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KURZFASSUNG 

Die Polargebiete sind SchlÃ¼sselregione der globalen quartÃ¤re Klimaentwick- 
lung. Die dortige Tiefenwasserbildung beeinfluÃŸ in groÃŸe Umfang die Zirku- 
lationssysteme der Weltozeane und somit den WÃ¤rmehaushal der gesamten 
Erde. Insofern ist das VerstÃ¤ndni klimatischer VerÃ¤nderunge in hohen geo- 
graphischen Breiten von kritischer Bedeutung. Die Entwicklung der palÃ¤o 
ozeanographischen VerhÃ¤ltniss in den Vereisungsgebieten lÃ¤Ã sich in erster 
Linie aus Signalen rekonstruieren wie sie in marinen Sedimenten gespeichert 
sind. Verschiedene geologische, nicht zuletzt klimatisch bedingte Prozesse 
bestimmen auch die magnetischen Eigenschaften der Sedimente, die auf diese 
Weise die jeweiligen Ablagerungsbedingungen reflektieren. 

Zu differenzieren ist zwischen der endogen aufgeprÃ¤gte palÃ¤omagneti 
schen Information, die VerÃ¤nderunge des Erdmagnetfeldes widerspiegelt 
(IntensitÃ¤ und PolaritÃ¤t und den exogen gesteuerten gesteinsmagnetischen 
Eigenschaften, in denen sich Variationen der Magnetomineralogie ausdrÃ¼cken 
Bestimmend fÃ¼ die gesteinsmagnetischen Charakteristika ist die ferromagne- 
tische Mineralfraktion, deren Konzentration, KorngrÃ¶Ã und Mineralogie sich 
abhÃ¤ngi von Ã¤uÃŸer (Umwelt-)Bedingungen Ã¤ndern 

In der vorliegenden Arbeit wurden erstmalig detaillierte gesteinsmagneti- 
sehe Analysen an Probenmaterial aus dem EuropÃ¤ische Nordmeer und des 
Ã¶stliche Arktischen Ozeans durchgefÃ¼hrt Dazu ist ein Profil von sieben Sedi- 
mentkernen bearbeitet worden, das sich von 70 bis 87ON erstreckt. 

In der Ã¼berwiegende Mehrzahl der Proben werden die magnetischen 
Eigenschaften von einer Titanomagnetit 1 Titanomaghemit dominierten Magne- 
tomineralogie bestimmt, deren Zusammensetzung im einzelnen sehr variabel 
ist. DarÃ¼be hinaus weisen fast alle Proben - zum Teil in betrÃ¤chtliche Kon- 
zentrationen - eine hochkoerzitive, antiferromagnetische Mineralphase auf, die 
im wesentlichen aus HÃ¤mati besteht. Teilweise ergeben sich Hinweise auf 
geringe Anteile von Eisensulfiden. 

Die gemessenen KoerzitivitÃ¤tswert entsprechen einem breiten Korn- 
groÃŸenspektru im Bereich magnetisch stabiler (Pseudo-)Einbereichsteilchen. 
Die nachgewiesenen Magnetominerale sind zweifelsfrei in der Lage, eine 
Charakteristische Remanente Magnetisierung (ChRM) Ã¼be geologisch rele- 
vante ZeitrÃ¤um zu konservieren. Insbesondere unterscheiden sich die 
gesteinsmagnetischen Eigenschaften von Sedimenten inverser PolaritÃ¤ nicht 
von denen normaler PolaritÃ¤t Daher sind die in den Sedimenten dokumentier- 
ten PolaritÃ¤tswechse als gesicherte Zeugnisse wiederholter Umpolungen des 
Erdmagnetfeldes anzusehen. 

Eine regionale Systematik in der Verteilung einzelner gesteinsmagneti- 
schen Parameter ist kaum ausgepragt, Die teufenabhÃ¤ngige Anderungen 
erreichen an mehreren Lokationen die gleiche GrÃ¶ÃŸenordnu wie das 
gesamte regionale Spektrum. Von SÃ¼de nach Norden ist eine leichte Konzen- 



trationsabnahme der Magnetominerale sowie eine geringe Zunahme ihrer 
mittleren KorngrÃ¶Ã festzustellen. In den Sedimenten des Amundsen Beckens 
sind die teufenabhÃ¤ngige Variationen besonders markant und weisen dieser 
Region insofern eine Sonderstellung zu. 

Im Rasterelektronenmikroskop zeigt das Ã¤uÃŸe Erscheinungsbild der 
magnetischen Partikel Ã¼berwiegen Kennzeichen starker mechanischer Bean- 
spruchungen, die auf den detrischen Ursprung der Minerale zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
sind. 

Die korngrÃ¶ÃŸenspezifisch gesteinsmagnetischen Parameter sind ver- 
gleichbar mit Daten, die an Sedimenten aus der Amerasischen Arktis 
gemessen wurden, deren Ablagerung teilweise strÃ¶mungskontrollier ist. Die 
Ã¼berwiegen diagnostizierten kleinen PartikelgrÃ¶ÃŸ der Magnetominerale 
lassen daher auch fÃ¼ die in der vorliegenden Arbeit untersuchten Sedimente, 
neben dem Eistransport, wesentliche EintrÃ¤g durch Suspensionstransport 
plausibel erscheinen. 

In aller Regel ergeben sich Altersmodelle, die zu Sedimentationsraten von 
im Mittel bis zu einigen Zentimetern pro 1000 Jahre fÃ¼hren Nach alternativen 
Altersmodellen sind fÃ¼ die Lokationen am Lomonosov RÃ¼cke und an der 
Morris Jesup Schwelle auch geringere Sedimentationsraten von etwa 0.1 bis 
0.4 cm/1000 Jahre mÃ¶glich 

WÃ¤hren sich fÃ¼ die altersabhÃ¤ngige Variationen gesteinsmagnetischer 
KenngroÃŸen die charakteristisch sind fÃ¼ die Mineralogie oder die KoerzitivitÃ¤t 
keine regelmÃ¤ÃŸig Zeitmuster erkennen lassen, zeigen die konzentrations- 
abhÃ¤ngige Parameter in der Mehrzahl der Sedimentkerne eine zyklische 
AltersabhÃ¤ngigkei - insbesondere solche GrÃ¶ÃŸe die spezifisch sehr kleine 
magnetische Partikel erfassen wie die Anhysteretische Remanente Magnetisie- 
rung (ARM). 

Insgesamt ergibt sich eine KonzentrationserhÃ¶hun sowie eine geringere 
mittlere KorngrÃ¶Ã der Magnetominerale in Interglazialen gegenÃ¼be Glazialen, 
Die KlimaabhÃ¤ngigkei der aus ARM Messungen abgeleiteten GrÃ¶ÃŸ wird 
durch eine markante Korrelation mit dem isotopischen Parameter der ^Be 
Konzentration unterstrichen. Die Klimakopplung ist fÃ¼ die Lokationen in der 
Fram StraÃŸ und am Yermak Plateau primÃ¤ auf zeitlich verÃ¤nderlich 
MeeresstrÃ¶munge wie den Westspitsbergenstrom zurÃ¼ckzufÃ¼hre Durch den 
verstÃ¤rkte StrÃ¶mungstranspor werden in Interglazialen zusÃ¤tzlic zu den 
grÃ¶ÃŸere auch in Glazialen sedimentierten eistransportierten Partikeln 
kleinere Magnetominerale abgelagert. 

Nach den vorliegenden Ergebnissen lÃ¤Ã sich das Modell zyklisch variie- 
render Eintragsmechanismen speziell fÃ¼ kleine magnetische Partikel prinzipiell 
auch auf den zentralen Arktischen Ozean und die Morris Jesup Schwelle 
Ã¼bertragen 



SUMMARY 

The polar regions are key areas for global Quaternary clirnatic changes. Deep 
water masses forrned there affect the circulation of the world's oceans to a 
great extent and, consequently, the heat convection of the whole earth. 
Therefore, understanding the geological history of high-latitude areas is of 
great irnportance in interpreting climatic changes. Variations of paleoceano- 
graphic conditions may be decoded from signals recorded in marine sediments. 
Arnong these signals are the rnagnetic properties of sediments, which are 
controlled by the prevailing geological and climatic processes at the time the 
sedirnentis deposited. 

Endogenous paleomagnetic information describing changes in the earth's 
magnetic field must be distinguished frorn exogenous rock rnagnetic properties 
reflecting variations in rnagnetomineralogy. The rock magnetic characteristics 
are determined by the ferrornagnetic mineral fraction, in which concentration, 
grain size and rnineralogy vary due to external (paleoenvironmental) 
conditions. 

In this study detailed rock magnetic analyses of samples from the eastern 
Arctic Ocean and the European Nordic Seas were performed. Seven long 
sediment cores forrning a transect from 70 to 87ON were examined. 

For the majority of samples the rock magnetic properties were determined 
by a titanomagnetite 1 titanomaghemite magnetomineralogy of highly variable 
cornposition. In addition, nearly all samples show - some in considerable 
quantity - a highly coercive antiferrornagnetic mineral fraction which consists 
rnainly of hernatite. In some of the samples there is evidence for small arnounts 
of iron sulphides. 

The coercivity of the sarnples corresponds to magnetically stable 
(pseudo) single-domain particles. The detected magnetorninerals are capable 
to record a stable rernanent magnetisation for geological time intervals. There 
is no differente between the rock rnagnetic properties of sediments showing 
reverse polarity and of those exhibiting normal polarity. Therefore, the 
documented polarity events may be regarded as reliable evidence for repeated 
polarity changes in the earth's magnetic field. 

There is no systematic regional distribution of certain rock magnetic 
pararneters. The down-core variations at several sites are of the Same magni- 
tude as for the whole site collection. A weak decrease in concentration, as well 
as a small increase in rnean grain size of the magnetorninerals, was found from 
the southern to the northern sites. In sediments of the Arnundsen Basin the 
down-core fluctuations are very distinctive and clearly different from those of 
the other sites. 

The outward appearance of the majority of particles investigated with a 
scanning electron microscope is characteristic of strain due their detrital origin. 



Values of grain-size dependent rock magnetic parameters are on the 
Same order as those determined for sediments from the western (Amerasian) 
Arctic Ocean where sedimentation was partly controlled by water currents. 
Therefore, the observed generally small magnetic grain-sizes Support the 
assumption that magnetominerals in the sediments studied here are not 
exclusively ice-rafted, but are to a great extent transported by water currents. 

In general, the established age models result in sedimentation rates of up 
to several cmlkyr. According to an alternative age model for the sites at the 
Lomonosov Ridge and the Morris Jesup Rise, sedimentation rates of about 0.1 
to 0.4 cmtkyr are also possible. 

