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ZUSAMMENFASSUNG

Sedimentkerne von neun Stationen eines Profils am antarktischen Konti-
nentalrand vor Kapp Norvegia wurden sedimentologisch bearbeitet. Der
Karbonat- und Kohlenstoffgehalt wurde bestimmt, KorngriéBen-, Sandkompo-
nenten- und Tonmineralanalysen wurden durchgefiihrt und an planktonischen
Foraminiferen wurden die &18)- und 81%C-Isotopenverhiltnisse gemessen. Die
Bestimmung der Eisfrachtverteilung erfolgte mittels einmer neuen Methode.
Die Sedimentationsraten basieren auf 230Th- und l4C-Analysen.

Die sedimentologischen Parameter ermdglichen eine Abgrenzung sieben
verschiedener Sedimentfazies, die unterschiedlichen Ablagerungsrdumen und
-bedingungen zugeordnet werden kdnnen. Das Profil gliedert sich morpho-
logisch in Schelf, oberen Kontinentalhang, Hangterrasse und unteren Konti-
nentalhang.

Die Paratillfazies besteht vorwiegend aus eistransportierten Sedimen-
ten mit einem geringen Anteil biogener Komponenten und wird auf dem Schelf
wdhrend eines Interglazials abgelagert. Ein Teil der feinen Fraktion wird
durch den antarktischen Kiistenstrom abtransportiert. Die Sedimentations-
rate liegt zwischen 0 und 3 cm/1000a.

Als Restsedimentfazies wurden die grobkdrnigen Ablagerungen des
oberen, relativ steilen Kontinentalhanges bezeichnet. Hier tragt eine
intensive Aufarbeitung der vom Schelf angelieferten Eisfracht durch
Stromung und gravitativen Sedimenttransport zu einer Sortierung bei. Das
feine Material wird durch Strdmung abtransportiert, Sand und Silt werden
in Form kleinerer Turbidite auf der Hangterrasse abgelagert.

Die Moradnenfazies tritt ausschlieBlich am FuB des oberen Kontinental-
hanges auf und kennzeichnet EisvorstdBe, die den Schelfrand iberschritten
haben. Die Fazies besteht vorwiegend aus umgelagerten Schelfsedimenten.

Die wdhrend der Interglazialstadien am Kontinentalhang abgelagerte
Interglazialfazies ist charakterisiert durch einen hohen Eisfrachtanteil,
grobes KorngrdBenspektrum, niedrige Gehalte an Montmorillonit und einen
vorwiegend aus planktonischen Foraminiferen (N. pachyderma sin.) bestehen-
den Karbonatanteil. Die Sedimentationsrate ist im mittleren Teil der
Hangterrasse mit 2 cm/1000a am niedrigsten und nimmt seewdrts, bedingt
durch eine hohe Produktion biogener Komponenten und landwdrts durch den
htheren Zutrag terrigenen Materials auf durchschnittlich 3-4 cm/1000a zu.

Die Glazialfazies kennzeichnet mit niedrigen Eisfrachtgehalten, einem
feineren KorngroBenspektrum und hohen Montmorillonitgehalten die Sedimen-
tation in Glazialzeiten. Ein biogener Anteil fehlt. Die Sedimentationsrate
betrdgt generell 1 cm/1000a.

Wihrend des Uberganges vom Glazial zum Interglazial wird eine
Ubergangsfazies abgelagert, die eine der Interglazialfazies &#hnliche
terrigene Zusammensetzung zeigt, fiir die jedoch ein hoher Anteil an Radio-
larien typisch ist. Der Wechsel von einer kieseligen zu einer karbona-
tischen Planktonfauna wird in Verbindung mit der sich ver&ndernden Hydro-
graphie durch den Riickgang der Packsisbedeckung wihrend des Uberganges vom
Glazial zum Interglazial gesehen.

Die Surgefazies wird auf dem Kontinentalhang wdhrend interglazialer
Eissurges unter dem Schelfeis abgelagert und ist ein ausschlieBich durch
Stromung angeliefertes Sediment (Konturit). Die seit langem diskutierten
antarktischen Eissurges konnten mit dieser Fazies erstmals im Sediment
nachgewiesen werden.

Die vier an der Sedimentation beteiligten Prozesse Eistransport, Stro-
mungstransport, gravitativer Sedimenttransport und biclogische Produktion
werden durch die Meereisbedeckung und die Bewegungen der Schelfeiskante
gesteuert. Beide unterliegen dem EinfluB der pleistoz&dnen Klimazyklen, die



sich daher auch in diesen Sedimenten rekonstruieren lassen. Die durch den
Eissschild bedingte klimatische Pufferung des antarktischen Systems kann
jedoch dazu fihren, daB kiirzere oder weniger ausgepridgte Glazial- oder
Interglazialstadien im Sediment nicht als eindeutige Fazies ausgebildet
sind.

Sedimenttransport durch Eis und gravitativer Sedimenttransport werden
vorwiegend durch die Bewegungen der Eiskante gesteuert. Eine verstirkte
Anlieferung eistransportierten Materials findet zu Beginn eines Inter-
glazials durch den Abbau der mit dem steigenden Meerespiegel angehobenen
Eischelfe statt. In Glazialzeiten ist der Eisfrachtanteil im Sediment re-
duziert, da ein niedriger Meerespiegel und kontinuierliche Packeis-
bedeckung Bildung und Drift von Eisbergen behindern. Die Zyklizitadt der
Eisfrachtsedimentation ist in Kontinentndhe durch die direkte Anlieferung
vom Schelf deutlich ausgeprégt. In grdBerer Entfernung vom Schelf findet
eine kontinuierliche Anlieferung durch die stdndig im zirkumantarktischen
Strom treibenden Eisberge statt.

Die Tonmineralvergesellschaftungen sind ein sensibler Indikator fur
Eisbedeckung: Hohe Gehalte an Montmorillonit kennzeichnen Zeiten inten-
siver Eisbedeckung, da unter Meereisbedeckung vorwiegend und unter Schelf-
eisbedeckung ausschlieBlich strdmungstransportiertes Sediment abgelagert
wird.

Die hohen Anteile biogener Komponenten besonders im  landfernen
Profilteil werden auf den EinfluB der Weddell See-Polynya =zurlickgeflhrt,
die durch eine ganzjahrig eisfreie Wasserfldche eine hohe Prim#rproduktion
beglinstigt. Die Gr8Be der Polynya und ihr EinfluB auf die Sedimentation
verdndert sich im Wechsel der pleistoz@nen Klimazyklen.

Die Flukutationen der CCD werden vorwiegend durch die Meereisbedeckung
und die damit in Zusammenhang stehenden Verdnderungen von Hydrographie,
Primdrproduktion und der Sedimentation karbonatischen Planktons gesteuert.
Die sehr variable CCD in der &stlichen Weddell See schwankt zwischen
3500-4000 m Wassertiefe in Warmzeiten und zwischen 3000-2000 m in Kalt-
zeiten.

Die Abfolge der Sedimentfazies 14Bt EisvorstdBe sowchl in Glazial- als
auch in Interglazialzeiten erkennen. Wahrend eines Glazials 1liegt der
Eisschelf, bedingt durch den niedrigen Meerespiegel, auf dem Schelf auf
und stdBt bis zur Schelfkante vor, die er Jjedoch nur geringfiigig Uber-
schreitet. In Interglazialzeiten kann es zu kurzfristigen, weit Uber den
Hang reichenden EisvorstdBen (surges) kommen, da der Eischild durch die
verstdrkte Schneeakkumulation als Folge htherer Temperaturen und erhohter
Verdunstung an Machtigkeit zunimmt. Es kommt im Untersuchungsgebiet =zu
150 km weit reichenden EisvorsttBen, die etwa 1000 Jahre existieren.

Die klimatischen Zyklen spiegeln sich nur undeutlich in den Isotopen-
verhdltnissen wider. Die 6!80-Werte zeigen eine geringe Werteamplitude von
1.3 %o die durch eine intensive Bioturbation auf 0.7 %o verringert wird.
Zusdtzliche starke diagenetische Verdnderungen der Foraminiferenschalen in
wenigen Metern Sedimenttiefe erschweren eine paldoklimatisch bezogene
Interpretation. Die Verdnderungen der Kohlenstoffisotopenverhdltnisse
kbnnen weitgehend mit den Schwankungen der Prim#rproduktion erklart
werden.



SUMMARY

Sediment cores from nine sites along a profile on the Antarctic
continental margin off Kapp Norvegia were analysed sedimentologicaly. The
carbonate and organic carbon content, grain size distribution, composition
of the coarse fraction and clay minerals were determined. &!80- and
§12C-isotope ratios were alsoc measured. The distribution of ice rafted
debris_was determined by a new method. Sedimentation-rates were obtained
from 220Th- and l4c_analyses.

A segregation into seven different sediment facies was made possible
by sedimentological parameters, which can be attributed to different
sedimentation environments and conditions. The profile can be divided
morphologicaly into shelf, upper continental slope, slope terrace and
lower continental slope.

The paratill facies is deposited on the shelf during an interglacial
phase and consists mainly of ice rafted sediments. A portion of the fine
fraction is being carried away by the antarctic coastel current. The
sedimentation rate lies between 0 and 3 cm/1000 a.

The coarse grained deposits of the upper, relatively steep continental
slope, were specified as a rest sediment. Current and gravity sediment
transport are responsible for the intensive sorting of ice rafted material
coming from the shelf. The fine sediment is carried away by currents while
sand and silt are deposited as small turbidites on the slope terrace.

The morainic facies only appears at the base of the upper continental
slope and defines ice advances, beyond the shelf margin. The facies mainly
consists of transported shelf sediments.

The interglacial facies, deposited during the interglacial phases on
the continental slope, are characterized by high proportions of ice raft,
coarse mean grain size, low content of montmorillonite and a carbonate
content, which mainly originates from planktonic foraminifera (N. pachy -
denma). At the central part of the slope the sedimentation rate is at its
lowest (2 em/1000 a) and increases to 3-4 cm/1000 a towards the sea, due
to high production of biogenic components and towards the continent due to
an increasing input of terrigenous material.

Sedimentary conditions during glacial times are depicted in the
glacial facies by a low content of ice rafted debris, a lower mean grain
size and a high content of montmorillonite. Biogeneous components are
absent. The sedimentation rate is generally about 1 cm/1000a.

A transition facies is deposited during the transition from glacial to
interglacial conditions. Typical for this facies, with a terrigenous
composition similar to the interglacial facies, is a high content of
radioclaria. The reason for the change of plankton from a siliceous to a
carbonacous fauna may have been the changing hydrography caused by the sea
ice.

The surge facies is deposited at the continental margin under the ice
shelf and is a sediment exclusively delivered by currents. With the aid of
this facies it was, for the first time possible to prove the existence of
Antarctic ice surges, an aspect which has been discussed for the past 20
years.



The four processes, responsible for the sedimentation are: ice
rafting, transport by currents, gravitational sediment movement and
biological production. They are controlled by the degree of the sea ice
cover and the movement of the shelf ice edge. Sea ice distribution and the
extent of ice shelves were controlled by the climatic cycles during the
Pleistocene. They are therefore alsc rekonstructable in these sediments.
However, climatic buffering may have been caused of the ice shield which
prevented that shorter or less distinct glacial or interglacial stages are
reflected as well defined facies.

Sediment transport by ice and gravity are mainly controlled by the
movement of the ice edge. At the beginning of an interglacial the supply
of ice rafted debris is more intensive because of the destruction of parts
of the ice shelves caused by the rising sea level. During glacial times
the IRD in the sediment is reduced, because calving and drift of icebergs
are hampered by a lower sea level (grounding of the ice shelves) and a
continuous sea ice coverage. Near the continent the cycle of
IRD sedimentation is more distinct because of a direct supply from the
shelf. With increasing distance from the shelf there is a more continous
IRD sedimentation from icebergs drifting in the circumantarctic current.

Clay mineral associations are a sensitive indicator for the degree of
ice coverage. A high content of mainly current derived montmorillonite can
be found in the clay fraction deposited during times of maximal ice
expansion.

The Weddell Sea polynya might be responsible for the high portion of
biogenous components especially in the deeper parts of the profile. The
polynya favours high primary production because it consituts an ice free
area throughout the year. The extent of the polynya and its influence on
the sedimentation processes are related to the Pleistocene climatic
cycles.

The fluctuations of the CCD are mainly controlled by the ice coverage
which is governed by variations in the hydrography, biogenecus primary
production and consequently sedimentation of carbonaceous plankton. The
variable CCD in the eastern Weddell Sea oscillates between 3500-4000 m
during an interglacial and between 3000-2000 m water depth in glacial
times.

Interpretation of the sequence of sediment facies shows ice advances
during both glacials and interglacials. During glacial times the ice shelf
is grounded because of a low sea level. It may thus extend as far as the
continental shelf or slightly beyond it. Ice surges might occur during an
interglacial when the ice shield increases in thickness due to higher snow
fall resulting from higher evaporation (higher temperatures and less sea
ice). An ice surge in the investigated area might attain an extension of
150 km and exist for a maximum of 1000 years.

The climatic cycles are not clearly reflected by the stable isotopic
data. The low amplitude in the 8180_values (1.3 %o) is reduced to 0.7 %o
by an intensive bioturbation. Strong diagenetic alterations of the
foraminiferal tests within a few meter sediment depth make a palaeo-
climatic oriented interpretation difficult. Variations of the carbon
isotopic data could be explained by fluctuation in primary production.



1 GRUNDLAGEN

1.1 Einflhrung und Fragestellung

Die Antarktis ist von einem 14 Millionen km® groBen Eisschild bedeckt,
eine weiBe Fl&ache von mehr als der flnfzigfachen GroBe Deutschlands, die
eine wesentliche Rolle in der Gestaltung des Klimageschehens unserer Erde
spielt. Die Verdnderungen von Volumen und Ausdehnung des antarktischen
Eises stehen, bedingt durch die hohe Albedo, in direkter Wechselwirkung
mit dem Warmehaushalt der Erde, sowie den weltweiten Schwankungen von
Meeresspiegel und Meeresstrdmungen.

Fir das ndhere Verstdndnis der klimatischen Zyklen, die in jlingster
erdgeschichtlicher Zeit das geologische Geschehen auf der Erde geprigt
haben, erscheint es daher sinnvoll, besonders die Sedimente des antark-
tischen Ozeans zu untersuchen, da sich in ihnen das pal&doklimatische,
paldoozeanographische und paldoglaziologische Verhalten der Antarktis
direkt und von anderen Einfliissen unabh8ngig widerspiegelt.

Zahlreiche geologische und glaziologische Arbeiten mit paldoklima-
tischem Bezug aus dem antarktischen und subantarktischen Bereich disku-
tieren die Rolle der Antarktis im Wechsel globaler Klimadnderungen
(Tab.1). In diesen Arbeiten werden sowohl Ubereinstimmungen zwischen
Ausdehnungen des antarktischen Eisschildes mit Vereisungen der Nordhemi-
sphire festgestellt (z.B. KENNETT, 1970), als auch FEisvorsttBe beschrie-
ben, die nicht mit diesen in Phase verlaufen (z.B. HENDY et al., 1979).
Bisher ist noch weitgehend ungekl&rt, inwieweit GroBenverdnderungen der
nord- und silidpolaren Vereisungen im Wechsel globaler Klimaschwankungen
miteinander korreliert werden k&nnen. Nach HAYS (1978) wird das Klima der
Siidhemisp&re nicht durch den nordlichen Eisschild beeinfluBt, die groBen,
durch die Milankovitch-Parameter gesteuerten Klimaverdnderungen sind
jedoch zumindest in. der Subantarktis &hnlich denen der ndrdlichen
Hemisphére.

Der antarktische Kontinentalrand bietet gegeniliber den Tiefseebecken
zur L8sung dieser Probleme den Vorteil, daB auch kleinere Ver&nderungen
der durch die Fluktuationen der Schelfeiskante beeinfluBten Sedimentation
aufgezeichnet werden und Karbonatlsung im meist untersdttigten antark-
tischen Meerwasser in geringeren Wassertiefen eine untergeordnete Rolle
spielen kann. Die Rekonstruktion der paldoklimatischen . Geschichte der
Antarktis aus pleistoz@nen Sedimenten 188t sich daher besonders gut an den
Bereichen des Kontinentalhanges durchfiihren, die eine kontinuierliche und
ungestorte Sedimentation aufweisen und gleichzeitig im EinfluBbereich
einer oszillierenden Schelfeiskante liegen.

Es wurden bereits mehrere Modelle zu den rezenten Sedimentations-
vorgdngen im eisrandnahen Bereich vorgestellt (ANDERSON et al., 1983;
DOMACK, 1982; DREWRY & COOPER, 1981; FISCO, 1982; ORHEIM & ELVERHOI;
1981). Nur wenige Arbeiten jedoch versuchen eine paldoklimatisch bezogene
Interpretation der Sedimentabfolgen am Kontinentalhang unter Berlicksich-
tigung der Eiskantenbewegungen und der Meereisverteilung in geologischen
Zeitrdumen (KELLOGG et al., 1979; WEAVER, 1973).
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Ziel dieser Arbeit ist die Rekonstruktion der Sedimentationsprozesse
am antarktischen Kontinentalhang vor Kapp Norvegia wihrend des
Pleistozédns, sowie ihre Interpretation im Hinblick auf das paldoklimatisch
gesteuerte Verhalten der antarktischen Hydrosphdre und Kryosphédre im
Grenzbereich Schelfeiskante/offener Ozean.

Fir die vorliegenden Untersuchungen wurden unter den  genannten
Gesichtspunkten Sedimentkerne und Kastengreiferproben auf einem Profil vor
Kapp Norvegia entnommen (Abb.l). Eine umfassende sedimentologische

"Bestandsaufnahme" dieses Materials bildet die Grundlage fir alle weiteren

Untersuchungen und Interpretationen.

Autor
ANDERSON (1972)
BARKOV et al. (1975)
BULL et al. (1962, 1973)
BURROWS (1979)
CHAPIUS (1974)
DEFELICE & WISE (1981)
DENTON et al. (1971)
FILLON (1973, 1977)
FRAKES (1975)
HAYS (1978)
HENDY et al. (1979)
HOUGH (1950)
HUDDLESTUN (1971)
JENDREZE JEWSKI

& ZARILLO (1972)
JOHNSEN et al. (1972)
KEANY & KENNETT (1972)
KENNETT (1970)

LABEYRIE & DUPLESSY(1985)

LORIUS et al. (1979)
LOZANO & HAYS (1976)
THOMAS (1960)
VELLA et al. (1975)
WILLIAMS & KEANY  (1978)

Weddell See
Vostok Station
Victoria Land
Eisschild
1459-155°E
Polarfront
Zusammenfassung
Ross See

ant. Ozean
Polarfront
Taylor Valley

Ross See
Siidpazifik

Stdindik
Byrd Station
Stidindik
Stidpazifik
Polarfront
Dome C
Slidatlantik
Ross See
Slidatlantik
Stidindik

Material Zeitraum
Sedimente 350,000a
Eiskern, Isotope 20,000a
Moranen Pleistozin
Eiskern 12,000a
Sedimente 2-4 m.a
Diatomeen 400,000a
spétes Kédnozoikum
IRD, Radiolarien 0-3.2 m.a
Karbonat 500,000a
C. davisiana 200,000a
Schmelzwasser- 400,000a
ablagerungen
Sedimente 300,300a
Radiolarien Pleistozidn
Silikofl., Foram. 450,000a
Eiskern, Isotope 20,000a
Foraminiferen Matuyama
Foram.+ Radiol. 700,000a
stabile Isotope 140,000a
Eiskern, Isotope 30,000a
Radiolarien Holozan
Sedimente 100,000a
Foraminiferen 1 m.a
Foram.+ Radiol. 508,000a

Tab.l: Zusammenstellung von Arbeiten aus dem antarktischen und subantark-
tischen Bereich mit Bezug zum Paldoklima im Pleistozén



1.2 Geographischer Uberblick

Das 8stlich an die antarktische Halbinsel angrenzende Nebenmeer im
atlantischen Teil des Silidozeans wird nach seinem Entdecker, JAMES WEDDELL,
die "Weddell See" genannt. Die seit mehr als 150 Jahren andauernde
Geschichte ihrer Erforschung ist bei ANDERSON (1972) beschrieben.

Die antarktischen Kistenlinie ist zweifach gegliedert, da der Rand des
Eisschildes nicht mit der kontinentalen Kistenlinie  zusammenf&llt.
Letzterer ist eine =zweite Kistenlinie in Form der Schelfeiskante in
unterschiedlichen Entfernungen zwischen 0 und 100 km Breite vorgelagert.
Das gesamte geographische Bild der Antarktis wird somit durch Ausdehnung
und Randformen des Eisschildes geprégt. Auch die Umrisse der Weddell See
werden nahezu ausschlieBlich durch die sie umgebenden Eisschelfe geformt.
Der Westkiiste entlang der antarktischen Halbinsel ist das Larsen Schelfeis
vorgelagert, im Siiden formt das Filchner Schelfeis die Kistenlinie und die
Ostkiiste wird durch den Brunt und den Riiser-Larsen Eisschelf gebildet.
Nur an wenige Punkten wird die kontinentale Kistenlinie nicht von einem
breiteren Eisschelf begleitet. Solche Punkte, die vom Meer aus als
Aufwtlbungen der Eisdecke zu erkennen sind, tragen dann h&ufig eigene
Namen, da sie fiir die Seefahrt wichtige Landmarken darstellen. Einer
dieser Punkte liegt an der nordSstlichen Ecke der Weddell See bei etwa
71,5°S und 12°W: Kapp Norvegia. Dieser markante geographische Punkt, dem
im Abstand von 100 km im Norden noch zwei weitere namenlose Kaps folgen,
trennt die "Princess Martha Kiste" von der "Dronning Maud Kiste".

Das beprobte Profil beginnt westlich von Kapp Norvegia nur wenige
Seemeilen vor dem hier sehr schmalen, aufschwimmenden Schelfeis bei
102975/13917°W Uber dem Schelf und erstreckt sich knapp 120 km in nord-
norddstlicher Richtung bis zum Punkt 70°26°5/13°59,4°W (Abb.1).

1.3 Morphologische Gliederung

Die GEBCO-Karte (JOHNSON et al., 1980) mit besonderer Beriicksichtigung
der Weddell See (JOHNSON et al., 1981) wurde als kartographische Grundlage
fir die vorliegenden Untersuchungen verwendet. Die bathymetrischen Vermes-
sungen vor Kapp Norvegia wurden mit Echolot, 3.5 kHz-Sedimentechograph und
Facherlot durchgefihrt.

Der Kontinentalrand vor Kapp Norvegia kann in vier Teile gegliedert
werden (Abb.2). Der Eiskante ist ein etwa 30 km breiter Schelf vorge-
lagert. Ihm folgt der obere, relativ steile Kontinantalhang bis =zu einer
Wassertiefe von 2000 m. Im mittleren Teil wird der Hang durch eine flach
einfallende, 70 km breite Terrasse zwischen 2000 und 3000 m unterbrochen.
Hieran schlieBt sich der zweite, ebenfalls sehr steile untere
Kontinentalhang an, der bis in den Tiefseebereich abf&dllt.

Der die Weddell See umgebende Schelf mit einer maximalen Breite von
500 km weist Tiefen von 500 bis 600 m auf, da die Antarktis durch die
Auflast des Eisschildes mehrere hundert Meter tiefer liegt, als ein
"normaler", im isostatischen Gleichgewicht befindlicher Kontinent
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(JOHNSON, et al., 1982). Der Schelfbereich ist in sich durch die unter-
schiedlichen Belastungen des FEisschildes in Becken und  Schwellen
gegliedert (ANDERSON et al., 1979). Vor der Nordostkiiste wird der Schelf
generell schmaler (10 - 90 km) und flacher (400 m). Die Wassertiefe vor
Kapp Norvegia ist mit 225 bis 275 m ungewthnlich flach, was auf die Kap-
~-Position zurlickzufithren ist. Das bathymetrische Profil zeigt auf dem
Schelf Furchen mit einer Breite von mehreren hundert Metern und einer
Tiefe von maximal 30 m (Taf.l, A). Diese von Eisbergen verursachten Pflug-
marken wurden bereits von LIEN (1981) und FOSSUM et al. (1982) 150 km siid-
westlich von Kapp Norvegia beschrieben. Bathymetrie und Side Scan Sonar
Aufzeichnungen zeigten in diesem Bereich eine intensiv durch Eisbergspuren
geprédgte Morphologie bis 380 m Wassertiefe.

Der flache Teil des Schelfs wird 10 km vor Beginn des Kontinental-
hanges von einer etwa 40 m hohen Erhebung begrenzt, deren asymmetrischer
Querschnitt eine steilere Flanke zum Kontinent hin aufweist und die als
Eisrandlage gedeutet wird (Taf.l, B). Diesem Riicken folgt ein flacher Hang
bis zur eigentlichen Schelfkante bei 500 m Wassertiefe. Hier 1aBt eine
unruhige, kleinrdumige Morphologie im 3.5 kHz-Echolot eine Anreicherung
groBerer dropstones vermuten (Taf.l, C).

Der obere Kontinentalhang (500-2000 m) f&llt mit etwa 12° ein und
zeigt im untersten Teil, zwischen 1800 und 1900 m, eine schmale Stufe. Der
Hang endet in einem flacher einfallenden, geschichteten Sedimentpaket
(Taf.1l, Position 1023).

Der obere Teil der Kontinentalhangterasse weist eine schwach wellige
Morphologie auf, die stellenweise im 3.5 kHz-Schrieb ungestdrte Sediment-
schichten zeigt (Taf.l, D). Darauf folgen Sedimente mit ruhiger Ober-
fldchenmorphologie und einer Hangneigung von 1.6° (Taf.l, Position 1021,
1005, 1287). Der mittlere Teil ist durch Rutschungen gestdrt.

Die tief eingeschnittene Erosionsrinpe im unteren Drittel der Terrasse
(Taf.1l, E; HINZ & KRAUSE, 1982) reflektiert mit ihren relativ steilen
Kanten von bis zu 26° Einfallen die Wellen der Echolote nur schwach. Mit
Hilfe des Facherlotes 188t sich hier ein mehrfach gegliedertes, 300 m
tiefer liegendes Rinnensystem erkennen, das mit etwa 140° streicht.
Submarine Erosionsrinnen sind am Kontinentalhang vor Dronning Maud Land
weit verbreitet. Ein parallel verlaufendes 3.5 kHz-Profil 100 km
norddstlich von Kapp Norvegia zeigt ein Rinnensystem etwa 500 m tiefer,
welches die Fortsetzung des hier Beschriebenen darstellen kénnte (JOHNSON
et al., 1981).

Das Rinnensystem vor Kapp Norvegia wird an seiner oberen Kante durch
einen schwach ansteigenden, zum Kontinent hin einfallenden Hang abge-
schlossen. Die 3.5 kHz-Aufzeichnungen lassen durchgehende Sedimentlagen in
einem oberflichennahen, wenige Meter michtigen Bereich erkennen (Taf.l,
F). Der Untergrund zeigt einige h&ufig unterbrochene Reflektoren bis 20 m
Sedimenttiefe. Der sich anschlieBende untere Kontinentalhang (14¢
Einfallen) endet bei einer Wassertiefe von 4600 m.
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Abb. 1: Lage des Profils vor Kapp Norvegia

Kapp Norvegia liegt an der Nordost-Kiste der Weddell See zwischen dem Riiser-larsen Schelf-
els im Slden und dem Maudheim und Jelbert Schelfeis im Norden. Am Kap selbst ist der
kontinentalen Kiistenlinie keln Eisschelf vorgelagert. Das Profil beginnt Uber dem Schelf bel
71° 29°S und 13° 17°W und erstreckt sich 120 km in nordnordwestlicher Richtung (fiefenlinien
nach JOHNSON et al., 1980; GEBCO).
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Abb. 2: Bathymetrie des Profils Kapp Norvegia mit der Lage der Stationen

(auf der Grundlage mehrerer seismischer Profile mit Echolot, Sedimentechograph und Fécher-
lot; Uberhdhung ca. 18fach)

Der Kontinentalrand vor Kapp Norvegia gliedert sich in vier Teile. Der Schelfbereich ist mit
225-275 m fUr antarktische Verh&ltnisse ungewShnlich flach. Am Kontinentalhang wird eine
leicht abfallende Terasse von zwel steilen Hingen begrenzt (500-2000 m und 3000-4600 m). Die
Terasse wird im unteren Teil von einer Erosionsrinne durchschnitten. Diffraktionshyperbeln
kennzeichnen Bereiche unruhiger Morphologie (vergl.Taf.l).



1.4 Geologischer lberblick

Im Rahmen geophysikalischer Untersuchungen des Kontinentalrandes vor
Queen Maud Land wurde das Profil Kapp Norvegia 1978 reflektionsseismisch
bearbeitet (HINZ, 1978; HINZ & KRAUSE, 1982; HINZ & BLOCK, 1983). Weitere
geophysikalische Ergebnisse liegen von der Norwegian Antarctic Research
Expedition (NARE) vor (HAUGLAND, 1982; FOSSUM et al., 1982).

Die seismischen Aufzeichnungen des Profils BGR 78-19 und des sehr
dhnlichen Profils BGR 78-21 1lassen sich in jeweils zwei, strukturell
unterschiedliche Einheiten gliedern. Ein  komplexer  strukturiertes,
tieferes Element wird von einem relativ ungestdrten, méchtigen Sediment-
paket {iberlagert, beide getrennt durch einen markanten Reflektor.

Die untere Einheit (WS-4), von HINZ als Explora-Wedge bezeichnet, ist
in allen Profilen charakterisiert durch zum Becken hin einfallende
Reflektoren, deren sedimentidre und/oder vulkanische Genese in Verbindung
mit dem Aufbrechen der kontinentalen Kruste und dem Beginn des sea-floor
spreading gesehen wird.

Die Sequenz WS-4 wird nach oben durch einen starken Reflektor
begrenzt. Diese 'Weddell See Diskordanz" markiert das =zeitlich auf
mittleren Jura eingestufte Ende des Uffnungsbeginns der Weddell See, dem
sich eine Sedimentabfolge anschlieBt. Diese Sedimente, von HINZ in die
Sequenzen WS-1, WS-2, WS-3B wund WS-3A gegliedert, werden von einigen
Erosionsdiskordanzen unterbrochen, denen jeweils markante geologische
Ereignisse in der Antarktis zugeordnet werden. Die Sedimente der WS-1
Sequenz sind glazialen und glazialmarinen Ursprungs, wobei Eistransport
und Strdmung bei der Ablagerung eine wichtige Rolle gespielt haben. Die
Jjingsten Ablagerungen dieses Sedimentpaketes wurden in der vorliegenden
Arbeit untersucht. '

WS-1 keilt vom Schelf zum &uBeren Hang hin aus und ist stellenweise
bis in die Sequenz WS-2 hinein erodiert. Diese starke Erosion, die nach
HINZ durch den antarktischen Kiistenstrom und/oder dichtes, vom Schelf
herabflieBendes, kaltes Schelfwasser verursacht werden kdnnte, muB wihrend
der Ablagerung von WS-2 begonnen haben, da im Profil 78-21 auch Teile der
Sequenz WS-3 fast vollstdndig erodiert wurden. Diese Strdmungen sind, wie
Morphologie und seismisches Profil zeigen, heute noch aktiv (HINZ &
KRAUSE, 1978).

1.5 Hydrographie und Glaziclogie

Seit den Arbeiten von BRENNECKE (1921), MOSBY (1934) und DEACON (1937)
wird die Weddell See als Hauptquelle des antarktischen Bodenwassers
angesehen. Die Theorien zur Bildung sind unterschiedlich. Sowohl Konvek-
tionszellen im Weddell Strom (GORDON, 1978) als auch die Vermischung von
kaltem, salzreichem Schelfwasser, warmem Tiefenwasser und Winterwasser
werden diskutiert (JACOBS & GEORGI, 1977; CARMACK & KILLWORTH, 1978). Das
warme Tiefenwasser (>0°C, 34.67-34.68 %o; Abb.3) ist der Hauptwasser-
korper, der im Bereich vor Kapp Norvegia in die Weddell See einstromt
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(FOSTER & CARMACK, 1976, 1977; WEISS et al., 1979; CARMACK & FOSTER, 1975,
1977). Es keilt zum Kontiment hin aus und hat am Hang noch eine
Michtigkeit von etwa 200 m (CARMACK & FOSTER, 1977). Zwischen den
ostlichen Schelfwasser und dem warmen Tiefenwasser findet vor Kapg
Norvegia noch keine Vermischung statt, ebensc fehlt das Weddell See
Bodenwasser. Beides wird auf den geringen Salzgehalt des Schelfwassers
(<34.5 %o, Abb.3) zurlickgefiihrt, der eine Vermischung mit dichterem Wasser
verhindert (FOSTER & CARMACK, 1977).

Einen wesentlichen EinfluB auf die Sedimentation am oberen Kontinen-
talhang Ubt der westwdrts gerichtete antarktischen Kiistenstrom aus, der
vor Kapp Norvegia mit oberflachennahen Maximalgeschindigkeiten von 17
em/sec und einer Tiefenwirkung von bis zu 1500 m  beschrieben wirc
(CARMACK & FOSTER, 1975). In den . Temperatur- und Salzgehaltsisoplether
spiegelt sich der Kistenstrom in einem scharfen Abknicken nach unten wide:
(Abb.3). Im Strémungsregime der Weddell See liegt das Sedimentationsmiliet
vor Kapp Norvegia somit im EinfluBbereich des kalten Kistenstroms, dec
zirkumantarktischen Stroms und des warmen Tiefenwassers widhrend ihres
Einstroms in die Weddell See, Jjedoch noch unbeeinfluBt vom l8sungs-
agressiven Bodenwasser.

20 21 22 8023 '%g8'7;
ﬁ% —1f.8\°

-1.40 %

TEMPERATUFR

Abb. 3: Temperatur- und Salzgehaltsisoplethen vor Kapp Norvegia

(Ausschnitt des hydrographischen Profils IWSOE 1973)

Der kalte antarktische Kistenstrom Uber dem Schelf splegelt sich in einem Abblegen der
Isoplethen am Schelf-Hang-Ubergang wider. Der Kontinentalhang liegt vorwiegend im Bereict
des warmen Tieferwassers (>0° C, 34.67-34.68 %o) und ist noch unbeeinfluBt vom l8sungsagres-
siven Boderwasser.

(nach CARMACK & FOSTER, 1975; WEISS et al., 1979 und NODC-Daten, s.Anhang)
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Kapp Norvegia liegt zwischen dem Jelbert Schelfeis im Nordosten und
dem Riiser-Larsen Schelfeis, dem nordlichen Teil des Brunt Schelfeises
(Abb.1). Letzterer bewegt sich nach Messungen von BLACKWELL (1959) bei der
englischen Station Halley Bay mit einer Geschwindigkeit wvon 400 m/Jahr.
Die Geschwindigkeit des Jelbert Schelfeises wurde in der N#dhe von Kapp
Norvegia mit 1 km/Jahr bestimmt (ORHEIM, 1979). Das kleine, direkt an Kapp
Norvegia angrenzende Schelfeis wird auch als Maudheim Schelfeis bezeichnet
(THOMAS, 1979).

Ein nur schmaler Streifen aufschwimmenden Schelfeises ist  der
Eisdecke, die sich durch eine morphologische Erhebung des Untergrundes im
Bereich des Kaps aufwdlbt, vorgelagert. Die Breite eines Eisschelfs ist
generell wichtig fir die Sedimentation von eistransportiertem Material auf
dem davorliegenden Schelf: An der Basis breiter Eisschelfe schmilzt das
anhaftende Sediment aus und sedimentiert, so daB die an der Kante
kalbenden Eisberge bereits weitgehend frei von Eisfracht sind. Schmale
Eisschelfe  hingegen produzieren sedimenttransportierende Eisberge
(ELVERHOI & ROALDSET, 1983).

Das Seegebiet vor Kapp Norvegia ist von November bis Februar frei von
Packeis (Taf.2, Fig.l). Zeitweilig eisfreie Bereiche im Winter werden seit
langem im antarktischen Packeis beobachtet und als Polynya bezeichnet.
Kiistenpolynien entstehen durch Auftrieb und/oder katabatische Winde, die
das Packeis von der Schelfeiskante wegdriicken :(MAWSON, 1915). Ein
weiterer, einzigartiger Typ einer Polynya wird ausschlieBlich aus der
Weddell See beschrieben (ZWALLY & GLOERSEN, 1977; CARSEY, 1980). In den
Jahren 1974-1976 wurde im Winterpackeis der norddstlichen Weddell See eine
eisfreie Fldche mit einer GrdBe von 1-3:10° km? beobachtet (Taf.2, Fig.l;
ZWALLY et al., 1983). In den Jahren 1973 und 1977 war diese Fl#iche weitaus
kleiner; seit 1978 ist offenes Wasser im Winter nicht mehr beocbachtet
worden, lediglich die Eisverteilung ist in dem betreffenden Bereich
geringer (ACKLEY & SMITH, 1982). Die Griinde fUr die Entstehung der Weddell
See-Polynya wurden in zahlreichen Arbeiten diskutiert, sind jedoch noch
weitgehend ungeklart (GORDON, 1978; KILLWORTH, 1979; CARSEY,  1980;
MARTINSON et al., 1981; GORDON, 1982; PARKINSON, 1983). Durch die Lage in
der Ndhe des Maud Rise ist Auftrieb als eine Ursache fir die Entstehung
der Weddell See-Polynya wahrscheinlich.

Auch wenn die Weddell See-Polynya bisher nur in' drei Jahren beobachtet
wurde, ist nicht anzunehmen, daB ein so markantes hydrographisches
Freignis nur episodisch auftritt. Sie existiert und verdndert ihre
Ausdehnung vermutlich in geologischen Zeitr&umen und hat sich somit auch
auf die Sedimentation am benachbarten Kontinentalhang vor Kapp Norvegia
ausgewirkt. Ebenso konnte die hdufig direkt an der Schelfeiskante
auftretende Kilstenpolynya einen EinfluB auf die Sedimentation biogener
Komponenten gehabt haben.



2 METHODIK

2.1 Bathymetrische Vermessung und Vorerkundung

Die flachseismischen Voruntersuchungen und der Hauptteil der
Probennahme auf Profil Kapp Norvegia erfolgten auf der ersten Antarktis-
-Expedition (ANT I) mit FS POLARSTERN im Slidsommer 1982/83. Nachbepro-
bungen und ergdnzende morphologische Vermessungen wurden auf den beiden
folgenden Fahrten ANT II (1983/84) und ANT III (1984/85) durchgefiihrt.

Die  Probennahme erfolgte entlang des reflektionsseismischen
BGR-Profils 78-19 am Kontinentalrand vor Queen Maud Land (HINZ, 1978). Vor
der Beprobung wurden auf der Position des BGR-Profils zwei Profile (ANT
1/54 und 55) unter Einsatz verschiedener seismischer Gerdte gefahren
(Tab.2). Zur genauen Bestimmung der Wassertiefen wurde ein Echolot (Narrow
Beam Sounder, ELAC) verwendet. Parallel zeichnete ein F#Acherlot mit 17
Strahlen (SEA BEAM) die Morphologie des Meeresbodens auf. Ein 3.5
kHz-Sedimentechograph lieferte Informationen Uber die oberen Sediment-
schichten. Die Eindringtiefe dieses hochaufldsenden Systems ist von der
Sedimenthdrte und -zusammensetzung abhdngig und kann {ber 100 Meter
betragen.

Profil-Nr.  Anfang Ende Richtung Lange (km)

ANT 1/53 70° 29,00 S 700 24,54 S 270° 209.3
08¢ 24,22 W 149 00,13 W

ANT 1/54 70° 27,22 S 71° 28,01 S 167° 116.2
14° 01,11 W 13° 17,26 W

ANT 1/55 70° 49,68 S 71° 28,91 S 170° 74.0
13° 37,91 W 13° 16,98 W

ANT 1/63 70° 54,30 S 700 25,26 S 71¢° 152.2
13° 11.98 W g9 20,79 W

Ant I/65 71° 09,00 S 71° 18,16 S 262° 178.2
13° 30,41 W 189 26.65 W

ANT 11/125 71° 06,48 S 700 25,94 S 10 75.4
14° 00,83 W 130 59,41 W

Tab. 2:

Flachseismische Profile im Bereich vor Kapp Norvegia

(Echolot, 3.5 kHz Sedimentechograph, Ficherlot;

zur Lage der Profile s. Abb.4) ;

Die Profile 54, 55 und 125 liegen auf dem senkrecht zum Kontinentalhang
verlaufenden BGR-Profil 78-19, das bereits reflektionsseismisch unter-
sucht wurde (HINZ, 1978) und auf dem die Probennahme fir diese Arbeit
durchgefiihrt wurde.
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2.2 Beprobung

Bei der Festlegung der Pasitionen fiir die Probennahme (Tab.3, Abb.4)
wurden Profilbereiche mit guter Aufldsung in den 3.5 kHz-Schrieben
bevorzugt, da hier hohe Kerngewinne zu erwarten waren. Als Kernger&dt wurde
ein Schwerelot (1.5 t) von 6 und 12 m Linge mit einem Linerdurchmesser von
105 mm verwendet.

Der Schelf wurde im zentralen Teil (1006-1) und am HuBeren Schelfrand
(1265-1) beprobt (Abb.2, Taf.l). Kern 1022-1 auf dem oberen steilen
Kontinentalhang erziehlte keinen Gewinn. Position 1023 liegt am FuB des
oberen Hanges in einem Bereich, der erste Sedimentschichten im 3.5
kHz-Schrieb erkennen lieB. Die Sedimente im zentralen Teil der Terrasse
wurden durch die Kerne 1021-1 und 1005-1 beprobt. Die Kernpositionen
1003-2 und 1224-1 auf der unteren Kontinentalhangterrasse sind identisch
(Abb.2). Sedimentologisch vollstindig bearbeitet wurde der ldngere Kern
1224-1. Zusdtzlich zum Schwerelot wurde an einigen Positionen ein GroB-
kastengreifer eingesetzt, um die Schwerelotkerne durch ungesttrte Ober-
flichensedimente zu ergénzen (1224-3, 1287-1, 1265-1).

AWI-Nr. Gerit Position Tiefe Gewinn  Proben/Kern
(m) (cm)

1006-1 SL 71°¢ 29,58 S 234 55 12 (Oberfl., CC)
13° 16,31 U

1006-2 GKG 71° 29,58 S 235 10 2 (Oberfl., Kies)
130 16,31 W

1265-1 GKG 710 21,10 S 229 26 8 (Oberfldche)
13° 24,50 W

1022-1 SL 71° 12,78 S 1057 0 1 (Kies)
13° 34,95 W

1023-1 SL 71° 08,38 S 1826 700 85 (Oberfl., CC)
13° 36,22 W

1021~1 SL 709 56,57 S 2225 927 101 (cc)
130 39,21 W

1005-1 SL 70° 51,15 S 2422 575 69 (Oberfl., CC)
139 42,92 W

1287-1 GKG 70° 49,60 S 2504 58 16 (Oberfliche)
13° 47.30 W

1003-1 GKG 70° 32,30 S 2741 35 2 (Massenprobe)
13° 55,30 W

1003-2 SL 70° 36,80 S 2796 575 59 (Oberfl., CC)
13° 57,80 W

1224-1 SL 70° 37,10 S 2756 1000 200 (ccC)
139 58,20 W

1224-2 GKG 700 37,53 S 2785 31 ———  (Archiv)
13° 58,69 W

1224-3 GKG 70° 37,05 S 2765 51 14 (Oberflédche)
13° 58.61 W .

Tab. 3: Probennahmestationen auf Profil Kapp Norvegia (s. Abb.4)
(Kernldnge insgesamt: 40.4 m; Proben insgesamt: 571)
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Abb. 4:

Hydrographische Stationen, Probennahmepunkte und flachseismische Profile
im Kontinentalrandbereich vor Kapp Norvegia; stereographische Projektion
(Erlguterungen und Legende siehe Tab.3+4,

G.v.N. = Georg von Neumayer Station)
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Die Kernliner wurden sofort nach der Entnahme markiert, in Meterstiicke
zerschnitten und verpackt. Transport und Lagerung aller Proben erfolgte
bei +2°C.

Zum Vergleich wund =zur Unterstltzung der Sedimentinterpretationen
standen zusdtzlich verschiedene Kernbeschreibungen und flachseismische
Profile von amerikanischen und norwegischen Expeditionen =zur Verfigung,
deren Stationen in unmittelbarer Nachbarschaft zum Kapp Norvegia Profil
lagen (Tab.4, Abb.4).

Probennahme:

Signatur Gerat Expedition Autor
® Schwerelot ANT I 1983 diese Arbeit
| Kastengreifer ANT 11 1983/84  diese Arbeit
A Agassiz Trawl ANT III 1984/85 V0SS, OSKIERSKI, in Vorb.
(] Kolbenlot IWSOE 1970 ANDERSON et al., (1981)
+ Hydrogr. Stat. IWSOE 1973 WEISS et al., (1979)
® Strdmungsmesser IWSoE 1973 CARMACK & FOSTER, (1975)
0] Kolbenlot ISLAS ORCADAS 1978 KAHAROEDDIN et al., (1980)
A Schwerelot NARE 1978/79 ELVERHOI & ROALDSET, (1983)
Backengreifer
Seismik:
Profil Gerat Expedition Autor
Echolot NARE 1976/77 FOSSUM et al., (1982)
Side Scan Sonar
Reflektionsseismik HAUGLAND, (1982)
15, 16 Sparker NARE 1978/79 ELVERHOI & MAISEY, (1983)
78-19 Reflektionsseismik BGR Ant.cr. 1978  HINZ & KRAUSE, (1982)
53,54,55 3.5 kHz, Echolot, ANT I 1982/83 diese Arbeit
63,65,125 Facherlot ANT I1 1983/84

Tab. 4: Wissenschaftliche Aktivitdten im Bereich Kapp Norvegia
seit 1970 (zur Lage der Statiocnen und Profile s. Abb.4)

Die Kernabschnitte wurden 1ldngs aufgeschnitten und geteilt. Eine
Kernhdlfte wurde nach dem Fotographieren und der Kernbeschreibung
luftdicht verpackt und archiviert, die zweite HH1lfte wurde entsprechend
Tabelle 5 beprobt. Die Farbbeschreibung des Sedimentes erfolgte im nassen
Zustand nach der Rock-Color Chart (Geol. Soc. Am.).

Zur Anfertigung von Radiographien wurden Sedimentscheiben aus der
Kernmitte im Format 10x27,5x1 cm in Plexiglasdeckeln prédpariert und in
Schlauchfolie 1luftdicht eingeschweiBt. Die Belichtung der  Préparate
erfolgte in einem Rontgengerdt (HP 43805 x-ray system, Faxitron Serie) mit
30 kV auf Fotopapier Agfa Gevaert Strukturix D4.
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STABILE [SOTOPE DIAGENESE
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Abb. 5: FluBdiagramm zur Probennahme und sedimentologischen Bearbeitung
Die 10 mm (GKG) bis 15 mm (SL) breiten Probenhorizonte wurden in drei Parallelproben zu Jje
2, 5 und 30 cm® Sediment aufgeteilt.

Menge Gerit durchgefihrte Untersuchungen
1. 2 cm’ Spritze Wasser-, Karbonat-, C-org-Gehalt
2. Sem’ Spritze KorngrdBenverteilung
Kies/Sand/Silt/Ton-Verhdltnis
3. 25-30 cm’ Spatel Sandkomponentenanalyse
stabile Isotope
4. 275%x150x10mm Nylonfaden Radiographie: Textur,
Plexiglasdeckel Bioturbation, ice rafted debris
5. 10-20g Karbonat 14C_patierungen <1003-2>
6. 1em’ Spritze REM <1021-1, 1003-2>
7. 2em’ Pilotproben 230Th <1006-1, 1021-1>
Unterkern, lem Durchmesser (MANGINI)
8. 1-2 g Karbonat 14C <1006-1> (MANGINI)

Tab. 5: Beprobung der Sedimentkerne
Die unter Punkt 1-4 aufgefilhrten Proben wurden standardméBig
an allen Kernen mit einem durchschnittlichen Abstand von
4 em (GKG) bis 10 cm (SL) entnommen (s.Abb.5).



Fir die sedimentologischen Untersuchungen wurden an allen Kernen
jeweils drei Parallelproben von 2, 5 und 25-30 cm® Material entnommen
(Abb.5, Tab.5). Die Breite des Probenhorizontes betrug bei den Kasten-
greiferkernen 10 mm und bei den Schwerelotkernen 15 mm. Der durchschnitt-
liche Probenabstand lag in den Kastengreifern bei 4 cm, in Kern 1224-1 bei
5 em und in den Ubrigen Kernen bei 10 ecm. Die Probennummer bezeichnet
jeweils die Untergrenze des Probennahmehorizontes in Zentimetern der
Kernldnge. Die Kerntiefe entspricht nicht der Sedimenttiefe, da bei der
Probennahme mit dem Schwerelot meist die obersten Zentimeter bis Dezimeter
des Sedimentes durch den Kernfidnger zerstdrt oder zur Seite gedrlckt
werden.

Da hdufig unterschiedliche Sedimentfazies ohne Ubergang aufeinander-
folgen, die eine Fazies jedoch aufgrund der zum Teil  intensiven
Bioturbation bis mehrere Dezimeter tief in die darunterliegende veruwlihlt
sein kann, war eine Sedimentfazies bezogene, exakte Probennahme nicht
immer mdglich. Dies trifft auch fUr die Bestimmung der Eisfracht zu, da in
biogenen Bauten hdufig grobes Sediment angereichert ist. Ebenso kdnnen bei
einer horizontierten Probennahme Schichten unterschiedlicher Sedimenttiefe
in einer Probe vereint werden, da bei einer Kernentnahme mit dem
Schwerelot in tonreichen Horizonten kleinere Stérungen (Aufschiebungen)
mit einer Sprunghthe von mehreren Zentimetern entstehen.

2.3 Probenaufbereitung

Proben mit einem Tongehalt von dber 50 % kdnnen ohne vorhergehende
Probenaufbereitung nur sehr schlecht fraktioniert werden. Langes Sieben
oder eine Behandlung mit Ultraschall oder H,0, kann empfindliche Mikro-
fossilien zersttren. Daher wurde zur Dispergierung des Sedimentes und zur
Oxidation der organischen Substanz eine mehrstindige Behandlung mit stark
verdinnter Ho0,-L8sung (2 %ig) angewendet. Hierbei wird das Sediment
langsam und schonend aufbereitet und schnell mit wenig Wasser (wichtig
beim Auffangen der <63 um Fraktion) gesiebt. Auch in diesem Verfahren
zerbrechen ca. 10 % der planktonischen Mikrofossilien.

2.4 Wasser-, Karbonat- und C-org-Gehaltsbestimmungen

Die 2 cm’-Probe wurde zur Wassergehaltsbestimmung direkt nach der
Probennahme gewogen und getrocknet (Abb.6). Sedimentproben, die mit Hilfe
des Gefriertrocknungsverfahrens getrocknet werden, verkleben nicht- und
kdnnen anschlieBend als lockeres Korngemisch leicht weiterverarbeitet
werden (CHARM, 1967). Die Proben wurden =zuerst 24 Stunden tiefgefroren,
dann weitere 24 Stunden im Gefriertrockner getrocknet. Aus der sich
ergebenden Gewichtsdifferenz wurde der Wassergehalt in Prozent vom
Trockengewicht berechnet. Anschliefend wurden die Proben 20 Minuten in
einer Kugelmiihle gemahlen.
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Die Kohlenstoffmessungen wurden in einem COULOMAT (Fa. Strohlein, Typ
701 und 702) durchgefiihrt. Zur Bestimmung des Gesamtkohlenstoffs wurden
etwa 100 mg Sediment bei 1000°C gegliiht und die Menge des entstehenden CO,
im Gerdt titrimetrisch bestimmt. Zur Analyse des karbonatisch gebundenen
Kohlenstoffs wird nur das CO02 gemessen, das bei der Reaktion einer
Parallelprobe mit 15 %iger Phosphorsdure freigesetzt wird. Aus der
Differenz der beiden C-Werte ergibt sich der Gehalt an organisch gebun-~
denem Kohlenstoff, der Karbonatgehalt errechnet sich aus dem Produkt von
% C-Karbonat und dem Molekulargewicht von Calcit (8.33).

2.5 KorngréBenanalyse

Die prozentualen Anteile von Sand, Silt und Ton wurden an der
5cm’>-Probe bestimmt (Abb.7). Die Sandfraktion wurde naB  abgesiebt,
getrocknet und gewogen. Die Fraktion <63 um wurde aufgefangen und das
Uberstehende Wasser nach der Sedimentation abgesaugt. Die Weiterverarbei-
tung dieser Teilprobe erfolgte nach der Atterbergmethode.

Versuche, die KorngriBenverteilung der <63 um-Fraktion im Sedigraphen
als Gesamtprobe (Silt + Ton) zu messen, zeigten eine schlechte Reprodu-
zierbarkeit der Summenkurven. Bei hohen Tongehalten hidngt der Verlauf der
vom Sedigraphen erstellten Summenkurve von der  Tonmineralvergesell-
schaftung, der Dauer der Ultraschallbehandlung und der Konzentration des
Dispergierungsmittels ab wund kann bei geringen Abweichungen in der
Probenbehandlung um bis zu 20 % unterschiedliche Tongehalte aufzeichnen.
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Zur Charakterisierung der Gesamtverteilung wurde das Perzentil 25 verwendet (s.Abb.8). Da
sich, bedingt durch die hohen Tongehalte, die statistischen KorngroBenparameter nicht aus
der Summenkurve der Gesamtprobe ermitteln 1lieBen, erfolgte eine Berechnung aus der
Verteilung der Fraktion 2000-2 ym.
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Die reine Siltfraktion hingegen kann, wie vergleichende Untersuchungen
gezeigt haben, mit destilliertem Wasser ohne Dispergierungsmittel und ohne
Ultraschallbehandlung gemessen werden und zeigt dabei eine sehr gqute
Reproduzierbarkeit. Deshalb wurde die Tonfraktion vor der Messung mit
Hilfe der Atterbergmethode abgetrennt.

In den Atterbergzylindern konnte durch sieben- bis zehnmaliges
Aufschiitteln der Probe in 0.1 %igem Ammoniakwasser und Absaugen nach 22
Stunden die Tonfraktion bis auf weniger als 5 % abgetrennt werden. Eine
quantitative Trennung von Silt- und Tonfraktion wiirde den doppelten bis
dreifachen Zeitaufwand erfordern und ist zur quantitativen Tongehaltsbe-
stimmung nicht notwendig, da der Sedigraph den Restanteil an Ton in der
Siltfraktion angibt.

Die KorngrdBenverteilung der Siltfraktion wurde im  Sedigraphen
gemessen. (Methodik der KorngrBenbestimmung mit dem Sedigraphen und
Diskussion mbglicher Fehlerquellen bei STEIN, 1984 und HUBENTHAL, 1984).
Die Siltfraktion wurde nach den Messungen getrocknet und gewogen. Aus der
vom Sedigraphen ermittelten Summenkurve wurden die Prozentwerte bei 32,
16, 8, 4 und 2 pm zur Berechnung der Gesamtverteilung verwendet.

Die aus den drei Trockengewichten berechneten prozentualen Anteile von
Sand, Silt und Ton gingen zusammen mit den Gewichtsprozenten der Kies- und
Sandfraktionen, den Anteilen biogener Komponenten an den Sandfraktionen,
sowie den Werten aus der Summenkurve des Sedigraphen in die Berechnungen
der GesamtkorngrdBenverteilung ein (Abb.7). Aus den vorliegenden Daten
wurden die Anteile der Fraktionen und ihrer biogenen Komponenten an der
Gesamtprobe berechnet und als Histogramm dargestellt. Als Fraktionsgrenzen
wurden volle Phi-Grade verwendet.

Die KorngroBenparameter sind unbedingt vom EinfluB anderer sedimento-
logischer Parameter freizuhalten, da sonst die durch die komplexe Genese
glazialmariner Sedimente schwierige Interpretation noch uniibersichtlicher
werden wiirde. Die Summenkurven wurden daher ohne die Anteile der
Kiesfraktionen und der biogenen Komponenten berechnet.

Der griéBte Teil der Proben enth#dlt einen Tonanteil von 50 +10 %. Daher
lassen sich nicht alle Werte, die fiir die Berechnung der statistischen
KorngréBenparameter nach FOLK notwendig sind, aus der  Summenkurve
entnehmen (Abb.8). Eine Verldngerung der Verteilung in den feinen Bereich
unterhalb von 2 pum hinein wdre, sowohl graphisch extrapoliert, als auch
als im Sedigraphen gemessene Kurve, eine kiinstlich erzwungene Verteilung,
die nichts mit dem natiirlichen Verhalten der Tonminerale im Meerwasser zu
tun hdtte. (Zu den Schwierigkeiten bei der KorngréBenanalyse eines Tills
s. SHEPPS, 1958). Um trotzdem einen einfachen, aber aussagekrdftigen Wert
flir die durchschnittliche KorngrdoBenverteilung einer Probe zu erhalten,
wurden die Phi-Grade ausschlieBlich am 25 % Perzentil abgegriffen, der
etwa in der Mitte der ermittelten Summenkurven liegt (Abb.8).
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Abb. 8: Summenkurvenspektrum der bearbeiteten glazialmarinen Sedimente

Die an der Ordinate aufgeflhrten Summenprozente sind zur Ermittlung der statistischen Korn-
griBenparameter nach FOLK notwendig. Da eine Berechnung aufgrund des hohen Feinanteils nicht
mdglich war, wurde zur Darstellung der durchschnittlichen Kornverteilung das Perzentil 25
verwendet. (gut sortierte Probe aus einer turbiditischen Feinsandlage in Kern 1023-1)

Um zus#dtzlich Informationen iber die  KorngrdBenparameter Mean,
Schiefe, Kurtosis und Sortierung zu erhalten, wurde eine zweite
Summenkurve berechnet, in der Sand- und Siltfraktion auf 100 Prozent
umgerechnet wurden. Hiermit lieBen sich die genannten Parameter, zumindest
fir den Anteil 2000-2 pm, errechnen und darstellen (Abb.7). Die Berechnung
erfolgte aus den entsprechenden Phi-Werten der Summenkurven bei 5, 16, 25,
50, 75, 84 und 95 % nach den Formeln von FOLK (1966). Das FOLK-System hat
sich nach vergleichenden Untersuchungen von den vier Systemen zur
Berechnung von KorngréBenparametern (Quartil-, Momenten-, Perzentil 99-,
Folk-System) als das zuverldssigste mit gut reproduzierbaren Werten
erwiesen (KACHHOLZ (1982).

95 %

SUMMENPROZENT
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Auf die Schwierigkeiten beim Vergleich von  SiebkorngrdBen  mit
Atterberg-KorngréBen (diesen entsprechen auch die Sedigraphen-Werte) weist
FOLK (1962) hin. Beide Methoden lassen sich nicht in einer Verteilungs-
analyse verbinden, ohne einen Fehler im Ubergangsbereich Sand-Silt zu
erhalten. Der Anteil der Sandfraktion betrdgt jedoch in den meisten der
hier bearbeiteten Proben unter 10 %, so daB dieser Fehler vernachlissigbar
klein wird.

Ein weiterer Fehler kann, ebenfalls in diesem KorngrdBengrenzbereich,
durch den Sedigraphen hervorgerufen werden. Proben mit hohem Grobsilt-
anteil werden im Bereich 63-40 pum unterreprd@sentiert. Dieser Fehler ist
gerdtetechnisch bedingt und auf eine zu geringe Leistung der Suspensions-
pumpe zuriickzufiihren. Geringe Mengen des Grobsiltes sedimentieren in der
MeBzelle, bevor die Messung gestartet wird. Dies macht sich h&ufig durch
einen Knick der Summenkurven bei etwa 5 Phi bemerkbar. Die Reinigungs-
kugeln in der Zelle beglinstigen diesen Vorgang.

Zusdtzlich verliert die Siltfraktion maximal ein Gewichtsprozent durch
den in diesen Sedimenten ungewShnlich hohen Anteil an magnetischen
Sedimentpartikeln, die am Magnetriihrer des Sedigraphen h&ngen bleiben und
der Probe nach der Messung verloren gehen.

Die Abszisseneinteilung der KorngréBenhistogramme und -summenkurven
erfolgte mit von links nach rechts feiner werdenden Fraktionen, um die
Ergebnisse mit anderen Arbeiten benachbarter Arbeitsgebiete vergleichen zu
konnen (ANDERSON et al., 1982; BARRETT, 1975; DOMACK, 19823 ELVERHOI &
MAISEY, 1983; FISCO, 1982).

2.6 Verteilungsanalyse der Eisfracht

Der Gehalt eistransportierten Materials in glazialmarinen Sedimenten
stellt einen weiteren interessanten, wenn auch oft sehr schwierig =zu
interpretierenden, sedimentologischen Parameter dar. (Die in der Literatur
benutzte Abkiirzung "IRD" fir ice rafted debris soll auch hier Verwendung
finden.) Die Bestimmung des IRD-Gehaltes in Sedimentkernen wird nach
unterschiedlichen Methoden vorgenommen (Tab.6). Alle Methoden weisen, je
nach verwendeter Fraktion, zwei grundlegende Nachteile auf:

1. Bei Verwendung des Kiesgehaltes als  IRD-Parameter ist ein
Probenabstand von 5 oder mehr Zentimetern geeignet, sehr langfristige
Trends im Eisfrachtsignal zu erfassen: In DSDP-Kernen wurde bei einem
Probenabstand von 100-150 ecm bei einer Kernldnge von 170 Metern ein
Zeitraum von 8.6 m.a. untersucht (BORNHOLD, 1983). In kurzen Kernen, in
denen die Schwankungen der sedimentologischen Parameter moglichst hochauf-
18send dargestellt werden sollen (1-2 Proben / 10,000 Jahre), ist der
Kiesanteil einer Probe bei dem in der vorliegenden Arbeit gewihlten
Probenabstand von 5-10 cm fir den kurzen Zeitraum nicht représentativ. Ein
einzelner, gridBerer dropstone in einer Probe aus einem sonst relativ 1IRD-
-armen Sedimenthorizont wirde bei Bestimmung der Gewichtsprozente das
Ergebnis stark verfdlschen. Auch das einfache Zdhlen ergdbe Werte, die
mehr durch eine zufdllige Anzahl von Kieskomponenten in den betreffenden
Probenheorizonten bestimmt wiirden.
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2. Ein weiterer Nachteil bei der Bestimmung des Kies- oder Sandge-
haltes, ist der fir das Sieben, Wiegen und eventuelle Auszihlen der Probe
betrédchtliche Arbeitsaufwand.

Autor Probenabstand Fraktion Auswertung
BORNHOLD (1983) 100-150 cm >250 pm mg/g Sediment
>2 mm

CONOLLY & EWING (1965) 20-30 cm Sand abgeschitzt
KENT et al. (1971) 5-20 cm >250 pm % vom Trockengewicht
LISITZIN (1960) Oberfliche >2 mm kg/m?
HUENE v. et al. (1973) 50 ecm >250 um Gewichtsprozent
PIPER & BRISCO (1975) >63 um % Sand
SMITH et al. (1983) 20 cm >2 mm abgeschitzt
VORREN et al. (1983) 10 em 1-2 mm Kérner/100g

Trockengewicht

("ice drop activity™)
WATKINS et al. (1974) 5-10 cm 250-63 um  Eisfrachtkomponenten

(1982) unter dem Binokular

LEDBETTER & WATKINS (1978) ausgezahlt
COOKE & HAYS (1982) 20-30 cm 1000-63 um Gewichtsprozent

Tab. 6: Zusammenstellung einiger Arbeiten mit unterschiedlichen Methoden
zur Bestimmung des Eisfrachtanteils in Sedimentkernen

In dieser Arbeit wurde eine neue Methode zur Bestimmung des
IRD-Gehaltes getestet und angewendet. Sie ermiglicht es, einfach und in
kurzer Zeit eine Aussage mit hoher Informationsdichte {iber die Verteilung
des eistransportierten Materials im Kern zu treffen. Es wird davon
ausgegangen, daB der Gehalt an Partikeln >2 mm im Sediment reprisentativ
fir den Eintrag an IRD entsprechend der "Eisbergaktivit&t" ist. Verwendet
wurden die von jedem Kern standardmdBig flUr strukturelle Untersuchungen
angefertigten Radiographien. In Horizonten von jeweils einem Zentimeter
Hohe wurden mit Hilfe von Leuchttisch und Millimeterpapier die Partikel
mit einem Durchmesser von 2 mm und gréBer ausgezidhlt. Anreicherungen
grober Sedimentpartikel durch Bioturbation wurden nicht mit einbezogen.
Das erfaBte Sedimentvolumen betrigt 10 cm® bei einer Breite der R&ntgen-
prédparate von 10 cm und einer Hohe wvon 1 cm. Die Darstellung erfolgte
durch Linien, die entsprechend ihrer L&nge die Anzahl der Kiespartikel
wiedergeben (Abb.9). Mit dieser Methode erh#lt man fiir jeden Zentimeter
Kern einen IRD-Wert, die zusammen mit der verwendeten histogramméhnlichen
Darstellungsweise einen guten Uberblick iber die Verteilung des IRD-
-Gehaltes im Sediment vermitteln.

Zur Uberpriifung der Reproduzierbarkeit der Methode wurden von Kern
1021-1 drei Meter (525-825) vollstdndig in 1.5 cm breite Sedimentscheiben
aufgeteilt, naB gewogen, bei 2 mm und 63 um naB gesiebt wund getrocknet.
Der Kiesanteil wurde an allen Proben ausgezdhlt und auf 100 g NaBgewicht
umgerechnet. Die Werte zeigen eine nahezu vollstindige Ubereinstimmung mit
den Ergebnissen nach der neuen Methode (Abb.10).



Die bei der KorngrdBenanalyse errechneten Prozente der Kiesfraktion
sind aus den oben genannten Griinden als Aussage fir den IRD-Gehalt nicht
zu verwenden. Um dennoch zur Berechnung von Korrelationsfaktoren einen
reprédsentativen IRD-Wert entsprechend der Probentiefen zur Verfigung zu
haben, wurden an den Probenhorizonten die Werte der IRD-Analyse ilber 5 cm
gemittelt, im folgenden als IRD-Parameter bezeichnet.
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Abb. 9: Schema zur Bestimmung und Darstellung der
Anteile eistransportierten Materials (IRD) im
Kernverlauf

An den Radiographien wurden in jeweils 1 cm
breiten Horizonten die Partikel >2 mm ausgez&hlt.
Die Darstellung erfolgte durch Linien, die in
ihrer Ldnge der Anzahl der Kieskomponenten je
Kernsegment entsprechen.

I 431LNYIN

(w)

Abb. 10: Gegenlberstellung der Ergebnisse der
neuen Methode zur Bestimmung der Eisfracht (A) 8-
mit den Ergebnissen einer Siebanalyse (8) _
(Kern 1021, 525-825 cm)

Das IRD-Histogramm zeigt eine sehr gute Uberein-
stimmung mit der aufwendigeren Methode B. T
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Von jedem Probenpunkt stehen somit zur Charakterisierung der Korn-
groBenverteilung elf Parameter zur Verfigung:
1. % Kies (% >2 mm aus KorngrBenanalyse)

2. IRD-Parameter (Kies aus Radiographie iiber 5 cm gemittelt)
3. % Sand (2000-63 um)

4. % Silt (63-2 um)

5. % Ton (<2 pm)

6. Perzentil 25 (Gesamtverteiung)

7. Mean

8. Median der Verteilung

9. Kurtosis 2000 - 2 um

10. Sortierung
11. Schiefe

2.7 Komponentenanalyse der Sandfraktion

Die Bestimmung der Gehalte verschiedener Komponenten an der Sandfrak-
tion erfolgte nach der Methode von SARNTHEIN (1971), dort als Grobfrak-
tionsanalyse bezeichnet. Die durch NaBsiebung von der Gesamtprobe abge-
trennte und getrocknete Sand- und Kiesfraktion wurde mit einem "Sonie
Sifter'" in die Fraktionen >2000, 2000-1000, 1000-500, 500-250, 250-125 und
125-63 pm unterteilt. Diese Siebmaschine eignet sich besonders gut fir das
schonende Sieben kleiner Probenmengen. Die Subfraktionen wurden gewogen
und ihre prozentualen Anteile an der Sandfraktion berechnet. Die Kies-
fraktion ging als Prozentwert der Sandfraktion in die Berechnung der Korn-
groBenverteilung der Gesamtprobe ein.

An jeder Subfraktion wurden, soweit vorhanden, 400-600 Kdérner unter
dem Binokular ausgezdhlt. An Komponenten wurden unterschieden:

Terrigene Komponenten

Gesteinsbruchstiicke, Komponenten, die aus mehreren Mineralen bestehen
Glimmer, vorwiegend Muskovit und Biotit

Quarz, farblos, milchig oder klar, muschelig-scharfkantiger Bruch
Minerale, alle lbrigen detritischen Minerale

autigene Minerale, Glaukonit, Mikro-Manganknollen

Biogene Komponenten

Schwammnadeln und Bruchstiicke

agglutinierende Foraminiferen

benthonische, kalkschalige Foraminiferen

planktonische Foraminiferen (3 Arten)

Radiolarien, vorwiegend 2 Arten

Bryozoen, nur im Schelfbereich, Bruchstiicke von Kolonien

In den Kernen mit relativ hohen Gehalten an planktonischen Foramini-
feren (1224-1, 1023-1) wurden =zus#tzlich vollstdndige und zerbrochene
Foraminiferengehduse unterschieden. Der Schalenbruch wurde als Prozentwert
vom Gesamtplankton ausgedriickt (Fragmentierungsindex, CORLISS & THUNELL,
1983).
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Nach der Z#hlung einer Probe wurden die Kornprozente der verschiedenen
Komponenten mit den Gewichtsprozenten der entsprechenden Subfraktionen
multipliziert und das Ergebnis filir die jeweiligen Komponenten addiert. Da
der Anteil der Sandfraktion an der Gesamtprobe stark schwanken kann,
wurden die Endwerte der einzelnen Komponenten mit den Sandprozentwerten
multipliziert, um so eine auf die Gesamtprobe bezogenen Aussage treffen zu
konnen. Die Umrechnung auf Prozente vom Gesamtsediment wurde fir alle
Komponenten durchgefiihrt, erscheint aber vor allem flir die Komponenten
wichtig, die ausschlieBlich in der Sandfraktion =zu finden sind. Quarz,
Glimmer, detritische und autigene Minerale sind ebenfalls in der Fraktion
<63 um vertreten.