In most of the sediment cores the variations of concentration-dependent 
rock magnetic parameters, in particular those related to anhysteretic remanent 
magnetisation (ARM), which is indicative of very fine-grained particles, show a 
cyclic behaviour. The fluctuations of parameters which are characteristic of 
magnetomineralogy or coercivity however, exhibit no periodic time Pattern. 

An increasing concentration and a decreasing mean grain size of magne- 
tominerals in interglacial compared to glacial sediments was found. The 
dependence On climatic changes of ARM-related parameters is emphasized by 
a distinct correlation with the isotopic signal of ^Be concentration. At sites in 
the Fram Strait and at the Yermak Plateau, the relation to climate might 
primarily be due to temporally variable water currents such as the Westspits- 
bergen Current. During interglacials, more fine-grained magnetic particles are 
transported by these warm water currents. These particles are deposited in 
higher concentrations in addition to the coarse-grained ice-rafted material 
which accumulates during both glacial and interglacial periods. 

According to the present results, the concept of cyclically varying input 
mechanisms, particularly of fine-grained particles, may also be applied to 
conditions in the eastern Arctic Ocean and at the Morris Jesuo Rise. 





1 EINLEITUNG 

Die globale quartÃ¤r Klimaentwicklung ist eng verbunden mit den palÃ¤ozeano 
graphischen VerhÃ¤ltnisse in den Polargebieten. Die dortige Tiefenwasser- 
bildung hat maÃŸgebliche EinfluÃ auf die Zirkulation der Weltozeane und somit 
auf den gesamten globalen WÃ¤rmehaushalt Das VerstÃ¤ndni der klimatischen 
VerÃ¤nderunge in hohen geographischen Breiten ist daher von groÃŸe 
Bedeutung. Trotz zahlreicher Arbeiten mit unterschiedlichsten Ansatzpunkten 
ist die Kenntnis Ã¼be diesen extremen Lebensraum noch sehr lÃ¼ckenhaf und 
soll mit der vorliegenden Arbeit erweitert werden. 

Verschiedene geologische Prozesse hinterlassen in marinen Sedimenten 
Signale, die sich fÃ¼ eine Rekonstruktion der Ablagerungsbedingungen heran- 
ziehen lassen. Auch die magnetischen Eigenschaften der Sedimente zÃ¤hle zu 
diesen Signalen. Dabei ist zu unterscheiden zwischen der endogen begrÃ¼n 
deten palÃ¤omagnetische Information, die VerÃ¤nderunge des Erdmagnet- 
feldes widerspiegelt und den exogen gesteuerten gesteins- oder sediment- 
magnetischen Eigenschaften, in denen sich qualitative und / oder quantitative 
Variationen der Magnetomineralogie ausdrÃ¼cken Entgegen der frÃ¼here 
Annahme eines unmittelbarer Zusammenhangs zwischen Erdmagnetfeld und 
Klima (Doake, 1977; Harrison & Prospero, 1977; Kent & Opdyke, 1977; Wollin 
et al., 1977) steht heute der EinfluÃ des Klimas auf die gesteinsmagnetischen 
Eigenschaften der Sedimente im Mittelpunkt der Untersuchungen (Robinson, 
1986; Bloemendal et al., 1988; Doh et al., 1988, Bloemendal et al., 1993). 
Wesentlich bestimmt werden die gesteinsmagnetischen Charakteristika durch 
die ferromagnetische Mineralfraktion, deren Konzentration, KorngrÃ¶Ã und 
Mineralogie sich abhÃ¤ngi von Ã¤uÃŸer Bedingungen - wechselnden 
Liefergebieten und Transportmechanismen sowie dem Eintrag 
'nicht"magnetischer Minerale' - Ã¤ndern 

Untersuchungen der gesteinsmagnetischen Eigenschaften und der 
Magnetomineralogie mariner Sedimente lassen sich in vier Themenkreise 
unterteilen (Bloemendal et al., 1992). Der erste hat den Ursprung der 
NatÃ¼rliche Remanenten Magnetisierung (NRM) zum Inhalt, um Aussagen Ã¼be 
die ZuverlÃ¤ssigkei von NRM Daten im Hinblick auf die PalÃ¤opolaritÃ und die 
PalÃ¤ointensitÃ des Erdmagnetfeldes treffen zu kÃ¶nne (Kent & Lowrie, 1974; 
Johnson et al., 1975; Lowrie & Heller, 1982; Tauxe & Wu, 1990). In einem 
zweiten Themenkreis werden gesteinsmagnetische Verfahren dazu verwendet, 
die Diagenese und Authigenese von magnetischen Mineralen zu analysieren. 
Diese Arbeiten waren bislang hauptsÃ¤chlic auf die Diagenese von Magnetit in 
stark reduzierenden hemipelagischen (Karlin & Levi, 1983, 1985; Karlin, 
1990a, b; Leslie et al., 1990) oder kÃ¼stennahe (Canfield & Berner, 1987) 
Milieus beschrÃ¤nkt Die dritte Gruppe befaÃŸ sich mit dem Beitrag biogener 
Komponenten - hauptsÃ¤chlic bakteriellen Ursprungs - zum magnetischen 
Signal mariner Sedimente (Kirschvink & Chang, 1984; Petersen et al., 1986; 
Stolz et al.. 1986, 1990; Chang & Kirschvink, 1989; Vali & Kirschvink, 1989; 

'un ter  "nicht"rnagnetischen Mineralen sind hier solche zu verstehen, die keine rernanente 
Magnetisierung tragen kÃ¶nnen 



McNeill, 1990; Petermann & Bleil, 1993). In einem vierten Schwerpunkt werden 
gesteinsmagnetische Eigenschaften zur regionalen Korrelation von Sediment- 
kernen und als Parameter fÃ¼ die zeitlich variable terrigene Sedimentation ver- 
wendet (Radhakrishnamurty et al., 1968; Bloemendal, 1983; Mead et al., 1986; 
Robinson, 1986, 1990; Doh et al., 1988; DeMenocal et al., 1988; Bloemendal et 
al., 1988; Bloemendal & DeMenocal, 1989; Hall et al., 1989b; Mienert & 
Bloemendal, 1989; Hall, 1990; Bloemendal et al., 1993), 

1 .I Zielsetzung 

Magnetische Untersuchungen an Sedimenten des Ã¶stliche Arktischen Ozeans 
(Eurasisches Becken) und seiner angrenzenden Meeresgebiete sind bisher 
vorwiegend unter dem Blickwinkel der PalÃ¤omagneti durchgefÃ¼hr worden 
(LÃ¶vli et al,, 1986; Bleil & Gard, 1989; Nowaczyk, 1991). Mit der vorliegenden 
Arbeit werden nun erstmalig detaillierte gesteinsmagnetische Analysen an 
Probenmaterial aus dieser Region vorgestellt. Dazu wurde ein Profil von 
Sedimentkernen bearbeitet, das sich von 70 bis 87ON erstreckt und eine Ost- 
West-Ausdehnung von rund 1300 km besitzt. Es umfaÃŸ so unterschiedliche 
geologische Strukturen wie RÃ¼ckensysteme submarine Plateaus und Tiefsee- 
becken. 

Neben der Erstellung einer gesteinsmagnetischen Stratigraphie erfolgt 
der Versuch, gesteinsmagnetische Parameter als ergÃ¤nzende (chrono)- 
stratigraphisches Instrument zu verwenden. Insbesondere sollen solche 
Sedimentkerne mittels magnetischer Parameter zeitlich eingeordnet werden, 
fÃ¼ die mit anderen Verfahren bisher keine gesicherten Alter angegeben 
werden konnten. DarÃ¼be hinaus wurden im einzelnen folgende Frage- 
stellungen bearbeitet: 

- Welche ferromagnetischen Minerale tragen in hohen nÃ¶rdliche Breiten zur 
remanenten Magnetisierung der Sedimente bei? 

- Aus welchen GrÃ¼nde werden palÃ¤omagnetisch Ereignisse der Brunhes 
Chron, die in Tiefseesedimenten dieser Region zweifelsfrei nachgewiesen 
wurden (LÃ¶vli et al., 1986; Bleil & Gard, 1989; Nowaczyk, 1991 ; Nowaczyk 
& Baumann, 1992, Nowaczyk et al., 1994) an verschiedenen Lokationen 
qualitativ unterschiedlich gespeichert? 

- Unterscheiden sich die Sedimente des Ã¶stliche Arktischen Ozeans von den 
langsamer abgelagerten Sedimenten (Aksu, 1985a, b; Witte & Kent, 1988) 
des westlichen Arktischen Ozeans (Amerasisches Becken) hinsichtlich ihres 
magnetischen Inventars (Hall & King, 1989; Hall et al., l989a, b) ? 

- In welcher Weise variieren die gesteinsmagnetischen Eigenschaften? LÃ¤Ã 
sich darin ein klimatisch bedingter Steuerungsmechanismus erkennen und 
daraus eine palÃ¤ozeanographisch Relevanz ableiten? 



2 ARBEITSGEBIET 

Das Arbeitsgebiet umfaÃŸ im Ã¶stliche Arktischen Ozean den Lomonosov 
Rucken, das Amundsen Becken, die Morris Jesup Schwelle und das Yermak 
Plateau. Nach SÃ¼de erstreckt es sich Ã¼be die Fram StraÃŸ bis zum 
Kolbeinsey Rucken (Abb. 2.1). Die folgende Beschreibung beschrÃ¤nk sich im 
wesentlichen auf diese Regionen. Umfassende Darstellungen der geolo- 
gischen Entwicklung des gesamten Nordpolargebietes sind in Hurdle (1986) 
und Herman (1989) zu finden. In Bleil & Thiede (1990) ist ein Vergleich der 
geologischen Geschichte der Arktis und der Antarktis zusammengefaÃŸt 

2.1 Morphologie 

Der Arktische Ozean besteht aus dem Arktischen Tiefseebecken, den Konti- 
nentalschelfen sowie zahlreichen submarinen Plateaus. Er nimmt eine Son- 
derstellung im Weltozean ein, da er mit 49% seiner FlÃ¤ch kontinentalen 
Schelf bedeckt. Der grÃ¶ÃŸ Anteil entfÃ¤ll dabei auf die riesigen sibirischen und 
europÃ¤ische Schelfe, wÃ¤hren Nordamerika und GrÃ¶nlan von weniger aus- 
gedehnten Schelfgebieten umgeben sind. Die Kontinentalschelfe werden im 
allgemeinen durch die 200 m-Isobathe definiert (Johnson, 1990). 