Mit Hilfe der Sandkomponentenanalyse kann eine Aussage iiber die Hdu-
figkeiten bestimmter Komponenten getroffen werden. Eine Beeinflussung der
Werte untereinander bleibt dabei nicht aus und macht sich besonders
deutlich bemerkbar, wenn einige Komponenten in  Horizonten  gehduft
auftreten, wie z.B. die planktonischen Foraminiferen mit Gehalten zwischen
0 und 58 % der Sandfraktion (Kern 1224). Hierdurch wird der Gehalt terri-
gener Komponenten so stark verdinnt, daB keine absoluten Aussagen zu
diesen Parametern mehr mdglich sind. Die Verdiinnung betrifft vorwiegend
die Parameter Quarz und Minerale.

Ausfihrliche Fehlerbetrachtungen zur Sandkomponentenanalyse sind bei
SARNTHEIN (1971) zu finden. In den vorliegenden Proben konnten Fehler
durch die geringe Anzahl unterschiedlicher Komponenten und ihre leichte
Identifizierbarkeit weitgehend vermieden  werden. Mehrfachzdhlungen
mehrerer Testproben ergaben relative Abweichungen <2 %.

An einigen Pilotproben wurden die Siltfraktionen unter dem Elektronen-
mikroskop mit einem EDAX-System (energiedispersiver Réntgenanalyse) unter-
sucht. Eine Siltkomponentenanalyse kinnte AufschluB {ber die Verteilung
von Diatomeen und Schwermineralen (hier besonders Magnetit) geben. Wegen
des groBen Zeitaufwandes und dem bei diesen Proben relativ geringen
Informationsgewinn wurde die Siltkomponentenanalyse nicht weitergefihrt.
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2.8 Tonmineralanalyse

Die Aufbereitung der Tonfraktion fiir die Rdntgendiffraktion erfolgt
nach der Methaode von LANGE (Kiel) modifiziert durch STEIN (1984). Da die
bearbeiteten Sedimente nach REM- und EDAX-Untersuchungen in der S5Silt- und
Tonfraktion karbonat- und opalfrei sind, konnte diese Methode mit einem
relativ geringen Zeitaufwand angewendet werden. Der 0Opal ist in den
feineren Fraktionen bereits wenige Zentimeter unter der Sedimentoberfl&che
nahezu vollstdndig diagenetisch geldst. Der geringe Gehalt an organischer
Substanz wird bei der Probenaufbereitung mit H,0, zerstort.

Weitere, die Qualitdt der Texturpr@parate beeinflussende Parameter
sind KorngrdBenverteilung und Mineralzusammensetzung der Jonfraktion, die
Anwesenheit von Aggregatbildnern (z.B. organische Verbindungen) sowie der
Anteil an "nicht"-Schichtsilikaten, besonders Gerlistsilikaten. Gerade bei
Sedimenten glazialen Ursprungs ist der Bestandteil physikalisch verwit-
terten "Gesteinsmehls" in den feinen Fraktionen besonders hoch. Die Ton-
fraktion besteht also zum groBen Teil auch aus Quarz, Feldspat und Schwer-
mineralen, die das parallele Ausrichten der Schichtsilikate bei der
Texturprdparation stdren. Dieser Effekt war bei den bearbeiteten Proben zu
beobachten, ist jedoch nicht zu vermeiden.

Die mit der Atterbergmethode abgetrennte Tonfraktion (<2 um) wurde zur
Fdllung und zur gleichm&Bigen Beladung der Tonminerale mit einigen Tropfen
50 %iger Magnesiumchloridldsung versetzt. Die (berschiissigen Jonen wurden
durch zweimaliges Zentrifugieren entfernt, der Ton bei 60°C getrocknet,
gewogen und im Achatm@rser gemahlen. Das Trockengewicht ging in die
Berechnung der Korngrt@enverteilung ein.

Zur Anfertigung der Texturprédparate wurden jeweils 200 mg der Probe
eingewogen, mit 15 ml bidestilliertem Wasser versetzt und durch finfzehn-
miniitige Behandlung mit Ultraschall suspendiert. Nach vollst#8ndiger
Suspendierung wurden hiervon 3 ml auf Membranfilter aufgebracht und
sedimentiert. Die bei 60°C getrockneten Pr@parate wurden mit doppelseitig
klebendem Band auf Glasobjekttrdger aufgeklebt. Von Jjeder Probe wurden
zwei Analysen von 2-30 Grad gefahren, jeweils einmal unbehandelt und
einmal mit Glykol in der ges#dttigten Dampfphase bei 60°C gequollen. Zur
Analyse wurde ein Phillips Diffraktometer PW 1050 (CoK a -Strahlung)
verwendet.

Die Auswertung der Diagramme erfolgte nach graphischer Abtrennung des
Rauschuntergrundes semiquantitativ durch Planimetrieren der Fldachen unter
den Peaks von gequollenem Montmorillonit bei 17K, Illite bei 9.968 und
Chlorit bei 7.058 (BISCAYE, 1965). Als Montmorillonit wurden hier alle
Tonminerale bezeichnet, die mit Athylenglykol gequollen einen Peak bei 17R
ergeben, eine Tonmineralgruppe, die hdufig auch als Smektite bezeichnet
wird (KELLER, 1970). Eine getrennte Auswertung der sich stark Uberla-
gernden Peaks von Kaolinit (7.13R) und Chlorit (LANGE, 1982) war nicht
notwendig, da Kaolinit nur selten und in geringen Mengen auftrat. Zur Aus-
wertung wurden die prozentualen Anteile der Tonminerale sowie die Verhdlt-
nisse berechnet.



2.9 Datierungen

2.9.1 l4C-Datierungen

Der durch planktonische Foraminiferen bedingte, hohe Karbonatgehalt in
den Sedimenten am Nordende des Profils ermdglichte es, im oberen Teil des
Kernes 1003-2 l4C-Datierungen durchzufiihren. Proben mit eimem Alter bis
20,000a wurden mit einem Liquidszintillationcounter (Hewlett & Packard,
Tricarb 460) gezdhlt, Datierungen mit hiherem Alter {(20-50,000a) wurden
mit einem Gasproportionalz#hlrohr durchgefihrt (Isotopenlabor, Univ.
Kiel). Insgesamt konnte fiir acht Sedimentproben ein 14C-Alter bestimmt
werden. Zwei Proben lagen auBerhalb des MeBbereiches, eine weitere ergab
wegen Probenverunreinigung keinen MeBwert.

Um eine mbglichst reine und gleichzeitig ausreichende Karbonatprobe zu
erhalten, wurde eine 6-8.5 cm dicke Sedimentscheibe der bearbeiteten Kern-
hdlfte d{ber einem 63 um-Sieb naB  gesiebt. Von der getrockneten
Sandfraktion wurde die Fraktion 500-63 um, welche vorwiegend die plankto-
nischen Foraminiferen enthdlt, abgetrennt und nach der entsprechenden
Methode weiterverarbeitet.

l4Cc_Analysen aus der Antarktis zeigen hdufig ein zu hohes Alter. Zur
Bestimmung des dl4C-Gehaltes des Meerwassers an der Position der Kerne
1003-2 und 1224-1 wurde daher aus 100 Litern Oberfldchenwasser das CO» mit
Bariumchlorid gefallt.

Die verwendete Aufbereitung fir die Z&hlung im Liquidszintillation-
counter ist detailliert bei WEBER (1985) beschrieben. Die Probe wird mit
85 %iger Phosphorsiure versetzt, das entstehende CO02 in Phosphorpentoxic
und zwei Kidhlfallen getrocknet und gereinigt und in einer Druckbombe
eingefroren. Nach dem Auftauen nimmt ein Cocktail aus gleichen Teiler
Permafluor und Carbo-Sorb (PACKARD) das Gas in einer Absorptionssiule auf,
indem es mit dem Carbo-Sorb, einer organischen lLauge, ein Cabamat bildet.
Die 20 ml Flissigkeit wurden 10x1000 Minuten gezdhlt und aus den Zdhlrater
das Alter errechnet.

2.9.2 230Th-Datierungen

Eine in letzter Zeit immer hdufiger verwendete Methode zur Datierunc
mariner Sedimente ist die Bestimmung der Aktivitdt des Radionuklide
230Thorium. Dieses Thoriumisotop ist ein Produkt der Uran-Blei-Zerfalls-
reihe und eignet sich mit einer Halbwertszeit von 75,200 Jahren zu
Datierungen bis maximal 400,000 Jahre. Das Alter einer Sedimentschicht
kann nicht direkt aus ihrer spezifischen Thoriumaktivitat abgeleser
werden, sondern wird aus dem Tiefenprofil der Aktivit#ten abgeleitet. Die
Mdchtigkeit des Sedimentabschnittes, in dem sich die Thoriumaktivit&t um
die Halfte verringert, dividiert durch die Halbwertszeit, ergibt die Sedi-
mentationsrate. Eine ausfiihrliche Behandlung dieser Thematik und Methodik
ist bei MANGINI (1984) zu finden.
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Die Untersuchungen von 5 Pilotproben bei 120, 300, 500, 702 und 913 cm
ergab einen ThoriumiiberschuB bis etwa 300 cm. Zur genaueren Analyse der
obersten 3 Meter wurde aus diesem Kernabschnitt ein Unterkern von 1 cm
Durchmesser entnommen, an dem insgesamt 41 Thoriumbestimmungen durchge-
fihrt wurden (MANGINI, Inst. f. Umweltphysik, Heidelberg). Die flir die
Bestimmung der Sedimentationsrate verwendeten Thorium-excess-Werte ergeben
sich aus der Aktivitdt des 22CTh minus der durchschnittlichen 234U-Aktivi-
tat von 1.3 dpm/g.

Berechnung der Sedimentationsrate fir Kern 1021-1:
Die 230Th-excess-Aktivitdt sinkt um die H&lfte von 4 auf 2 dpm/g innerhalb
von 85 cm Sedimenttiefe:

85 <em>

——————— = 1.1 em/1000a

2.9.3 Wachstumsraten von Mangankrusten

Eine einfache Mdglichkeit zur Bestimmung der Wachstumsraten von
Mangankrusten ergibt sich aus den Manganumkrustungen von dropstones.
GroBere eistransportierte Steine mit mehreren Zentimetern Durchmesser
sinken bei der Sedimentation aus der Wassersdule zu etwa 50 % ins Sediment
ein. Auf der dem freien Wasser ausgesetzten Oberfldche bildet sich hydro-
genetisch widhrend der Expositionszeit eine Schicht aus Mn- und Fe-Hydrox-
iden. Die im Sediment eingebettete Seite bleibt "sauber". Die Dicke der
Schicht nimmt zu, bis der dropstone vollstdndig mit Sediment bedeckt ist.
Die maximale Schichtdicke kann unter dem E-Mikroskop bestimmt werden. Bei
bekannter Sedimentationsrate kann die Wachstumsgeschwindigkeit der Kruste
bestimmt werden. Umgekehrt kann bei bekannter Wachstumsrate die Sedimenta-
tionsrate berechnet werden.

D D = Dicke der Kruste in um
W=H* -~ <um/1000a> H = Hohe des exponierten Teils in cm
S W = Wachstumsrate der Kruste in pm/1000a
S = Sedimentationsrate in cm/1000a
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2.10 Bestimmung stabiler Isotope

Zur Bestimmung der stabilen Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope wurden
aus den Sandfraktionen 250-125 um (1224-1) und 500-250 um (1023-1) jeweils
30-70 planktonische Foraminiferen der Art Neogloboquadrina pachyderma
(sinistral) mit einer Vakuumpinzette ausgelesen. Zur Reinigung wurden die
Proben vor der Messung 3 Minuten in Methanol mit Ultraschall behandelt und
anschlieBend 5 Minuten bei 50°C getrocknet (GANSSEN, 1983). Auf ein Gliihen
der Proben zur Zerstdrung der organischen Substanz kann nach systema-
tischen Versuchen =zur Probenbehandlung von GANSSEN (1981) verzichtet
werden, da auch hohe Gehalte organischen Materials die MeBwerte nicht
signifikant ver#ndern. Zum gleichen Ergebniss kommt WEFER (1983) bei Oxi-
dation mit H,0,.

In der Aufbereitungsanlage des Massenspektrometers (VG Micromass 602D,
Isotopenlabor, Univ. Kiel) werden die Schalen bei konstanter Temperatur
(50°C) mit 5 Tropfen 100 %iger Orthophosphorsiure versetzt und das
entstehende CO0, in mehreren Kihlfallen getrocknet und gereinigt. Das
Probengas wird im Massenspektrometer gegen einen Laborstandard (Solnho-
fener Plattenkalk) gemessen und auf den PDB-Standard (CRAIG, 1957)
umgerechnet. Die Isotopenzusammensetzung ergibt sich aus der Gleichung

180/160 Standard

die flir Sauerstoff und Kohlenstoff analog anzuwenden ist. Die Standardab-
weichung fir die Isotope des Sauerstoffs betrdgt 0.1 %o, fir die des
Kohlenstoffs 0.05 %o (GANSSEN, 1983).



3 ERGEBNISSE

3.1 Karbonatverteilung

Die fiir antarktische Sedimente ungewShnlich hohen Karbonatgehalte vor
Kapp Norvegia werden am Kontinentalhang weitgehend durch planktonische und
benthonische Foraminiferen verursacht (Abb.1l). Als weitere karbonatische
Komponente treten vereinzelt Ostracodenschalen auf. In den  Schelf-
sedimenten tragen vorwiegend Bryozoen und untergeordnet benthonische
Foraminiferen, kleine Muscheln, Rotalgen und Korallen =zum Karbonatgehalt
bei. Die Werte liegen in den beiden Schelfkernen unter 1 % und in den
Hangkernen zwischen 0 und 28 %.

In den Sedimenten am Kontinentalhang ist der Karbonatgehalt deutlich
in Horizonten angereichert. Innerhalb dieser Horizonte ist das Karbonat
bis auf einige, durch Bioturbation verursachte Inhomogenitdten gleichmiBig
verteilt. Die Horizonte mit einer M&chtigkeit im Zentimeter- bis Dezi-
meterbereich sind meist scharf gegen karbonatfreie Sedimentlagen abge-
grenzt. Die maximalen Karbonatgehalte der einzelnen Horizonte nehmen mit
zunehmender Entfernung vom Kontinent von S nach N zu, wobei in grdBeren
Wassertiefen das Karbonat durch Ldsung reduziert, bzw. vollstidndig remine-
ralisiert wurde (s. Fragmentierungsindex).

Eine auffidllige Zyklizit#t der Karbonatverteilung zeigt Kern 1023-1.
Nach einem mehrere Zentimeter mdchtigen, karbonatfreien Horizont steigt
der Karbonatgehalt abrupt an (6-8 %), um dann allmdhlich, mit Schwankungen
um 1-2 %, innerhalb von etwa drei Metern auf 0 abzusinken. Diese Vertei-
lung wiederholt sich im Kern zweimal und endet im obersten Teil wieder in
einem 50 cm breiten, karbonatfreien Horizont. Die Form der Kurve ist in
ihrer Grundstruktur den Sauerstoffisotopenkurven der letzten 300,000 Jahre
dhnlich.

Im Kern 1021-1 sind die Foraminiferen in vier, 40-160 cm breiten
Horizonten mit maximal 4, 5.8, 13.4 und 1.9 % Karbonat konzentriert. Auch
in diesem Kern sind die obersten 50 cm karbonatfrei. Im mittleren Teil
zwischen 300 und 660 cm wurde Karbonat nur in einigen Proben in geringen
Mengen (<1 %) nachgewiesen. Diese Kombination von karbonatfreien und
karbonatreichen Horizonten fand sich in gleicher Breite und Anordnung in
Kern 1005-1 wieder und ermdglichte so eine genaue Korrelation zwischen
beiden Kernen, trotz fehlender Oberflache von 1005-1.

Im Kern 1224-1 treten im mittleren Kernteil zwischen 300 und 400 cm
mit 28 % die hochsten Karbonatgehalte auf dem gesamten Profil auf. Die
Karbonatgehalte schwanken in den oberen 250 cm zwischen 5 und 25 %,
gefolgt von hohen Werten bis in eine Tiefe von 450 cm und sinken dann
langsam bis etwa 700 cm auf unter 1 % ab. Das untere Drittel dieses Kernes
enthdlt, bis auf einen schmalen Horizont bei 980 cm, kein Karbonat.
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Abb, 11:
Karbonat Zyklizitdt der Karbonatverteilung
, 3 in Kern 1021
p[an k‘!‘ F ora ml n lfe ren Der Karbonatgehalt wird in den
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Sedimenten am Kontinentalhang aus-
schlieBlich durch planktonische und
benthonische Foraminiferen bestimmt.

ben‘rh‘.“ Foraminiferen

3.2 Organischer Kohlenstoff

Das Sedimentationsmilieu an der Grenzfliche Wasser/Sediment und das
Porenraummilieu sind in allen untersuchten Sedimenten oxidierend, wie die
Bildung von Mn-Knollen an der Oberfldche und ihre Erhaltung in groBeren
Sedimenttiefen zeigt. Ein Hinweis sind auch die sehr niedrigen Gehalte an
organischem Kohlenstoff von 0.1-0.2 % im grdBten Teil der untersuchten
Proben. Im Oberflachenwasser des Kontinentalhangbereichs werden nur
relativ kurzzeitig, vorwiegend wdhrend der Sommermonate, groBe Mengen an
organischer Substanz produziert, die bei relativ niedrigen Sedimentations-
raten im sauerstoffreichen Wasser schnell wieder remineralisiert werden.
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Generell sind auf dem Schelf die Sedimentationsraten etwas hoher und
der Bewuchs durch benthische Fauna und Flora intensiver als am Hang.
Beides mag hier zu den hdheren C-org-Gehalten von bis zu 0.54 % fihren.
Hierbei liegt der Durchschnittswert an Position 1006 noch etwas Uber dem
von 1265. Am Hang zeichnen sich meist nur die oberflédchennahen Proben
durch ansteigende C-org-Werte aus (<0.35 %), ein Zeichen fir eine
Fortsetzung des Abbaus in den obersten Zentimetern des Sedimentes. Nur in
Kern 1023 sinkt der C-org-Gehalt an der Oberfldche auf unter 0.1 % ab.
Jedoch fallen hier einige Horizonte bei 100-110, 170-180, 380-390, 465 und
590-600 cm durch deutlich héhere Werte von 0.45-0.88 % aus den {brigen
Proben (0.1-0.3 %) heraus. Bereits die dunkelgraue Farbe 1lieB in diesen
Horizonten hohe C-org-Gehalte vermuten. Diese sind auf hohe Sedimenta-
tionsraten wihrend spezieller Ablagerungsbedingungen zurlckzufiihren (s.
Mordnen- und Surgefazies). Unklar ist, warum ein Horizont von 70-30 cm
ebenfalls hohere C~org-Anteile (0.44-0.7 %) enthdlt. Weder hohe Gehalte an
kieseligen noch an kalkigen Organismen lassen in dieser Zeit auf eine hohe
biologische Produktion schlieBen.

3.3 Sand-Silt-Ton-Verh&dltnis

Zur Darstellung der Sand-Silt-Ton-Verteilungen wurde das Dreiecksdia-
gramm nach SHEPARD (1954) verwendet (Abb.12). Die Sand-Silt-Ton-Verhdlt-
nisse der Schelfkerne liegen in einem relativ geringen Schwankungsbereich,
der in Kern 1265-1 geringflgig zum Feineren hin verschoben ist. In den
Schelfsedimenten liegt zusdtzlich ein Anteil von etwa 30 % Kies vor, der
mit dieser Darstellungsweise nicht erfaBt wurde.

Stark schwankende Anteile groben terrigenen Materials charakterisieren
die Sand-Silt-Ton Verteilung in Kern 1023 (Abb.12). Der Sandanteil kann
unter einem Prozent liegen, in besonders grobkdrnigen Horizonten, meist
kleinere Turbidite, jedoch auch bis zu 80 % erreichen. Der Siltanteil
schwankt im geringeren MaBe zwischen 10 und 50 %, der Tongehalt verhdlt
sich entsprechend.

In den Kernen 1021, 1005 und 1224 werden die horizontiert auftreten-
den, hbheren Sandgehalte vorwiegend durch die wunterschiedlich hohen
Anteile biogener Komponenten bestimmt. Die Sandfraktion kann aus maximal
85 % Foraminiferen bestehen. Der Siltanteil schwankt relativ geringfiigig.
Im Kastengreifer 1287-1 lassen sich im Sand-Silt-Ton-Dreieck deutlich zwei
Sedimentgruppen voneinander trennen. Den hoheren Sandgehalt bestimmen
Foraminiferen und ein hdherer Anteil an eistransportiertem Sand. In 1224-3
(Abb.12 mit Sedimenttiefen in cm) ist im Kernverlauf eine Abfolge von
Sand-S5ilt-Ton Gber siltigen Ton zu tonigem Silt zu erkennen, die von einer
Abnahme der Foraminiferen bei gleichzeitiger Zunahme der Tongehalte
bestimmt wird. Die KorngrdBenverhdltnisse in beiden Kernen werden so
interpretiert, daB der Ubergang vom letzten Interglazial ilber das letzte
Glazial zur heutigen Warmzeit erfaBt wurde.
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3.4 Statistische KorngrdBenparameter

Mean und Perzentil 25 .-

Die KorngroBenparameter Mean der Sand-Silt-Fraktion und Perzentil 25
der Gesamtprobe beschreiben die Kornverteilung nahezu gleich gut. Beide
Kurven zeigen in allen Kernen einen weitgehend ilbereinstimmenden Verlauf,
wie auch das Korrelationsdiagramm der Parameter =zeigt (Abb.13). Alle
weiteren Diskussionen beziehen sich auf den Phi-Wert bei 25 % der biogen-
freien Gesamtprobe (Perzentil 25).
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Abb. 13: Mean/Perzentil 25-Diagramm aller KorngriBenanalysen
Beide Parameter reprdsentieren die Korngr&@enverteilung etwa gleich gut.

Die weitaus stdrksten Schwankungen dieses Parameters zeigt wiederum
Kern 1023 mit Werten zwischen 2.4 und 7.4 Phi. Auffallend sind mehrere
Horizonte mit einem deutlich hdheren Tonanteil bei 110, 170-180, 380-390,
440-470 und 570-600 cm. Die mittlere KorngrtBe ist in diesen Kernen jedoch
um 3 Phi-Grade grdber, als in den Ubrigen Kernen. Kern 1224 zeigt hier mit
Werten von 5.4-9.5 den hichsten Feinanteil. Generell besteht eine Tendenz
zu héheren Phi-Werten, gleichbedeutend mit zunehmendem Feinanteil, mit
zunehmender Entfernung vom Kontinent. '

Sortierung

Nahezu alle Sedimente des Kapp Norvegia Profils sind schlecht bis sehr
schlecht sortiert (1-3.2 Phi). AusschlieBlich finf siltige Feinsandlagen
in Kern 1023 zeigen eine mittlere Sortierung (0.7-1 Phi). Generell nimmt
die Sortierung mit zunehmender Entfernung vom Kontinent leicht ab.



Schiefe

Der fir den Sand-Silt-Bereich berechnete Parameter Schiefe =zeigt im
Kern 1023 vorwiegend positive Werte bis 0.7, die auf ein relativ grobes
Maximum mit hohem Feinanteil hinweisen. In den Kernen 1005 und 1021
schwankt die Schiefe um 0+0.3, die Verteilungen sind weitgehend symme-
trisch. Kern 1224 zeigt mit Werten vorwiegend zwischen -0.2 und -0.4 eine
schwach Feinkorn betonte Schiefe.

Kurtosis

Die Kurtosis schwankt im Kern 1023 um 1.0#0.2, erreicht jedoch auch
relativ hohe Werte bis 2.0. Mit einem generellen Trend steigender Werte
mit zunehmender Entfernung vom Kontinent liegt die mittlere Kurtosis bei
1021 und 1005 zwischen 1.2 und 1.4, und bei 1224 zwischen 1.2 und 1.5. Die
KorngroBen sind also in Kontinentndhe anndhernd normalverteilt, zeigen
aber in grdBeren Wassertiefen immer stdrker schmalgipflige Verteilungs-
kurven.

3.5 Wassergehalt

Der Wassergehalt der Sedimente wird durch ihre KorngrdBenverteilung
bestimmt. Dies zeigt die gqute Korrelation (r=0.79) zwischen Ton- und
Wassergehalt aller Proben (Abb.14). Die Werte schwanken, entsprechend der
sehr unterschiedlichen KorngrdBenverteilungen, in Kern 1023 stark zwischen
24 und 95 %, in den ilbrigen Kernen meist zwischen 50 und 75 %. Im ober-
flachennahen Bereich ist der Wassergehalt relativ hoher.
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Abb. 14: Wasser- und Tongehalte aller Proben zeigen eine gute Korrelation (r=0.79).
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Abb. 15: Eisfrachtverteilung in den Sedimentkerne vom Kontinentalhang vor Kapp Norvegia
Horizonte mit hohen IRD-Gehalten sind zum Teil gut, hdufig Jjedoch nur in Verbindung mit
anderen sedimentologischen Parametern zu parallelisieren.
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3.5 Eisfrachtverteilung

Die Verteilung der Kiesfraktion (>2 mm) im Kern wurde als MaB fir den
Zutrag eistransportierten Materials gewdhlt. Die Verteilungen sind in den
verschiedenen morphologischen Regionen des Profils (Schelf, oberer Hang,
obere Hangterrasse, untere Hangterrasse) unterschiedlich.

1. In den Kernen vom Schelf betr&gt der Kiesanteil zwischen 10 und 30
% mit einem Mittel bei 24 % und ist im erfaBten, oberfldchennahen Bereich
relativ gleichmdBig verteilt. Der hohe Kiesgehalt ist auch fir den
geringen Kerngewinn in den Schelfsedimenten von maximal 60 om verant-
wortlich.

2. Das Oberflichensediment am oberen steilen Kontinentalhang (1022-1)
besteht ausschlieBlich aus Komponenten >2 mm.

3. Die Kerne vom oberen Teil der Kontinentalhangterrasse (1023-1,
1021-1, 1005-1) zeigen eine stark schwankende Kiesverteilung (Abb.15).
Fehlt die Kiesfraktion, ist h&dufig auch keine Bioturbation vorhanden. In
allen drei Kernen wechseln sich kiesreiche, kiesarme, sowie einige
kiesfreie Bereich miteinander ab und lassen somit deutliche Schwankungen
in der Eisfrachtsedimentation erkennen.

4. Auf der unteren Hangterrasse, in den Kernen 1003-2 und 1224-1, ist
der Kiesgehalt relativ konstant (Abb.15). Vollkommen kiesfreie, laminierte
Horizonte fehlen vi&llig, ebenso Bereiche mit deutlich hdheren Kiesge-
halten. lLediglich die Abschnitte von 130-170, 736-742 cm und der mittlere
Kernteil von etwa 330-720 cm in Kern 1224 zeigen im Mittel etwas hohere
Werte. Diese Beobachtung wurde durch den 5 Meilen entfernt liegenden Kern
1003-2 bestdtigt. 1003-2 enthdlt jedoch zusdtzlich einen Horizont in
250-310 cm Tiefe, mit stark schwankenden, zum Teil sehr hohen IRD-Werten
(<15 Kieskomponenten/10 cm®), der im Kern 1224-1 nicht zu erkennen ist.

Eine Parallelisierung der Eisfrachthorizonte ist bedingt in Verbindung
mit anderen sedimentologischen Parametern mdglich. In Kern 1021-1 sind die
eisfrachtreichen Bereiche bei 250-370 cm und 495-525 cm mit Abschnitten im
Kern 1005-1 bei 120-250 cm und 365-405 cm Kerntiefe zu korrelieren. Mit
Hilfe der begleitenden sedimentologischen Parameter lassen sich IRD-reiche
Horizonte auch in den Kernen 1023 und 1224 verbinden (Abb.15).

3.7 Verteilung der terriqenen Komponenten

3.7.1 Gesteinsbruchstiicke

Komponenten der Sandfraktion, die aus mehreren Mineralen bestanden,
wurden als Gesteinsbruckstiicke gezdhlt. Hohe Gehalte korrelieren, wie zu
erwarten, im Kernverlauf mit hohen IRD-Gehalten, da auch diese Komponenten
ausschlieBlich glazial transportiert werden. In den Schelfkernen sind
sowohl der Gehalt an IRD, als auch der an Gesteinsbruchstiicken (35-45 %
mit am hdchsten. In den lbrigen Kernen liegen die MWerte =zwischen 0 wund
etwa 15 %. Horizonte mit deutlich hoheren Werten waren nur in den Kernen
1005 und 1023 zu beobachten. In Kern 1005 liegt ein Maximum mit 24.8 % bei
520 cm oberhalb zweier diinner Feinsandlagen und nimmt bis 490 cm wieder
auf 2.7 % ab. Der hohe Bruchstlickgehalt in der oberen Sandlage ist auf
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Verwiihlung durch Bioturbation zuriickzufiihren. Wie in den Radiographien zu
erkennen ist, liegen die eigentlichen Maxima in zwei, nur drei Zentimeter
breiten Horizonten bei 510 und 520 cm, mit gleichzeitig hohen IRD-Gehalten
in einem sonst relativ feinkdrnigen Sediment.

Vier Horizonte im Kern 1023 bei 110, 170-180, 380-390 und 450-470 cm
fallen durch hohe Gesteinsbruchstiickwerte von 7-15 % aus den ({brigen
Proben (0.1-3.5 %) deutlich heraus. Das in diesen Lagen dunkelgraue
Sediment ist zusdtzlich durch fehlende Bioturbation, hohe Ton-, C-org- und
IRD-Gehalte und niedrige Werte an Glaukonit gekennzeichnet. Diese charak-
teristische Fazies, die im Kapitel 4.3.3 ndher definiert wird, ist durch
den Parameter Gesteinsbruchstiicke gut zu identifizieren.

3.7.2 Glimmer

Die Schwankungen im Glimmergehalt sind generell gering. Einzelne hohe
Glimmervorkommen (z.B. 1021/850 cm und 1224/155 cm mit 5.4 %) sind auf
vergruste, glimmerhaltige dropstones in der entsprechenden Probe zurlickzu-
fiihren.

In den Kontinentalhangsedimenten besteht eine schwach positive
Korrelation zwischen IRD und Glimmer. Kern 1023 mit einem relativ geringen
Kiesanteil weist Glimmerwerte zwischen 0 und 1.8 % auf. In den IRD-reichen
Horizonten in Kern 1021 kann der Glimmer auf 3 % ansteigen. In beiden
Kernen liegen die Werte in den laminierten Tonhorizonten, die frei von IRD
sind, bei 0.1 %. In Kern 1224, mit einer Uber den gesamten Kern relativ
gleichmaBigen IRD-Verteilung, betragen auch die Glimmeranteile ohne groBe
Abweichungen 1 bis 2 %.

Diese Ergebnisse legen nahe, daB auch der Glimmer eine vorwiegend
durch Eistransport verteilte Komponente darstellt. Die niedrigen Werte in
den Schelfsedimenten (um 0.3 %) lassen nur eine sehr untergeordnete
direkte Anlieferung von dem zum Kapp Norvegia-Bereich gehdrenden Hinter-
land erkennen. Hier stehen vorwiegend glimmerfreie, basaltische Gesteine
an. Die ansteigenden Glimmergehalte mit gréBeren Entfernungen  vom
Kontinent spiegeln den EinfluB durch lateral in der Ostwinddrift transpor-
tierte Eisberge wider, die Sediment aus den glimmerhaltigen Gesteinen der
Ostantarktis herantransportieren.

3.7.3 Quarz und sonstige detritische Minerale

Das Minimum des Quarzanteils im Kern sinkt mit steigendem Foramini-
feren gehalt bei zunehmender Entfernung vom Kontinent (1023=35 %,
1021=27.5 %, 1005=23.6 %, 1224=8 %, s.Anhang). Die maximalen Werte liegen
in allen Kernen zwischen 54 und 70 %. Bezogen auf die Gesamtprobe,
schwanken die Werte entsprechend der sehr variablen Sandanteile in Kern
1023 am stdrksten (0.2-46 %). Die Minima liegen hier mit weit unter 1 % in
den laminierten Tonhorizonten. In den ilbrigen Kernen ist die Schwankungs-
breite geringer (0.6-18 %). In Kern 1023 sind leicht zuriickgehende Werte
in den Horizonten zu verzeichnen, die hohe Gehalte an Gesteinsbruchstiicken
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aufweisen. Weitere Beziehungen zu anderen Parametern konnten nicht festge-
stellt werden.

Eine absolute Aussage zum Parameter Quarz ist schwierig, da dieser
Wert, ebenso wie die Komponente Minerale, am stdrksten durch die horizon-
tiert auftretenden biogenen Komponenten verdinnt wird. Dieser Verdiinnungs-
effekt kann eine Differenz von bis zu 40 % bewirken.

In den Sandfraktionen aller Hangkerne treten, neben den normalerweise
scharfkantigen, vollkommen ungerundeten Quarzen, vereinzelt sehr gut
gerundete Quarzkdrner auf. Die Herkunft ist unklar, da flieBendes Wasser
in der Antarktis nicht zur Verfiigung steht. Sandsteine, die als Lieferant
in Frage kommen konnten, stehen jedoch weder im Hinterland von Kapp
Norvegia, noch in der Ostantarktis an. Eine Quelle konnten gut gerundete
und sortierte Dinensande sein, die aus einer Wassertiefe wvon 300 m vor
Berkner Island beschrieben wurden (REX et al., 1970). Ihre Entstehung wird
in Verbindung mit einem glazialen Meeresspiegelniedrigstand gesehen, der
Diinenbildungen in diesem Bereich midglich machte.

Der Parameter Minerale unterliegt &hnlichen Einfllssen wie der
Quarzgehalt. Die Verdiinnung durch biogene Komponenten kann diese Werte um
bis zu 35 % verringern. 2-52 % der Sandfraktion konnen aus Mineralen
bestehen, bezogen auf die Gesamtprobe entspricht dies 0.2-32 %. Eine
Korrelation mit anderen Parametern konnte nicht festgestellt werden.

3.7.4 Glaukonit

Das submarine Verwitterungsprodukt Glaukonit ist eine eisenreiche
Varietdt des I11it (TRIPLFHORN, 1966). Speziell die in k#lteren Gewdssern
gebildeten, dunkelgriinen Glaukonite sind meist gut kristallisierte Illite
mit Spuren von Chlorit und Illit-Montmorillonit (BELL & GOODELL, 1967).
Die Morphologie dieses in der Sand- und Siltfraktion vorkommenden,
autigenen Minerals ist mannigfaltig und reicht von spharoidisch, Uber
knubbelig, geschulpt bis tafelig, scheibenfdrmig; mehrere  kleinere
Partikel konnen zu groBen zusammengesetzt sein oder glimmerartige Stapel
bilden (TRIPLEHORN, 1966). Diese Formen konnten in Farbtdnen von hellgriin
bis schwarzgriin (verschiedene Reifestadien) in den untersuchten Sedimenten
beobachtet werden. Ebenso zeigten viele Korner die auf Wasserverlust
zurickzufihrenden Schrumpfungsrisse reifen Glaukonits.

Glaukonit kommt in der Sandfraktion am oberen Kontinentalhang (1023)
mit 10-20 % vor. Diese Werte werden nur in den tonreichen Horizonten (5-7
%) und an der Oberfliache (2 %) unterschritten. Auf dem Schelf tritt
Glaukonit, ebenso wie an der tiefsten Kernposition (1224), mit einem
Anteil von unter 1 % der Sandfraktion auf.

Finen Uberblick Uber die Literatur =zur Glaukonitgenese gibt McRAE
(1972). Hieraus ist ersichtlich, daB der Glaukonitentstehung bisher
geographische, hydrographische und physikalische Grenzen gesetzt wurden,
die mit dem hier beschriebenen Vorkommen in den antarktischen Kontinental-
hangsedimenten nicht in Einklang gebracht werden k&nnen.
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Die genannten geographischen Grenzen 80°N-65°S (CLOUD, 1955) schlieBen
den Silidozean aus, der Temperaturbereich von 15°-25°C (PORENGA, 1967) ist
mit den antarktischen Wassertemperaturen von um 0°C weit unterschritten
und maximale Wassertiefen von 500 m (FAIRBRIDGE, 1967), oder auch 2000 m
(VELDE, 1985) erscheinen zu niedrig. Eine detritische Herkunft des
Glaukonits ist an allen Kernpositionen ausgeschlossen. Eine Anlieferung
durch Eistransport oder gravitativen Sedimenttransport ist nicht denkbar
da die Glaukonitgehalte auf dem Schelf sehr niedrig sind.

Fir die Glaukonitentstehung werden unterschiedliche Parameter als
wichtig angesehen: Porenwasser- und Meerwasserchemismus, Druck  und
Temperatur, die Sedimentationsrate, die Zusammensetzung der begleitenden
Tonfraktion sowie eine gute Verfiigbarkeit von Eisen und Kalium (Bell &
Goodell, 1967; McRAE, 1972; VELDE, 1985). Ubereinstimmend in fast allen
Arbeiten wurde jedoch als wichtigster Faktor eine hohe Anlieferung
organischer Substanz bei gleichzeitig oxischem Sediment verlangt. Ein
moglichst hohes Redoxpotentialgefdlle zwischen einerseits reduzierendem
Mikromilieu, wie es z.B. in Foraminiferenschalen oder Kotpillen entstehen
kann, und einem andererseits oxidierenden Sediment scheinen die Bildung
autigenen Glaukonits besonders zu beglinstigen. Der Einbau von Eisen in
beiden Oxidationsstufen ist ebenfalls ein Hinweis auf die Voraussetzung
solcher genetischer Bedingungen.

Dies 148t wiederum Rickschliisse auf die Eh-Bedingungen der unter-
suchten  Kontinentalhangsedimente  zu. Eine, zwar  saisonal  stark
schwankende, aber doch insgesamt hohe Primédrproduktion versorgt das
Sediment mit reichlich organischer Substanz. Diese wird in dem stark
oxischen Meer- und Porenwasser relativ schnell wieder abgebaut, kann
jedoch in Mikroenvironments zu stark reduzierenden Bedingungen fihren.
Zahlreiche, auf diese Weise entstandene, hohe Potentialgefidlle in
Verbindung mit einer idealen Tonmineralassoziation, einer guten Verfiigbar-
keit von Fe und K und niedrigen Sedimentationsraten, ermtglichen die Glau-
konitentstehung in einem ungewdhnlichen und bisher nicht beschriebenen
Bildungsmilieu.

3.7.5 Mikromanganknollen

Mikromanganknollen treten ausschlieBlich in Kern 1224 tiefer als 430 c
auf. Manganausfdllungen gleichen Typs sind ebenfalls als Umkrustungen a
Quarzkdrnern, Foraminiferenschalen und Schwammnadeln in diesen Sediment
tiefen zu beobachten. Die Anteile schwanken unterhalb 680 cm zwischen 6 un
16 % und gehen dann bis 430 cm auf 0 % zurick. Auffdllig ist die gleich
zeitig mit dem Riickgang der Manganknollen auftretende Zunahme des Karbonat
gehaltes in Form von vorwiegend planktonischen Foraminiferen, ein Zusammen:
hang, der auch von STOFFERS et al. (1984) aus dem Peru Becken beschriebe
wird.

Chemismus und mineralogische Entstehung der Mikroknollen, die vorwiegen:
aus Toderokit bestehen, sind bei LALLIER & CLINARD (1983) beschrieben. Al
genetische Bedingungen werden niedrige Sedimentationsraten, oxisches Milieu
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sowie eine Zufuhr von Mangan genannt. STOFFERS et al. (1984) geben die
Entstehung der Mikromanganknollen als oxisch-diagenetische Reaktion von
Fe,Mn-Hydroxiden und bicgenem Opal an, der zur Keimbildung notwendig sein
kénnte. Wachstumsraten von Manganknollen werden fir den antarktischen Ozean
mit 3-19 mm/1000a (CRONAN, 1980) aber auch bis zu 60 mm/1000a (GOODELL et
al., 1971) angegeben.

Werden aus diesen Literaturangaben Rickschliisse auf die Sedimentations-
bedingungen im tieferen Kernteil von 1224 gezogen, so sind dort sehr
niedrige Sedimentationsrate zu vermuten, die notwendig sind, um der Bildung
der Knollen an der Sedimentoberfldche genligend Expositionszeit zur Verfiigung
zu stellen. PIPER & BRISCO (1975) weisen in , antarktischen Sedimenten auf
niedrige Sedimentationsraten in Horizonten mit Mikromanganknollen hin. Die
Sedimentationsrate an Position 1224 betrdgt bei hohen Karbonatgehalten
2 em/1000a. Eine betr#dchtliche Verringerung der Rate whre bereits durch
Lésung oder fehlende Produktion des Karbonates gegeben. Der Sedimentation
karbonatischen Planktons geht hdufig eine Sedimentation hyaliner Organismen-
reste voraus, und Opal kann die Bildung der Knollen beglinstigen (STOFFERS et
al., 1984). Hier konnte prim#r ein Opalanteil im Sediment vorhanden gewesen
sein, der jetzt diagenetisch geldst ist, als Keimlieferant flir die Mikro-
knollenbildung jedoch noch zur Verfiigung stand. Die stark oxischen Bedingun-
gen, die flr die F&llung von Mangan und Eisen aus Meer- und Porenwasser
notwendig sind, bestdtigen die bereits aus der Glaukonitgenese
rekonstruierten Sedimentationsbedingungen.

3.7.6 Erz

Mehrere Prozent der Sand- und Siltfraktion in den Schelfsedimenten
bestehen aus magnetischen Komponenten. Bei allen Proben blieben am Magnet-
riihrer des Sedigraphen deutliche Mengen (<1 % der Siltfraktion) magnetischen
Materials haften, bei dem es sich jedoch nur zu einem geringen Teil um reine
Erze handelt. Den weitaus gréBten Anteil bilden Bruchstiicke mafischer
Gesteine, die in geringen Mengen Erz enthalten. EDAX-Analysen der magne-
tischen Fraktion wiesen vorwiegend Eisen mit deutlichen Anteilen von Titan
nach. Auch ELVERHOI & ROALDSET (1983) beschreiben in Schelfsedimenten der
Bstlichen Weddell See, besonders in den feinen Fraktionen (um 5 um), groBe
Mengen magnetischer Partikel und schreiben ihnen kosmischen Ursprung zu.
Aufgrund der &uBeren Form der Partikel konnte diese Beobachtung nicht
bestédtigt werden.

Nach BORCH & OLIVER (1968) zeigen die Schwerminerale auf dem
anarktischen Schelf eine starke Korrelation mit benachbarten Aufschliissen an
Land. Im Hinterland von Kapp Norvegia, dem westlichen Queen Maud Land (Neu
Schwabenland), endet ein breiter Glirtel einer Erzprovinz, die sich durch die
Antarktis zieht und unter anderem Eisen und Titan in jurassischen Tholeiiten
enthdlt (KAMENEVA & GRIKUROV, 1983). Ustlich Kapp Norvegia, auf dem 0°
Meridian nahe der Kiiste, werden Titanomagnetitginge beschrieben (TESSENSOHN,
1979). Hier bestadtigt sich der Zusammenhang zwischen der mineralogischen
Zusammenssetzung der Schwerminerale in den Kontinentalrandsedimenten und den
Gesteinen des Liefergebietes.



3.7.8 Mikrotektite

Mikrotektite sind kleine, extraterrestrische Partikel, die durch Meteo-
riteneinschlédge oder Planetenkollisionen entstanden sind. Sie werden als
glasige Objekte mit kugel-, tropfen- oder hantelfdrmigem Habitus beschrie-
ben, die transparent sind und deren Farbskala von farblos {ber gelb, grir
bis schwarz reichen. Tektite haben meist eine glatte Oberfldche und treter
vorwiegend in GroBen zwischen 10 und 300 pm auf. Die chemischen Bestandteile
sind vorwiegend Si0, mit unterschiedlichen Gehalten von MgO, Al,0 , FeO0,
Ca0, Na,0 und Ti0, (GLAS & SWART, 1977). Mikrotektite wurden auch in mariner
Sedimenten beschrieben (KELLER et al., 1983).

Das Eis der Antarktis ist flr die Anreicherung extraterrestrischer
Materials bekannt (LISITZIN, 1972). Auf den sogenannten Blaueisfelder:
wurden zahlreiche gréfBere Meteoriten gefunden (NAGATA, 1982) und iiber 50§
der mineralischen Fraktion der Eiskappe besteht aus magnetischen Mikro
meteoriten (SCHMIDT, 1964; TIEL & SCHMIDT, 1961).

Die Sandfraktiocnen der Schelfkerne (1006, 1265) enthalten zahlreicht
Partikel, die den oben beschriebenen Mikrotektiten &hnlich sind. Dis
farblosen, durchsichtigen Kugeln bestehen vorwiegend aus Si0;, sind absolu
rund und wurden ausschlieBlich in der Sandfraktion 500-250 upm beobachte
(Taf.2, Fig.3b). Einige Kugeln =zeigen eine diinne, zum Teil abgeplatzt
Schale, in der mit EDAX eine Anreicherung der Begleitelemente (Mg, Al, Ca
Fe) nachgewiesen wurde. FEine 500-250 pm Fraktion aus 30 cm® Sedimen
enthielt 10-15 Kugeln unterschiedlicher GrdBe. Ein horizontiertes Auftrete
war nicht zu becbachten. Diese Partikel gelangen nur zu einem Teil au
direktem Weg in die Sedimente; in der Mehrzahl sicher auf dem Umweg iiber de
Eisschild, auf dem das extraterrestrische Material angereichert, zu de
Réndern transportiert und dort beim Abschmelzen verloren wird.

Bei SARNTHEIN (1971) werden #hnliche glasige Kugeln aus Sedimenten de
persischen Golfs als Schwammskelettelemente beschrieben. Der auch be
Schwammnadeln zu beobachtende schalige Aufbau spricht fiir eine biogen
Herkunft der Kugeln. Bisher konnte nicht eindeutig geklart werden, ob e
sich um Mikrotektite handelt, oder ob diese Teile von Schwdmmen oder andere
kieseligen Organismen produziert wurden.

Der metallische, etwa 300 um groBe Partikel aus Kern 1265-1 besteht nac
EDAX-Analysen vorwiegend aus Eisen mit geringen Anteilen von Ti, Zn und V
und ist durch seine Tropfenform eindeutig als Mikrotektit zu identifiziere
(Taf.2, Fig.3a).
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3.8 Verteilung der biogenen Komponenten

3.8.1 Planktonische Foraminiferen

Planktonische Foraminiferen treten in unterschiedlicher H3ufigkeit und
Verteilung in allen Kernen der Kontinentalhangterrasse auf. Der Gehalt an
planktonischen Foraminiferen ist maBgebend fir den Karbonatgehalt. Die
Schwankungen der Planktonwerte, umgerechnet auf Prozent der Gesamtprobe,
korrelieren mit den Karbonatgehalten (Abb.11). Den weitaus gréGten Anteil
bestimmt die Art Neogloboquadrina pachyderma sinistral. Neben wenigen Exem-
plaren von N. pachyderma dextral treten vereinzelt Globigerina bulloides und
GLobigerina quniqueloba auf.

Kern Tiefe Fraktion "sin. dex. gezdhlt %
1003-2 80 cm 500-250 um 377 6 383 1.6
250-125 um 267 3 270 1.1

gesamt 644 9 653 1.4

120 em 500-250 pm 375 10 385 2.6

250-125 um 367 8 375 2.1

gesamt 742 18 760 2.4

1224-1 340 cm 500-250 um 406 8 414 1.9
250-125 pm 432 7 439 1.6

gesamt 838 15 853 1.8

610 cm 500250 pm 104 1 105 1.0

250-125 pm 336 3 339 0.9

gesamt 440 4 444 1.0

Tab.7: Anteile von N. pachyderma dextral in einigen Pilotproben

N. pachyderma lebt in Wassertemperaturen bis -1.4°C (BOLTOVSKOY &
WRIGHT, 1976). Die Grenze dieses Temperaturbereichs ist an Position 1224 mit
Wassertemperaturen von 0-(-1)°C (WEISS et al., 1979) fast erreicht. Das
Verh&dltnis von 1links- zu rechtsgewundenen Exemplaren dieser Art ist
temperaturabhingig (ERICSON, 1959) und wurde h#ufig als paldoklimatischer
Indikator verwendet. Die Grenze zwischen iberwiegend dextralen und
tiberwiegend sinistralen Schalen liegt im antarktischen 0zean im Bereich der
Polarfront bzw. bei 9°C Oberflichenwassertemperatur (BOLTOVSKOY & WRIGHT,
1976). Bei Temperaturen unter 3.5°C liegt der Anteil sinistraler Formen
bereits bei 95 % (BOLTOVKOY, 1971). Mit den siidlich der Polarfront sinkenden
Temperaturen erreicht die Foraminiferenfauna schnell diesen Wert. Die
untersuchten Kontinentalhangsedimente enthalten nur noch 1-2 % rechtsge-
wundene Formen (Tab.7). Eine plidoklimatische Auswertung des rechts/links-
~Verhdltnisses ist damit nicht mehr mdglich.

3.8.2 Fragmentierungsindex

Der an den Kernen 1023-1 (1826 m) und 1224~1 (2756 m) bestimmte Fragmen-
tierungsindex gibt den prozentualen Anteil =zerbrochener planktonischer
Foraminiferenschalen am Gesamtplankton an. Die Indizes unterscheiden sich
deutlich in ihren Mittelwerten, die bei Kern 1023-1 10 % und bei Kern 1224-1
28 % betragen. Die geringe Fragmentierung in 1023 ist vermutlich auf
kiinstliche Zerstdrung beim Siebvorgang zuriickzufiihren. Ein h&herer Anteil
Schalen ergibt einen hBheren Prozentsatz an Bruchstiicken (Abb.16).
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Abb. 16: Korrelationsdiagramm planktonische Foraminiferen/Fragmentierungsindex

der Kerne 1224, 1023

Die planktonischen Foraminiferen in Kern 1023 (1826 m) zeigen einen geringen, kinstlichen
Fragmentierungsindex, der auf die Probenaufbereitung zurlckzufihren ist. Die negative
Korrelation beider Parameter in Kern 1224 deutet auf einen zeitweiligen EinfluB der
Lysokline bzw. der CCD in dieser Wassertiefe (2756 m) hin.

o/

Im Kern 1224-1 sind die hohen Fragmentierungswerte von bis zu 78 % i1
Proben mit gleichzeitig niedrigen Planktongehalten auf frihdiagenetische
L8sung im Bereich der Lysokline zuriickzufiihren. Die Schalen zeigen von Innet
die typischen L@sungsstrukturen (Taf.2, Fig.2a), die durch Unters#dttigun
verursacht werden (GROBE, 1982; GROBE & FUTTERER, 1982). In Bereichen mi
hohen Planktonwerten sind die Gehduse meist unzerstort. Der Fragmentierungs
index von 10-15 % ist hier ebenfalls kinstlich. Eine #&hnliche, negativ
Korrelation zwischen Karbonat und Fragmentierungsindex beschreiben CORLISS
THUNELL (1983) aus dem Bereich der Polarfront.

3.8.3 Kalkige, benthonische Foraminferen

Kalkige, benthonische Foraminiferen korrelieren in allen Kernen mi
den planktonischen Foraminiferen mit einem Faktor von +0.87. Bei Abwesenhei
von kalkigem Plankton ist auch kein kalkiges Benthos vorhanden. Eine hoh
Produktion in der Wassersdule flihrt hier gleichzeitig mit der dadurc
bedingten hoheren Nahrstoffzufuhr am Meeresboden 2zu einer verstidrkte



Benthosproduktion. Die benthonischen Kalkschaler sind mit etwa 2 % am
Karbonatgehalt beteiligt, die Verteilungskurven, bezogen auf das Gesamt-
sediment, verlaufen ebenfalls parallel zum Karbonatgehalt (Abb.11). Die
Prozentwerte an der Sandfraktion schwanken in allen Kernen zwischen 0 und 39,

3.8.4 Sandschalige Foraminiferen

Sandschalige Foraminiferen treten in den Schelfsedimenten mit maximal
0.4 % der Sandfraktion nur vereinzelt auf. In den Sedimenten des Kontinen-
talhanges enthdlt die Sandfraktion der Oberfl&achenproben bis zu 18 % Sand-
schaler (1224-3). In allen Kernen und Kastengreifern sinken die Werte jedoch
innerhalb der oberen 20 cm auf unter 1 % ab (Abb.17). In grtBeren Sediment-
tiefen wurden in sllen Kernen nur noch vereinzelte Exemplare gefunden. Kern
1021-1 enthdlt tiefer als 500 em , 1023-1 tiefer als 300 cm keine sand-
schaligen Foraminiferen mehr.

Wdhrend der Diagenese verhalten sich braune Sandschaler und graue
Sandschaler wunterschiedlich. Wahrend der braune Sandschalertyp (z.B.
Cribostomoides subglfobosum) relativ schnell zerfallt, sind an den Schalen
des grauen Typs ( Eggerelfa bradyi) keine diagenetischen Ver#dnderungen
festzustellen. In Kern 1224-1 kommt dieser Sandschaler zwar nur in wenigen
Exemplaren (0.1 % der Sandfraktion) jedoch iiber die gesamte Kernlinge vor.

Die friihdiagenetische Zerstdrung der organischen Agglutinierungssubstanz
tragt zu einem schnellen Zerfall vieler Sandschalergehduse bei  und
verschleiert in den Kernen die primdre Foraminiferengemeinschaft. Es ist
daher kaum mdglich, eine Aussage Uber die Verteilung des sandschaligen
Benthos im Kernverlauf zu treffen. Lediglich in den Kernen 1021 wund 1005
ergibt sich ein Hinweis auf ein gemeinsames Auftreten mit planktonischen und
benthonischen Kalkschalern. Hier kommen Sandschaler im karbonatreichen
Horizont von 120-170 cm nach volligem Verschwinden wieder mit 1.3% der Sand-
fraktion vor. Kern 1005 bestdtigt diese Beobachtung.

Die Fraktion 2000-125 pm einer Oberfl#ichenprobe (1224-3) wurde auf ihren
Gehalt an benthonischen Foraminiferen untersucht (MACKENSEN, unpubl. Dat.).

lebend tot
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Die Siedlungsdichte betr#gt 20 Foraminiferen pro 10 cm?, die Foramini-
ferenzahl ist mit 384 toten Exemplaren pro cm® dagegen sehr niedrig. Hierfir
kénnen zwei Grinde verantwortlich sein:

1. Durch schnellen Zerfall verschiedener Sandschaler wird die Zahl der
leeren Geh#duse benthonischer Foraminiferen verringert. Die Auswertung der
Lebendfauna ergab einen hohen Anteil an Sandschalern (78.3 %), unter den
toten Gehdusen wurden jedoch nur noch 35.6 % gezdhlt. Dies zeigt, daB die
frilhdiagenetische Zerstdrung der Sandschaler bereits an der Sedimentober-
flgche beginnt.

2. Durch intensive Bioturbation wird die Oberfldche mit tieferen Sediment-
schichten der letzten Kaltzeit, die eine weitaus geringere Foraminiferenzahl
aufweisen, verwihlt.

In dieser Wassertiefe (2765 m) auftretende leere Gehduse von Cibicides
Lobatulus, (3 %) sind ein Hinweis auf einen Eisbergtransport von Schelfsedi-
menten ins tiefere Wasser, da diese benthonische Foraminifere angeheftet auf
grobem Substrat auf dem Schelf und am oberen Kontinentalhang lebt.

3.8.5 Radiolarien

Radiolarien sind in den Schelfsedimenten nur durch wenige, stark
korrodierte Exemplare vertreten. In den Sedimenten des Kontinentalhanges
wird die Verteilung von Radiolarien vorwiegend durch diagenetische Losung
und zyklische Produktion bestimmt. Diagenetische L&sung des Opals verringert
die Radiolariengehalte generell mit zunehmender Sedimenttiefe (Abb.17).
Horizonte, die reich an Radiolarien sind, treten daher in allen Kernen nur
in den oberen 4 Metern auf. In Kern 1023 besteht die Sandfraktion der
obersten 20 cm aus 16 % Radiolarien. Weitere Horizonte von 260-315, 450-480
und 660-690 cm enthalten nur noch 0.1-0.7 %. Die Kerne 1021 und 1005 =zeigen
unterschiedlich hohe Anteile in den oberen 190 cm, die zwischen maximal
15.6 % an der Oberfldche und 0.1 % schwanken. Ein zweiter Horizont von
290-440 enth#lt Radiolarien bis =zu 13.6 % (1005-1) und 7.6 % (1021-1).
Vereinzelte tiefere Vorkommen liegen zwischen 0.1 und 0.3 %. In den Kernen
1224-1 und 1003-2 liegen die hdchsten Radiclarienkonzentrationen mit bis zu
13 % ebenfalls an der Oberfliche (0-20 cm). Weitere Horizonte treten
zwischen 60 und 75 cm mit 3.5 % und zwischen 140 und 150 cm mit 0.7 % auf.
Kern 1224-1 ist in seinem weiteren Verlauf bis auf ein geringes Vorkommen
zwischen 845 und 870 cm mit 0.5 % frei von Radiolarien. Die Radiolarienfauna
zeigt eine geringe Diversitdt. Den weitaus grioBten Anteil bestreiten zwei
Arten: Actinomma antarctica und Spongotrochus glaciafis (BJORKLUND, mdl.
Mittl.).

Die Maxima der Radiolarienh&ufigkeit liegen in allen Kernen an der Basis
foraminiferenreicher Horizonte. Eine Korrelation mit anderen kieseligen
Komponenten wird durch die diagenetische Losung erschwert. Besonders eine
Parallelisierung mit Diatomeen ist kaum mdglich, da diese bereits in wenigen
Dezimetern Sedimenttiefe nahezu vollstédndig geldést sind (GERSONDE, mdl.
Mittl.). Schwammnadeln kommen in allen Radiolarienhorizonten in gréSeren
Mengen vor.
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Abb. 17: Diagenetisch bedingte Verdnderungen in der Verteilung biogener Komponenten

Die Anteile kieseliger Organismenreste (Schwammnadeln, Radiolarien) werden durch LOsung
bereits in den oberen Metern des Sedimentes auf unter 1 % reduziert. Sandschalige Foramini-
feren sind nur an der Sedimentoberfldche in grBeren Anteilen vertreten. (Darstellung in
Prozent der Gesamtprobe)

3.8.6 Schwammnadeln

Die Haufigkeit von Schwammnadeln hat ihr  Maximum im  mittleren
Schelfbereich mit 11 % in Kern 1006~1 und nimmt an der Schelfkante auf 3 %
(1265-1) ab. Ein Uppiger Bewuchs des Schelfs mit einer Schwammfauna vor Kapp
Norvegia wurde mit Hilfe der Agassiz Trawl-Proben nachgewiesen (V0SS, in
Vorb.). In den Sedimenten sind daher reichlich Schwammnadeln, hdufig in
Nestern angereichert, zu finden.

In den Kontinentalhangkernen ist ebenfalls eine diagenetisch bedingte
Abnahme mit zunehmender Sedimenttiefe festzustellen (Abb.17). Die Maximal-
werte von 6 % der Sandfraktion in 1023 nehmen mit zunehmender Wassertiefe ab
(1.1 % in 1021, 0.9% in 1005) und betragen in 1224 nur noch 0.5 % (0.3 % in
1003). Die Verteilung im Kernverlauf schwankt in allen Kernen stark, so daB
Anreicherungshorizonte nur undeutlich zu erkennen sind. Kern 1023-1 =zeigt
erhhte Werte in den Bereichen, die auch Radiolarien enthalten (0-20,
240-310, 600-690 cm). In Kern 1021 und 1005 sind die Gehalte vorwiegend im
mittleren Teil von 350-530 cm erhdht. Kern 1224 enthidlt keine Schwammnadeln
von 200-670 cm, ober- und unterhalb schwanken die Werte zwischen 0 und
0.3 %.
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3.8.7 Bryozoen

Neben der Schwammfauna ist der Schelf von einer reichen Bryozoenfauna
bewohnt (V0SS, in Vorb.). Die Kolonien sind in Zoarienbruchstiicken, meist
jedoch nur als einzelne Zooecien im Sediment in Anteilen von 0-2 % der
Sandfraktion vertreten (1006 und 1265).

3.9 Verteilung der Tonminerale

Der (berwiegende Anteil an Schichtsilikaten in der <2 um-Fraktion
besteht aus den Tonmineralen Montmorillonit, 1I1lit und Chlorit. Kaolinit
konnte nur in wenigen Proben und in geringen Mengen nachgewiesen werden,
eine Beobachtung, die auch in Sedimenten des Ostlichen Weddell  See
Kontinentalhanges gemacht wurde (ELVERHOI & ROALDSET, 1983). Als Quelle
dieses Produktes intensiver chemischer Verwitterung kommen in der Antarktis
mit ihren rein physikalischen Verwitterungsprozessen nur alte Sedimente in
Frage (PIPER & BRISCO, 1975). Die Zusammensetzung der Sedimente des Kapp
Norvegia-Bereichs wird jedoch vorwiegend von der kristallinen Ostantarktis
und den Vulkaniten des direkten Hinterlandes bestimmt.

Die Anteile der Tonminerale sind in den Schelfkernen nahezu konstant
(20-30 % Montmorillonit, 20-30 % Illit, 40-50 %  Chlorit) (Abb.18).
Vergleichbare Tonmineralassoziationen sind in Kern 1023 in Horizonten bei
110, 170-180 und 390 cm zu beobachten, was besonders durch die
Chlorit/Illit-Verh#ltnisse verdeutlicht wird. Wie alle sedimentologischen
Parameter, schwanken auch die Anteile der Tonminerale im Kernverlauf stark.
Montmorillonit liegt zwischen 10 und 70 %, I11it zeigt hohere Werte als im
Schelfbereich, Chlorit ist dafiir weniger vorhanden (Abb.18).

Montmorillonit wechselt in Kern 1021 mit dem Gehalt von Illit, Chlorit
ist mit 20-30 % an dieser Position relativ konstant. Die  hichsten
Montmorillonitwerte liegen in den Kernen 1023 und 1021 in den stark tonigen,
laminierten Horizonten vor. In Kern 1224 treten diese Horizonte nicht auf,
damit liegen hier auch keine montmorillonitreichen Tone mehr vor (max.
33 %). Illit und Chlorit sind zu etwa gleichen Anteilen vertreten, wie auch
das konstante Chlorit/Illit-Verhiltnis dieses Kernes zeigt. Eine Zunahme des
Montmorillonitgehaltes geht hier auf Kosten des I1lit.

Generell kann auf dem Kontinentalhang von einer Abnahme der Schwankungen
in der Tonmineralassoziation und einer relativen Zunahme des I11it mit
zunehmender Entfernung vom Kontinent gesprochen werden. Den starksten
Variationen ist in allen Kernen der Montmorillonitgehalt  unterworfen
(Abb.18). Dieser scheint auch maBgeblich an der Farbgebung des Sedimentes
beteiligt zu sein. Die zyklische Gliederung der Kerne 1021 und 1005 in
vorwiegend zwei unterschiedliche Farbtsne (hellolivgrau, mittelbraun) ist
gut mit dem Montmorillonitgehalt =zu korrelieren. Je hbher diese Gehalte
sind, desto stdrker tendiert die Farbe zu einem Rotbraunton.

Klinoptilolit, der stellenweise in geringen Mengen in der Tonfraktion
besonders montmorillonitreicher Lagen nachgewiesen wurde, konnte eine
autigene Bildung sein. Der frithdiagenetisch gebildete Zeolith wurde auch von
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Abb. 18:
Dreiecksdiagramme der Tonmineralvergesellschaftungen
In der Fraktion <2 pm sind Schichtsilikate
ausschlieBlich durch die Tonminerale
Montmorillonit, Chlorit und Illit vertreten.
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ELVERHDI & ROALDSET (1983) in der Siltfraktion (32-4 pm) von Weddell See
Sedimenten beobachtet. Klinoptilolith kann nach GOODELL (1965) Silizium aus
der Ldsung bicgenen Opals enthalten. ErhBhte Gehalte an Klinoptilolith
kdnnten in diesem Fall ein Zeichen fir primdr hohere Opalanteile bzw.
verstarkte Ldsung des Opals in den entsprechenden Horizonten sein.

In Kern 1023 enth#lt ein Horizont bei 32 cm etwa 30 % mehr Montmoril-
lonit als seine Umgebung. Bei der Anfertigung der Rontgenpréparate fiel
dieser Bereich bereits durch seine starke Verfestigung und eine gelbe
Farbung auf. Die Radiographie zeigt hier einen 2 cm breiten (30-32 cm)
Horizont mit feingeschichteter Textur.

Montmorillonit kann unter anderem ein Verwitterungsprodukt vulkanischer
Aschen sein (KELLER, 1970). Alle oben aufgefiihrten Parameter sprechen fir
einen Sedimenthorizont, der zusatzlich einen erhohten Anteil vulkanischen
Materials aufweist. Die Verfestigung des Sedimentes ist eine Folge der
submarinen Umwandlung dieser Gldser in Montmorillonit. Da der Horizont in
den Ubrigen Kernen nicht auftritt, muB hier ein relativ kleinrdumiger
Konturstrom dirkt am Kontinentalhang die Sedimentation in diesem Bereich
beeinflussen.

3.10 Datierungen

3.10.1 l4Cc-Datierungen

Die durchschnittliche Sedimentationsrate der letzten 45,000 Jahre, die
sich aus den l%C-Datierungen in Kern 1003-2 ergibt, liegt bei etwa
2 cm/1000a mit einem Minimum von 1.5 und einem Maximum von 2.5 cm/1000a
(Tab.8, Abb.19). Informationen Uber die Verdnderungen der Sedimentationsrate
mit der Zeit kdnnen aus diesen Angaben kaum gewonnen werden, da Standard-
abweichungen und Probenhorizonte einen relativ hohen Schwankungsbereich
zulassen. Eine hier angedeutete Abnahme der Sedimentationsrate zwischen 40
und 60 cm kann jedoch auch an der Verteilung der planktonischen Foramini-
feren nachvollzogen werden. Der Anteil dieser Komponente, die an dieser
Position die Sedimentationsrate maBgeblich beeinfluBt, geht in diesem
Abschnitt um 35 % zuriick.

BROECKER (1963) weist darauf hin, daB 1“4C-Alter von durch Photosynthese
fixiertem organischen Material aus dem antarktischen 0zean mit Vorsicht zu
interpretieren sind. Auch bei der Datierung fossiler Substanzen kann das
Alter 800-2000 Jahre zu hoch liegen. An verschiedenen Stellen des
antarktischen Ozeans sind 14C—Messungen am Oberfldchenwasser (RAFTER, 1968;
0MOTO, 1972; JACKSON et al., 1979; LINICK, 1979; WEISS et al., 1979; OSTLUND
& STUIVER 1980; STUIVER & OSTLUND 1980; ) und unter dem Ross Eisschelf
(MICHEL et al., 1979) durchgefiihrt worden. Alle Werte =zeigen ungewthnlich
niedrige dt4C-Werte zwischen -10 und -300. Auch 14C-Bestimmungen an rezenten
marinen Organismen aus dem antarktischen Ozean lassen eine solche Abweichung
erkennen (WILLIAMS & LINICK, 1975; YOSHIDA & MORIWAKI, 1979; STUIVER et al.,
1981; MICHEL & DRUFFEL, 1983). Diese von OMOTO (1983) als "Antarctic
reservoir effect"” bezeichnete Verschiebung zu hoheren !4C-Altern, kann
sowohl auf eine verstirkte Vermischung des Oberfldchenwassers mit 4&dlterem,
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Proben-Nr. Kerntiefe (cm) l4c_Alter
Kern 1003-2
KIG 83/34a 1.5 - 8.5 13,000 +- 1220a
34b 12,190 +- 1270a
Mittelwert a,b 12,600 +- 850a
KIG 83/27 16.0 - 18.5 21,600 +- 4000a
KIG 83/74 30.0 - 38.5 6,670 +- 430a
KIG 83/33 40.0 - 48.5 10,340 +- 1000a
KIG 84/2a 50.0 - 58.5 15,860 +- 1550a
2b 18,840 +- 2190a
2c 14,380 +- 1290a
Mittelwert a,b,c 16,360 +- 990a
KIG 84/6a,b 60.0 - 68.5 >25,000a
KIG 84/7a,b,c >25,000a
KI 2277.03 84.0 - 90.0 >43,500a
KI 2277.01 90.0 -100.0 43,000 + 5,900/-3,400a
KI 2277.02 100.0 -110.0 38,700 + 6,300/-3,500a

Mittelwert 01,02 41,700 + 3,900/-2,600a

KIG 85/19 Oberflidchenwasser (Pos. 1224) 109 % modern

KIG 84/2% Fisch (Pleuragramma antarctica) 71. % modern

WEISS et al. (1979) Oberflachenwasser
70°21,55/14°42,94 88.5 % modern
71° 1,55/13°14,6W 88.4 % modern

Tab. 8: Ergebnisse der 14C—Datierungen
(KIG Nr. -> Geologisches Institut, Univ. Kiel)
(KI Nr. -> Isotopenlabor, Univ. Kiel)
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Abb. 19:
Die l4C-Datierungen an Kern 1003-2 ergaben eine durchschnittliche
Sedimentationsrate von 2 cm/1000 Jahre.
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L4c_grmerem Tiefenwasser durch den Auftrieb am antarktischen Kontinentalhang
zuriickgefihrt werden (BROECKER, 1963), als auch durch die Verdiinnung mit
dlterem SiUBwasser aus Abschmelzvorgdngen von Eisbergen, Eisschelfen und
Gletschern verursacht werden (OMOTO, 1983). Zus&tzlich wird durch die Pack-
eisbedeckung die meiste Zeit im Jahr ein CO0j-Austausch zwischen Meerwasser
und Atmosphire verhindert (WEISS et al., 1979; CHEN, 1984). Das Malte" CO,
im Oberfldchenwasser gelangt durch Photosynthese in die organische Substanz
der Algen und damit an den Beginn der Nahrungskette. Da alle Organismen in
der Antarktis auf der gleichen, einfachen Nahrungskette aufbauen, =zeigen
auch Tiere htherer Ordnung (Fische, Pinguine, Robben) diesen "Antarctic
reservoir effect".

Die Analyse der Oberfldchenwasserprobe an Position 1224 (1003) ergab
einen l4C-Wert von 109 % modern, ist also weitgehend als rezent anzusehen.
WEISS et al., (1979) ermittelten an benachbarten Positionen (IWSOE 1973,
21+24; Abb.4) Werte von 88 % modern, die einem Alter von Uber 1000 Jahren
entsprechen (Tab.8). Die Diskrepanz dieser Ergebnisse mag an regional
und/oder saisonal sehr unterschiedlichen Verteilungen des 14 im antark-
tischen Ozean liegen. Fehler bei der Probennahme kBnnen ebenfalls nicht aus-
geschlossen werden. Hier kdnnen nur weitere Messungen diese Unterschiede
aufkldaren helfen.