Drei nahezu parallele submarine Ruckensysteme unterteilen den Arkti- 
schen Ozean. Der nahe des Nordpols verlaufende Lomonosov Rucken trennt 
das Eurasische vom Amerasischen Becken. Das Eurasischen Becken wird vom 
Gakkel Rucken in das Nansen Becken und das Amundsen Becken geteilt, das 
Amerasische Becken durch Alpha Rucken und Mendeleyev RÃ¼cke in das 
Makarov Becken und das Kanada Becken (Abb. 2.2). 

Der aktive Gakkel Rucken ist ein Teil des erdumspannenden 
"mittel"ozeanischen Ruckensystems und reicht vom Kontinentalrand GrÃ¶nland 
bis in die Laptev See und Kara See. Dort wird er zunehmend von Sediment- 
massen bedeckt, die durch die groÃŸe sibirischen Flusse Lena, Ob und 
Yenisey in den Arktischen Ozean transportiert werden. Der Gakkel RÃ¼cke 
erreicht eine Breite von 270 km und besitzt nÃ¶rdlic von Spitsbergen einen 
ausgeprÃ¤gte 4000 bis 5000 m tiefen Zentralgraben, der von rund 2000 m 
hohen Flanken umgeben ist. 

Der Lomonosov RÃ¼cken begrenzt durch die 2000 m-Isobathe, ist eine 
Struktur mit flachem Gipfel, die sich Ã¼be rund 1800 km vom Kontinentalschelf 
nÃ¶rdlic von Ellesmere Island bis zum eurasischen Kontinentalschelf nÃ¶rdlic 
der Neusibirischen Inseln erstreckt. Seine Breite betrÃ¤g in der NÃ¤h der Konti- 
nentalschelfe etwa 200 km und nimmt mit AnnÃ¤herun an den Nordpol auf 
20 km ab. Eine etwa 1600 m tiefe Schwelle trennt den Lomonosov RÃ¼cke vor 
Ellesmere Island vom Kontinentalrand, wÃ¤hren auf der asiatischen Seite der 
Rucken morphologisch in den Kontinentalrand Ã¼berzugehe scheint. Die 
geringste Wassertiefe Ã¼be dem Zentralteil des RÃ¼cken betrÃ¤g 954 m. Der 



Abb. 2.1: Ãœbersichtskart des Arbeitsgebietes im Ã¶stliche Arktischen Ozean und der 
Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See. Tiefenangaben in km nach Perry et al. (1986). 
Die Symbole geben die mittlere Eisrandlage im Sommer (Punkte) und im Winter 
(Rauten) an (nach Vinje, 1977). 



Abb. 2.2: Bathymetrische Gliederung des Arktischen Ozeans (aus Weber & Swee- 
ney, 1985). 

Lomonosov RÃ¼cke wird als ehemaliger Teil des Barentsschelfs interpretiert, 
der mit Beginn des aktiven "sea-floor-spreading" vor etwa 56 Mio. Jahren abge- 
trennt wurde. Die Zirkulation der Wassermassen wurde dadurch deutlich 
eingeschrÃ¤nkt Ã¤hnlic der heutigen Situation, in der der Lomonosov RÃ¼cke 
bis in eine Tiefe von 1600 m weiterhin eine Barriere fÃ¼ die Wassermassen 
darstellt. 

Die Morris Jesup Schwelle vor der nordÃ¶stliche KÃ¼st GrÃ¶nland wird 
durch die 1000 m-Isobathe definiert und bildet zusammen mit dem Yermak 
Plateau, das in vergleichbarer Tiefe nordwestlich von Svalbard liegt, den nÃ¶rd 
lichen Eingang zur Fram StraÃŸe Beide Erhebungen sind vermutlich gemein- 
samen Ursprungs und entstanden als vor etwa 55 - 37 Mio. Jahren die Nord- 



amerikanische, die Eurasische und die GrÃ¶nlÃ¤ndisc Platte begannen, sich 
unabhÃ¤ngi voneinander zu bewegen (Jackson et al., 1984). 

Ãœbe die Fram StraÃŸ zwischen GrÃ¶nlan und Spitsbergen ist der Arkti- 
sche Ozean mit der Norwegischen See und weiter mit dem Nordatlantik ver- 
bunden. Die Fram StraÃŸ ist gekennzeichnet durch ein komplexes System von 
Bruchzonen und mittelozeanischen RÃ¼cken das sich wÃ¤hren der Trennung 
der Eurasischen und der Nordamerikanischen Platte gebildet hat (Vogt, 1986). 
Die stark variierende Wassertiefe betrÃ¤g im Mittel etwa 2600 m, kann in 
einzelnen Arealen wie dem Molloy Tief aber auch Ã¼be 5000 m erreichen. 

Der mittelozeanische RÃ¼cke wird in der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See 
durch den Knipovich RÃ¼cken den Mohns RÃ¼cke sowie die parallel zueinander 
verlaufenden Jan Mayen RÃ¼cke und Kolbeinsey RÃ¼cke gebildet. Dieses 
RÃ¼ckensyste stellt die heutige Grenze zwischen der EuropÃ¤ische und der 
Amerikanischen Platte dar. 

Die zentrale GrÃ¶nlÃ¤ndisc See wird durch den GrÃ¶nlan RÃ¼cke in das 
GrÃ¶nlan Becken und das kleinere Boreas Becken unterteilt. 

Die Offnung des Arktischen Ozeans zur Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See 
stellte ein bedeutendes palÃ¤ozeanographische Ereignis dar, nachdem das 
'sea-floor-spreading" in der nÃ¶rdliche GrÃ¶nlÃ¤ndisch See vor rund 35 Mio. 
Jahren begann. Allerdings wurde ein Tiefenwasseraustausch durch eine aus 
der heutigen Morris Jesup Schwelle und dem Yermak Plateau bestehenden 
Barriere bis ins MiozÃ¤ oder PliozÃ¤ verhindert (Kristoffersen & Husebye, 
1 985). 

2.2 Hydrographie und Eisbedeckung 

Die Wassermassenzirkulation in der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See und der 
Fram StraÃŸ setzt sich aus einer Vielzahl regionaler MeeresstrÃ¶munge zu- 
sammen, die sich vereinfachend auf zwei groÃŸ gegenlÃ¤ufig StrÃ¶mungs 
systeme reduzieren lassen. Von SÃ¼de flieÃŸ warmes, salzreiches Wasser 
atlantischen Ursprungs entlang den KÃ¼ste Norwegens (Nordatlantikstrom) und 
Spitsbergens (Westspitsbergenstrom) durch die Fram StraÃŸ in den Arktischen 
Ozean. Entgegengesetzt flieÃŸ kaltes, salzarmes polares Wasser entlang der 
OstkÃ¼st GrÃ¶nland nach SÃ¼de (OstgrÃ¶nlandstrom) In der Fram StraÃŸ und 
der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See findet so eine Vermischung der 
atlantischen und polaren Wassermassen statt. Eine zusammenfassende 
Darstellung auch der kleinrÃ¤umige StrÃ¶mungsmuste ist bei Berner (1991) zu 
finden. 

Im Arktischen Ozean wird die Wassermassenzirkulation durch zwei groÃŸ 
StrÃ¶mungssystem bestimmt. Im Bereich des Amerasischen Beckens rotiert der 
Beaufortwirbel im Uhrzeigersinn, wÃ¤hren im Eurasischen Becken die Wasser- 



Abb. 2.3: Schematische Darstellung der OberflÃ¤chenzirkulatio im Arktischen Ozean 
und in der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See. A-Ber ing StraÃŸe 
B - Beaufortwirbel, C -Transpolardrift, D - OstgrÃ¶nlandstrom E - Nord- 
atlantikstrom, F - Westspitsbergenstrom, G - GrÃ¶nlandwirbel H - Island- 
wirbel (aus Aagaard et al., 1985). 

Abb. 2.4: Die wichtigsten Driftsysteme des arktischen Meereises (aus Pfirman 
et al., 1990). 



massen durch die Transpolardrift in die Fram StraÃŸ gelangen (Abb, 2.3). Eine 
detaillierte Beschreibung der heutigen ozeanographischen VerhÃ¤ltniss geben 
Aagaard et al. (1985), Aagaard & Carmack (1989) und Anderson et al. (1989). 

Mit der Transpolardrift wird auch der grÃ¶ÃŸ Teil des arktischen Meereises 
in die Fram StraÃŸ transportiert (Gordienko & Laktionov, 1969). Dabei lassen 
sich ein polarer Zweig, der Eis aus dem zentralen Arktischen Ozean mit sich 
fÃ¼hrt und ein sibirischer Zweig, dessen Eismassen von den asiatischen KÃ¼ste 
stammen, unterscheiden (Abb. 2.4). WÃ¤hren die Eisbedeckung im zentralen 
Arktischen Ozean jahreszeitlich relativ konstant ist, ergeben sich im Bereich 
der Fram StraÃŸ und der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See starke saisonale 
Schwankungen. Hier trifft das arktische Packeis auf das Wasser des relativ 
warmen Nordatlantikstroms und des Westspitsbergenstroms und beginnt abzu- 
schmelzen. Die Gebiete des endgÃ¼ltige Abschmelzens verlagern sich 
zwischen Winter und Sommer um rund 300 km von SÃ¼de nach Norden 
(Abb. 2.1), FÃ¼ die Sedimentbildung, insbesondere im Bereich des endgÃ¼ltige 
Abschmelzens, ist die im Eis mitgefÃ¼hrt lithogene und biogene Materialfracht 
von groÃŸe Bedeutung. Einzelheiten zu diesem Themenkomplex werden bei 
Pfirman et al. (1 989a) und Wollenburg (1 993) diskutiert. 



3 GESTEINSMAGNETISCHE GRUNDLAGEN 

In diesem Kapitel werden die im Rahmen der vorliegenden Arbeit hÃ¤ufi ver- 
wendeten Grundbegriffe des Magnetismus kurz erlÃ¤utert FÃ¼ eine weiter- 
gehende EinfÃ¼hrun seien die Werke von Smit & Wijn (1959), Kneller (1962) 
und Kittel (1988) genannt. Eine Erweiterung auf das Gebiet der Gesteins- 
magnetik erfolgt in Stacey & Banerjee (1974) sowie O'Reilly (1984). 

Zwischen der magnetischen Induktion B und einem magnetischen Feld H 
gilt im Vakuum die Beziehung 

B0 = H . P o ,  pO - absolute PermeabilitÃ¤tskonstant (1) 

Wird stoffliche Materie in ein magnetisches Feld gebracht, so erhÃ¶h sich 
die magnetische Induktion von B. auf B, Die Differenz zwischen der FeldstÃ¤rk 
in der Materie und der FeldstÃ¤rk im Vakuum wird als Magnetisierung M 
bezeichnet. 