3.10.2 230Th—Datierungen

Aus den Thorium-excess-Werten in Kern 1021-1 (0-300 cm) ergibt sich eine
durchschnittliche Sedimentationsrate von 1.1 cm/1000a (Abb.20). Abschnitte
mit hoher biogener Produktion zeigen deutlich héhere Einbauraten von 23071
verglichen mit den Werten aus rein terrigenen Sedimenthorizonten, ein Zusam-
menhang der bereits im Auftriebsgebiet vor West-Afrika beschrieben wurde
(MANGINI & DIESTER-HAAS, 1983). Hier scheint eine Affinit&dt besonders zu
opalreichen Sedimenten gegeben zu sein. Die obersten 10 cm sowie der
Abschnitt von 80-170 cm weisen neben hohen Radiolariengehalten  auch
auffallend hohe Thoriumwerte auf.

3.10.3 Mangankrustenwachstum

Die maximale Dicke einer Mangankruste auf einem gréBeren dropstone wurde
im REM mit 10 um bestimmt. Der dropstone stammt aus Kern 1224, fir den im
oberen Teil nach 14C—Datierungen eine Sedimentationsrate von 2 cm/1000a
ermittelt werden konnte. Hieraus ergibt sich eine Wachstumsrate der Mangan-
kruste von 10 pm/1000a.
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Abb. 20:

Aus den 230Thorium-Excess-Bestimmungen an Kern 1021-1 143t sich eine durchschnittliche
Sedimentationsrate von 1.1 cm/1000a flr die oberen drei Meter ermitteln (MANGINI, unpubl.
Dat.).
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3.11 Stabile Isotope

Kern 1224-1

Die Sauerstoffisotopenwerte liegen in Kern 1224 zwischen 4 und 5 %o
entsprechend einer Temperatur@nderung von 5°C bzw. einer Salzgehalts&nderung
um 2.5 %o (Abb.33). Die leichtesten &!80-Werte treten mit 3.74 %o an der
Oberfldche auf. Es folgt ein Abschnitt mit geringfligigen Schwankungen um
4.65 %o bis 180 cm. Ein Horizont von 180-220 cm weist die schwersten Werte
mit bis zu 5.09 %o auf. Der untere Abschnitt dieses Kerns bis 720 cm zeigt
leichte Werte die zwischen 4.11 und 4.63 %o liegen.

Die 8!°C-Werte folgen in ihren Schwankungen weitgehend der Sauerstoff-
isotopenkurve mit negativer Korrelation. Die schwersten Werte (+0.84 %o)
liegen auch hier an der Oberfliche. Die schon beschriebenen Schwankungen
werden zus#tzlich von einem Trend zu leichteren Werten bis 290 cm Kerntiefe
tiberlagert. Der untere Kernabschnitt ist wiederum durch schwerere Kohlen-
stoffisotope (0.5-0.18 %o0) charakterisiert.

Kern 1023-1

Die 8180-Werte liegen in diesem Kern zwischen 4.24 und 5.59 %o (Abb.33).
Generell steigen die Werte in zwei Abschnitten von 700-360 em und von
360-80 cm jeweils mit etwa 4.4 %o beginnend bis auf 5 %o an. Dieser Trend
verlduft parallel mit den gleichzeitig abnehmenden Karbonatgehalten, beginnt
jedoch 50 cm bevor die Karbonatkurve sprunghaft auf ihr jeweiliges Maximum
ansteigt. Bel 484, 500, 535 und 614 cm sind die Werte deutlich schwerer als
5 %o.

Die Kohlenstoffisotopenwerte liegen zwischen +0.82 und -0.15 %o. Die
Minima bei -0.15, -0.7 und -0.04 %o liegen kurz oberhalb der schweren
GIBO—Spitzen. Die &'3C-Werte steigen etwa 20 cm nach Beginn der hohen
Karbonatwerte von 0 bzw. 0.4 %o auf 0.5-0.7 % an und sinken mit dem
Riickgang des Karbonates wieder auf den urspriinglichen Wert ab. Gegen Ende
der jeweiligen Karbonatmaxima erreichen die Kohlenstoffisotope ein zweites
schweres Maximum (0.64 und 0.84 %o).
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4 DISKUSSION

4.1 Der EinfluB des Eises auf die Sedimentation

Nach den bisher aus der Antarktis bekannten Beobachtungen zum Sedi-
menttransport durch Eis kdnnen im wesentlichen zwei Typen von Eisbergen
unterschieden werden. Eistransport durch Meereis, wie in der Arktis,
findet wegen der besonderen morphologischen Bedingungen (tiefer Schelf,
weit auf den Schelf hinausreichende Schelfeismassen) nicht statt.

Typ 1.: Eisberge von Gletschern der Westantarktis, besonders der antark-
tischen Halbinsel, transportieren groBe Mengen Sediment (DREWRY, 1978;
DREWRY & COOPER, 1981). Das Sediment ist meist durch Drucklésung basal
eingefroren, kann aber auch durch UberflieBen morphologischer Unebenheiten
in Lagen angereichert werden oder auf einen Gletscher sedimentiert sein
(ANDERSON et al., 1980). Eisberge dieses Typs sind insgesamt selten, da,
vom Gesamthaushalt der antarktischen Eismassen aus gesehen, die kleineren
Gletscher dieser Region weniger Eis liefern als der ostantarktische
Schild. Die petrographische Zusammensetzung der Gerdllfracht in den Kernen
1224 und 1003 zeigt, daB dieser Typ vor Kapp Norvegia eine untergeordnete
Rolle spielt.

Typ 2.: Eisberge von den Eisschelfen des ostantarktischen Schildes sind
hdufig frei von Eisfracht oder transportieren nur sehr geringe Mengen
detritischen Materials (DENTON et al., 1971). Nach dem Uberschreiten der
grounding line friert zwar anfangs wegen der niedrigen Eistemperaturen,
weit unter 0°C, zuerst Meerwasser an der Unterseite an (DOMACK, 1982),
nach Einstellung eines Temperaturgleichgewichts beginnen jedoch die
Abschmelzvorgédnge und damit das Ausschmelzen der ausschlieBlich basalen
Eisfracht noch im zusammenh&dngenden Schelfeis. Somit sind hier kalbende
Eisberge bereits weitgehend frei von Sediment. Von den Eisschelfen der
Ostantarktis wird nur in drei Ausnahmesituatiocnen IRD in groBeren Mengen
ins tiefere Wasser transportiert: )

a) Ein aufliegender Eisschelf wird mit steigendem Meeresspiegel angehoben
und sofort abgebaut. Die hierbei entstehenden Eisberge enthalten grdBere
Mengen angefrorenen Sedimentes, das vorwiegend Uber dem Kontinentalhang
sedimentiert. B

b) Das Schelfeis iiberschreitet wéhrend eines glazialen VorstoBes die
Schelfkante, so daB die Uber dem Hang kalbenden Eisberge noch Eisfracht
transportieren. Dieser Vorgang unterstiitzt die Theorie, daB Variationen im
IRD-Gehalt generell das AusmaB der antarktischen Vereisung reflektieren
(GOODELL & WATKINS, 1968).

c¢) Ist ein Eisschelf schmal oder fehlt er ganz, wie z.B. vor Kapp
Norvegia, ist die Zeit zwischen Uberschreiten der grounding line bis zur
Entstehung eines Eisberges so kurz, daB die basale Eisfracht nicht voll-
stdndig ausschmelzen kann (ELVERHOI & ROALDSET, 1983).

Zur Sedimentation eistransportierten Materials vor Kapp Norvegia tragt
vorwiegend Typ 2 bei. Die Verteilung auf dem ndrdlichen Teil des Profils
wird durch Eisberge bestimmt, die sich mit dem =zirkumantarktischen Strom
um den Kontinent bewegen. Das reichliche Auftreten von kristallinen Eis-
frachtgerdllen an den ndrdlichen Positionen 1224 und 1003 deutet darauf
hin, daB hier Gesteine der Ostantarktis angeliefert werden. Ausgeprégte



Sedimentationszyklen von IRD sind an diesen Positionen in dem erfaBten
Zeitraum von ca. 500,000 Jahren nicht festzustellen (Abb.15). In konti-
nentferneren Bereichen ist die Eisfrachtsedimentation generell gleich-
maBiger, da sich die klimatisch gesteuerten Bewegungen der Eiskante nur
noch stark gepuffert auf die Sedimentation auswirken.

Weiter nach Siiden, mit zunehmender Anndherung zum Schelf, lassen sich
ausgeprigte Schwankungen der IRD-Sedimentation becbachten (Abb.15). Der
Abbau des Schelfeises nach einem postglazialen Meeresspiegelanstieg (Typ
2a) fihrt zeitweise zu einer verstdrkten Anlieferung von Sediment aus dem
nahen Schelfbereich. Der =zunehmende Austausch von kristallinen gegen
vulkanische Gesteine, die im Hinterland von Kapp Norvegia anstehen,
spiegelt den stédrker werdenden EinfluB des von dort angelieferten detriti-
schen Materials wider.

Ein Sediment, da8 an der Basis eines Gletschers transportiert wird
(Orthotill oder Geschiebemergel) liegt primdr in einem breiten
KorngrdBenspektrum mit einer relativ gleichfdrmigen Verteilung vor
(Abb.21, B). Dieses Sediment wird von den Eisbergen transportiert, beh#lt
jedoch wdhrend der Ablagerung nicht seine urspringliche Kornverteilung
bei. Die KorngrdBenverteilung eines abgelagerten glazialmarinen Sedimentes
ist von der Strdmungsverteilung in der darliberliegenden Wassersdule
abhdngig (CHRISS & FRAKES, 1972).

Erosion

zusdtzliche Anlieferung durch en
urc romung

durch Stromung primdres Eisfrachtsediment
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Abb. 21: Glazialmarine Sedimenttypen

Typ B zeigt das schematische KorngrdBenhistogramm eines unverd@nderten Eisfrachtsedimentes
(transitional glacial-marine sediment, ANDERSON et al., 1983), das im Untersuchungsgebiet
nicht auftritt. Auf dem Schelf (Typ A) wird ein Teil der feinen Fraktion (<4 phi) whrend
der Sedimentation durch den antarktischen Kustenstrom weggeflibrt (residual glacial-marine
sediment). In den Sedimenten am Kontinentalhang (Typ C) wird zusHtzlich zur Eisfracht feines
Material (<5 phi) durch Strémung angeliefert und abgelagert (compound glacial-marine

sediment).



Uber dem Schelf wird ein Teil der feinen Fraktion durch den
Kiistenstrom abtransportiert. Zur Ablagerung kommt ein Restsediment, daB
bis 63 um (4 phi) noch die typische Verteilung des primiren Eisfracht-
sedimentes aufweist, an den feineren Fraktionen jedoch zunehmend verarmt
ist (Abb.21, A).
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Abh. 22: Wertebereiche der KorngrdBenparameter im Profilverlauf

Der Trend in den Korngrolenparametern spiegelt den zunehmenden Einflud stromungstrans-
portierten Materials mit zunehmender Entfernung vom Kontinent bei gleichzeitig =zurlick-
gehender Eisfrachtsedimentation wider. Perzentil 25 zeigt in der S-N-Verteilung zunehmende
Werte, die Schiefe verlagert sich von leicht grobkornmbetonten zu feinkornbetonten Vertei-
lungen. Die Kurtosis wird auf dem Schelf durch die "Erosion" feinen Materials zu Werten <1,
auf dem Kontinentalhang durch die zusétzliche Sedimentation feiner KorngrtBen zu Werten >1
verschoben. Typisch fUr glazial-marine Sedimente ist die schlechte bis sehr schlechte
Sortierung.

Am Kontinentalhang wird zus8tzlich zur Eisfracht, die hier nur einen
geringen Anteil am Gesamtsediment hat, feines Material (<32 ym 2 <5 phi)
durch Strémung angeliefert und abgelagert (Abb.21, C). Das Verhdltnis von
Eisfracht zu Strdmung in ihrem EinfluB auf die Sedimentation nimmt mit zu-
nehmender Entfernung vom Kontinent generell ab, der Feinanteil im Sediment
nimmt zu. Die Trends der KorngrdBenparameter im Profilverlauf spiegeln
diesen Vorgang wider (Abb.22). Das Perzentil 25 nimmt von S nach N
generell zu, die Schiefe verlagert sich von mehr grobkornbetonten Vertei-
lungen zu feinkornbetonten Verteilungen. Die Kurtosis wird auf dem Schelf
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durch den Abtransport feinen Materials zu Werten <1, auf dem Kontinental-
hang durch die zus#tzliche Sedimentation feiner KorngrdBen zu Werten >1
verschoben. Die fiir glazialmarine Sedimente typische schlechte bis sehr
schlechte Sortierung zeigt kaum Ver#dnderungen. Proben mit einer mittleren
Sortierung in Kern 1023 sind auf kleinere turbiditische Sandlagen zurlick-
zufihren.

Die ausgeprédgte Zyklizitdt in der IRD-Sedimentation auf der oberen
Kontinentalhangterrasse bildet sich auch in der Zusammensetzung der Ton-
mineralvergesellschaftungen ab. Da sich die Verwitterungsbedingungen in
der Antarktis seit dem vollstdndigen Aufbau des Eisschildes nicht mehr
verdndert haben, kann in dieser Hinsicht ein EinfluB auf die Zusammen-
setzung ausgeschlossen werden. Die wechselnden Anteile der Tonminerale,
besonders des Montmorillonit, sind auf die unterschiedliche Anlieferung
durch Eistransport und Strémung zuriickzufihren. Der Eistransport, der im
kontinentnahen Bereich vorwiegend durch die klimatisch  gesteuerten
Bewegungen der Eiskante beeinfluBt wird, liefert eine Tonmineralvergesell-
schaftung mit geringfligig wechselnden Anteilen von Montmorillonit, I1lit
und Chlorit. Durch Stromung wird vorwiegend Montmorillonit transportiert.

Die Eisbergaktivitdt ist besonders wdhrend der Glazialzeiten stark
reduziert (s.Kap 4.3.5, Glazialfazies). Die gleichzeitig auftretende
kontinuierliche Packeisbedeckung behindert die Bildung und Drift wvon
Eisbergen zusédtzlich und begilinstigt eine Sedimentation strdmungstrans-
portierten Materials, da vertikale Stromungen, wie Auftrieb, am Konti-
nentalhang unterbunden werden. Verdndern sich die Bedingungen von einem
eisfrachtbetonten zu einem stromungsbetonten Sedimentationsmilieu, nimmt
der Montmorillonitgehalt zu und der IRD-Gehalt ab. Beide Parameter sind
negativ miteinander korreliert (Abb.23).
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Abb, 23: Korrelationsdiagramm IRD-Parameter/Montmorillonitgehalt

Der IRD-Parameter, ein MaB flr den Eisfrachtanteil im Sediment, ist negativ mit dem
Montmorillonitgehalt korreliert, da bei hoher Meereisbedeckung und geringer Eisbergaktivitiét
vorwiegend strdmungstransportiertes Material und damit mehr Montmorillonit abgelagert wird.
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4.2 Fluktuationen der Karbonatkompensationstiefe (CCD)

Fiir die Karbonatsedimentation am Meeresboden ist die Tiefenlage der
CCD von entscheidender Bedeutung. In einem glazialmarinen Sedimentations-
milieu liegt die CCD in wunterschiedlichen und stellenweise weitaus
geringeren Tiefen, als den iiblichen 4000-5000 m der Weltczeane. (KENNETT,
19665 THEYER, 1971; ANDERSON, 1972). Die Lage der CCD in der Ross See bei
500 m (KENNETT, 1966) 1aBt darauf schlieBen, daB, auBer der Wassertiefe,
noch weitere Parameter flr die KarbonatlSsung wichtig sind. Bildung und
Verteilung des  Meereises kontrollieren iber ihren EinfluB  auf
0zeanographie und Prim#rproduktion die Lage der CCD (ANDERSON, 1975b). 1In
der Weddell See wirkt sich dies vorwiegend auf die Sedimentation vor dem
siidwestlichen Schelf aus, Uber dem die Bildung salzreichen Schelfwassers
(SSW) zur Entstehung des antarktischen Bodenwassers (AABW) beitridgt. Diese
Wasserkorper sind karbonatldsend und fihren damit zu einer CCD-Lage beil
250-500 m (ANDERSON, 1975c). Hohe Gehalte an planktonischen Foraminiferen
am sidwestlichen Hang flihrt ANDERSON auf eine extrem hohe Produktion im
ndhrstoffreichen Oberfldchenwasser zuriick, die die Karbonatldsung am Boden
noch iliberschreitet.

Die Ostkiiste liegt unter dem EinfluB zweier Wassermassen, die im
Bereich Kapp Norvegia in die Weddell See einstrdmen:

1. Das warme Tiefenwasser (WDW) 1&st nach ANDERSON (1975a) in der Weddell
See ebenfalls Karbonat, bedingt durch den langen Kontakt mit den Tiefsee-
sedimenten und der daraus resultierenden S&ttigung mit C0p. Vor Kapp
Norvegia keilt das WDW zum Kontinentalhang hin aus (CARMACK & FOSTER,
1977).

2. Das frische Schelfwasser (FSW), das hier mit Stromungsgeschwindig-
keiten von <17cm/sec iiber dem Schelf in die Weddell See einstromt (CARMACK
& FOSTER, 1975), ist nicht karbonatldsend. Die reiche Schelffauna mit
karbonatischen Schalen und Skelettelementen (Foraminiferen, Bryozoen,
Korallen) bestitigt dies.

Die Lage der CCD in der dstlichen Weddell See wird nach ANDERSON
(1975¢) durch die hydrographische Grenze zwischen FSW und WDW bestimmt,
deren rezente Wassertiefe zwischen 700 und 1190 m liegt.

Mit dem Beginn des letzten Interglazials (s.Kap. 4.3.4, Interglazial-
fazies) hat vor Kapp Norvegia eine verstdrkte Sedimentation karbonatischen
Planktons begonnen. Diese Sedimentation war wdhrend des letzten Glazials
auf den landferneren Bereich des Profils beschriénkt (Abb.24, 1224/1003),
breitet sich aber seit dem Beginn der holozdnen Warmzeit immer stdrker in
Richtung Kontinent aus und diirfte heute etwa Position 1021 erreicht haben.
Die wdhrend der letzten beiden Glazialstadien abgelagerten Sedimente
(s.Kap.4.5) an Position 1224 enthalten planktonische Foraminiferen, die
darauf hinweisen, daB sich die CCD unterhalb 2800 m Wassertiefe befunden
haben muB. Der hohe Fragmentierungsindex zeigt jedoch, daB hier bereits
verstdrkte Losung stattgefunden hat, die CCD somit nicht viel tiefer
gelegen haben kann.

Strenge glaziale Bedingungen haben in der Weddell See von 650,000 -
300,000 Jahren vor heute geherrscht (ANDERSON, 1972). Wahrend dieses
Zeitraumes muB die CCD die Wassertiefe an Position 1224 (2756 m)
iiberschritten haben, da die entsprechenden Sedimente (tiefer als 7 m)
karbonatfrei sind (Abb.24).
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Abb. 24: Karbonatgehalte, Fragmentierungsindizes und CCD-Fluktuationen

Die CCD-Fluktuationen wurden vorwiegend aus den Karbonatgehalten und Fragmentierungsindizes
in Kern 1224 rekonstruiert. Der karbonatfreie Horizont im unteren Teil von 1224 mit
darUberfolgenden hohen Fragmentierungsindizes wdhrend der beginnenden  Sedimentation
karbonatischen Planktons lassen auf eine Absenkung der CCD in diesem Bereich unter die
Wassertiefe von Position 1224 (2756 m) schlieBen. Wahrend der dariiberfolgenden zwei
Interglazial-Glazial Zyklen (s.Kap. 4.5) wird diese Wassertiefe nur wihrend des letzten
glazialen Maximums erreicht. Die Fluktuationen zwischen 4000 m im Interglazial und 2000 m(?)
im Glazial werden neben hydrographischen Ver#nderungen vorwiegend durch die Sedimentation
karbonatischen Planktons gesteuert.

Der Ubergang zu den karbonatreichen Horizonten im oberen Kernteil
(0-600 cm) beginnt mit hohen Fragmentierungsindizes (<70 %) die nach oben
hin abnehmen. Hier spiegelt sich der EinfluB der absinkenden CCD wider.
Eine Obergrenze fir die fluktuierende CCD ist schwierig zu bestimmen, da
auf den flacheren Teilen des Kontinentalhanges in Kaltzeiten kein Karbonat
sedimentiert wird. Dies ist hier kein L8sungseffekt durch die CCD, sondern
muB auf fehlende Planktonproduktion in Kontinentn#he zurilickgefihrt werden,
da mit den karbonatfreien Horizonten in den Kernen 1023 und 1021 =zu
parallelisierende Bereiche im tieferen Kern 1224 Karbonat enthalten
(Abb.24). FlUr den Anstieg der CCD in ausgeprégten Kaltzeiten auf etwa
2500-2000 m kdnnen verschiedene Griinde verantwortlich sein, die direkt
oder indirekt in Verbindung mit der Bildung und Verbreitung des Meereises
zu sehen sind:

1. Wdhrend der Kaltzeiten wird die CCD durch verstdrkten Auftrieb
COz—reichen, zirkumpolaren Tiefenwassers angehoben (BREWSTER, 1977, 1980).
2. Die verstdrkte Packeisbildung wird von einer erhdhten Produktion
salzreichen Schelfwassers (SSW) begleitet, das karbonatldsend ist
(ANDERSON, 1975b).



3. Gleichzeitig mit der verstirkten Packeisbildung nimmt die Méchtigkeit
des AABW =zu. Dies konnte unter extremen glazialen Bedingungen eine
Anhebung der CCD bis auf Schelfhdhe bewirken. Dieser Aspekt trifft fir den
Kapp Norvegia-Bereich nicht zu, da er auBerhalb des AABW-Einflusses liegt.

4. Die Primdrproduktion, und damit die Sedimentation karbonatischen
Planktons, wird reduziert bzw. unterbrochen. Dieser Vorgang kann in
Verbindung mit der Weddell See-Polynya gesehen werden (s.Kap.4.3.4).

5. Die Sedimentationsrate des terrigenen Detritus nimmt ab, so daB mehr
Zeit zur Losung der Karbonatpartikel an der Sedimentoberfl&dche =zur
Verfiigung steht.

6. Die im Meerwasser geldste Menge an CO, nimmt, als Folge des Abbaus
organischer Substanz, unter einer geschlossenen Eisdecke oder einem
ausgedehnten Eisschelf zu, da ein Austausch mit der Atmosphdre unterbunden
wird (FILLON, 1975).

Eine Fortsetzung des Profils in groBere Wassertiefen mit Hilfe der
ISLAS ORCADAS-Kerne zeigt ein Auskeilen des Karbonathorizontes in Kern
1224-1. In Kern I0 1578-22 (2820 m) nimmt die Midchtigkeit ab, die Kerne IO
1578-27 (3274 m) wund -37 (3681 m) enthalten Karbonathorizonte im
Dezimeterbereich, die auf eine Lage der CCD in der 8stlichen Weddell See
um 4000 m in Warmzeiten schlieBen lassen (Abb.24).

Neben den paldoozeanographischen Verdnderungen werden die durch die
Packeisbedeckung gesteuerten Schwankungen in der Produktion karbonatischen
Planktons als wesentlich fir die Flukuationen der CCD im Einstrombereich
der Weddell See angesehen. Die negative Korrelation zwischen Foramini-
ferengehalt und Fragmentierungsindex deutet auf einen EinfluB der Plank-
tonproduktion auf die CCD-Lage hin.

4.3 Faziesgliederung der Sedimente

Die Bestimmung verschiedener Parameter an den  Sedimenten des
antarktischen Kontinentalhanges vor Kapp Norvegia zwischen Wassertiefen
von 200 und 2800 m ermdglicht eine Klassifizierung wvon  sieben
verschiedenen Sedimentfazies, die entsprechenden Ablagerungsmilieus zuge-
ordnet werden konnen. MaBgebend fiir diese Gliederung sind die KorngrdBen-
verteilung mit dem Anteil der Kiesfraktion als MaB fiir die Eisfracht, die
Tonmineralvergesellschaftung, der Gehalt an Radiclarien und planktonischen
Foraminiferen, sowie die in den Rontgenpréparaten becbachteten Texturen.

Die Nomenklatur glazialer Ablagerungen im marinen Bereich ist
mannigfaltig. Tab.9 gibt eine Ubersicht. Im Folgenden sollen die Begriffe
"Orthotill" und "residualer Paratill' entsprechend ihrer Beschreibung bei
HARLAND et al. (1966) und ANDERSON et al. (1980) verwendet werden. Bedingt
durch die Stromungen im Schelfbereich tritt der "compound paratill" im
Untersuchungsgebiet nicht auf.



4.3.1 Paratillfazies

Die fir den antarktischen Schelf ungewdhnlich geringe Wassertiefe vor
Kapp Norvegia von 225-275 m ist auf eine erhthte Ablagerung wihrend der
EisvorstdBe, bedingt durch die Kap-Position, zuriickzufihren. Der
eigentliche Kontinentalschelf wird hier von einer vermutlich 200-300 m
mdchtigen Schicht glazialer und glazialmariner Sedimente (berlagert, die
an dieser Position méchtiger ist, da die sonst tiefer greifende, erosive
Wirkung des Eisschelfes durch die morphologische Erhebung im Hinterland
verringert wird. Nur die jlngsten holoz&@nen Ablagerungen wurden mit den
beschriebenen Kernen erfaft.

Die Paratillfazies besteht zu etwa einem Drittel aus Kies. Die
Fraktion <2 mm liegt im Sandbereich in einer gleichfdrmigen Verteilung
vor, die feineren KorngréBen (<4 phi) sind mit abnehmendem Durchmesser in
immer geringeren Anteilen vorhanden (Abb.25). Die charakeristische Ton-
mineralvergesellschaftung ist durch relativ  hohe Chloritgehalte
gekennzeichnet (Abb.27). Die biogene Produktion tragt geringfligig zur
Sedimentation bei. Durch katabatische, ablandige Winde bedingter Auftrieb
kann zur Ablagerung diatomeenreicher Sedimente in Schelfbecken fihren
(DOMACK & ANDERSON, 1983). Vor Kapp Norvegia trdgt vorwiegend eine reiche
Schwammfauna zur Opalproduktion bei (V0SS, in Vorb.). Karbonat spielt nur
eine untergeordnete Rolle. Ein geringer Anteil an Bryozoen-, Mollusken-,
Echipodermen- und Korallenfragmenten ist jedoch typisch fiir diese Fazies
(ANDERSON et al., 1983).
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Abb. 25:

- 30 >2MM 3 Korngrd@enhistogramm der Paratillfazies

Die Paratillfazies liegt in den Sandkorn-
grdBen in der unverdnderten Verteilung des
primdren Eisfrachtsedimentes vor, das durch
Eisberge transportiert und abgelagert wird.
Die feimeren Fraktionen sind , da sie durch
den Kistenstrom weggefihrt werden, mit ab-
nehmenden KorngrdBen in immer geringeren An-
teilen vorhanden.

Die beschriebenen Sedimente sind, entsprechend ihrer
KorngroBenzusammensetzung und ihres biogenen Inhalts, als residualer
Paratill zu bezeichnen (ANDERSON et al., 1980). An beiden Positionen
(1006-1, 1265-1) wurde die gleiche Sedimentfazies angetroffen, die sich
auch im Kernverlauf nicht &ndert.

Vergleiche mit den benachbarten, ldngeren Schelfkernen von IWSOE 70
(3-17-1, 3-17-2, 3-18-1) sowie den ISLAS ORCADAS 1578-Kernen (28, 29, 30)
zeigen eine  (bereinstimmende  Sedimentbeschreibung in den  oberen
Kernabschnitten, die zwischen muddy sand und sandy mud wechseln, der stark
kieshaltig ist und keinerlei Schichtung zeigt (ANDERSON et al., 1981;
KAHAROEDDIN et al., 1980).



Bezeichnung Erkldrung Autor

glazialmarine Sedimente, die im marinen Bereich durch  PHILIPPI (1912)

Ablagerungen Eis transportiert und abgelagert werden

Diamiktit generelle Bezeichnung flr ungeschichtete FLINT et al. (1960)

(engl. diamicton) und unklassierte Sedimente

Till unsortiertes Sediment, polygenetisch, FLINT (1947)
Klasten in feiner Matrix HARLAND et al (1966)

lodgement till Grundmordne, kurz transportiert, WHILLANS (1978}

lodgement diamicton Ablagerung an der Basis aktiver Gletscher GRAVENOR et al (1984)
polymodale Kornverteilung, feine Matrix

ablations till ldnger transportiertes Sediment, bei WHILLANS (1978)
melt out till Stillstand oder Rickzug des Gletschers
ausgeschmolzen
undermelt till Ablagerung durch Abschmelzvorginge unter GRAVENOR et al (1984)

undermelt diamicton dem Eis, Kornverteilung + Textur #hnlich
lodgement till

orthotill passive Ablagerung durch Eis DOMACK et al (1980)
paratill Ablagerung durch Abschmelzprozesse DOMACK et al (1980)
orthotill Ablagerungen durch aufliegendes Eis, HARLAND et al (1966)
basal till festes, schlecht sortiertes Sediment,

homogen, fossilfrei, Uberkompaktiert
compound paratill Ablagerung durch schwimmendes Els ANDERSON et al (1980)
compound glacial marine sediment)
residual paratill Ablagerung durch schwimmendes Eis ANDERSON et al (1980)

Restsediment durch Stromung
(residual glacial marine sediment)

Tab. 9: Zusammenstellung der wichtigsten Begriffe zu Sedimenten aus dem
glazial-glazialmarinen Bereich

Eine  vollkommene Ubereinstimmung zeigt sich besonders in der
Farbbeschreibung, deren Vergleich durch die einheitliche Verwendung der
Rock Color Chart méglich wurde (s.Anhang). In allen Kernen wird die
Schelffazies, wie auch in 1006 und 1265, mit oliv-grau (5Y3/2)
beschrieben. Die Médchigkeit schwankt zwischen wenigen Zentimetern und Uber
einem halben Meter. Im Kern I0 1578-16 ist der Paratill so geringméchtig,
daB er lediglich als diinne Schicht im Ausldsekern gewonnen wurde. In
einigen Bereichen fehlt diese Fazies ganz. Eine  &dhnliche Fazies
beschreiben ELVERHOI & ROALDSET (1983) in den oberen 10-30 cm mehrerer
NARE-Schelfkerne (209, 232, 233) 250 km siidlich Kapp Norvegia.

Mit dem Beginn des holoz&nen Temperaturanstiegs, der in der Antarktis
an mehreren Eiskernen auf 16,000 Jahre B.P. datiert worden ist (LORIUS et
al., 1979; JOHNSON et al., 1972; BARKOV et al., 1975), begann die
Ablagerung der Paratillfazies. Der durch die abschmelzenden Eismassen der
Nordhemispédre ansteigende Meeresspiegel hob die Eisschelfe an, ldste sie
vom Schelf und begiinstigt damit das Kalben von Eisbergen und die
Verlagerung der Schelfeiskante zum Kontinent - ein Prozess, der nach
DOMACK (1982) relativ schnell abgelaufen sein muB.

Die mit der Anhebung beginnenden Abschmelzvorginge an der Unterseite
von Eisschelf wund Eisbergen lassen, besonders =zu Beginn, das noch
reichlich eingefrorene Sediment auf dem Schelf sedimentieren. Gleichzeitig



werden verschiedene Stromungen, wie Kistenstrom und Tidenstromung wirksam
(KELLOGG et al., 1979), so daB die KorngréBenverteilung dieser Fazies nach
der Ablagerung nicht mehr der Verteilung des durch das Eis angelieferten
Sedimentes entspricht. Die Stromungsgeschwindigkeiten des antarktischen
Kiistenstromes mit bis zu 17 cm/sec auf dem Schelf (CARMACK & FOSTER, 1975)
transportieren einen Teil des feineren Materials ab, so daBl lediglich ein
Residualsediment abgelagert wird (Abb.25). Diese Strdmungen sind in den
oberen 200-250 m besonders intensiv wirksam (ANDERSON et al., 1983; CHRISS
& FRAKES, 1972), ein Grund fiir das Auftreten des Residualtills vorwiegend
auf flacheren Schelfen.

Die M&chtigkeitsunterschiede dieser Fazies zwischen 0 und etwa 50 cm
ergeben, setzt man einen Beginn ihrer Sedimentation bei etwa 15,000 Jahren
voraus, Sedimentationsraten zwischen 0 und 3 cm/1000 Jahre. Dies stimmt
mit Beobachtungen von ELVERHOI & ROALDSET (1983) (Uberein, die mit
korrigierten 14C-Datierungen eine Sedimentationsrate von 3 cm/1000 Jahre
bestimmten (NARE 1978/79, Kern 206). Nach ANDERSON et al. (1983) sind die
Sedimentationsraten auf dem Schelf widhrend des Maximums von Kalt- und
Warmzeiten am hdchsten, im Glazial bedingt durch den Eistransport, im
Interglazial als Folge der Abschmelzvorgidnge. Die derzeitige Sedimentation
wird als relativ gering eingestuft.

Die Machtigkeiten dieser Fazies werden durch verschiedene Parameter
beeinfluBt. Die Ablagerung der feineren Eisfracht wird durch die
Intensitadt des Kistenstromes beeinfluBt. Die Gesamtmenge angelieferten
Sedimentes ist zum einen von der Breite des Eisschelfs abhangig, da ein
langerer Weg von der grounding line bis zur Eiskante die Eisfracht durch
Abschmelzvorgénge verringert. Zum anderen werden die Sedimentationsraten
davon bestimmt, wieviel Material durch das Hinterland des entsprechenden
Gletschers zur Verfiigung gestellt wird. Die Intensitdt der Abtragung wird
wiederum durch die Aktivitdt des Gletschers und die Art des anstehenden
Gesteins bestimmt.

Der wahrend der EisvorstoBe der letzten Kaltzeit abgelagerte Orthotill
wurde mit den Kernen 1006 und 1265 nicht erfaBt. Tiefer reichende ISLAS
ORCADAS- und IWSOE-Kerne beschreiben unter der meist olivgrauen
Schelffazies ein olivschwarzes (5Y2/1) bis dunkelgraues (N3) Sediment mit
wechselnden Anteilen von Kies, das sich in der KorngrdBenbeschreibung
kaum, in der Farbbeschreibung jedoch deutlich von der holozinen
Deckschicht unterscheidet. Der Orthotill wird als schlecht sortiert,
fossilfrei, mit Klasten ohne Orientierung in feiner Matrix, polymodaler
Kornverteilung, sowie homogener Textur und Mineralogie beschrieben
(HARLAND et al., 1966; ANDERSON, 1972; GRAVENOR et al., 1984). Die h#ufig
erwdhnte Uberkompaktion dieser Fazies (ELVERHOI &  ROALDSET, 1983;
ANDERSON, 1972) ist auf die Last des aufliegenden Schelfeises
zuriickzuflihren. Die Grenzfldche =zwischen Orthotill wund iberlagerndem,
holozénen Paratill konnte in Profilen vor Camp Norway im 3.5 kHz-Echolot
becbachtet werde. Vor Kapp Norvegia war dies, vermutlich bedingt durch die
sehr hohen Kiesgehalte, nicht mdglich. Der Orthotill wurde im
Schelfbereich vor Kapp Norvegia aufgrund zu geringer Kernldngen nicht
erreicht, tritt jedoch in Kern 1023 am FuB des oberen Kontinentalhanges in
zwar texturell anderer, aber sonst ganz &hnlicher Zusammensetzung in

einigen Horizonten auf (s.Kap 4.3.3, Morinenfazies).



4.3.2 Restsedimentfazies

Position 1022 liegt auf halber HBhe des oberen, mit 14° einfallenden
Kontinentalhangabschnittes und erbrachte, auBer einer geringen Menge Kies,
keinen Kerngewinn. Vergleichbare IWSOE-Kerne zeigen in diesem Hangbereich
ebenfalls grobkdrniges Sediment.

Alle aus diesen Wassertiefen zur Verfiligung stehenden
Sedimentbeschreibungen lassen auf ein durch Umlagerung und Aufarbeitung
gekennzeichnetes Sedimentatiocnsmilieu schlieBen. Hierfiir sind vorwiegend
Stromung und Hangneigung verantwortlich. Die Sedimentanlieferung wird an
diesem Hangabschnitt vorwiegend durch die oszillierende Schelfeiskante
gesteuert. Bei einem VorstoB des Eises bis an die Schelfkante findet auf
dem Hang verstdrkte Ablagerung und Transport von Schelfsedimenten statt,
die durch Stromung und gravitativen Sedimenttransport, wie Rutschungen und
Turbidite, umgelagert und aufgearbeitet werden, so daB schlieBlich ein
grobes Restsediment aus Kies und Sandfeldern Ubrigbleibt. Durch den auch
in diesen Tiefen noch wirksamen Kistentrom wird das feine Material
weitgehend abtransportiert. Am FuB des Hanges bilden sich diese Prozesse
durch zahlreiche turbiditische Sand- und Siltlagen im Sediment ab (Pos.
1023). Eisberge tragen in diesem Bereich verstérkt zur Sedimentation bei,
da sie nach dem Verlassen des kalten Schelfwassers durch verstdrkte
Abschmelzvorginge im Auftrieb des warmen Tiefenwassers lber dem Hang ihre
basale Sedimentfracht verlieren (ANDERSON, 1972; MORGAN & BUDD, 1978).

4,3.3 Moranenfazies

Einige Horizonte in Kern 1023 fielen durch eine auBergewthnliche und
in den anderen Kernen nicht wieder auftretende, charakteristische Sedimen-
tologie auf (Abb.26):

1. dunkelgraue-dunkelgriinlichgraue Farbe (N3)

2. fehlende Bioturbation

3. Wechsellagerung von Ton-, Silt- und Sandlagen im Millimeterbereich.
Die breiteren Tonhorizonte sind in sich laminiert, die breiteren Sandlagen
zeigen Gradierung (Turbidite). (Die KorngréBenparameter kbnnen fir diese
Horizonte nur Durchschnittswerte repr@sentieren, da bei 1.5 com breiten
Probenhorizonten mehrere unterschiedliche Sedimentlagen erfaBt wurden).

4. hohe Kiesgehalte, in Lagen angereichert und unregelmédBig verteilt

5. hohe Gehalte an Gesteinsbruchstiicken in der Sandfraktion

6. niedrige Gehalte an Glaukonit

7. hohe Werte organischen Kohlenstoffs
8. hohe Chlorit/Illit-Verh#dltnisse

Der fir diesen Sedimenttyp verwendete Beqriff 'Mordnenfazies'" wurde
gewdhlt, da die betreffenden Horizonte vorwiegend aus den Sedimenten
entstanden sind, die das vorstoBende Schelfeis transportiert. Diese Fazies
wird sedimentiert, wenn das sich ausdehnende Schelfeis die &uBere Kante
des Schelfes erreicht hat. Das vom Schelfeis transportierte Sediment wird
den Kontinentalhang herabgeschiittet und sedimentiert an dessen FuB, in dem
Bereich, der mit Kern 1023 erfaBt wurde. Voraussetzung fir diesen Vorgang
ist eine Absenkung des Meeresspiegels, die das Schelfeis auf dem Schelf



aufliegen 14Bt. Hierdurch wird das Kalben von Eisbergen verhindert, was
einerseits lberhaupt erst =zu einer Ausdehnung des Schelfeises filhrt
(HOLLIN, 1962), andererseits die Abtragung der oberflédchlichen
Schelfsedimente durch Eistransport ermdglicht.
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Abb. 26: Charakteristische sedimentologische Parameter der Mordnenfazies (schraffiert)

Die ausschlieBlich am FuB des cberen Kontinentalhanges abgelagerte Morénenfazies besteht
vorwiegend aus Schelfsedimenten, die mit einem VorstoB des Schelfeises Uber die Schelfkante
hinaus ins tiefere Wasser transportiert wurden. Die Sterne reprdsentieren die durchschnitt-
lichen Werte des entsprechenden Parameters in den Schelfsedimenten. Charakteristisch fUr die
Mordnenfazies sind hohe Gehalte an Kies und Gesteinsbruchstiicken, geringe Anteile an
Glaukonit und ein hohes Chlorit/Illit-verhdltnis (s.Abb.27). Der C-org-Gehalt ist in den
Schelfsedimenten prim&r hther als am Kontinentalhang. Die hohen Werte in der Morédnenfazies
sind gleichzeitig ein Zeichen fir schnelle Sedimentation. Der erhthte Wassergehalt kenn-
zeichnet einen hohen Feinanteil.

Wahrend des  hangabwidrts gerichteten Sedimenttransports  findet
gleichzeitig eine Sortierung des primdr unsortierten Mordnenmaterials
statt. GréBere Steine bleiben kurz unterhalb der grounding 1line liegen,
die zu diesem Zeitpunkt mit der Schelfkante Ubereinstimmt. Die durch das
3.5 kHz-Echolot aufgezeichnete unruhige, kleinrdumige Morphologie im
Bereich des Schelf/Hang-Uberganges 1&dBt auf ein Feld gr&Berer dropstones
schlieBen. Der Kies am oberen Kontinentalhang (Pos. 1022-1) dirfte
ebenfalls zum groBen Teil durch diese Prozesse sedimentiert worden sein.
Das fraktionierte Sediment wird durch mehrere Schiittungen in Horizonten



unterschiedlicher KorngrdBenzusammensetzung am FuB des Hanges abgelagert.
StoBt die Eiskante weiter vor und Uberschreitet Position 1023, die nur 10
km von der maximalen Position der grounding line entfernt liegt, werden
unter dem Schelfeis vorwiegend Sedimente  abgelagert, die  durch
Konturstrdme angeliefert werden. Die resultierende Fazies ist durch eine
Wechsellagerung von gradierten Sand- und Siltlagen und laminierten
Tonhorizonten gekennzeichnet (Taf.3, Fig.l). Kies wird sowohl hangabwirts
transportiert, als auch von oben durch Eisberge eingestreut. Hohe
C-org-Gehalte und fehlende Bioturbation lassen auf eine  schnelle
Sedimentation dieser Fazies schliefBen.

Vergleiche mit den Schelfsedimenten bestdtigen, daB es sich bei der
Mordnenfazies um Sedimente von dort handeln muB.

1. Die dunkelgraue Farbe (N3) ist in den Sedimenten des Kontinentalhanges
ungewdhnlich und taucht nur in den Beschreibungen der Schelfsedimente
wieder auf (Orthotill, Islas Orcadas Kerne).

2. Die Gehalte an Gesteinsbruchstiicken in der Sandfraktion erreichen in
diesen Horizonten auffallend hohe Werte, die sonst nur auf dem Schelf
auftreten.

3. Die Anteile an Glaukonit sind auf dem Schelf geringer und zeigen auch
in der Morédnenfazies niedrigere Werte.

4. Der deutlich hthere Anteil der Kiesfraktion spricht ebenfalls fir eine
Herkunft vom Schelf, auf dem das Sediment aus bis zu 30 % Kies bestehen
kann.

5. In den Schelfsedimenten liegt eine charakteristische Tonmineralver-
gesellschaftung vor (Abb.27). Das Chlorit/Illit-Verh&ltnis von 2-3 auf dem
Schelf taucht in den Kontinentalhangkernen nur in der Mordnenfazies wieder
auf und ist in allen i{ibrigen Faziestypen geringer (Abb.26+27).

Eine Fazies dieses Typs wurde bisher in der Literatur nicht beschrie-
ben. Dies mag einerseits daran liegen, daB die Entstehungsbedingungen vor
Kapp Norvegia, bedingt durch den schmalen und flachen Schelf und den
darauffolgenden, sehr steilen Kontinentalhang, besonders gilinstig sind,
andererseits tritt diese Fazies nur in einem relativ eng begrenzten
Bereich, direkt am FuB des Hanges auf.

4.3.4 Interglazialfazies

Nach dem Offnen zeigten fast alle Kerne eine deutliche Gliederung
bereits aufgrund unterschiedlicher Sedimentfarben (s.Anhang,
Kernbeschreibung). Die weitere Bearbeitung erbrachte bei vielen
sedimentologischen Parametern eine Bestdtigung des sedimentdren Wechsels
zweier Sedimentfazies, die an den  Grenzbereichen meist  deutlich
voneinander getrennt sind. Da in Verbindung mit den Sedimentationsraten
eine gute zeitliche Ubereinstimmung mit einer Paldoklimakurve gezeigt
werden konnte (Kap. 4.5) und diese Sedimenttypen daher Warm-  und
Kaltzeiten zugeordnet werden konnten, sollen sie hier unter den
Bezeichnungen "Gazial- und Interglazialfazies" beschrieben werden.
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Abb. 27: Giederung der verschiedenen Fazies nach Tonmineralvergesellschaftungen

Die Mor#dnenfazies in Kern 1023, die durch das Schelfeis beim Uberschreiten der Schelfkante
abgelagert wurde, zeigt die gleichen Tommineralanteile, wie die Schelfsedimente (Paratill-
fazies). Da der Montmorillonitgehalt von der Dauer und Art der Eisbedeckung abh#ngig ist,
sind in den Sedimenten der Surgefazies unter Schelfeisbedeckung die Werte noch hioher als in
der unter vollstdndiger Meereisbedeckung abgelagerten Glazialfazles. Die generelle Abnahme
im Chloritgehalt von Kern 1023 zu 1021 ist auf die grdBere Entfernung vom Schelf
zurlickzufihren. Die Faziesbereiche im Dreieck verlagern sich mit zunehmender Entfernung vom
Kontinent zum Illit (vergl. Abb.18).

Die Interglazialfazies mit einer meist helloliv-grauen (5Y5/2)
Sedimentfarbe ist durch niedrige Montmorillonitgehalte (Abb.27+29) und
einen hohen Anteil eistransportierten Materials (Taf.3, Fig.3) und damit
auch durch einen deutlichen Sandanteil (Abb.28) gekennzeichnete. Der
Anteil biogener Komponenten, vorwiegend planktonische und benthonische
Foraminiferen, kann bis zu 20 % betragen.

Die Bedingungen, unter denen die Interglazialfazies abgelagert wurde,
lassen sich einfach rekonstruieren, da sie den heutigen glaziologischen
und hydrographischen Verhdltnissen entsprechen. Die Schelfeiskante hat
sich seit dem letzten glazialen EisvorstoB einige Kilometer zuriickgezogen,
groBe Teile der dstlichen Weddell See sind mehrere Monate im Jahr frei von
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Abb. 28: KorngrdBenhistogramme der Interglazial- (links) und der Glazialfazies (rechts)

In der Interglazialfazies sind Stromung und Eistransport in ihrer Bedeutung fir die
Sedimentanlieferung etwa gleichwertig. Die feineren Fraktionen (<5 phi), die sowohl
eistransportiertes als auch strSmungstransportiertes Sediment enthalten, sind gegeniiber der
ausschlieBlich durch Eis angelieferten Sandfraktion stérker vertreten. Ein Teil der
Sandfraktionen kann aus biogenen Komponenten, vorwiegend planktonischen Foraminiferen,
bestehen. Wihrend eines Glazialstadiums wird der Eistransport nicht vollstdndig unter-
brochen, es dominiert jedoch die Anlieferung durch Strémung, wie die htheren Ton- und
Feinsiltanteile in der Glazialfazies erkennen lassen.

Packeis, und im Winterpackeis existiert zeitweilig eine 2-3+10° km? groBe
Polynya, die mit ihrem Rand auch den Kontinentalhang vor Kapp Norvegia
erreichen kann (Taf.2, Fig.1).

Die mafgebenden Faktoren flUr den Zutrag von IRD sind Anzahl,
Beweglichkeit wund Abschmelzraten der  Eisberge. Der, wihrend der
Interglazialstadien, hidhere Meeresspiegelstand begiinstigt das Kalben von
Eisbergen an den aufschwimmenden Eisschelfen. Die Anzahl an Eisbergen ist
daher wdhrend der Warmzeiten generell hdher. Die Packeisbildung ist in den
Sommermonaten reduziert, so daf sich die Eisberge im offenen Wasser frei
bewegen konnen. Dies fihrt in Verbindung mit den hdheren Temperaturen des
Oberflichenwassers (3-4°C, WEISS et al., 1979) zu einer verstirkten
Sedimentation von IRD. Zus&dtzlich wird ein hoher Anteil feiner KorngridBen
durch Strdmung angeliefert. Da Uber dem Schelf wdhrend des Interglazials
ein Teil der Feinsilt- und Tonfraktion durch den Kistenstrom abtrans-
portiert wird, ist dieser Bereich als eine Quelle flir die Tonminerale, die
am Kontinentalhang durch Strdmung angeliefert werden, zu sehen. Da auf dem
Schelf der 1I11it nur schwach vertreten ist  (20-30 %), in der
Interglazialfazies hingegen bis zu 2/3 der Tonfraktion ausmachen kann,
scheint dieses Tonmineral vorwiegend von dem Transport vom Schelf ins
tiefere Wasser betroffen 2zu sein. Wdhrend eines Glazials geht der
Illitanteil im Sediment zuriick, da eine "Erosion" auf dem Schelf durch den
aufliegenden Eisschelf verhindert wird. Die Herkunft des ebenfalls
vorwiegend durch Strdmung transportierten Montmorillonit ist ungeklé&rt.



Die fir die Anlieferung und Zusammensetzung der terrigenen Fraktion
dieser Fazies verantwortlichen Prozesse sind somit Eistransport und
Stromung, die in ihrer Bedeutung fir die Ablagerung der Interglazialfazies
etwa gleichwertig nebeneinander stehen. Nur eine untergeordnete Rolle
spielt der gravitative Sedimenttransport, da Turbidite nur in zwei F&llen
beobachtet wurden.

Neben Stromung und Eistransport ist die Produktion von Plankton wund
Benthos der dritte wesentliche Prozess, der zur Bildung der
Interglazialfazies  beitrigt. Viele Horizonte mit den genannten
sedimentologischen Charakteristika enthalten deutlich mehr Karbonat, als
die Ubrigen Faziesbereiche, was ausschlieBlich auf eine hohe Produktion
planktonischer und  benthonischer  Foraminiferen  zurickzufihren  ist
(Abb.29). Die positive Korrelation zwischen Plankton und Benthos weist
hier gleichzeitig darauf hin, daB eine verstdrkte Prim#rproduktion wihrend
eines Interglazials auch eine im Sediment noch nachzuweisende Zunahme der
Benthosfauna mit sich bringt. Das Auftreten von Foraminiferen ist fir die
Interglazialfazies nicht zwingend. Im Abschnitt 500-530 ecm in Kern 1021
zeigt diese Fazies die typische terrigene Zusammensetzung, der biogene
Anteil fehlt jedoch (Abb.29).
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Abb. 29: Interglazialfazieshorizonte in Kern 1021-1

Die Interglazialfazies ist durch einen hohen IRD-Anteil, ein relativ grobes KorngriBen-
spektrum, hohe Gehalte an planktonischen Foraminiferen und niedrige Montmorillonitgehalte
charakterisiert. Ein Auftreten von Foraminiferen ist nicht zwingend wie der Horizont von
500-530 cm zeigt. Die beiden jingsten Interglazialfazieshorizonte, ebensoc wie das holozéne
Interglazial beginnen an der Basis mit einem erhShten Vorkommen von  Radiolarien
(Ubergangsfazies).
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Generell sind die Sedimente des antarktischen 0zeans als karbonatarm
bekannt. Ein Grund fir die wungewdhnlich hohen Karbonatwerte vor Kapp
Norvegia ist durch die zeitweilige Existenz wvon Kisten- und Weddell
See~Polynya gegeben. Der einzige limitierende Faktor filr die Bioproduktion
in nahrstoffreichen (LISITZIN, 1972) antarktischen Wasser ist Licht
(EL-SAYED, 1971). Da unter schneebedecktem Packeis kein Licht  zur
Verfigung steht, kann die Planktonbliite im Frihling erst beginnen, wenn
das Eis aufbricht (JACQUES, 1982). Das Maximum der Bliite wandert mit der
sich zuriickziehenden Packeisgrenze nach Siiden (SAKSHAUG & HOLM-HANSEN,
1984). In den eisfreien Bereichen der Polynien kann diese Blite eher
beginnen, ldnger andauern und die Produktion dementsprechend hoher sein.
Fir die hohen Foraminiferengehalte an der schelfnahen Position 1023 kdnnte
die fast das ganze Jahr lber zu beobachtende Kistenpolynya entlang der
gstlichen Weddell See-Kliiste verantwortlich sein. Die am ndrdlichen Ende
des Profils noch zahlreicher auftretenden Foraminiferen sind dagegen auf
eine hohe Primdrproduktion im Bereich der Weddell See - Polynya zurilickzu-
flihren.

Ein Vergleich mit den Kernbeschreibungen benachbarter ISLAS ORCADAS-
-Kerne bestdtigt das Bild einer zyklischen Sedimentation auf diesem Teil
des Kontinentalhanges. Deutlich hohere Gehalte an Foraminiferen wurden in
mehreren Horizonten unterschiedlicher Michtigkeit gefunden. Die Sediment-
farbe wurde, Ubereinstimmend mit den eigenen Beobachtungen, mit helloliv-
~grau (5Y5/2) beschrieben.

4.3.5 Glazialfazies

In der Glazialfazies ist der Gehalt an IRD reduziert (Taf.3, Fig.3),
die KorngréBenverteilung zeigt einen hdheren Feinanteil (Abb.28) wund das
Verhadltnis I1lit/Montmorillonit verschiebt sich zu Gunsten des Montmoril-
lonit (Abb.27). Biogene Komponenten fehlen meist ganz. Die Sedimentfarbe
wird als mittelbraun (5YR4/4) beschrieben.

Eine Abschadtzung zur Ausdehnung des Meereises wdhrend des letzten
glazialen Maximums (18,000 B.P.) geben HAYS (1978) und COOKE & HAYS (1982)
nach Bestimmungen von Sedimentationsraten, IRD-Gehalt und Lithologie an
Kernen aus dem Bereich der Polarfront (Abb.30).

heute 18,000 B.P.

* ¥ X ¥ * X%

Sommer 2,500,000 25,000,000 km?

Winter 20,000,000 40,000,000 km?

Danach entsprach wdhrend des letzten Glazials die Sommerpackeisaus-
qung in etwa der heutigen Bedeckung im Winter. Nicht nur die Weddell
, sondern auch ein Glirtel um die Antarktis bis 60°S ist ganzjahrig mit
bedeckt gewesen. Diese glazialen Bedingungen haben von 80,000 bis
00 Jahren vor heute angedauert. Vor 14,000 Jahren verdnderte sich die
:deckung innerhalb von 200 Jahren zu einer saisonal schwankenden
'isverteilung, entsprechend der heutigen (COOKE & HAYS, 1982).
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Abb. 30: Meereisverteilung 18,000a B.P. (COOKE & HAYS, 1982)

Die Grenzen der Meereisverteilung wihrend des letzten glazialen Maximums im Sommer (links)
und Winter (rechts) zeigt, daB die Sommerverteilung etwa der heutigen Ausbreitung im Winter
entsprochen hat (vergl. Taf.2, Fig.l). Der Bereich vor Kapp Norvegia war somit wihrend der
Glazialstadien stdndig von Meereis bedeckt.

Die ausgedehnte und kontinuierliche Packeisbedeckung wirkte sich
zweifach auf die Zusammensetzung des Sedimentes aus.

a) Einerseits behinderte sie die Bildung und Drift von Eisbergen, so daf
der Zutrag eistransportierten Materials stark reduziert wurde. Die Zahl an
Eisbergen ist primdr geringer, da die Bildung, besonders zu Beginn eines
Glazials, durch die Grindung der Eisschelfe als Folge des absinkenden
Meeresspiegels eingeschrédnkt wird. Die IRD-Sedimentation wird jedoch nicht
vollstandig unterbrochen, da das Packeis nicht stationdr ist und die
Eisberge auch bei dichter Eisbedeckung treiben. Die  Bewegungsrichtung
entspricht in der Weddell See der des im Uhrzeigersinn verlaufenden
Stromes (ACKLEY, 1979).

b) Zusadtzlich bewirkt die geschlossene Packeisdecke einen Rickgang der
Primdrproduktion. Im Sediment wirkt sich dies durch einen nur geringen,
meist ganz fehlenden Anteil von Plankton- und Benthosschalen und eine
schwidchere Bioturbation aus. Der Rickgang sowohl der Eisfrachtsedimen-
tation als auch der Bioproduktion fiihrt zu einer drastischen Verringerung
der Sedimentationsrate.

In der Glazialfazies Uberwiegt die Stromung in ihrer Bedeutung als
Transport- und Ablagerungsmedium. Dies zeigt sich, neben der feinkdrnigen
KorngréBenverteilung (Abb.28), auch in der verinderten  Tonmineral-
vergesellschaftung (Abb.27). Je strémungsbetonter das Ablagerungsmilieu
ist, desto hoher sind die Montmorillonitgehalte, die damit einen sensiblen
Anzeiger fir verstdrkte Eisbedeckung darstellen. Auch nach Befunden aus
der Ross See enthalten kaltzeitliche Sedimente hihere  Anteile an
Montmorillonit (THOMAS, 1960). Dies kdnnte besonders in Kernen aus
groBeren Wassertiefen unterhalb der CCD, in denen Karbonatschaler zur
eindeutigen Identifizierung von Warmzeiten fehlen, filir die Gliederung in
Glazial-Interglazial-Stadien von Bedeutung sein.



4.3.6 Ubergangsfazies

Der Ubergangsbereich von einer Glazial- =zu einer Interglazialfazies
wird hdufig von einem Faziestyp begleitet, der hier als Ubergangsfazies
bezeichnet werden soll und sich in der terrigenen Zusammensetzung nur
unwesentlich von der Interglazialfazies unterscheidet. Die Kornverteilung
kann ein geringfiigig gr8beres Spektrum aufweisen wund der Gehalt an
Montmorillonit ist niedrig. In Kontinentndhe (Kern 1023) sind die
IRD-Gehalte in diesen Horizonten besonders hoch. Der  grundlegende
Unterschied liegt jedoch in den biogenen Komponenten. Kieselige Organis-
menreste (Radiolarien und Schwammnadeln) treten an die Stelle von
planktonischen und benthonischen Foraminiferen. In grdBeren Kerntiefen
148t sich diese Abfolge einer, der Foraminiferenfauna vorauseilenden
Radiolarienfauna nur noch schlecht nachweisen, da der biogene Opal
diagenetisch geldst ist. Die Becobachtungen an den drei jlngsten Inter-
glazialfazieshorizonten lassen jedoch in allen Kernen erkennen, daB immer
der Beginn, nie das Ende einer Warmzeit durch eine Radiolarienfauna
gekennzeichnet ist (Abb.29). Mit einer kurzen Zeitverzdgerung wird diese
von einer Foraminiferenfauna abgeldst. Gehen innerhalb einer Interglazial-
fazies die Karbonatwerte kurzfristig zurlick, konnen auch hier verstérkt
Radiolarien auftreten (1023, 450-470 cm). Diversit#it und GréBe von Radio-
larienfaunen sind nach FILLON (1973) primdr von einer  zyklischen
Produktion abhdngig, die durch Oberfléchenwassertemperaturen und N&hr-
stoffangebot, nach BREWSTER (1980) durch das Klima gesteuert wird. L&sung
und Verdiinnung durch terrigene Komponenten spielen hierbei keine Rolle.
Nach FILLON korrelieren hohe Radiolariengehalte mit warmen Perioden, eine
hohe  Diversit&t der Fauna  tritt kurz vor oder nach einem
Interglazialstadium auf.

Mit dem raschen Ubergang vom Glazial zum Interglazial verringert sich
die Packeisbedeckung innerhalb weniger hundert Jahre (COOKE & HAYS, 1982).
Ebenso verlagert sich die  Schelfeiskante mit dem Anstieg des
Meeresspiegels relativ schnell zum Kontinent. Diese gravierenden,
glaziologischen  Verdnderungen miissen  hydrographische Umstellungen
besonders im Kistenbereich nachsichziehen: Erhshung der Oberfldchenwasser-
temperaturen, verstdrkte Ausbildung des Kiistenstromes und Entstehung von
Auftriebsgebieten sind die wichtigsten Faktoren. Die Ver#dnderung der
Hydrographie schafft zu Beginn der Interglazialfazies die Bedingungen fiir
die Ausbildung einer reichen Radiolarienfauna. Zwei Grinde kBnnen fir die
nur kurze Existenz dieser Fauna verantwortlich sein:

1. Die Hydrographie verdndert sich wihrend der Ubergangsfazies nicht
mehr. Die Radiolarienfauna wird lediglich durch eine spiter einsetzende,
oder sich langsamer entwickelnde Foraminiferenfauna verdrangt.

2. Die Ausbildung eines stabilen hydrographischen Systems dauert lénger
an und verdndert sich daher auch noch, wdhrend die Produktion kieseliger
Organismen bereits eingesetzt hat. Eine sich langsam ausbreitende
Weddell See-Polynya kbnnte hier ihren EinfluB ausiiben. Der stabile
Endzustand stellt optimale Bedingungen fir die Produktion karbonatischen
Planktons dar. Ein zus#8tzlicher Hinwels auf eine Entwicklung der
Hydrographie in dieser Form sind die radiolarienreichen  Horizonte
innerhalb einer Interglazialfazies in den karbonatirmeren Bereichen. Diese
kdnnten ebenfalls einem Sedimentationsmilieu wahrend einer
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"Ubergangshydrographie" entsprochen haben. Detailierte Untersuchungen der
Foraminiferen- und Radiolarienfaunen konnen hier AufschluB Uber die
Paldoozeanographie geben.

Alle Kerne vom Kontinentalhang enden an der Oberfldche mit der
Ubergangsfazies (Abb.29). Das zeitliche Zusammenfallen des holozinen
Temperaturanstiegs mit diesen Kernabschnitten ist ein deutlicher Hinweis
auf die  diskutierte Entstehung der Ubergangsfazies. Da diese
Erwdrmungsphase seit etwa 10,000 Jahren beendet ist, miiBten die obersten
Zentimeter des Sedimentes bereits der Interglazialfazies entsprechen.
Dieser Bereich fehlt in den  SL-Kernen, doch die ungestdrten
Oberflachenproben der Kastengreifer zeigen, daB die Verdrdngung der
Radiolarienfauna durch die Foraminiferen '"soeben" begonnen hat. Die
Ablagerungen der Ubergangsfazies und damit die Umstellung der Hydrographie
dauert daher ca. 10,000 Jahre an.

Vergleiche mit quartdren Sedimenten aus anderen  Bereichen der
Antarktis, (z.B. Leg 28, site 270-273, HAYES, FRAKES et al., 1975) zeigen,
daB der biogene Anteil hier vorwiegend aus Radiolarien und Diatomeen
besteht. Generell nimmt die Produktion biogenen Opals im antarktischen
Ozean seit 5 m.a. zu und hat in jlngster geologischer Zeit ein Maximum
erreicht (BREWSTER, 1977, 1980). Hier ist ein weiterer Hinweis auf den
EinfluB der Weddell See-Polynya auf die Zusammensetzung der Planktonfauna
vor Kapp Norvegia zu sehen. Der Beginn der warmzeitlichen karbonatischen
Sedimentation wird begleitet und beeinfluBt vom ersten postglazialen
Auftreten der Weddell See-Polynya. Diese, im  antarktischen 0Ozean
einzigartige Erscheinung begilinstigt, auch durch die damit in Verbindung
stehende Hydrographie, besonders aber durch eine ganzjdhrig offene
Wasserfldche, die flr hohe Breiten ungewthnlich  starke Produktion
karbonatischen Planktons. Die Ubergangsfazies stellt mit ihrem kieseligen
Biogenanteil in anderen Gebieten das normale antarktische Sediment dar.

4.3.7 Surgefazies

Der in der glaziologischen Literatur h&ufig verwendete Begriff
"glacier surge" oder "ice-sheet surge" bezeichnet einen kurzlebigen,
ungewdhnlich schnell und weit voranschreitenden GletschervorstoB, der sich
periodisch wiederholen kann. Zwischen zwei VorstdBen =zieht sich der
Gletscher zurlick und verh&dlt sich l&ngere Zeit weitgehend '"normal". (Der
Begriff "surge" soll hier aus Mangel an einer treffenden Ubersetzung
{ibernommen werden.)

Basierend auf der Theorie der "catastrophic glacier advances" von
ROBIN (1955) stellte WILSON (1964) ein Modell vor, nachdem ein basales
Aufschmelzen des antarktischen Eisschildes eine pldtzliche Ausdehnung des
Schildes bis 609 S bewirken kdnnte. Die starke Erhdhung der Albedo konnte
nach WILSON als Folge einer solchen Eissurge die Eiszeiten ausgeliist
haben. Nach HOLLIN (1980) soll vor 95,000 Jahren eine surge die letzte
Eiszeit getriggert haben. Das Erreichen des Schmelzpunktes kann durch
Verdnderungen der Schneeakkumulationsraten hervorgerufen werden (WILSON,
1969; HUGHES, 1973; YUEN & SCHUBERT, 1979). Die zahlreichen Theorien zur



Entstehung basaler  Aufschmelzprozesse sind bei  PATERSON  (1981)
zusammengefaBt. Beobachtungen von pldtzlichen  VorstoBen  kleinerer
Gletscher und Modellberechnungen zu den Vorgdngen in groBen Eisschilden
lassen die Bildung solcher Instabilit#ten auch im antarktischen FEisschild
durchaus méglich erscheinen (WEERTMANN, 1966; CAMPBELL & RASMUSSEN, 1969;
HOLLIN, 1969; BUDD, 1975; BUDD & McINNES, 1978; CLARKE, 1976). Die
Bedingungen fiir eine Surgeentstehung, sowie ihre Auswirkungen, besonders
auf Meeresspiegelschwankungen, werden in der Literatur bis heute immer
wieder diskutiert (HOLLIN, 1965, 1969; MEIER & POST, 1969; KENNETT &
HUDDLESTUN, 1972; HUGHES, 1973, 1975; BUDD & McINNES, 1978; CHAPPELL,
19783 FLOHN, 1978; AHARON et al., 1980). Ein so gravierendes Ereignis, das
in einem, geologisch sehr kurzen Zeitraum von nur wenigen 100 bis 1000
Jahren (SCHUBERT & ZUEN, 1982) ablaufen wiirde, h#tte jedoch nicht nur
einen Meeresspiegelanstieg von bis zu 50 m zur Folge (HOLLIN, 1969), son-
dern miBte auch eine deutliche Faziesverdnderung in den Sedimenten des
antarktischen Ozeans hinterlassen. Keiner der bisher bearbeiteten Kerne
von Positionen sidlich 60°S enthielt jedoch einen Hinweis auf eine so
grundlegende Ver&nderung der Sedimentationsbedingungen. Die  '"surge"-
~Theorie im Sinne von WILSON erscheint daher wohl kaum l&nger haltbar.
Ebenso ist die Auslgsefunktion der surges fir die Eiszeiten hinfillig
geworden, da heute allgemein angenommen wird, daB die  Steuerungs-
mechanismen fir die globalen, paldoklimatischen Verdnderungen in den
Schwankungen der Erdbahnparameter zu suchen sind (MILANKOVITCH, 1941;
HAYS, IMBRIE & SHACKLETON, 1976).

Ein Faziestyp in den Kernen des Kapp Norvegia Profils gibt jedoch zu
der Vermutung AnlaB, daB surges dennoch, wenn auch in viel kleineren
AusmaBen und unter anderen Bedingungen als von WILSON  postuliert,
stattgefunden haben. Geht man bei diesen Uberlegungen von der bereits
definierten Glazialfazies aus, so war diese durch eine stark reduzierte
Bioproduktion, geringere Eisfrachtanteile und eine  strdmungsbetonte
Tonmineralassoziation (hdherer Montmorillonitgehalt) charakterisiert. Der
wichtigste Faktor in der Genese dieser Fazies war die verstdrkte und
kontinuierliche Packeisbedeckung wdhrend der Glazialzeiten. Ersetzt man
die Meereisbedeckung {ber dem Kontinentalhang durch eine Schelfeis-
bedeckung, miiBte dies die Ablagerung einer 'extremen Glazialfazies" zur
Folge haben. Da kein Licht mehr das Wasser erreichen kann, hort die
Primdrproduktion unter dem Eis auf. Abschmelzende Eisberge kdnnen kein IRD
mehr zur Sedimentation beisteuern, so daB ein nahezu ausschlieBlich durch
Stromung herantransportiertes Sediment, ein Konturit, abgelagert wirde.
Dieser miiBte demzufolge einen noch hdheren Montmorillonitanteil als die
Glazialfazies aufweisen.



Eine Fazies mit diesen Merkmalen konnte in den Kapp Norvegia
Sedimenten beobachtet und durch mehrere Kerne hindurch verfolgt werden
(Taf.3, Fig.2). Sie ist charakterisiert durch:

1. hoher Tongehalt, feinsiltig, keine Eisfracht (Abb.31)
2. sehr hohe Montmorillonitgehalte (>50 %, Abb.27)

3. laminiert, sehr schwache Bioturbation

4. Radiolarien und Foraminiferen nur in Spuren
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20 Abb. 31:
3 KorngriBenhistogramm der Surgefazies
Die KorngroRenverteilung der Surgefazies
10 zeigt ein vorwiegend durch StrSmung angelie-

fertes, sehr feinkSrniges Sediment (Kontu-
rit) mit einem Tongehalt (<9 phi) von bis zu
64 %.

Da sieh alle Kerne mit Hilfe von Sedimentationsraten und Karbonat-
horizonten gut korrelieren lassen, 1ist einer dieser auffallenden
Fazieshorizonte, beginnend in Kern 1023, problemlos in den Kernen 1021 und
1005 weiterzuverfolgen. Die Fazies keilt mit zunehmender Entfernung wvom
Kontinent aus und tritt an Position 1224 nicht mehr auf. Ein weiterer
Horizont dieses Typs in Kern 1021 zwischen 660 und 665 cm tritt in 1023
nicht auf, da mit diesem Kern ein kiirzerer Zeitraum erfaBt wurde. In Kern
1005 sind nur wenige Millimeter unterhalb eines Turbidites erhalten
geblieben. Weitere Vorkommen konnten in Kern 1021 von 728-738 cm und in
1023 von 528-535 cm beobachtet werden (Tab.10).