Der ProportionalitÃ¤tsfakto K wird als magnetische VolumensuszeptibilitÃ¤ 
bezeichnet. Streng genommen gilt der lineare Zusammenhang zwischen 
Magnetisierung und FeldstÃ¤rk nur fÃ¼ Dia- und Paramagnetika. Im all- 
gemeinen ist die SuszeptibilitÃ¤ eine Funktion des Ã¤uÃŸer Feldes und 
zusÃ¤tzlic abhÃ¤ngi von der Raumrichtung, in der sie gemessen wird. B, H und 
M sind vektorielle GrÃ¶ÃŸe fÃ¼ die hier angenommen wird, sie seien parallel. 

Im SI-Einheitensystem ist K dimensionslos. Die Magnetisierung pro 
Volumen M und die magnetische FeldstÃ¤rk H werden in der Einheit Ampere 
pro Meter [A m-I] angegeben. Die magnetische Induktion B trÃ¤g die Einheit 
Tesla [T]. 

3.1 Dia-, Para-, Ferromagnetismus 

Der magnetische Zustand von Materie kann durch ein Ã¤uÃŸer Feld sowohl 
reversibel als auch irreversibel verÃ¤nder werden. Die meisten Stoffe lassen 
sich unterscheiden in diamagnetisch oder paramagnetisch, wobei der EinfluÃ 



eines Ã¤uÃŸer Feldes in beiden FÃ¤lle reversibel und die SuszeptibilitÃ¤ 
praktisch feldunabhÃ¤ngi ist. Ferromagnetische Stoffe weisen dagegen auch 
irreversible Anderungen ihres magnetischen Zustandes auf und zeichnen sich 
durch eine FeldabhÃ¤ngigkei der SuszeptibilitÃ¤ aus. In ausreichend kleinen 
Magnetfeldern (B < 1 mT) verhalten sich aber auch diese Stoffe reversibel und 
die SuszeptibilitÃ¤ kann als unabhÃ¤ngi von Ã¤uÃŸer Feldern betrachtet 
werden. 

Dia- und Paramagnefismus 

Die diamagnetische SuszeptibilitÃ¤ ist eine grundlegende Eigenschaft aller 
Atome und MolekÃ¼le unabhÃ¤ngi davon, ob sie ein resultierendes magneti- 
sches Moment besitzen oder nicht. Der Diamagnetismus resultiert aus der 
Wechselwirkung zwischen einem Ã¤uÃŸer Magnetfeld und den Spins der EIek- 
fronen. Ein Magnetfeld veranlaÃŸ die Elektronen um dessen Feldrichtung zu 
prÃ¤zessieren Dadurch wird ein magnetisches Moment erzeugt, das gemÃ¤ der 
Lenz' sehen Regel dem Ã¤uÃŸer Magnetfeld entgegengerichtet ist. Die 
diamagnetische SuszeptibilitÃ¤ besitzt daher ein negatives Vorzeichen und ist 
temperaturunabhÃ¤ngig 

Einem Atom mit resultierendem magnetischem Moment ist zusÃ¤tzlic eine 
paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ zu eigen, die im allgemeinen sehr viel stÃ¤rke 
ist als die diamagnetische. Der Paramagnetismus beruht auf der Ausrichtung 
der atomaren magnetischen Momente in einem Ã¤uÃŸer Feld, das der 
zufÃ¤llige Verteilung der Momente aufgrund der thermischen Aktivierung ent- 
gegenwirkt. Verschwindet das Ã¤uÃŸe Magnetfeld, tritt wieder eine statistische 
Verteilung der magnetischen Momente ein. Die paramagnetische Suszep- 

Tabelle 3.1: Magnetische SuszeptibilitÃ¤ K einiger dia- und paramagnetischer 
Minerale. 

*I Werte fÃ¼ K berechnet aus der Angabe der spezifischen SuszeptibilitÃ¤ und Dichte 
aus Weast et al. (1988). 
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tibilitÃ¤ ist nach dem Curie' schen Gesetz umgekehrt proportional der Tempe- 
ratur. In Mineralen geht die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ in erster Linie auf 
die vorhandenen Fe-Ionen zurÃ¼ck Einige Beispiele fÃ¼ dia- und para- 
magnetische Minerale sind Tabelle 3.1 zu entnehmen. 

Ferromagnetika zeichnen sich durch eine starke Spinkopplung der atomaren 
magnetischen Momente aus, die dazu fÃ¼hrt daÂ sie auch ohne ein Ã¤uÃŸer 
Feld eine Magnetisierung besitzen kÃ¶nnen Als reinen Ferromagnetismus 
bezeichnet man die perfekte Parallelstellung aller vorhandenen Momente eines 
Materials (Abb. 3.1). Eisen, Kobalt und Nickel in reiner Form sind ferro- 
magnetisch, jedoch kein einziges natÃ¼rliche Mineral. Es existieren indessen 
zwei Varianten des Ferromagnetismus, die in der Natur von Bedeutung sind. 
Ihre Entdeckung in der Mitte dieses Jahrhunderts ist Neel (1952) zu verdanken. 

Das Kristallgitter eines Minerals sei aus zwei Untergittern aufgebaut, 
deren Gesamtmomente antiparallel ausgerichtet sind (Abb. 3.1). Sind beide 
Momente gleich groÃŸ ist die Magnetisierung ohne Ã¤uÃŸer Feld gleich Null. 
Diese Konfiguration wird als Antiferromagnetismus bezeichnet. Ein Ã¤uÃŸer 
Feld fÃ¼hr zu einer Magnetisierung in Richtung des Feldes. Die SuszeptibilitÃ¤ 
besitzt also ein positives Vorzeichen. Der antiferromagnetische Ordnungs- 
zustand bleibt nur unterhalb der sogenannten Neeltemperatur TM bestehen. 
Oberhalb dieser Temperatur verhÃ¤l sich das Material paramagnetisch. Es gilt 
die TemperaturabhÃ¤ngigkei des Curie-Weiss' schen Gesetzes 

fÃ¼ T > TM 

Bei einigen antiferromagnetischen Mineralen wie HÃ¤mati sind die 
magnetischen Momente gegenÃ¼be der antiparallelen Ausrichtung verkantet 
(spin-canting). Ihre dadurch begrÃ¼ndet unvollstÃ¤ndig Kompensation fÃ¼hr 
dazu, daÂ diese Minerale auch ohne Ã¤uÃŸer Feld eine Magnetisierung tragen 
kÃ¶nnen 

Eine zweite Variation des Ferromagnetismus besteht darin, daÂ die 
Gesamtmomente der beiden Untergitter nicht gleich groÃ sind und so trotz 
antiparalleler Ausrichtung und ohne Ã¤uÃŸer Feld eine Magnetisierung 
resultiert. Man spricht in diesem Fall von Ferrimagnetismus. Analog zum Anti- 
ferromagnetismus ist dieser Ordnungszustand nur unterhalb der sogenannten 
Curietemperatur Tc stabil. Bei hÃ¶here Temperaturen gilt analog zu (4) 

fÃ¼ T > TC 
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Abb. 3.1: Magnetische OrdnungszustÃ¤nd und resultierende Momente 

Die beschriebenen magnetischen OrdnungszustÃ¤nd sind in Abbil- 
dung 3.1 schematisch dargestellt. 

In der vorliegenden Arbeit wird die Bezeichnung ferromagnetisch als 
Oberbegriff fÃ¼ ferri- und antiferromagnetische Minerale verwendet. Dies ist in 
der Regel als Abgrenzung der remanenztragenden Minerale gegenÃ¼be den 
nicht remanenztragenden dia- und paramagnetischen Mineralen zu verstehen. 

3.2 Definition magnetischer KenngroÃŸe 

Anhand der Hysteresekurve soll die Variation der Magnetisierung M eines 
Ferromagnetikums in AbhÃ¤ngigkei Ã¤uÃŸer Magnetfelder beschrieben werden. 
In Abbildung 3.2 wird das Magnetfeld durch die magnetische Induktion B 
ausgedrÃ¼ckt Dies ist in der Gesteinsmagnetik Ã¼blich um einen einfacheren 
Vergleich mit den FeldstÃ¤rkeangabe des frÃ¼he verwendeten cgs- 
Einheitensystems zu ermÃ¶glichen Zur Thematik der Umrechnung von cgs- 
Einheiten und SI-Einheiten sei auf die Arbeit von Payne (1981) verwiesen. 

Unter- Hysterese ist das ZurÃ¼ckbleibe einer Wirkung hinter der sie 
bedingenden Kraft zu verstehen. Im Fall des Magnetismus erfolgt die Anderung 
der Magnetisierung verzÃ¶ger gegenÃ¼be der Anderung des Magnetfeldes. 

Die wichtigsten GrÃ¶ÃŸe die aus einer vollstÃ¤ndige Hysteresekurve 
bestimmt werden kÃ¶nnen sind die SÃ¤ttigungsmagnetisierun Mo, die SÃ¤tti 
gungsremanenz MRs, die Koerzitivkraft Br und die Remanenzkoerzitivkraft 
BCR sowie die AnfangssuszeptibilitÃ¤ qn. 

Ausgehend vom unmagnetisierten Zustand steigt bei kleinen Magnet- 
feldern die Magnetisierung an und verschwindet wieder, wenn das Feld 
zurÃ¼ckgenomme wird. Bei einem weiteren Anstieg des Feldes Ã¼berschreite 
die innere Energie der Probe verschiedene lokale Potentialmaxima, die bei 
ZurÃ¼cknahm des Feldes nicht mehr Ã¼berwunde werden kÃ¶nnen Es kommt 
zu irreversiblen Ummagnetisierungsprozessen und es bleibt eine remanente 
Magnetisierung Mo erhalten. 



Abb. 3.2: Hysteresekurve eines Ferromagnetikums mit den magnetischen Kenn- 
groÃŸe SÃ¤ttigungsmagnetisierun Ms, SÃ¤ttigungsremanen MRs, Koer- 
zitivkraft BQ und Remanenzkoerzitivkraft BcR. 

Die Magnetisierung lÃ¤Ã sich durch ErhÃ¶he des Ã¤uÃŸer Feldes nur bis 
zum Erreichen der SÃ¤ttigungsmagnetisierun Ms steigern. Wird das Feld nun 
reduziert, bleibt die SÃ¤ttigungsremanen MRs erhalten. Erst in einem Ã¤uÃŸer 
Gegenfeld, dessen StÃ¤rk als Koerzitivkraft Br bezeichnet wird, ist die 
Magnetisierung gleich Null. Damit die Probe nach Abschalten des Feldes keine 
Remanenz mehr trÃ¤gt muÃ zuvor das Gegenfeld bis zur Remanenzkoerzitiv- 
kraft BcR erhÃ¶h werden. Bei mehrmaligem Wechsel der Feldrichtung zwischen 
identischen Umkehrpunkten wird die Hysteresekurve jeweils dieselbe, fÃ¼ das 
Material charakteristische Form aufweisen. 

Die lineare Steigung der sogenannten Neukurve - vom Ursprung ausge- 
hende Magnetisierungskurve bei kleinen Feldern - wird als Anfangssuszep- 
tibilitÃ¤ K~~ bezeichnet. 

3.3 Charakteristische Eigenschaften des DomÃ¤nenstatus kleiner 
magnetischer Partikel 

Die Hystereseeigenschaften von Ferromagnetika stehen in engem Zusammen- 
hang mit den sogenannten magnetischen Bereichen oder DomÃ¤nen Das Bild 
der magnetischen Bereiche wurde von Weiss (1907) geschaffen. Er versuchte 
damit zu erklÃ¤ren wie ein Material mit spontaner Magnetisierung in einem 



pauschal unmagnetischen Zustand existieren kann. Seine Annahme bestand 
darin, daÂ das Material verschiedene DomÃ¤ne ausbildet, deren spontane 
Magnetisierungen unterschiedliche Richtungen aufweisen, so daÂ in der 
Summe die Magnetisierung nach auÃŸe gleich Null ist. 

Bloch (1932) entwickelte die Vorstellung, daÂ diese DomÃ¤ne durch 
WÃ¤nd endlicher Dicke voneinander getrennt sind, in denen sich die Spin- 
richtung kontinuierlich von der Magnetisierungsrichtung der einen DomÃ¤n in 
die Richtung der benachbarten dreht. Mit der Ausbildung dieser WÃ¤nd stellt 
sich ein Minimum verschiedener miteinander konkurrierenden Energien 
(Streufeldenergie, Wandenergie, u.a.) ein, nachdem die GrÃ¶Ã der magne- 
tischen Teilchen ein kritisches Volumen Ãœberschritte hat (Tabelle 3.2). In 

Tabelle 3.2: Experimentelle und theoretische kritische Durchmesser equidimensio- 
naler Partikel beim Ãœbergan von SP ~r SD (ds) und SD Ã‘ MD (do) bei 
Raumtemperatur (nach Dunlop, 1990). 

d 0 
[um] 

0.05 
0.08 - 

0.12 f 
0.10 9 
0.2 J 

Mineral 

Magnetit 
Magnetit 
Magnetit 
Magnetit 

Titanomagnetit 
(X = 0.55 - 0.6) 

d s 
[um1 

0.03 
0.025 

0.08 i 

Titanomaanetit 
(X = 0.55 -0.6) 

Titanomaghemit 
(X = 0.6, z = 0.4) 
Titanomaghemit 

Dunlop (1 973), experimentell 
Dunlop & Bina (1977), experimentell 
Moskowitz & Banerjee (1 979), theoretisch 
Moon & Merrill (1985), theoretisch 
Enkin & Dunlop (1987), theoretisch 
Heider & Williams (1988), theoretisch 
Williams & Dunlop (1 989), theoretisch 
Shcherbakov & Lamash (1988), theoretisch 
berechnet nach Bean & Livingston (1959) 
Butler & Banerjee (1 975) 
Soffel (1 971), experimentell 
Moskowitz (1980), theoretisch 
Soffel (1977), experimentell 
Halgedahl & Fuller (1983), experimentell 
Banerjee (1971), experimentell 

0.6 k, 1 

(X = 0.6, z = 0.7) 
Pyrrothit 
Pyrrothit 
HÃ¤mati 

0.05 1 

0.09 1 

0.75 1 

2.4 1 

0.03 O 

1.6 rn 
1.5 
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T = ( ?  / C ) . e x p ( ( v . B c . M ) / ( 2 .  k . T ) )  fÃ¼ T > Tc (6) 

C - Frequenzfaktor (4 0' SI), V - Partikelvolumen 
Bc - Koerzitivkraft, M - Magnetisierung pro Volumen 
k - Boltzmannkonstante, T - absolute Temperatur 

Aus Gleichung (6) geht hervor, daÂ die Relaxationszeit mit dem Partikel- 
volumen zunimmt und mit der Temperatur abnimmt. Superparamagnetische 
Teilchen weisen daher sehr niedrige Relaxationszeiten auf (Abb. 3.3). 

Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ sich die verschiedenen magne- 
tischen Parameter wie KoerzitivitÃ¤t SuszeptibilitÃ¤ und SÃ¤ttigungsremanen in 
weiten Grenzen mit dem DomÃ¤nenstatu Ã¤nder (Abb. 3.4). Als geeignetes 
stabiles Speichermedium fÃ¼ eine (palÃ¤o)magnetisch Information erweisen 
sich solche Teilchen, die irn SD-PSD-Bereich angesiedelt sind. 

Ob ein Ferromagnetikum ein oder mehrere DomÃ¤ne ausbildet, hÃ¤ng 
nicht allein von seiner physischen GrÃ¶Ã ab, vielmehr auch vom VerhÃ¤ltni 
seiner Seitenlangen (Abb. 3.3). Auf die KoerzitivitÃ¤ haben neben der Korn- 
groÃŸ auch Faktoren einen groÃŸe EinfluÃŸ die den Spannungszustand in 
einem Mineral charakterisieren wie die mechanische Beanspruchung, Ver- 
unreinigungen durch Fremdatome, Gitterfehler oder der Oxidationszustand. 
Aus gesteinsmagnetischer Sicht ist daher nicht die KorngrÃ¶Ã an sich das ent- 
scheidende Kriterium fÃ¼ magnetisch stabile Partikel, sondern vielmehr ihr 
DomÃ¤nenstatu (Abb. 3.5, 3.6) 

TeilchengroÃŸ 

Abb. 3.4: Magnetische Eigenschaften kleiner Teilchen. Schematische Variation der 
Koerzitivkraft Bc, der SuszeptibilitÃ¤ K ,  und der VerhÃ¤ltniss SÃ¤ttigungs 
remanenz zu SÃ¤ttigungsmagnetisierun (Mc^/Ms) und Remanenzkoer- 
zitivkraft zu Koerzitivkraft (BcR/Bc) als Funktion des DomÃ¤nenstatus 
(nach Soffel, 1991). 



Abb. 3.5: DomÃ¤nenstatu ferromagnetischer Minerale als Funktion der KorngrÃ¶Ã 
bei Raurntemperatur. Daten fÃ¼ Eisen aus Butler & Banerjee (1975), fÃ¼ 
Magnetit (Fe304) aus Dunlop (1973), Tttanomagnetit (Fe2,4Tio,504) aus 
Day (1977), HÃ¤mati (a-Fe203) aus Banerjee (1971). SP - Superpara- 
magnetisch; SD - Einbereichsteilchen; PSD - Pseudo-Einbereichsteilchen, 
MD - Mehrbereichsteilchen (nach Bleil & Petersen, 1982). 

PSD 

Abb. 3.6: DomÃ¤nenstatu von (Titano-)Magnetiten als Funktion des VerhÃ¤ltnisse 
SÃ¤ttigungsremanen zu SÃ¤ttigungsmagnetisierun (MRs/Ms) und Rema- 
nenzkoerzitivkraft zu Koerzitivkraft (BcR/Bc); SD - Einbereichsteilchen, 
PSD - Pseudo-Einbereichsteilchen, MD - Mehrbereichsteilchen (nach Day 
et al , 1977). 



3.4 NatÃ¼rlich ferromagnetische Minerale 

Im folgenden werden stichwortartig die gesteinsmagnetischen Charakteristika 
der fÃ¼ diese Arbeit wichtigen natÃ¼rliche magnetischen Minerale behandelt. 
Eine ausfÃ¼hrlich Darstellung wird in Stacey & Banerjee (1974), Bleil & 
Petersen (1 982), Collinson (1 983) sowie O'Reilly (1 984) gegeben. 

Die meisten magnetischen Minerale sind Eisen-Titan-Oxide verschie- 
dener Kristallmischreihen (Abb. 3.7). 
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Abb. 3.7: TernÃ¤re System der Fe-Ti-Oxide mit den Endgliedern WÃ¼sti (FeO), 
HÃ¤mati (Fe20s) und Rutil (Ti02) sowie den Mischreihen der 
Titanomagnetite, Titanomaghemite und TitanohÃ¤matite X bezeichnet den 
Titangehalt der Titanomagnetite, z den Oxidationsparameter der Titano- 
maghemite (schraffierte FlÃ¤che) 



Magnetit 

Magnetit (Fe2+Fe23+04 = Fe304) ist das hÃ¤ufigst ferrimagnetische Mineral 
der Erde. Es kommt als primÃ¤r oder sekundÃ¤r Phase in kontinentalen wie 
ozeanischen Gesteinen vor. Der kubischflÃ¤chenzentriert Magnetit besitzt eine 
inverse Spinellstruktur, in der die Sauerstoffatome eine leicht versetzte 
kubischdichteste Kugelpackung bilden, wÃ¤hren die Kationen die tetraedisch 
und oktaedrisch koordinierten ZwischenrÃ¤um einnehmen. Die Richtung der 
spontanen Magnetisierung ist oberhalb von 11 9 K (VerweyÃ¼bergang Verwey & 
Haayman, 1941 ) die WÃ¼rfeldiagonal (1 1 1 ), unterhalb 1 19 K dagegen die 
FlÃ¤chendiagonal (1 10). FÃ¼ die magnetische Anisotropie ist in erster Linie die 
Formanisotropie entscheidend. Die SÃ¤ttigungsmagnetisierun betrÃ¤g 
480 kA m-I, die Curietemperatur von reinem Magnetit Ã 580 Â¡C Unreinheiten in 
Form von Fremdionen, Gitterfehlern u.a. fÃ¼hre bei natÃ¼rliche Magnetiten zu 
Curietemperaturen von 570 bis 590 'C. Magnetit zÃ¤hl zu den niederkoerzitiven 
Magnetomineralen und besitzt die stÃ¤rkst magnetische SuszeptibilitÃ¤ aller 
natÃ¼rliche Minerale (Tabelle 3.3). 

Maghemit 

Bei gleicher chemischer Formel wie HÃ¤mati weist der ferrimagnetische 
Maghemit (y-Fe203) eine inverse Spinellstruktur auf wie Magnetit. Maghemit 
entsteht durch Tieftemperaturoxidation (T 300 'C) aus Magnetit, wobei Fez+ 
in Fe3+ umgewandelt wird. Er ist metastabil und zerfÃ¤ll bei Temperaturen von 
Ã¼be 400 OC in HÃ¤matit Eine exakte Curietemperatur ist deshalb nicht bekannt, 
in der Literatur werden Werte zwischen 545 und 750 'C genannt (Dunlop, 
1990). Die SÃ¤ttigungsmagnetisierun ist mit rund 400 kA m-I vergleichbar mit 
der von Magnetit, Ã¤hnlic verhÃ¤l es sich mit den KoerzitivkrÃ¤fte und der 
SuszeptibilitÃ¤ (Tabelle 3.3). 