Kern Entfernung Wasser-  Sediment-  Michtigkeit  Dauer der
Eiskante tiefe tiefe Eisbedeckung
(km) (m) (em) (cm) (Jahre)
1023 90 1826 528.0-535.0 7.0 210
580.5-599.0 18.5 580
1021 117 2225 245.0-251.0 6.0 190
660.0-665.0 5.0 150
728.0-738.0 10.0 310
1005 133 2422 237.0-239.5 2.5 80
? -663.0 (>0.3) ?
1224 161 2756 keine Surgefazies

Tab. 10: Vorkommen und Machtigkeiten von Surgefazieshorizonten

Die Dauer der Schelfeisbedeckung ergibt sich aus M&chtigkeit und Sedimen-
tationsrate, die durch Warvenzdhlung bestimmt wurde (s.Tab. 11). Aus den
vorliegenden Daten 1la8t sich die Dauer einer Eissurge vom Beginn der
Surgephase bis zum vollstdndigen Abbau des Eisschelfs mit etwa 1000 Jahren
angeben.



Die Surgefazieshorizonte liegen nicht, entsprechend der Theorie von
WILSON, am Beginn einer Glazialfazies, sondern in allen drei F&llen
innerhalb einer Interglazialfazies. Sowohl unterhalb, als auch im direkt
darauf folgenden Sediment sind die Karbonatgehalte hoch, die KorngrtBen-
verteilung =zeigt grobe Mittelwerte und der Montmorillonitgehalt ist
niedrig. Die hohen Kiesgehalte, die flr die Interglazialfazies typisch
sind, fehlen in der Surgefazies v8llig. Die basal angefrorene Sediment-
fracht verliert das Schelfeis bereits {iber dem Schelf (DENTON et al.,
1971), auf dem es, bedingt durch den hdheren Meeresspiegelstand, nicht
aufliegt. Aus diesem Grund fehlt auch eine Mor&nenfazies =zu Beginn der
Surgefazies in Kern 1023, Die grounding line befindet sich weit hinter der
Schelfkante, so daB wdhrend dieser warmzeitlichen EisvorstdBe auf dem
Schelf kein Sediment durch das Schelfeis transportiert und den Hang
herabgeschiittet werden kann. Der geringe Anteil biogener Komponenten kann
durch Strdmung herantransportiert worden sein, da die Produktion in den
nicht betroffenen Teilen des Ozeans nicht unterbrochen oder eingeschréankt
wird. Ebenso konnen sie Reste der von der Eissurge Uberraschten Fauna
darstellen.

Der Grund fiir die warmzeitlichen Eissurges ist in der h8ufig zitierten
Verdnderung der Akkumulationsraten zu suchen. Wie in der Diskussion der
Glazial- und Interglazialfazies bereits erwdhnt, ist die Packeisbedeckung
wahrend der Warmzeiten weitaus geringer als in den Kaltzeiten. Die freien
Wasserfldchen wdhrend der Sommermonate und die generell hdheren Tempera-
turen bewirken eine erhdhte Verdunstung, die stédrkere Niederschldge {ber
dem antarktischen Kontinent zur Folge hat. Die daraus resultierende
Midchtigkeitszunahme des FEischildes eskaliert nach Uberschreitung des
Druckschmelzpunktes in basaler Aufschmelzung und einer Eissurge. Bereits
SCOTT (1905) stellte diese Hypothese zu Bewegungen des Eischildes auf.

Zur Zeit liegen die Temperaturen im groBten Teil des ostantarktischen
Eisschildes unterhalb des Druckschmelzpunktes, ndhern sich ihm jedoch zur
Kiste hin. Der Druckschmelzpunkt im Innern der Westantarktis soll bereits
erreicht sein (BUDD et al., 1969). Nach PATERSON (1969) haben grofle Teile
der zentralen Antarktis den Schmelzpunkt erreicht, wie auch in Bohrungen
bestatigt werden konnte (GOW et al., 1968). Vereinzelte Wasserkdrper wur-
den in Eisbohrungen nachgewiesen. Das an der Basis des '"wet based"
Brunt-Eisschelfs austretende Schmelzwasser  (ANDERSON, 1972)  kénnte
ebenfalls ein Hinweis auf eine beginnende Aufschmelzung in diesem Bereich
sein. Bei einem verstdrkten Aufbau des  Eisschildes  durch  hohere
Niederschldge vergrd@Bern sich die aufgeschmolzenen Bereiche an der Basis
mit der Zeit, bis sie eine zusammenhangende Wasserschicht bilden. Nach
WEERTMAN (1966) kann eine solche Schicht die Gleichgewichtsdicke eines
Eischildes um den Faktor 2 verringern. Hierbei ist nicht zwingend, daB
solche Prozesse im gesamten Eisschild gleichzeitig ablaufen. Ebenso ist
vorstellbar, daB nur bestimmte Teile, wie =z.B. einzelne Drainagebecken
(GIOVINETTO, 1964) instabil werden und in den Ozean vorstoBen.

Die Mdchtigkeitszunahme des Eisschildes durch Schneeakkumulation nimmt
einen gewissen Zeitraum in Anspruch, so daB eine surge erst stattfinden
kann nachdem ein Interglazial einige Zeit angedauert hat. Diesen
zeitlichen Ablauf bestdtigt die Lage der Surgefazies innerhalb der



Interglazialfazies in allen beobachteten F&llen. Entsprechend  der
Korrelation von Karbonathorizonten und Isotopenstadien (s.Kap. 4.5) liegen
die beobachteten surges in den Stadien 13/15 und 7, also den Warmzeiten,
die im erfaBten Zeitraum am l&ngsten angedauert haben. Ein Interglazial-
stadium muB also eine bestimmte Mindestdauer aufweisen, damit es Uberhaupt
zu einer surge kommen kann. Die Bedingungen unter denen  surges
stattfinden, miissen somit relativ konstant sein. Daraus folgt auch, daB
sie bei etwa gleicher Eisdicke beginnen, mit der gleichen Geschwindigkeit
voranschreiten und anndhernd die gleiche Reichweite haben.

Die Textur der Surgefazies wurde als feinlaminiert beschrieben.
Zusdtzlich zur Lamination im Millimeterbereich ist in einigen Horizonten
eine fein geschichtete Wechsellagerung von hellen und dunklen Laminae
(200-400 pm) in den Radiographien erkennbar. Vergleiche mit Warvensedi-
menten der Ostsee (STAY, 1977; DUPHORN et al., 1978) =zeigen stellenweise
eine deutliche Parallelitdt zu den hier becbachteten Texturen. Einzelne
Sommerlagen mit der typischen wolkigen Struktur und den  gehduft
auftretenden kleineren dropstones an der Basis sind in der Ausbildung,
abgesehen von den unterschiedlichen Michtigkeiten, sehr &hnlich (Taf.3,
Fig.2).

Die Warven konnten in mehreren Horizonten unter dem  Binokular
ausgeziéhlt werden (Tab.ll). Hieraus ergab sich eine durchschnittliche
Machtigkeit von 0.3 mm. Die daraus folgende Sedimentationsrate von 30
cm/1000 Jahre fur die Surgefazies enthilt sicherlich Ungenauigkeiten, 148t
jedoeh einige Uberlegungen zum zeitlichen Ablauf von Eissurges zu.

gezdhlte Machtigkeit durchschnittl.

Warven <mm> Hohe <mm>

16 7.0 0.44
5 1.5 0.3

14 5.0 0.36
8 2.0 0.25

16 3.5 0.22

15 4.0 0.27 Tab. 11:

10 3.0 0.3 Warvenzahlungen an den Kernen 1021 und
8 3.0 0.38  1023. Die an der Surgefazies ausgezihl-
8 2.0 0.25 ten Warven lassen bei einer durchschnitt-

12 4.0 0.33  lichen Machtigkeit von 300 pm auf eine

10 3.0 0.3 Sedimentationsrate von 30 cm/1000 Jahre
5 2.0 0.4 schlieBen.

Aus Michtigkeit und Sedimentationsrate des Surgehorizontes 188t sich
die Aufenthaltsdauer des Eisschelfs iiber der entsprechenden Kernposition
bestimmen (Tab.10). Danach hatte der EisvorstoB vom Beginn der Surgephase
bis zum vollstdndigen Riickzug der Eiskante zur Ausgangslage eine Dauer von
etwa 1000 Jahren. Nach Erreichen der Position 1023 dauerte der weitere
VorstoB mit anschlieBendem Rlckzug bis hinter 1023 knapp 600 Jahre. Dieser
VorstoB dirfte, eine lineare Beziehung zwischen Machtigkeit der Fazies und
Entfernung von der Eiskante vorausgesetzt, eine Reichweite von maximal 140
km gehabt haben (Abb.32). Dies entspricht einer Position bei 709 40 S



zwischen den Kernen 1005 und 1224 auf Profil Kapp Norvegia. Die damalige
"nmormale' Eiskantenlage diirfte der heutigen entsprochen haben. Ubertrigt
man diesen Zusammenhang auf die lbrigen Surgefazieshorizonte, ergibt sich
ein relativ geringer Spielraum fiir die Reichweiten, der etwa zwischen 130
und 150 km liegt.

4Entfernung von der rezenten Position der
. Schelfeiskante (km)

150
Jgmmaximale Reichweite der surge (entspricht 70°40" auf

KM*WOS Profil Kapp Norvegia)
4

i *
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Abb, 32: Maximale Reichweite einer Eissurge

Die Michtigkeiten der zu parallelisierenden Surgefazieshorizonte (s.Tab.10) in den Kernen
1023, 1021 und 1005 lassen, eine konstante Sedimentationsrate unter dem Schelfeis voraus-
gesetzt, auf einen etwa 140 km weit reichenden VorstoB des Schelfeises schlieBen.

Wahrend der Warmzeiten schmilzt ein Teil des Schelfeises an der Basis
ab, der Rest treibt in Form von Eisbergen davon. Eine Massenbilanz dieser
Vorgdnge hat ergeben, daB derzeit ein Gleichgewicht zwischen Akkumulation
und Abbau an der Eiskante besteht (ROBIN, 1979). Diese Angaben zeigen, daB
eine Eissurge hohe Geschwindigkeiten aufweisen muB, um einen Eisschelf
erzeugen zu kdnnen, der mit einer Breite von 150 km im freien Wasser
schwimmt. Die kurzen Verweilzeiten iUber den Kernpositionen von wenigen 100
Jahren lassen erkennen, daB der Eisschelf schnell durch kalbende Eisberge
wieder abgebaut wird, bis sich die Eiskante in die N&he der grounding line
zu der Position zuriickgezogen hat, an der Gleichgewicht zwischen normaler
EisflieBgeschwindigkeit und dem Abbau durch Eisberge besteht.

Durch Wind induzierte  Strdmungen, besonders  der, durch die
katabatischen Winde verursachte Auftrieb, werden durch das vorgeschobene
Schelfeis verhindert. In dem nur noch durch schwache, laterale Strdmungen
beeinfluBten Bereich unter dem Eis sind somit die Sedimentationsraten fUr
das durch Strdmung herantransportierte Material entsprechend hiher, als
widhrend normaler  interglazialer  Eisbedingungen. Die saisonalen
Schwankungen von Strémung und Wassertemperaturen fiihren zu unterschiedlich
intensiver Anlieferung von Sediment und zu =zyklischen Abschmelzvorgingen
an der Eisschelfbasis. Das resultierende Sediment ist ein Konturit, der
stellenweise Warventextur aufweist.



Spill-over-Sedimente sind tonige, laminierte Sedimente, die auf den
Randern von Canyons nach einem Turbiditereignis abgelagert werden. Ein
Vergleich von Radiographien einer typischen spill-over Fazies (CHOUGH,
1978) mit den Surgefazieshorizonten 1#8t auf den ersten Blick einige
Ubereinstimmungen in KorngrdBe, Textur und Geflige erkennen. Besonders die
zum Teil sehr feine Lamination, die bei der Surgefazies als Warven
interpretiert wurde, tritt mit noch stdrkerer RegelmdBigkeit in den
spill-over Sedimenten auf. Verschiedene Gesichtspunkte schlieBen jedoch
eine Interpretation in dieser Richtung aus.

1. Die Verteilung einer spill-over Fazies in der vorliegenden Abfolge
erscheint, statistisch gesehen, als sehr unwahrscheinlich. Ein 15 cm
machtiger Horizont in Kern 1023 muB aus mehreren FEreignissen, die kurz
hintereinander stattgefunden haben, zusammengesetzt sein. Im restlichen
Kernverlauf taucht nur noch ein kleinerer Horizont auf.

2. GrdBere Sedimentpartikel, die aus der Wassersdule sedimentieren,
sinken in ein weiches Sediment tiefer ein. Die grdberen Lagen der
Surgefazies enthalten kleine dropstones vorwiegend an der Basis bzw. kurz
darunter (Taf.3, Fig.2).

3. Schwache Anzeichen von Bioturbation schlieBen eine  schnelle
Sedimentation aus.

4. Eine typische spill-over Fazies dehnt sich hangabwirts aus (CHOUGH,
1978; EGLOFF & JOHNSON, 1975). Die Surgefazies keilt Jjedoch mit
zunehmender Wassertiefe aus.

5. Aus der ndheren Umgebung des Kapp Norvegia-Profils ist kein groBerer,
hangabwirts gerichteter Canyon bekannt, der als Lieferant fiir spill-over
Ablagerungen in Betracht kommen konnte. Die Erosionsrinne im unteren
Drittel der Kontinentalhangterasse liegt auBerhalb des Bereichs in dem die
Surgefazies auftritt.

4.4 Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenkurven

Drei Parameter konnen in den untersuchten Sedimenten die urspriinglichen
Isotopenverhdltnisse der planktonischen Foraminiferen beeinflussen:
1. Der Wertebereich sowohl der Sauerstoff- als auch der Kohlenstoffiso-
tope wird durch Bioturbation verringert.
2. Die Schalen werden besonders in gridBeren Wassertiefen zeitweise an-
geldst.
3. Diagenetische Calcitkristalle wachsen auf den Foraminiferenschalen
bereits in wenigen Metern Sedimenttiefe.

Die Ergebnisse in Kern 1224 zeigen, daB in den obersten 10 cm die
leichtesten §'80-Werte und die schwersten §!3C-Werte vorliegen (Abb.33).
Die Messung an der Oberfl&dchenprobe aus GKG 1224-3 best#dtigt dies. Die
Vermischung von Foraminiferenschalen aus warm- und kaltzeitlichen Hori-
zonten durch die intensive Bioturbation hat im Ubrigen Kernverlauf zu
einer Dampfung der Werteamplitude gefiihrt. (In den Kernmen wurden stellen-
weise biogene Bauten von 40 cm Linge beobachtet.) Da die Foraminiferen des
jungsten Interglazialhorizontes noch nicht mit den Schalen einer dariiber-
liegenden Glazialzeit vermischt wurden, zeigen die Isotopenverh#iltnisse
diese extremen Werte.
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Der Wertebereich scheint im antarktischen Ozean primér schon geringer
zu sein, als aus anderen Isctopenkurven bisher bekannt ist. Die
Schwankungen, die normalerweise etwa 2 %o betragen (z.B. SARNTHEIN et al.,
1984; SHACKLETON & HALL, 1984), liegen unter Berlicksichtigung der
Oberflachenprobe in Kern 1224 nur bei etwa 1.3 %o. Durch den Biotur-
bationseffekt wird diese Differenz noch auf 0.7 %o verringert.

Im unteren Kernbereich von 1224 sind bei hohem Fragmentierungsindex
die 6180-Werte generell leichter, die §13C-Werte schwerer. Inwieweit der
verstdrkte EinfluB von Ldsung im Bereich der Lysokline hier die
Isotopenverhdltnisse veridndert haben kann, ist ungekldrt. Vorstellbar wire
z.B. eine selektive L&sung bestimmter Schalenteile, die, entsprechend der
Lebensweise von N. pachydeama, in unterschiedlichen Wassertiefen gebildet
wurden. Unter dem REM zeigt sich, daB die Schalen vorwiegend von innen
stark korrodiert sind (Taf.2, Fig.2a). Die L&sungsstrukturen kénnen jedoch
an der AuBenseite durch spiteres diagenetisches Kristallwachstum (Punkt 3)
wieder verdeckt worden sein.

Unter dem REM zeigen Schalen, besonders aus gré8eren Kerntiefen, auf
der AuBenseite einen starken syntaxialen Aufwuchs idiomorpher Calcit-
kristalle (Taf.2, Fig.2b). Ein groBer Teil der Schale kann aus diagene-
tischem Calcit bestehen, der, da er aus dem Porenwasser gefédllt ist, eine
andere isotopische Zusammensetzung besitzt und daher in diesen Quantitidten
das urspriingliche Isotopensignal vollstdndig verschleiern kann. Damit
scheinen Foraminiferen aus griéBeren Sedimenttiefen dieses Hangbereichs fir
Isotopenbestimmungen aufgrund der intensiven diagenetischen Prozesse unge-
eignet zu sein.

Der Verlauf der Isotopenverhdltnisse in Kern 1023 ist weniger proble-
matisch. Hier betrdgt die Differenz zwischen maximalem wund minimalem
§180-Werte zwar auch nur 0.8 %o, die Durchwiihlung des Sedimentes und der
EinfluB der Diagenese scheinen jedoch nicht so intensiv . zu sein. ~Die
zeitliche Gliederung dieses Kerns, die sich aus der Parallelisierung mit
Kern 1021 ergab, wird durch die Isotopenwerte best&dtigt. Diese zeigen in
groben Zigen den Verlauf einer typischen Isotopenkurve mit leichten Werten
zu Beginn einer Warmzeit und einem langsamen Trend zu schweren Werten bis
zum glazialen Maximum (Abb.33). Im Detail ergeben sich jedoch einige Un-
regelmdBigkeiten.

Abb. 33: Sauerstoff- und Kohlenstoffis otopenverhdltnisse (1224, 1023) -—

Die Messungen wurden an N.pachyderma sin. durchgefiihrt. Eine intensive Bioturbation hat in
Kern 1224 zu einer Ddmpfung der primdr schon geringen Werteamplitude beider Parameter
geflhrt. Die Maxima/Minima liegen daher sowohl bei den Sauerstoff- als auch bei den Kohlen-
stoffisotopenwerten in den Oberfldchenproben. Ein stellenweise starker Aufwuchs diagene-
tischer Calcitkristalle auf den Foraminiferenschalen hat zus&tzllich zu einer Verschleierung
des urspriinglichen Isotopensignals beigetragen, so daB eine paldoklimatische Interpretation
der Isotopenwerte in diesem Kern nicht mdglich ist. Kern 1023 zeigt in groben Zlgen den
Verlauf einer "typischen" Isotopenkurve mit niedrigen Werten zu Beginn eines Interglazials
und dann langsam ansteigenden Werten. Die d!3C-Werte spiegeln die stark schwankende Primér-
produktion wider. Die Surgefazieshorizonte fallen durch abweichende d!%0- und d!3c-werte
auf.
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Unterhalb der zwei Surgefazieshorizonte, die bei 528-535 cm und
580-599 cm sedimentologisch nachgewiesen wurden, werden die 8+80-Werte um
0.6-0.8 %o schwerer, entsprechend einer Temperaturerniedrigung von 3-4°C.
Vor einer Eissurge wdre ein Austreten des basalen Schmelzwassers an der
grounding line vorstellbar. Dies kbdnnte zwar =zu einer Abkiihlung des
Oberfléchenwassers fihren, wlrde aber gleichzeitiq das Isotopenverhdltnis
des Meerwassers zu leichten Werten verschieben, da antarktisches Kontinen-
taleis leichte Sauerstoffisctopenverhdltnisse aufweist (-40 %o: JOHNSON et
al., 1972). Eine andere Mdglichkeit wire eine verstirkte Packeisbildung,
die durch die Ausbildung einer dinnen, niedrigsalinen Schmelzwasserschicht
an der Oberfliche beglinstigt wiirde.

Die Abnahme des 813C-Verh#ltnisses um 0.6 %o innerhalb der Surge-
fazieshorizonte ist auf die eingeschrdnkte Primérproduktion zurlickzu-
fihren. Nach Rickgang der Eissurge steigen die Werte wieder auf die
schweren Verhdltnisse von 0.5 %o an. Diese sind fir die hobe Produktion
wahrend der Warmzeiten typisch, da durch den Einbau leichter Isotope in
die organische Substanz das Meerwasser an schweren Isotopen angereichert
wird.

Vergleichbare Analysen aus dem antarktischen Ozean existieren bisher
nicht. Die silidlichsten Positionen von Kernen an denen stabile Iostope
(N. pachydedma) bestimmt wurden, liegen im Indik im Bereich der Polarfront
(LABEYRIE & DUPLESSY, 1985). Die in diesen Kernen dargestellten charak-
teristischen §12C-Schwankungen, die in mehreren Kernen aus hohen Breiten
parallelisiert werden konnen, sind mit den vorliegenden Ergebnissen nicht
zu korrelieren.

Ungeklart bleiben miissen vorerst die folgenden Punkte:

1. Der steile Anstieg zu leichten §*80-verhaltnissen erfolgt im Kern etwa
40 cm vor dem Beginn der hohen Planktonproduktion. Alle sedimentologischen
Befunde lassen jedoch unzweifelhaft erkennen, daB die rasche Veridnderung
der Isotopenverhdltnisse in Kern 1023 bereits wihrend des glazialen
Maximums stattgefunden hat.

2. Die §!3C-Werte steigen wihrend des Ubergangs von einer Warmzeit zu
einer Kaltzeit nochmals auf Werte von 0.6-0.8 %o an. Hier sind im Sediment
jedoch keinerlei Anzeichen fir eine hohe biogene Produktion zu finden.
Eine Erkldrung muB hier vermutlich in Verbindung mit der verstérkten
Packeisbildung und der sich dadurch verandernden Hydrographie gesucht
werden.
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4.5 Korrelation der Glazial-Interglazial-Zyklen mit einer Klimakurve des
dquatorialen Atlantik

Der zyklische Wechsel von Sedimenten der Glazial- und Interglazial-
fazies legt den Vergleich mit einer Klimakurve nahe. Wie die vorange-
gangene Diskussion gezeigt hat, konnen die Isotopenkurven der Kerne 1224
und 1023 keine geeignete Klimakurve liefern. Daher soll hier zum Vergleich
eine Kurve der neueren Literatur herangezogen werden. Die Methodik des
Vergleichs von sedimentologisch oder mikropaldontologisch nachgewiesenen
Klimazyklen in antarktischen Sedimenten mit &quatorialen Klimakurven wurde
in der Literatur bereits h#ufiger angewendet (DREWRY & ROBIN, 1983;
FRAKES, 1978; GEITZNEAUER, 1969; KENNETT, 1970). Alle weiteren Uberle-
gungen und Vergleiche beziehen sich im folgenden auf eine Klimakurve aus
dem #quatorialen Atlantik, die auf einer kontinuierlichen Isotopenkurve
der letzten 775,000 Jahre basiert (SARNTHEIN et al., 1984, Abb.34,A).

Mit Hilfe der Sedimentationsraten, sowie einer guten Korrelierbarkeit
der Kerne untereinander, sind einige der als warm- bzw. kaltzeitlich
eingestuften Ablagerungen mit entsprechenden Isotopenstadien zu paralleli-
sieren. Die Karbonatkurve von Kern 1023 unterstiitzt den Vergleich durch
ihren, den Isotopenkurven &hnlichen Verlauf. Die drei jiingsten Inter-
glazialfazieshorizonte sind mit den Stadien 1, 5 und 7 der Klimakurve zu
prallelisieren. Die Horizonte ziehen sich durch die Kerne 1023, 1021 und
1005 und sind untereinander jeweils durch eine Glazialfazies, entsprechend
den Stadien 6 und 2/4, abgegrenzt. Das Karbonatmaximum in Kern 1023 bei
305 cm kdnnte somit Stadium 5e entsprechen.

Die Fortsetzung dieser Gliederung an Position 1224 ist nicht eindeu-
tig, da hier nur ein einzelner durchgehender Karbonathorizont von 0-680 cm
vorliegt, der lediglich intern einige Schwankungen aufweist. Ein Karbonat-
minimum kurz unter der Oberflédche ist mit der letzten Kaltzeit (2/4) =zu
parallelisieren, ein zweites Minimum bei 180 cm entspricht Glazialstadium
6 (Abb.24).

Der Stadium 7 entsprechende Interglazialfazieshorizont nimmt von Kern
1021 Gber 1005 bis Kern 1224 an Mdchtigkeit zu. Hierbei ist wunklar, ob
dies auf die langere Dauer von Stadium 7 (68,000 a) gegeniiber Stadium 5
(57,000 a) zurlickzufihren ist, oder ob das Interglazialstadium 7 ohne
deutliche fazielle Unterbrechung an Position 1224 und 1005 auf Stadium 9
folgt (Abb.34, A), da das dazwischenliegende Glazialstadium 8 relativ kurz
ist (35,000 a gegeniiber 6 mit 82,000 a). Hierfiir spréche der breite,
montmorillonitarme Horizonmt in dem entsprechenden Abschnitt in Kern 1021
(Abb.29), der auf eine ldngsr andauernde schwache Packeisbedeckung hin-
weist. In diesem Fall wirde die nur an IRD, KorngrdBen und Tonmineralen,
sowie einem kleinen Karbonatpeak in 1005 zu identifizierende Interglazial-
fazies im mittleren Kernteil von 1005 und 1021 (Abb.29) dem kurzen Stadium
11 (34,000 a) entsprechen.

Als zweite MBglichkeit (Abb.34, B) kann dieser Horizont Stadium 9
zugeordnet werden. Stadium 11 wdre dann, aufgrund seiner geringen Dauer,
nicht als typische Interglazialfazies ausgebildet. Der problematische
Kernbereich in 1021 ist durch hohe Montmorillonitgehalte gekennzeichnet.
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Stadien-  Alter KERNTIEFE (cm

grenze <1000a> 1023 1021 1005
A B A B

1/2 13.5 wenige Zentimeter -

4/5 70 60 50 -

5/6 127 315 155 35 Tab.12:

6/7 209 380 215 90 Parallelisierung von Isoto-

7/8 277 ¢c? 310 7 165 230 penstadien- und Faziesgren-

8/9 312 ? ? 205 320 zen in den Kernen 1023, 102

9/10 374 ? ? 230 380 und 1005. A und B beziehen
10/11 410 530 325 auf die zwei in Abb.34 dar-
11/12 444 580 380 gestellten Mdglichkeiten fi
12/13 510 635 525  den Verlauf der Sedimentati
15/16 608 805 raten. (Alter der Isotopen-
16/17 oder 657 stadiengrenzen nach
18/19 712 890 SARNTHEIN et al., 1984)

Dies deutet auf ein verstdrkte Packeisbedeckung in dem betreffenden
Zeitraum hin, die gleichzeitig fir das Fehlen der biogenen Komponenten
verantwortlich sein konnte. Die Lage der Stadien 9 und 11 zwischen 7 wund
13/15 ist somit unklar.

Altere Sedimente wurden nur durch Kern 1021 erreicht. Der Inter-
glazialfazieshorizont von 640-80C cm mit einem Karbonatmaximum im oberen
Teil (Abb.29) kann mit dem langen Stadium 13/15 parallelisiert werden, das
nur von einer kurzen Kaltzeit (11,000 Jahre) unterbrochen wird. Der
schmale Karbonatpeak an der Basis dieses Kerns konnte Stadium 17 bzw. 19
entsprechen (beide 21,000 a), von 13/15 wiederum durch die charakteris~
tische Ausbildung einer Glazialfarzies (Stadium 16: 49,000 a) getrennt.

Die Korrelierung der Grenzen zwischen karbonatreichen und karbonat-
freien Horizonten mit den bei SARNTHEIN et al. (1984) angegebenen Isoto-
penstadiengrenzen  ermdglicht die  Diskussion einer detailierteren
Bestimmung der Sedimentationsraten (Tab.12, Abb.34). Stadium 1 fehlt in
den Schwerelotkernen aufgrund der Entnahmetechnik. Wahrend der Glazial-
stadien 2/4 und 6 ist die Sedimentationsrate an allen Positionen etwa
gleich hoch und konstant (0.9 ecm/1000a). Sie kann sich an Position 1224
jedoch, in Abh#ngigkeit von der hier zum Teil auch in Glazialzeiten statt-
findenden Sedimentation biogener Komponenten, geringfligig verdndern. In
Warmzeiten werden an Position 1023 durchschnittlich 4 cm/1000a abgelagert.
Zu Beginn eines Interglazials ist an dieser Position die Sedimentations-
rate hdher, sowohl durch die verstdrkte Anlieferung eistransportierten
Materials wdhrend des Schelfeisabbaus, als auch durch eine hohe Plankton-
produktion. Im weiteren Verlauf der Warmzeit nimmt die Sedimentation
beider Komponenten und damit die Sedimentationsrate generell ab. In den
Kernen 1021 wund 1005 betrdgt die Sedimentationsrate im Interglazial
durchschnittlich 2 em/1000a. In Kern 1005 kann die Rate geringfligig hoher
sein, da sie bis Position 1224 wiederum ansteigt, verursacht durch die
zunehmende Anlieferung biogener Komponenten im Bereich der Polynya.

Die Ubereinstimmung der konstruierten Sedimentationsraten mit den
Werten der Thorium-Excess-Methode bestdtigt in Kern 1021 die vorgestellte
Korrelation der Fazieskdrper mit der Klimakurve (Abb.34). Der weitere



34 31LNY 3N

(w)

x100,000 J AHRE
1 2 3 4 5 6

X ) :

415

31 506

32 1
6/7 cm/1000a

71 8= CC?

Abb. 34: Sedimentationsraten in den Kernen 1021/1005 und 1023

nach Isotopenstadiengrenzen (s.Tab. 12)
Bis 3 m Kerntiefe (Kern 1021) ergibt sich eine gute Uberein-
stimmung zwischen der Sedimentationsrate nach 23%Th und den
konstruierten Werten nach Isotopenstadiengrenzen. A und B repra-
sentieren zwei MBglichkeiten fUr den Verlauf der Sedimentations-
raten im mittleren Kernteil, da hier die Stadiengrenzen aufgrund
der undeutlichen Faziesausbildung nicht genau festgelegt werden
konnten.
In Kern 1023 ist die Sedimentationsrate fir die Interglazialzeiten
ein Durchschnittswerte. Zu Beginn liegt sie vermutlich bel
4-5 cm/1000a und nimmt im weiteren Verlauf langsam auf den
glazialen Wert (1 cm/1000a) ab.
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Verlauf in den Kernen 1021 und 1005 ist unsicher; als wahrscheinlicher ist
jedoch der kontinuierlichere Verlauf von Fall B (Abb.34) anzusehen. Unklar
ist, warum die Sedimentationsraten im mittleren Teil der Kerne, trotz
fehlender Karbonatgehalte, generell héher sind. Als einigermaBen gesichert
kann erst wieder die Stadiengrenze 12/13 angesshen werden.

Ebenso, wie die Korrelierung mit Isotopenstadien, sind auch genauere
Aussagen zum Verlauf der Sedimentationsraten in Kern 1224 schwierig, da
eindeutig als Glazialfazies zu interpretierende Horizonte im oberen Teil
des Kerns fehlen. Lediglich das Karbonatminimum bei 10 ecm ist mit dem
Maximum des letzten Glazialstadiums korrelierbar. Die durchschnittliche
Sedimentationsrate von 2 cm/1000a im oberen Meter ist vermutlich im mitt-
leren Kernbereich durch die h&heren Anteile an planktonischen Foramini-
feren erhdht, so daB der gesamte hier erfaBte Karbonathorizont bis 750 cm
mit den Interglazialfazieshorizonten der ibrigen Kerne, die den Stadien 5
und 7 entsprechen, zu parallelisieren ist.

Der Vergleich der Faziesverteilung in den bearbeiteten Sedimenten mit
einer Klimakurve des 4&dquatorialen Atlantik zeigt  zwar  deutliche
Ubereinstimmungen in den Glazial-Interglazial-Zyklen, die Faziesabfolge
verldauft jedoch nicht in der bekannten RegelmdBigkeit. Die Sedimentations-
prozesse am antarktischen Kontinentalhang werden vorwiegend durch Ver&dnde-
rungen der Hydrographie und Glaziologie gesteuert, die wiederum mit den
globalen Klimaschwankungen variieren. Da das antarktische System jedoch
klimatischen Veradnderungen gegenliber durch einen groflen K&ltespeicher in
Form des Eisschildes gepuffert ist, veréndert sich die Hydrographie
wihrend eines Glazial-Interglazial-Wechsels nur langsam und mit einer
insgesamt geringeren Amplitude zwischen dern Extremwerten. Ebenso verhalten
sich alle damit in Zusammenhang stehenden Parameter, die fir die Sedimen-
tation von Bedeutung sind (Eisbedeckung, Primirproduktion, Strémung,
WBésertemperatur). Das geringe Wertespektrum der Sauerstoffisotopen-
kurven unterstlitzt dies.

Die gepufferte und damit trdge Reaktion des glazialmarinen Systems auf
klimatische Verdnderungen kdnnte somit bewirken, daB eine Fazies jeweils
noch mit einem "Erinnerungseffekt" des letzten Klimazyklus abgelagert
wird. Liegt zwischen zwei l&ngeren Kaltzeiten eine kurze Warmzeit, so ist
diese im Sediment nicht, oder nur sehr schwach als charakteristische
Fazies ausgebildet. Als Beispiel sei hier die Abfolge der Stadien 10,11,12
genannt, Ahnliches kénnte fir den umgekehrten Fall gelten. Eine kurze
Kaltzeit zwischen zwei ausgedehnten Warmzeiten ist im Sediment nicht
deutlich abgebildet (Stadium 13,14,15). Die Bioturbation tragt bei
solchen, primdr schon sehr undeutlichen und geringmidchtigen Horizonten zur
Verschleierung der Signale bei. Hierbei konnte sowohl die Dauer des
entsprechenden Stadiums, als auch die Amplitude zwischen Temperaturzunahme
und Temperaturabnahme von Bedeutung sein.

Generell 1&Bt der Vergleich der Faziesabfolgen mit einer Klimakurve
erkennen, daB die untersuchten Sedimente die globalen, paldoklimatischen
Ver&nderungen zwar widerspiegeln, durch die gepufferte und damit trige
Reaktion des Systems jedoch nur langere und ausgepridgte Klimastadien im

‘Sediment in charakteristischer Fazies abgebildet werden.
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4.6 Vergleich der Glazial-Interglazial-Zyklen vor Kapp Norvegia mit
anderen paldoklimatischen Gliederungen antarktischer Sedimente

In mehreren Arbeiten wurde mit unterschiedlichen Methoden versucht,
die paldoklimatischen Zyklen in der Antarktis zu rekonstruieren (Abb.35):
GEITZENAUER (1969) erstellte eine erste paldoklimatische Gliederung mit
Coccolithen im Slidpazifik durch Korrelation mit: einer  &quatorialen
Klimakurve (ERICSON & WOLLIN, 1968; Abb.35, F). Die einzige Arbeit aus der
Weddell See gliedert die in den letzten 300,000: Jahren abgelagerten
Sedimente nach sedimentologischen Untersuchungen in .6 warme (wet-based)
und 5 kalte (dry-based) Stadien, die sich Jjedoch in verschiedenen
regionalen Bereichen faziell unterschiedlich ausgewirkt haben. Von 650,000
- 300,000a sollen im Weddell See-Bereich generell extrem kalte Bedingungen
geherrscht haben (ANDERSON, 1972; Abb.35, B). Die paldoklimatische
Gliederung der Ross See-Sedimente weist ebenfalls eine 1l8ngere kalte
Periode auf, die vor 350,000a endete (FILLON, 1977; Abb.35, E). Die von
Frakes (1978) als Klimakurve vorgestellt "carbonate abundance curve", die
aus den Karbonatbestimmungen mehrerer Sedimentkerne konstruiert wurde,
zeigt finf Karbonatmaxima (Warm-Stadien) wihrend der letzten 450,000a
(Abb.35, C). Im subantarktischen Bereich des Pazifik wurde eine Klimakurve
aus planktonischen Foraminiferengemeinschaften und dem recht/links-Ver-
haltnis von N.pachyderma rekonstruiert (KENNETT, 1970, Abb.35, D). Sechs
kalte Maxima der Oberfl&chenwassertemperaturen im Slidpazifik geben VELLA
et al. (1975; Abb.35, H) filir die letzten 700,000a an. Horizonte von Algen-
kalken in Taylor Valley wurden den Interglazialstadien 1,5,7 und 9
zugeordnet (HENDY et al., 1979; Abb.35, G). Ihre Entstehung wird in Ver-
bindung mit Uberflutungen des Tales wihrend interglazialer VorstdBe des
ostantarktischen Eisschildes gesehen.