Titanomagnetite (TixFe3.x04, 0 5 X 1) existieren oberhalb von 600 ' C  als voll- 
stÃ¤ndig Mischreihe zwischen dem bei Raumtemperatur paramagnetischen 
UlvÃ¶spinel (Fe2Ti04) und Magnetit (Fe304). Dabei gibt der Mischungspara- 
meter X den Ti-Gehalt an. Unterhalb von 600 Â¡ bilden sich Verwachsungen 
von Entmischungslamellen mit Ausnahme engbegrenzter Bereiche nahe X = 1 
und X = 0 (Basta, 1960). Besonders hÃ¤ufi sind sogenannte TM60 mit X = 0.6 
(60 % UlvÃ¶spinellgehalt Tabelle 3.3). Zu bemerken ist, daÂ sich viele Eigen- 
schaften der Titanomagnetite stetig und oft nahezu linear mit der Zusammen- 
setzung Ã¤ndern So nimmt die Curietemperatur mit wachsendem X von Ã 580 ' C  
fÃ¼ X = 0 auf - 153 ' C  fÃ¼ X = 1 ab. Ã„hnliche gilt fÃ¼ andere magnetische 
Eigenschaften wie die SÃ¤ttigungsmagnetisierun und SÃ¤ttigungsremanen 
(Bleil & Petersen, 1982). Die meisten natÃ¼rliche Titanornagnetite enthalten 
weitere Kationen, die die magnetischen Eigenschaften beeinflussen (Richards 
et al., 1973), besonders hÃ¤ufi sind Magnesium und Aluminium. 



Die als Maghemitisierung bezeichnete Oxidation der Titanomagnetite bei 
Temperaturen unterhalb etwa 300 ' C  fÃ¼hr zu einer Umwandlung von Fez+ in 
Fe3+. Dadurch entsteht wie bei Maghemit eine Defektstruktur mit Leerstellen 
(Titanomaghemite), die kubische inverse Spinellstruktur der Titanomagnetite 
bleibt jedoch erhalten. Die magnetischen Parameter Ã¤nder sich mit wach- 
sender Maghemitisierung. So nimmt die Curietemperatur in der Regel zu, die 
SÃ¤ttigungsmagnetisierun dagegen ab. Titanomaghemite lassen sich durch 
folgende Formel beschreiben (O'Reilly, 1976): 

X - Mischungsparameter, z - Oxidationsparameter 

Tabelle 3.3: Magnetische Parameter verschiedener Titanomagnetite 
X- Misctiungsparameter; z- Oxidationsparameter. 

a) Day et al. (1977), synthetische Proben; b) Hartstra (1982a), natÃ¼rlich Proben; 
C) Dunlop (1986a, b), synthetische und natÃ¼rlich Proben. 

Ilmenitlamellen 
Maghemit 

Titanomaghemit 
X = 0.05, z = 0.8 

0.01 - 0.1 
250 - 150 

< 5 

11.3 
25.25 

33.0 

21.7 
47.7 

56.3 

3.720 C) 
b) 

b ) 



Alle Titanomaghemite sind metastabil und invertieren bei zunehmender Tem- 
peratur irreversibel in rhomboedrische und andere Mischphasen. Im Fall von 
Maghemit ist bei Temperaturen zwischen 250 und Ã¼be Ã 600 OC HÃ¤mati das 
einzige Inversionsprodukt (Ã–zdemi & Dunlop, 1988). Mit fortschreitender 
Oxidation zerfallen Titanomaghemite je nach Maghemitisierungsgrad zunÃ¤chs 
in Magnetit und Ilmenit, danach in HÃ¤mati und Ilmenit. 

HÃ¤mati 

HÃ¤mati (a-Fe203) besitzt eine Korundstruktur mit rhomboedrischer Symmetrie. 
Die magnetischen Momente der beiden Untergitter sind nicht exakt antiparallel 
ausgerichtet (spin canting). Dadurch entsteht ein magnetisches Restmoment. 
Man spricht von "parasitÃ¤re Ferromagnetismus". Zwischen - 10 ' C  (Morin- 
Ãœbergang Morin, 1950) und der Neeltemperatur von 675 ' C  liegt die Richtung 
der spontanen Magnetisierung in der Basalebene. Unterhalb von - 10 ' C  klappt 
sie um in Richtung der c-Achse. HÃ¤mati besitzt eine starke magnetische 
Anisotropie, die Ã¼berwiegen durch Kristallanisotropieterme bestimmt ist und 
hohe KoerzitivkrÃ¤ft von mehreren hundert mT verursacht. Die SÃ¤ttigungs 
magnetisierung und die magnetische SuszeptibilitÃ¤ sind im Vergleich zu 
Magnetit mit rund 2 kA m-1 und 0.003 - 0.03 SI (Collinson, 1983) sehr niedrig. 

TitanohÃ¤matit 

Als TitanohÃ¤matit (TiyFe2-,^,, 0 5 y 51) oder HÃ¤mo-Ilmenit werden die 
Mischkristalle zwischen HÃ¤mati (a-Fe203) und Ilmenit (FeTi03) bezeichnet. In 
der Natur kommen in der Regel solche Minerale vor, deren Zusammensetzung 
nahe einem der beiden Endglieder liegt. So sind auch ihre magnetischen 
Eigenschaften denen der jeweils dominierenden Phase Ã¤hnlich Ã„nderunge 
als Funktion des Titangehaltes, beispielsweise die der SÃ¤ttigungsmagne 
tisierung, erfolgen nicht linear (Westcott-Lewis & Parry, 1971). Ilmenitnahe 
TitanohÃ¤matit sind bei Raumtemperatur paramagnetisch, hÃ¤matitnah 
TitanohÃ¤matit weisen einen schwachen Ferromagnetismus aufgrund von spin- 
canting und hohe KoerzitivitÃ¤te auf. Allen gemeinsam ist die rhomboedrische 
Korundstruktur. TitanohÃ¤matit sind gelegentlich in vulkanischen Gesteinen 
anzutreffen, hÃ¤ufige aber in Gneissen, granitischen und metamorphen 
Gesteinen (Balsley & Buddington, 1958). Sie finden sich auch in einigen 
Sedimenten, tragen dort zumeist aber nur in geringem MaÃŸ zur natÃ¼rliche 
remanenten Magnetisierung bei. 

Goethit 

Das Eisenoxihydroxid Goethit (a-FeOOH) weist wie HÃ¤mati einen parasitÃ¤re 
Ferromagnetismus auf (Stacey & Banerjee, 1974). Die Werte fÃ¼ die Curie- 
temperatur liegen bei nur 80 - 120 ' C  (Collinson, 1983). Die SÃ¤ttigungsmagne 
tisierung variiert zwischen 0.01 und 5 kA m-1 (Soffel, 1991). Goethit entsteht 
als Verwitterungsprodukt unter EinfluÃ von Wasser und Luftsauerstoff. Bei 
mittleren Temperaturen (2 350 ' C )  findet eine Dehydration und Mineral- 
umwandlung zu HÃ¤mati oder Maghemit statt (Dunlop, 1990). Aufgrund seiner 



extrem hohen Kristallanisotropie besitzt Goethit eine sehr hohe KoerzitivitÃ¤ 
von hÃ¤ufi Ã¼be 3 T. 

Neben diesen Eisenoxiden und -hydroxiden existieren noch einige 
Eisensulfide, die ebenfalls eine remanente Magnetisierung tragen kÃ¶nnen 

Pyrrhotit 

Die Zusammensetzung von Pyrrhotit (FeS1+J schwankt zwischen etwa 
0.1 0 < X < 0.14 (Collinson, 1983). Pyrrhotit mit X = 0. I 4  (Fe&) ist monoklin 
und relativ stark ferrimagnetisch (SÃ¤ttigungsmagnetisierun Ã 90 kA m-I, Curie- 
temperatur Ã 325 'C). Seine magnetischen Eigenschaften wurden ausfÃ¼hrlic 
als Funktion der KorngrÃ¶Ã untersucht (Clark 1983, 1984). Pyrrhotit kommt 
sowohl in basischen bis ultrabasischen Magmatiten und Metamorphiten vor als 
auch als sekundÃ¤re Mineral in marinen Sedimenten. Bei Verwitterung zerfÃ¤ll 
er in Magnetit oder HÃ¤mati und Pyrit. 

Greigit 

Das ferrimagnetische, kubische Eisensulfid Greigit (Fe&) wurde erst in den 
letzten Jahren hÃ¤ufige in der gesteinsmagnetischen Literatur beschrieben 
(Snowball & Thompson, 1988; Hilton, 1990; Krs et al., 1990; Snowball & 
Thompson, 1990a, b; Snowball, 1991; Roberts & Pillans, 1993; Roberts & 
Turner, 1993). Seine Entstehung in Sedimenten wird meist in Zusammenhang 
gebracht mit der Diagenese von Magnetit unter reduzierenden Bedingungen. 
Auch magnetotaktische Bakterien sind in der Lage, intrazellulÃ¤r Greigit- 
Kristalle zu produzieren (Mann et al., 1990). FÃ¼ die Curietemperatur werden 
Werte zwischen 270 und 300 'C angegeben (Soffel, 1991). Diese mÃ¼sse aber 
wahrscheinlich als Zerfallstemperatur interpretiert werden. Nach Skinner et al. 
(1964) ist Greigit nur bis 238 'C stabil. Zwischen 238 und 282 'C zerfÃ¤ll er 
zunÃ¤chs in Pyrrhotit und Schwefel, oberhalb von 320 'C in Pyrrhotit und Pyrit. 

3.5 Zur Bildung der NatÃ¼rliche Remanenten Magnetisierung (NRM) in 
Sedimenten 

WÃ¤hren des Herabsinkens in der WassersÃ¤ul richten sich ferromagnetische 
Partikel mit ihrem magnetischen Moment parallel zum Erdmagnetfeld aus. 
Wirken dabei keine sonstigen KrÃ¤ft (BodenwasserstrÃ¶mungen o.Ã¤.) so 
werden sie in dieser Ausrichtung ins Sediment inkorporiert und bilden die 
TrÃ¤ge der NatÃ¼rliche Remanenten Magnetisierung (NRM). Dieser Typ des 
Remanenzerwerbs wird als Sedimentationsremanenz (DRM - Detrital 
Remanent Magnetisation) bezeichnet. 

Nur grÃ¶ÃŸe Partikel werden sofort in der Sedimentmatrix fixiert. Kleinere 
ferromagnetische Teilchen kÃ¶nne sich noch lÃ¤nger Zeit in den offenen 
PorenrÃ¤ume bewegen und damit einer eventuellen FeldÃ¤nderun folgen. Erst 
mit zunehmender Kompaktion des Sedimentes wird ihre Bewegungsfreiheit 



allmÃ¤hlic eingeschrÃ¤nk bis sie schlieÃŸlic mechanisch blockiert sind. Das 
magnetische Moment ist "eingefroren". Dies geschieht je nach Sedimentations- 
rate und Sedimentzusammensetzung in unterschiedlichen "lock-in-Tiefen". 
DeMenocal et al. (1990) geben an, daÂ in marinen Sedimente mit niedriger 
Sedimentationsrate (< 1 cm/1000 Jahre) die "lock-in-Tiefen" 30 - 50 cm betra- 
gen, wÃ¤hren bei hoher Sedimentationsrate (> 1 cm/1000 Jahre) das magneti- 
sche Moment schon Ã 16 cm unter der OberflÃ¤ch fixiert ist. Da der Remanenz- 
erwerb (grÃ¶ÃŸtenteil erst nach der eigentlichen Sedimentation der Partikel 
erfolgt, spricht man von einer Postsedimentationsremanenz (PDRM - Post 
Depositional Remanent Magnetisation). 

Die auf diese Weise erworbene NRM kann im Laufe der geologischen 
Entwicklung durch verschiedene Faktoren, unter anderem durch Mineralum- 
wandlungen oder -neubildungen Ã¼berprÃ¤ werden. Aufgabe der PalÃ¤o 
magnetik ist es, die ursprÃ¼ngliche dem Alter der Sedimente entsprechende 
Magnetisierung zu bestimmen. Diese wird als stabile remanente Magne- 
tisierung oder Charakteristische Remanente Magnetisierung (ChRM) be- 
zeichnet. 



4 PROBENAUSWAHL UND METHODIK 

4.1 Probenauswahl 

Es wurden sieben Sedimentkerne bearbeitet, die wÃ¤hren der Expeditionen 
ARK IVl3 (Thiede, 1988), ARK VIIII (Thiede & Hempel, 1991) und ARK VIIIl3 
(FÃ¼tterer 1992) mit FS POLARSTERN gewonnen wurden. Es sind mit einer 
Ausnahme Kastenlotkerne mit einem Querschnitt von 30 X 30 Cm, die aufgrund 
ihres groÃŸe Volumens durch die Kernnahme relativ ungestÃ¶rt Sedimente 
erwarten lassen. Im einzelnen handelt es sich um die Sedimentkerne 
PS 1533-3 SL (Yermak Plateau), PS 1535-8 KAL (Fram StraÃŸe) 
PS 1852-2 KAL (Kolbeinsey RÃ¼cken) PS 21 71 -4 KAL (Amundsen Becken), 
PS 21 85-6 KAL (Lomonosov RÃ¼cken) PS 2200-5 KAL (Morris Jesup Schwelle) 
und PS 2212-3 KAL (Yermak Plateau). Im weiteren wird als Bezeichnung nur 
die Stations- und Einsatznummer verwendet. Die genauen Lokationen sind 
Abbildung 4.1 sowie Tabelle 4.1 zu entnehmen. 

Als ProbenbehÃ¤lte wurden PlexiglaswÃ¼rfe mit den InnenmaÃŸe 
2 X 2 X 1.6 cm (Volumen = 6.4 cm3) parallel zur y-Achse in das Sediment 
gedrÃ¼ckt Die z-Achse des probeneigenen Koordinatensystems weist dabei in 
Richtung Sedimentbasis, die x-Achse steht senkrecht auf beiden. Eine relative 
azimuthale Orientierung innerhalb eines Sedimentkerns ist dadurch gegeben, 
daÂ alle Proben auf der gleichen SchnittflÃ¤ch des Sediments genommen 
wurden. NÃ¤her Einzelheiten zur Beprobungstechnik sind bei Nowaczyk (1991) 
zu finden (Abb. 4.2). 

FÃ¼ die palÃ¤omagnetische Analysen sind alle Kerne in AbstÃ¤nde von 4 
oder 5 cm beprobt und zur Erstellung einer Magnetostratigraphie (Nowaczyk, 
1991 ; Frederichs & Nowaczyk, 1992; Nowaczyk & Frederichs, 1992; Nowaczyk 
et al., 1994) untersucht worden. Sie sind mit einem uniaxialen Wechsel- 
feldentmagnetisierer (2G ENTERPRISES) schrittweise entmagnetisiert und die 
verbleibende Magnetisierung nach jedem Entmagnetisierungsschritt in einem 
triaxialen Kryogenmagnetometer (CRYOGENIC CONSULTANTS, MODELL GM 400) 
gemessen worden. Das Verfahren und ein Teil der Ergebnisse sind ausfÃ¼hrlic 
bei Nowaczyk (1 991 ) dargestellt. Vor Beginn der gesteinsmagnetischen Unter- 
suchungen wurden alle Proben noch einmal in einem Wechselfeld von 200 mT 
entmagnetisiert, um sie in einen nahezu identischen Ausgangszustand zu ver- 
setzen. 

Die gesteinsmagnetischen Untersuchungen wurden zunÃ¤chs an jeder 
zweiten dieser Proben durchgefÃ¼hrt In Kernabschnitten mit sprunghaften 
Anderungen der gesteinsmagnetischen Eigenschaften wurden auch die 
Ã¼brige Proben bearbeitet. 



Abb. 4.1: Ãœbersichtskart des Arbeitsgebietes mit den Lokationen der Sediment- 
kerne, die in der vorliegenden Arbeit untersucht wurden. Tiefenangaben in 
km nach Perry et al. (1986). 



Tabelle 4.1 : Bearbeitete Sedimentkerne 

KAL - Kastenlot; SL - Schwerelot 

Abb. 4.2: Orientierung der Probendosen (a) bei der Entnahme aus Kolbenloten KOL 
und Schwereloten SL (b) sowie aus Kastenloten KAL (C). Der Pfeil auf der 
Probendose zeigt in Richtung SedimentoberflÃ¤che Die DÃ¶sche werden 
parallel der y-Achse ins Sediment gedrÃ¼ckt wobei die z-Achse zur Kern- 
basis zeigt. Die Probenkennung ist mit xxx angedeutet (verÃ¤nder nach 
Nowaczyk, 1991). 



FÃ¼ die gesteinsmagnetische Bearbeitung wurden solche Parameter heran- 
gezogen, die sich effizient und zuverlÃ¤ssi bestimmen lassen und zugleich 
Aussagekraft bezÃ¼glic des magnetischen Inventars der Sedimente besitzen. 
Es war dabei nicht das Ziel dieser Arbeit, neue Methoden zur Charakterisie- 
rung der magnetischen TrÃ¤germineral zu entwickeln, sondern mit geeigneten, 
aus der Literatur bekannten Verfahren eine Vielzahl von Einzelproben zu 
untersuchen. Dabei stand insbesondere die Variation aller Parameter in 
AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe und somit vom Alter im Vordergrund, um eine 
gesteinsmagnetische Stratigraphie zu erstellen. Im folgenden werden die dazu 
verwendeten Verfahren kurz vorgestellt. 

Eine Isothermale Remanente Magnetisierung (IRM) wird in jeder Probe 
erzeugt, die einem ausreichend starken magnetischen Gleichfeld ausgesetzt 
ist. In aller Regel wurden schrittweise mÃ¶glichs hohe FeldstÃ¤rke verwendet, 
um auch bei Vorhandensein hochkoerzitiver Minerale eine SÃ¤ttigungs-IR 
(SIRM) zu erreichen. Die fÃ¼ HÃ¤mati und Goethit notwendigen Felder von 
mehreren Tesla (Lowrie & Heller, 1982) sind allerdings schwierig zu reali- 
sieren. Jedoch lassen sich auch aus Remanenzwerten bei kleineren Feldern 
RÃ¼ckschlÃ¼s auf die ferrimagnetischen Eigenschaften insbesondere von 
(Titano-)Magnetiten ziehen. Zur IRM tragen para- und diamagnetische Mine- 
rale nicht bei. Analog dem schrittweisen Erwerb der IRM ist das Entmagne- 
tisierungsverhalten fÃ¼ bestimmte KoerzitivitÃ¤tsklasse und TeilchengrÃ¶ÃŸ 
charakteristisch. Zur Entmagnetisierung werden die Proben Wechselfeldern mit 
auf Null abfallender Amplitude ausgesetzt, deren Anfangsamplitude sukzessive 
gesteigert wird. Zur nÃ¤herungsweise Klassifizierung der Erwerbs- und Ent- 
magnetisierungskurven dienen die Feldwerte, bei denen die HÃ¤lft der 
SÃ¤ttigungsremanen erreicht wird. Es sind dies fÅ¸ die Erwerbskurven das 
Median Acquisition Field (MAFgiRM) und fÅ  ̧die Entmagnetisierungskurver~ das 
Median Destructive Field (MDFs[RIVl). 

Aus der Kombination der Erwerbs- und Entmagnetisierungskurve der IRM 
lÃ¤Ã sich nach Cisowski (1981) der Grad der Wechselwirkung zwischen den 
ferromagnetischen Partikeln quantifizieren. Bei Â§D-Teilche ist die Wechsel- 
wirkung auf eine Agglomeration der einzelnen Partikel zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
wÃ¤hren bei MD-Teilchen die DomÃ¤ne miteinander wechselwirken. Dies fÃ¼hr 
bei Magnetomineralen mit hohen magnetischen Momenten und niedriger 
KoerzitivitÃ¤ wie Magnetit zu zusÃ¤tzliche internen (selbstentmagnetisierenden) 
Feldern, die dem Remanenzerwerb entgegen wirken, die Entmagnetisierung im 
Wechselfeld jedoch erleichtern (Dunlop & West, 1969). Dementsprechend 
verlÃ¤uf die Erwerbskurve flacher und die Entmagnetisierungskurve steiler. 

Cisowski (1981) wies nach, daÂ der auf die Abszisse projizierte Schnitt- 
punkt von Erwerbs- und Entrnagnetisierungskurve nÃ¤herungsweis der Rema- 
nenzkoerzitivkraft BCR entspricht (Abb. 4.3). Im folgenden wird der Feld- 
stÃ¤rkewer des Schnittpunktes mit BoRinÃ bezeichnet ("int" von "intersection"). 
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Abb. 4.3: IRM Erwerbs- und Entmagnetisierungskurve. MAF - halbes Erwerbsfeld, 
MDF - Median Destructive Field, BcRint bezeichnet den NÃ¤herungswer fÃ¼ 
die Remanenzkoerzitivkraft, R den Wechselwirkungsparameter nach 
Cisowski (1 981). 
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Abb. 4.4: Variation des SmO3 T Parameters fÃ¼ unterschiedliche Magnetit 1 HÃ¤matit 
VerhÃ¤ltnisse Die KorngrÃ¶Ã des HÃ¤matit betrÃ¤g 0.36 um. Die Magnetit- 
korngrÃ¶Ã ist jeweils angegeben (nach Bloemendal et al., 1992). 