Die Sedimente vor Kapp Norvegia wurden im vorangegangenen Kapitel
paldoklimatisch gegliedert. In der graphischen Darstellung (Abb.35, 1023,
1021/1005, 1224) wurde jedoch bewuBt auf eine Einteilung der Abszisse in
warm-kalt oder Karbonatgehalte verzichtet, da Klimakurven, die aus den
antarktischen Sedimenten rekonstruiert werden, nicht direkt das Klima im
Bereich der Sldhemispidre widerspiegeln, sondern nur die Ausbildung der
entsprechenden Fazies. Sie sind daher von der Flexibilit&t wund Geschwin-
digkeit abhdngig, mit der sich die Sedimentationsbedingungen an die verdn-
derten klimatischen Verh&dltnisse anpassen. Da diese . Prozesse im antark-
tischen Ozean durch die Pufferwirkung des Eisschildes langsamer als ge-
wohnlich in den Weltmeeren ablaufen, muB in der Antarktis zwischen eigent-
lichem Klimaverlauf und der faziellen Ausbildung der entsprechenden Sedi-
mente unterschieden werden. Der Begriff "Fazieskurve" ist daher in diesem
Zusammenhang angebrachter, wobei hinzuzufigen ist, um welchen Faziestyp es
sich handelt. Die Darstellung in Abb.35 gibt an, wie deutlich die Inter-
glazialfazies im entsprechenden Zeitraum im Sediment ausgebildet ist.

Der Vergleich einer Klimakurve des #quatorialen Atlantik mit paldo-
klimatischen Gliederungen antarktischer und subantarktischer Sedimente
(Abb.35, B-H) und den Ergebnissen der sedimentologischen Untersuchungen
vor Kapp Norvegia lassen eine weitgehende Ubereinstimmung in den Isotopen-
stadien 1,5 und 7 erkennen. Geringfigige Abweichungen sind auf unter-
schiedliche Zeitskalen oder Ungenauigkeiten bei den Datierungen zuriickzu-
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filhren. Das letzte warme Stadium in der Weddell See wird von ANDERSON
(1972) auf 110,000 -70,000a datiert und stimmt somit qut mit dem
Isotopenstadium 5 (70-127,000a) und dem Interglazialfazieshorizont in den
Kernen 1023 und 1021/1005 Uberein. Ebenso 148t sich Stadium 7 mit den
warmzeitlichen Einstufungen in allen paldoklimatischen Gliederungen sowie
der Interglazialfazies vor Kapp Norvegia korrelieren. Die Rekonstruktion
der interglazialen FEisvorstdBe in Taylor Valley mit der verstdrkten
Bildung von Schmelzwasser (HENDY et al., 1979) unterstiitzt gleichzeitig
?ie vorgesgellte Hypothese der kleinen Eissurges in Interglazialzeiten
Kap.4.3.7).

Abb. 35: Gegeniberstellung paldoklimatischer Gliederungen von Sedimenten aus dem antarktische
und subantarktischen Bereich und der Glazial-Interglazial-Faziesabfolge vor Kapp Norvegia
(A-H s.Tab. 13).

Autor Gebiet basiert auf

A SARNTHEIN et al., 1984 &quatorialer Atlantik Isotopenkurve
Sierra Leone Rise

B ANDERSON, 1972 Weddell See Sedimentologie
Foraminiferen

C FRAKES, 1978 antarktischer Ozean Karbonatgehalte

D KENNETT, 1970 Siidpazifik Foraminiferen
Radiolarien

E FILLON, 1977 Ross See Radiolarien, IRD

F  GEITZENAUER, 1969 Siidpazifik Coccolithen

G HENDY et al., 1979 Taylor Valley Taliberflutungen

H VELLA et al., 1975 Siidindik Sedimentologie

Tab.13: Zusammenstellung von Arbeiten zur Rekonstruktion von Glazial-/
Interglazialstadien aus dem antarktischen und subantarktischen
Bereich (s.Abb.35)
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Nach der Gliederung von ANDERSON (1972) endete vor 300,000a, nach
FILLON (1977) vor 350,000a eine l&dngere, extrem kalte Klimaperiode. Auch
die Karbonatkurve (C, FRAKES, 1978) zeigt zwischen 300,000 und 400,000a
ein Minimum. Die Kerne 1224 und 1021/1005 bestétigen diese Beobachtung
insofern, als in dem angegebenen Zeitraum keine deutliche Interglazial-
fazies ausgebildet ist. Hier konnte sich der Eischild als Puffer auf die
Umstellung der Sedimentationsbedingungen wahrend kurzfristiger oder
schwach ausgeprédgter klimatischer Ver#dnderungen so ausgewirkt haben, da@
im Sediment faziell der Eindruck einer l#ngeren Kaltzeit -entstanden ist
(vergl.Kap.4.5). E£in Vergleich in den tieferen Abschnitten der paldoklima-
tischen Gliederungen ist schwierig, da sie hier starker voneinander
abweichen. Einerseits ist dies auf Ungenauigkeiten in den Datierungen und
Zeitskalen zuriickzufiihren, andererseits sind auch regional unterschiedlich
intensive Auswirkungen einer klimatischen Ver&nderung auf die Sedimenta-
tion vorstellbar. Die Gliederungen von ANDERSON zeigen, daB die warmzeit-
lichen Sedimenthorizonte schon innerhalb des Weddell See-Bereichs in
Ausbildung und Médchtigkeit voneinander abweichen.

4.7 Oszillationen der Schelfeiskante wdhrend der jlngsten
Glazial-Interglazial-Zyklen

Aus den verschiedenen Sedimentfazies am Kontinentalhang vor Kapp
Norvegia und ihren Ver#nderungen iber der Zeit, lassen sich die O0Oszil-
lationen der Schelfeiskante rekonstruieren. Es ergibt sich ein charak-
teristischer Verlauf fir VorstoB- und Rickzugsbewegungen des Eisschildes
wdhrend einer Interglazial-Glazial-Abfolge. Die Erlduterungen erfolgen an
den beiden jingsten Zyklen.

Eine erste Position ist die heutige Lage der Eiskante (Abb.36, Punkt
Al). Diese stimmt vor Kapp Norvegia, bedingt durch eine weit auf den
Schelf hinausreichende Erhebung des Untergrundes, nahezu mit der grounding
line lberein. Der Eisschelf befindet sich zur Zeit im Gleichgewicht zwi-
schen Anlieferung von Eis aus dem Hinterland und Abbau der Eiskante durch
Abschmelzvorgdnge und Eisbergbildung (ROBIN, 1979). Die Position ist damit
als weitgehend stabil fiir den Anfang eines Interglazials anzusehen. Ver-
mutlich hat sich die Eiskante wdhrend der Stadien 5e und 7c in einer
dhnlichen Position befunden (Abb.36, A5+A7).

Das Maximum der letzten Vereisung der Nordhemisph#dre wird allgemein
auf 18,000 Jahre BP datiert. Die Reichweite der hiermit =zu parallelisie-
renden Ausdehnung des antarktischen Eisschildes wurde bereits haufiger zu
rekonstruieren versucht (LINGLE & CLARK, 1979; DREWRY, 1979; VORONOV,
1960). Zahlreiche Arbeiten geben die &duBere Schelfkante als die Linie an,
bis zu der das auf dem Schelf aufliegende Schelfeis wdhrend des letzten
Glazials maximal gereicht hat (THOMAS & BENTLEY, 1978; KELLOGG et al.,
1979: Ross See; ANDERSON et al., 1980: O0st- und Westantarktischer Eis-
schild; MAISEY, 1980: vor Halley Bay, Weddell See; ELVERHOI, 1981: Weddell
See; DOMACK, 1982: George V-Adelie Kiiste; SUGDEN & CLAPPERTON, 1981: Ant-
arktische Halbinsel; DUPHORN, 1984: Nord Victoria Land). Hierbei muB
zwischen MWest- und Ostantarktis unterschieden werden, da sich der
ostantarktische Eisschild, bedingt durch seine schmalen Schelfe, nicht so
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stark ausgedehnt hat, wie der westantarktische Schild. Letzterer soll
wahrend der letzten Eiszeit eine um 30 % grodBere Ausdehnung gehabt haben
und seine Michtigkeit bis heute um 300 m verringert haben (THOMAS, 1979).
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Abb. 36: Schematische Darstellung der Eiskantenbewegungen 5 10
wihrend der letzten Glazial-Interglazial-Zyklen

Die Bewegungen wurden aus der Eisrandlage auf dem Schelf und der Mordnen- und Surgefazies in
Kern 1023 rekonstruiert. Die heutige Lage der Eiskante (Al) dirfte den Positionen wahrend
der letzten Interglazialstadien entsprochen haben (A5,A7). Der VorstoB wdhrend des letzten
glazialen Maximums ist durch die Eisrandlage (B) gekennzeichnet. Zu Beginn und wihrend des
Glazials stieB die Eiskante mehrmals bis iber die Schelfkante hinaus vor (C,D); am Hang
wurden die Schelfsedimente als Mor#&nenfazies abgelagert. Wahrend der l3ngeren Interglazial-
stadien, die durch hohe Gehalte an planktonischen Foraminiferen im Sediment gekennzeichnet
sind, kann es durch die verstdrkte Schneeakkumulation Uber dem Eisschild zu basaler
Aufschmelzung und damit zu kleineren Eissurges kommen (E). Die Reichweite der surges wurde
mit etwa 150 km ermittelt.

Die Reichweite des letzten EisvorstoBes vor 18,000a ist vor Kapp
Norvegia durch die submarine Eisrandlage 10 km vor dem Schelf/Hang-Knick
festgelegt (Punkt B). Die Erwdrmung und damit der Anstiegq des Meeres-
spiegels durch den Riickgang der Vereisungen auf der Nordhalbkugel wird auf
16,000 - 10,000a datiert. Die Erwdrmung hat sich nicht direkt auf den
Rickzug der antarktischen Eiskante ausgewirkt, sondern erst das Anheben
des Schelfeises durch den Meeresspiegelanstieg filihrte zu einem schnellen
Abbau durch kalbende Eisberge. Die Rickzugsgeschwindigkeit nach der
Anhebung hat mehrere km/a betragen (THOMAS & BENTLZ, 1978). Spitestens
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10,000a B.P. wird sich daher die Eiskante ungefdhr in ihrer heutigen Posi-
tion befunden haben.

Das doppelte Auftreten der Mordnenfazies in beiden Kaltzeiten, die mit
Kern 1023 erfaBt wurden, zeigt, daB der maximale EisvorstoB widhrend eines
Glazialstadiums die Schelfkante liberschreitet (Punkt C+D). Dies geschieht
nicht wahrend der stadrksten Abkiihlung, sondern =zu Beginn der Kaltzeit,
sofort nach der fir das Aufliegen des Eisschelfs notwendigen Absenkung des
Meeresspisgels. Da der Schelf generell unterschiedliche Tiefen aufweist,
ist zu vermuten, daB der Eisvorsto8 in verschiedenen Regionen zu
unterschiedlichen Zeiten begonnen hat. Durch die geringen Wassertiefen von
225-275 m vor Kapp Norvegia begann die Ausdehnung des Schelfeises hier
vermutlich sehr friih, was ein Auftreten der Mordnenfazies noch im
ausklingenden Interglazial erkldrt. Zu Beginn des VorstoBes besitzt der
Eigschild eine griBere Masse, aufgebaut durch die hohere Schneeakkumu-
lation in den Warmzeiten und hat daher zu diesem Zeitpunkt die grd@te
Reichweite. Da die Akkumulation in Kaltzeiten durch die verstdrkte Ausdeh-
nung des Packeises und die niedrigen Temperaturen stark reduziert ist,
fehlt dem Eisschild gegen Ende des Glazials der notwendige Nachschub fir
ein Halten der Position. Die grounding line zieht sich daher noch wahrend
des Glazials langsam zurlick.

Das zweimalige Uberschreiten der Schelfkante sowie die Eisrandlage auf
dem Schelf sind Hinweise auf kleinere Oszillationen des Eisschildes
wdhrend einer Kaltzeit, bedingt durch geringfligige Schwankungen des
Meeresspiegels bzw. der Eisakkumulation und des Eisnachschubs aus dem
Hinterland. Da beim Uberschreiten der Schelfkante die maximale Reichweite
der grounding lime erreicht ist (Abb.36) und damit der Eisschelf ber dem
Kontinentalhang aufschwimmt, wird er bei normalen FlieBgeschwindigkeiten
durch die Kalbungsvorginge stidndig wieder abgebaut (DENTON et al., 1979).
Die Eiskante kann daher nicht wesentlich {ber Position 1023 hinausgereicht
haben. Nur wenige dinne Tonlaminae innerhalb der Mor#dnenfazies lassen auf
Grund ihrer Textur auf eine Ablagerung unter vollstdndiger Schelfeisbe-
deckung schlieBen. Somit entspricht die Lage der Schelfeiskante wihrend
der Ablagerung der Morinenfazies weitgehend der Position 1023 (Abb.36,
C+D).

Waghrend léngerer Interglazialstadien kann der Eisschild durch die
erhohte Akkumulation so stark an Masse zunehmen, daB der Druckschmelzpunkt
an der Basis Uberschritten und damit eine Eissurge ausgeltst wird. Die
Reichweite dieser surges wurde aus den Surgefazieshorizonten (Kap. 4.3.7)
mit 130-150 km ermittelt (Abb.36, E). Ein aufschwimmender Eisschelf dieser
Breite kann nur entstehen, wenn die FlieBgeschwindigkeiten deutlich hoher
sind, als die Abbauprozesse an der Eiskante mit Kalbungs- und Abschmelz-
vorgdngen. Nach Beendigung der Surgephase mangels Eisnachschub aus dem
Hinterland wird der breite, schwimmende und daher instabile Eisschelf
relativ schnell wieder abgebaut. Die Eiskante zieht sich bis auf ihre
normale warmzeitliche Position (Punkt A) zuriick. Dieser Vorgang dauert
insgesamt nur etwa 1000 Jahre. Der VorstoB {ber die Schelfkante hinaus
erzeugt in diesem Fall keine Mor&nenfazies am Hang, da das Eis {ber dem
Schelf aufschwimmt und daher keine Schelfsedimente transportieren kann.
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In der Literatur werden im wesentlichen drei Hypothesen zum Verhalten
des antarktischen Eisschildes im Wechsel der globalen Klimaveranderungen
diskutiert:

1. Geringe Meereisbedeckung auf dem Slidozean und generell hohere Tempera-
turen widhrend einer Warmzeit fihren =zu verstadrkter Verdunstung und zu
hohren Niederschldgen iber dem Kontinent. Der Eisschild nimmt an Michtig-
keit und damit an Ausdehnung zu. Geringe Akkumulationsraten wahrend der
Kaltzeiten bewirken eimen Rlckzug der Eiskanten und damit eine Verkleine-
rung der Fldche (SCOTT, 1905). Nach diesem Modell wiirde sich der siidpolare
Eisschild gegens&tzlich zur Nordvereisung verhalten.

2. Die Ausdehnung des antarktischen Eisschildes ist vom Meeresspiegel und
damit von der Vereisung der Nordhemispdre abhangig. Die mit einer Nordver-
eisung einhergehende Meeresspiegelabsenkung bewirkt ein Aufliegen der
antarktischen Eisschelfe auf dem Kontinentalschelf. Da hierdurch das
Kalben von Eisbergen unterbunden wird, dehnen sich die Eisschelfe aus, bis
die grounding line die #duBere Schelfkante erreicht (HOLLIN, 1962). Diese
nur geringfiigige GrGBenverdnderung des Eisschildes  wirde mit  den
Vereisungen auf der Nordhalbkugel weitgehend in Phase verlaufen. Die Ur-
sache flr die Ausdehnung des Eisschildes liegt in den klimatisch gesteu-
erten Veradnderungen der arktischen Vereisung.

3. Nach WILSON (1964) kann sich der Eisschild durch eine Abnahme der
Akkumulationsrate, die durch Verdnderungen der Milankovitch-Parameter
gesteuert wird, erwdrmen. Dies filhrt zu basaler Aufschmelzung und einer
Eissurge, die die Fléche des Eisschildes um ein mehrfaches vergrdBert. Die
dadurch erhthte Albedo 16st die Glazialzeiten aus. Entsprechend dieser
Hypothese wiirde sich der antarktische Eischild jeweils kurz vor einer
Vereisung der Nordhalbkugel ausdehnen; die Ursachen fiir die GréBenver-
anderungen ldgen in der Antarktis selbst.

Die vorliegenden Ergebnisse deuten darauf hin, daB jede der drei
Hypothesen, wenn auch mit Einschrdnkungen und Modifikationen, an den
Bewegungen des antarktischen Eischildes beteiligt ist. Die zum Teil wider-
sprichlichen Beobachtungen aus der Literatur von parallelen und gegensdtz-
lichen Phasenverldufen der Vereisungen der Nordhemisphdre und den
Bewegungen des antarktischen Eisschildes sind dadurch zu erkldren, daB
EisvorstdBe in der Antarktis sowchl in Kalt- als auch in Warmzeiten statt-
finden kodnnen.

4.8 Die Sedimentationsgeschichte am antarktischen Kontinentalhang
vor Kapp Norvegia

Aus der geologischen Abfolge der verschiedenen Sedimentfazies und
ihrer Korrelation mit einer Klimakurve, sowie der Rekonstruktion der Eis-
kantenbewegungen und der CCD-Fluktuationen 188t sich die Sedimentations-
geschichte am antarktischen Kontinentalhang vor Kapp Norvegia im Wechsel
der globalen Klimazyklen ableiten.
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Abb. 37: Sedimentationsverh#ltnisse wihrend eines Glazial-Interglazial-Uberganges

Wahrend des relativ schnellen Uberganges vom Glazial zum Interglazial
(Abb.37) zieht die Verlagerung von Packeisgrenze und Schelfeiskante zwei,
fir die Sedimentation wesentliche Prozesse nach sich. Der schnelle Abbau
der Eisschelfe nach der Anhebung durch den ansteigenden Meeresspiegel
fihrt zu einer hohen Anzahl von Eisbergen, die an ihrer Basis noch viel
anhaftendes Sediment aus dem Kontakt mit dem Schelf transportieren. Die
Sedimentation dieses Materials beginnt Uber dem Schelf, von dem ein Teil
der feinen Fraktion durch Stromung ins tiefere Wasser abtransportiert
wird. Nachdem die Eisberge den Schelfbereich verlassen haben, kommt die
Eisfracht verstarkt am oberen Kontinentalhang durch den Kontakt mit dem
hier warmeren Wasser und den dadurch erhShten Abschmelzvorgédngen zur
Sedimentation. In groBeren Entfernungen vom Schelf machen sich diese
Vorgdnge weniger bemerkbar, da IRD aus allen Gebieten der Antarktis mit
dem zirkumanartischen Strom sowohl in Warm- als auch in Kaltzeiten
angeliefert wird. Gleichzeitig mit dem Rickzug des Packeises verstdrkt
sich die Prim#rproduktion. Die wdhrend des Glazial-Interglazial-Wechsels
auftretende '"Ubergangshydrographie" ist durch eine hohe  Produktion
kieseliger Organismen gekennzeichnet. Entsprechende Sedimenthorizonte sind
auf dem Kontinentalhang in allen Wassertiefen zu finden. Die Sedimenta-
tionsraten sind mit 4-5 cm/1000a am oberen Kontinentalhang und mit
1-2 cm/1000a am Nordende des Profils zu diesem Zeitpunkt am hochsten.
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Abb. 38: Sedimentationsverhdltnisse wdhrend eines Interglazial-Stadiums

Mit Beginn des Interglazials (Abb.38) hat die Opalproduktion ihr
Maximum erreicht und die Produktion von karbonatischem Plankton wund
Benthos setzt ein. Die Bedingungen fir eine, in polaren Breiten
ungewshnlich hohe Produktion  karbonatschaligen  Planktons wird in
Verbindung mit der Ausbildung von Weddell See- und Kiistenpolynya gesehen,
die durch eine fehlende Packeisbedeckung eine hohe Primdrproduktion
begilinstigen. Je lidnger eine Warmzeit dauert, umso ausgepragter ist die
Fauna im Sediment vertreten. Die CCD wird durch die hohe Karbonat-
produktion auf bis =zu 4000 m abgesenkt. Ein Sedimenttransport durch
Eisberge findet weiterhin statt, ist jedoch reduziert, da der postglaziale
Schelfeisabbau beendet ist und die grounding line sich zu einer Position
zuriickgezogen hat, an der die Anlieferung von kontinentalem Eis wund der
Abbau durch Eisberge im Gleichgewicht stehen. Laterale Strdmungen am
Kontinentalhang liefern zus#dtzlich feines Sediment vom Schelf wund aus
anderen Gebieten an.

Gravitativer Sedimenttransport
Sedimenttransport und -verteilung durch Strémung

Eisfrachtsedimentation

q Antarktischer Kistenstrom
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Abb. 39: Sedimentationsverhdltnisse wahrend einer Eissurge

Ist die Dauer einer Warmzeit ausreichend, um den Eisschild aufgrund
der erhohten Schneeakkumulationsraten genligend anwachsen zu lassen, kann
es nach basaler Aufschmelzung zu einer Eissurge kommen (Abb.39). Unterhalb
des Eisschelfs, der dann bis weit ilber den Kontinentalhang reicht, wird
die Sedimentation wvon IRD wund die Produktion biogener  Komponenten
unterbrochen. Gleichzeitig erhtht sich die Ablagerung stromungstrans-
portierten Materials, da die vertikalen Stromungsvorgdnge am Kontinental-
hang (Auftrieb) unterbrochen werden. Die Sedimentationsbedingungen unter
dem Schelfeis reagieren auf saisonale Schwankungen von Stromung und
Wassertemperaturen, so daB es zur Ausbildung von warvendhnlichen Texturen
kommen kann. AuBerhalb des Surgebereichs verdndert sich die "normale"
interglaziale Sedimentation nicht, die nach dem schnellen Abbau des
schwimmenden Eisschelfs auch in dem betroffenen Gebiet wieder fortgesetzt
wird. Die Surgephase dauert vom Beginn der surge bis zur Verlagerung der
Eiskante zur Ausgangsposition etwa 1000 Jabre.
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Abb. 40:

Sedimentationsverhdltnisse wdhrend eines Interglazial-Glazial-Uberganges

Der Ubergang vom Interglazial zum Glazial (Abb.40) erfolgt langsam.
Mit der beginnenden Vereisung der Nordhemispdre senkt sich der Meeres-
spiegel ab. Die grounding line der antarktischen Eisschelfe wandert
seewdrts, was eine Reduzierung der Eisbergbildung bewirkt. Als Folge der
gleichzeitig zunehmenden Packeisbedeckung ist auch die biologische Produk-
tion riickldufig, die Sedimentationsrate sinkt generell auf 1 cm/1000a. Die

CCD hebt sich als Folge der sich verdndernden Hydrographie und der
abnehmenden Produktion karbonatisechen Planktons.
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Abb. 41: Sedimentationsverhdltnisse wihrend eines Glazial-Stadiums

FAa11t der Meeresspiegel so weit ab, daB die Eisschelfe vollstdndig auf
dem Schelf aufliegen, breiten sie sich bis an die Schelfkante aus. Die
Schelfsedimente werden zum Teil aufgearbeitet, kompaktiert und von einem
Orthotill Uberlagert. Das vom Schelfeis transportierte Sediment wird den
Kontinentalhang herabgeschittet, wodurch sich die Sedimentationsrate auf
der oberen Hangterasse kurzfristig stark erhdhen kann. Dieser Vorgang kann
sich wdhrend der kaltzeitlichen Oszillationen der Eiskante mehrfach
wiederholen. Die Reichweite der EisvorstdBe innerhalb eines Glazials
(Abb.41) nimmt zum glazialen Maximum hin ab, da wdhrend der Jjetzt sehr
ausgedehnten Vereisung des Silidozeans und den generell niedrigen Tempera-
turen die Schneeakkumulation durch den Rickgang der Niederschlége iiber dem
Kontinent und damit der Eisnachschub ausbleibt. Geringere Eisanlieferung
vom Kontinent und stdndige Packeisbedeckung im kontinentnahen Bereich
verringern die Bildung und Driftgeschwindigkeit von Eisbergen, so daB die
Anlieferung eistransportierten Materials stark zurlickgeht. Die weitgehend
fossilfreien Sedimente lassen auf eine ebenfalls eingeschridnkte biolo~-
gische Produktion schlieBen. Die kontinuierliche Bioturbation =zeigt
jedoch, daB die Primdrproduktion, auBer unter Schelfeisbedeckung, nie ganz
aufhirt. Generell sind die Sedimentationsraten um einen Faktor 2-4
geringer, als wihrend eines Interglazials.
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Vier Prozesse steuern die Zusammensetzung der Kontinentalhang-
sedimente. Jeder dieser Prozesse dominiert wdhrend eines klimatischen bzw.
glazialen Stadiums (Tab.14). Sedimenttransport durch Eisberge Uberwiegt
widhrend des Abbaus der Eisschelfe am Ubergang vom Glazial zum Inter-
glazial. Im Interglazial tragen verstédrkt biogene Komponenten besonders im
Bereich der Weddell See-~Polynya =zur Sedimentation bei. Findet w&hrend
eines Interglazials eine Eissurge statt, werden unter dem GSchelfeis
ausschlieBlich durch Stromung angelieferte Sedimente abgelagert. Senkt
sich der Meerespiegel soweit ab, daf das Schelfeis auf dem Schelf aufliegt
und zur Schelfkante vorstoBt, wird die Sedimentation besonders auf dem
oberen Teil der Kontinentalhangterrasse durch gravitativen Sedimenttrans-
port bestimmt.

Stadium Glazial Interglazial surge Interglazial Glazial
=>Interglazial =>Glazial

Transport
Eis Maximum hoch sehr gering abnehmend gering
Strémung . mittel mittel Maximum mittel hoch
hangab gering gering - zunehmend Maximum
biogen zunehmend Maximum sehr gering abnehmend gering
Sedimentationsrate
terrigen sehr hoch hoch hoch abnehmend gering
biogen zunehmend hoch - abnehmend sehr gering
Packeis abnehmend gering gering zunehmend hoch
Schelfeis abnehmend gering sehr hoch zunehmend hoch
Meeressp. steigend hoch hoch fallend niedrig
CCh fallend tief tief steigend flach

Tab.14: Zusammenfassende Darstellung der die Sedimentation beinflussenden
Parameter wihrend der Glazial-, Interglazial-und Surgestadien,
sowie der Ubergangsphasen

Aus der zeitlichen Aneinanderreihung und der Uberlagerung der
verschiedenen Prozesse sowie aus ihrem von der Morphologie des Kontinen-
talhanges und der Entfernung vom Kontinent bestimmten EinfluB auf die
Sedimentation, ergibt sich ein charakteristisches Bild einer Abfolge sich
verzahnender FazieskSrper in den untersuchten Sedimenten vor Kapp Norvegia
(Abb.42).

Die Glazialfazies zeigt konstante Michtigkeiten in Kontinentndhe bis
zum zentralen Teil der Hangterrasse, keilt jedoch in den beiden jiingsten
Horizonten mit zunehmender Entfernung vom Kontinent aus. Das Fehlen dieser
Fazies an Position 1224 wird auf den EinfluB der Weddell See-Polynya,
besonders auf die biogene Sedimentation, gleichzeitig aber auch auf die
Eisfrachtanlieferung zurlickgefiihrt. Nur im tieferen Teil der Kerne kenn-
zeichnet ein durchgehend karbonatfreier Horizont ausgeprégte glaziale
Sedimentationsbedingungen. Die Mordnen- und Surgefazies keilen ebenfalls
mit zunehmender Entfernung vom Kontinent aus, da die Sedimentation dieser
Horizonte ausschlieBlich durch die Bewegungen der Eiskante gesteuert wird.
Mit dem Ubergang vom Glazial zum Interglazial erh8ht sich die Sedimenta-
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tionsrate im Suden um ein mehrfaches durch die hohe Anlieferung eistrans-
portierten Materials vom Schelf bei gleichzeitig einsetzender Produktion
opalschaligen Planktons. Im Interglazial sind die Sedimentationsraten
terrigenen Materials im oberen Bereich der Terrasse (1023) am héchsten, da
hier verstdrkt gravitativer Sedimenttransport am oberen Kontinentalhang
zur Akkumulation beitrdgt. Der EinfluB nimmt mit zunehmender Entfernung
vom Kontinent ab. Gleichzeitig verstdrkt sich bei Anndherung an den weiter
im Norden gelegenen EinfluBbereich der Polynya die  Sedimentation
karbonatischen Planktons. Die resultierende  Sedimentationsrate  aus
terrigener und biogener Sedimentanlieferung wahrend eines Interglazials
hat ihre héchsten Werte auf dem flachsten (1023) und tiefsten Teil (1224)
der Terrasse und ist im Mittelteil (1005/1287 und 1021) am niedrigsten.
Die Verzahnung aller Fazieskdrper spiegelt die klimatisch gesteuerten
Oszillationen der Eiskante und der Packeis- und Polynyaausdehnung im
Zyklus der Glazial-/Interglazialstadien wider.

NNW SSE

1224112243 1287-1 10211 10231
T ST § crismizes Ko T K G

Abb. 42: Verzahnung der Sedimentfazies am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia.
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TAFEL 1

3.5 kHz-Sedimentecholot-Profil (Uberhthung ca. 35fach)

Der Schelfbereich vor Kapp Norvegia wird von zahlreichen Pflugmarken durchzogen, die Spuren
driftender Eisberge darstellen (A). Der flache Schelfteil (225-275 m) wird am Hang durch
eine Eisrandlage begrenzt (B). Der sich anschlieBende, leicht abfallende Hang bis zur
eigentlichen Schelfkante bei 500 m Wassertiefe zeigt eine  unruhige, kleinraumige
Morphologie, die auf eine Anreicherung grdRerer dropstones zurlickgefihrt wird (C). Der
obere, steile Kontinentalhang endet in flacher einfallenden Sedimenten, die mit Kern 1023
beprobt wurden. Auf der Kontinentalhangterasse wurden zur Kernentnahme Bereiche bevorzugt,
die sedimentdre Schichtung im 3.5 kHz-Echolot erkennen 1lieRen. Die Erosionsrinne (E)
konnte, bedingt durch das relativ steile Einfallen ihrer R&ander, nicht besser aufgelost
werden. Der flache, zur Rinne hin einfallende Hang (F) zeigt wenige, zum Teil unterbrochene
Reflektoren. Der sich ndrdlich von Position 1224/1003 anschlieBende untere Kontinentalhang,
der mit 14° bis in die Tiefsee abf3llt, ist nicht dargestellt.
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TAFEL 2

Figur 1:

Eisverteilung im antarktischen Ozean im Sommer und Winter
(aus ZWALLY et al., 1983)

Die Ostliche Weddell See ist von Oktober bis Februar eisfrei. Im
Winter wurde in drei Jahren (1974-1976) eine 1-3 10° km? groBe
Polynya vor Dronning Maud Land beobachtet. Auch der Kontinental-
rand vor Kapp Norvegia (Pfeil) liegt im EinfluBbereich der
Weddell See-Polynya.

Figur 2a (mitte und links):
N.pachyderma, Kern 1224, 420 cm

Die Schalen planktonischer Foraminiferen an Position 1224 sind
zum Teil stark diagenetisch verdndert. Die Offnung der letzten
Kammer 1ist, wie die gerundeten Kanten =zeigen, nicht auf
mechanische Zerstorung, sondern auf LOsung zuriickzufiihren.
Typische, durch Untersittigung verursachte L&sungsstrukturen
sind ebenfalls im Innern der Kammer zu erkennen.

Figur 2b (rechts):

Von auBlen ist die Schale teilweise mit groflen, idiomorphen
Calcitkristallen Uberzogen, deren Kristallform typisch fir dia-
genetische, syntaxial auf biogenen Einzelkristalliten aufge-
wachsene Kristalle sind (SAMTLEBEN & GROBE, in Vorb.).

Figur 3a (links):

Fe-Mikrotektit, Kern 1265-1, 13 cm

Der vorwiegend aus Eisen mit Spuren von Ti, Mn und Zn bestehende
Partikel ist aufgrund seiner Tropfenform als Mikrotektit zu
identifizieren.

Figur 3b (rechts):

Opal-Kugel, Kern 1006-1, 10 cm

Vorwiegend aus S5i0, bestehende Kugeln mit einem Durchmesser von
1000-200 um sind in den Schelfsedimenten vor Kapp Norvegia
hdufig, die Herkunft konnte jedoch nicht eindeutig geklart
werden. Ahnliche Partikel wurden ebenfalls als Mikrotektite aus
marinen Sedimenten beschrieben, der schalige Aufbau spricht
jedoch mehr fir eine biogene Bildung.






TAFEL 3

Figur 1:

Radiographie Mordnenfazies
Kern 1023, 169-181 cm

Sand-, Silt- und Tonlagen
wechseln sich ab, Kies ist
sowohl in Lagen angereichert,
als auch unregelmdfig verteilt.
Fehlende Bioturbation und hohe
C-org-Gehalte lassen auf eine
schnelle Sedimentation
schlieflen. Die Mordnenfazies
wird episodisch zu Beginn und
wahrend der Glazialzeiten
abgelagert, wenn das Schelfeis
die Schelfkante tberschreitet
und Sedimente den Kontinental-
hang herabschiittet.

Figur 2:

Radiographie Surgefazies
Kern 1023, 584-600 cm

Als Surgefazies wurde ein
Konturit definiert, der unter
Schelfeisbedeckung wahrend
einer Eissurge abgelagert
worden ist. Das stark tonige,
laminierte Sediment zeigt in
der Originalradiographie
warvendhnliche Texturen von
wenigen 100 um Dicke. Der Pfeil
deutet auf eine fiir Warven-
sedimente typische Sommerlage
mit kleineren dropstones an der
Basis. Die Storungen sind bei
der Probennahme entstanden.

Figur 3:

Radiographie
Glazialfazies (oben) und
Interglazialfazies (unten)
Kern 1021, 484-511 cm

Der Vergleich beider Fazies
zeigt den fiir die Interglazial-
fazies typischen hoheren Gehalt
an Eisfracht. Die zahlreichen
Partikel >2 mm lassen gleich-
zeitig einen hoheren Sandanteil
erwarten. Das Sediment beider
Fazies ist intensiv bioturbat
verwiihlt. Rechts oben ist in
einem Withlgang grdberes
Sediment der dariiberfolgenden
Interglazialfazies in die
Glazialfazies verwilihlt worden.
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