Die Wechselwirkung der magnetischen Partikel drÃ¼ck sich in dem auf die 
Ordinate projizierten Schnittpunkt R der Erwerbs- und Entmagnetisierungs- 
kurve aus. FÃ¼ nicht wechselwirkende Einbereichsteilchen sollte der Wechsel- 
wirkungsparameter R den Wert 0.5 annehmen (Wohlfahrt, 1958). Mit zuneh- 
mender Wechselwirkung wird R kleiner. 

Wird eine Probe, die eine SIRM trÃ¤gt einem Gegenfeld von Ã¼blicherweis 
0.3 T ausgesetzt, so werden die ferromagnetischen Partikel mit einer Koer- 
zitivitÃ¤ < 0.3 T ummagnetisiert. Die magnetisch stabileren Partikel behalten 
hingegen ihre ursprÃ¼nglich Magnetisierung bei. Daraus lÃ¤Ã sich der S_O3 -r 
Wert (Bloemendal et al., 1992) ableiten. Er beschreibt mit Werten von 0 bis 1 
den gegenÃ¼be HÃ¤mati zunehmenden Magnetitgehalt in einer Probe 
(Abb. 4.4): 

Das Minuszeichen im Ausdruck - IRM.o,3 T berÃ¼cksichtig die im allge- 
meinen entgegengesetzte Richtung von - IRM.o,3 T und SIRM. 

Die Gleichfelder fÃ¼ den IRM Erwerb in der z-Achse der Proben wurden 
bis 100 mT mit einer Luftspule erzeugt, im weiteren bis 800 mT mit einem Puls- 
magnetisieret-, Ã¼blicherweis in Schritten von 0, 10, 20, 35, 50, 75, 100, 150, 
300, 500, 800 mT. Der bei 800 mT erworbene Maximalwert der IRM wird im 
folgendem als SÃ¤ttigungs-IR (SIRM) bezeichnet. Der Pulsmagnetisierer kam 
auch bei den Backfield Messungen der zuvor gesÃ¤ttigte Proben in Gegen- 
feldern von 300 mT zum Einsatz. 

Die Wechselfeldentmagnetisierung der IRM erfolgte mit einer uniaxialen 
2G ENTERPRISES Apparatur. Es wurden zum Unterschied zur bereits erwÃ¤hnte 
Methode von Cisowski (1981) alle drei Probenachsen bei FeldstÃ¤rke von 
Ã¼blicherweis 0, 10, 20. 35, 50, 75, 100, 150, 200 mT entmagnetisiert. Dies 
entspricht dem Verfahren der Wechselfeldentmagnetisierung der NatÃ¼rliche 
Remanenten Magnetisierung (NRM) und ermÃ¶glich damit den besten 
Vergleich zwischen beiden MeÃŸreihen Es ist zu bedenken, daÂ eine Ent- 
magnetisierung aller drei Achsen die GesamtintensitÃ¤ effektiver reduziert als 
ein nur einachsiges Entmagnetisieren. Vergleichsmessungen ergaben, daÂ die 
MDFgiRM Werte fÃ¼ einachsiges Entmagnetisieren um etwa 20 % und die 
BcRint Werte um etwa 10 % hÃ¶he lagen als fÃ¼ dreiachsiges Entmagnetisieren. 
Bei der Interpretation und dem Vergleich mit Literaturdaten ist dies zu 
beachten. 

Zum Erwerb der Anhysteretischen Remanenten Magnetisierung (ARM) 
werden die Proben bei Anwesenheit eines schwachen Gleichfeldes einem 
magnetischen Wechselfeld mit monoton abnehmender Amplitude ausgesetzt. 
In der Literatur wird in der Regel den kleineren (< 1 um) SDIPSD-Partikeln auf- 
grund ihrer hÃ¶here KoerzitivitÃ¤ die gegenÃ¼be MD-Teilchen stabilere Rema- 



nenz zugesprochen. Allerdings wurden auch von diesem Trend abweichende 
experimentelle Ergebnisse (Dankers, 1978; Ozdemir & Banerjee, 1982) 
publiziert. 

FÃ¼ den ARM Erwerb wurden die Proben in einer Spule von 
2G ENTERPRISES einem Wechselfeld von 100 mT ausgesetzt. Die Spule war 
dabei so im Erdmagnetfeld ausgerichtet, daÂ die GleichfeldstÃ¤rk parallel zur 
Spulenachse 0.04 mT betrug, die IntensitÃ¤te der Magnetfeldkomponenten 
senkrecht dazu lagen unter 8-10-4 mT. 

Alle Remanenzmessungen der gesteinsmagnetischen Untersuchungen 
wurden mit einem MOLSPIN Spinner Magnetometer vorgenommen, dessen 
Rauschgrenze bei etwa 0.2 mA m-I liegt, 

Neben diesen auf Messungen verschiedener Remanenzen beruhenden 
Parametern, wurden an einigen reprÃ¤sentative Proben eines jeden Kerns 
Untersuchungen der magnetischen Hysterese durchgefÃ¼hrt Hieraus lassen 
sich die Koerzitivkraft Br, die SÃ¤ttigungsmagnetisierun Mo und die SÃ¤tti 
gungsremanenz MRs ableiten. Steht durch zusÃ¤tzlich Messung einer 
Backfieldkurve (Abb. 4.5) auch die Remanenzkoerzitivkraft BcR zur VerfÃ¼gung 
ermÃ¶gliche die VerhÃ¤ltniss MRs/Ms und BcR/Bc Aussagen Ã¼be den DomÃ¤ 
nenstatus der ferromagnetischen Partikel (Day et al., 1977). Aus der 
Hysteresekurve lassen sich auch weitere Informationen Ã¼be para- oder dia- 
magnetische Komponenten des Sediments gewinnen. 

Die Hysteresemessungen wurden mit einem MICROMAG 2900 ALTERNATING 
GRADIENT MAGNETOMETER (AGFM) von PRINCETON MEASUREMENT CORPORATION 
durchgefÃ¼hrt Die Probe mit einem Gewicht von < 50 mg befindet sich dabei 
zwischen den Polschuhen eines Elektromagneten (Maximalfeld 1.4 T) und zwei 
kleinen Wechselfeldspulen, die ein alternierendes Gradientenfeld zwischen 
0.015 und 1.5 mT cm-1 erzeugen, das auf die Probe eine periodische Kraft 
ausÃ¼b und auf Resonanzschwingung abgestimmt ist. Die Kraft ist proportional 
zur StÃ¤rk des Gradientenfeldes sowie zum magnetischen Moment der Probe. 
Die resultierende Maximalauslenkung wird Ã¼be den Probenhalter und einen 
Piezokristall als Spannungswert abgelesen. Die Empfindlichkeit des Magne- 
tometers betrÃ¤g 1-IO^Am*. Das angelegte Gleichfeld wird parallel Ã¼be eine 
Hallsonde gemessen. Weitere ErlÃ¤uterunge zum MeÃŸprinzi sind in Flanders 
(1 988, 1990) zu finden. 

Soll nicht nur das magnetische Moment der Probe bestimmt werden, 
sondern ihre Magnetisierung - also das magnetische Moment normiert auf 
Volumen oder Masse - so mÃ¼sse diese Parameter ebenfalls bekannt sein. 
Dies ist bei den verwendeten geringen Mengen schwierig. Es wurde folgendes 
PrÃ¤parationsverfahre angewandt: 

ZunÃ¤chs wird ein kleiner Becher hergestellt, dessen Wandung aus einem 
3 mm hohen StÃ¼c eines handelsÃ¼bliche Kunststoffstrohhalms mit = 2.5 mm 
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Abb. 4.5: Abnahme der IRM von Magnetit im Gegenfeld (Backfield) in AbhÃ¤ngigkei 
von der KorngrÃ¶ÃŸ Die IRM ist auf den jeweiligen SÃ¤ttigungswer 
normiert. Die FeldstÃ¤rke bei der die Kurve die Nullinie schneidet entspricht 
der Remanenzkoerzitivkraft BCR. Das kleine Diagramm zeigt den IRM 
Erwerb von Magnetit unterschiedlicher KorngrÃ¶ÃŸ Die spezifische IRM ist 
in absoluten Zahlen angegeben (schematisch nach Thompson & Oldfield, 
1986). 

Durchmesser besteht. Den Boden bildet ein kreisfÃ¶rmige StÃ¼c Kunststoffolie, 
die auf der AuÃŸenseit mit unmagnetischer roter und blauer Tinte mit der 
Probennummer beschriftet ist. Wandung und Boden werden mit Plastikklebstoff 
zusammengeklebt. AnschlieÃŸen wird der Becher gewogen (Gewicht 1) und 
das noch feuchte Sediment eingefÃ¼llt Nach der vollstÃ¤ndige Trocknung im 
Exsikkator oder Trockenschrank wird der Becher mit Sediment nochmals 
gewogen (Gewicht 2). Das Sediment muÃ fÃ¼ eine qualitativ gute Messung im 
Becher fixiert werden, um sicher zu stellen, daÂ sich einzelne Partikel nicht in 
HohlrÃ¤ume bewegen kÃ¶nnen Dazu wird der Becher mit Plastikklebstoff 
aufgefÃ¼llt Der Klebstoff muÃ ausreichend dÃ¼nnflÃ¼ss sein, um auch die 
PorenrÃ¤um des Sediments ganz auszufÃ¼llen Nachdem der Klebstoff 
getrocknet ist, wird nochmals gewogen (Gewicht 3). Die Differenz von 



Gewicht 1 und Gewicht 2 ist gleich dem Trockengewicht des Sediments, die 
Differenz von Gewicht 3 und Gewicht 2 ist gleich der Masse des Klebstoffs. 
Letzteres wird herangezogen, um den diamagnetischen EinfluÃ des Klebstoffs 
aus der Messung zu eliminieren. 

Die Messung der magnetische VolumensuszeptibilitÃ¤ K - im weiteren kurz 
SuszeptibilitÃ¤ genannt - ergibt einen Ãœberblic der Konzentration ferro- 
magnetischer Minerale im Sediment. Allerdings ist bei der Interpretation von K 

Messungen zu beachten, daÂ in diesen Parameter auch die BeitrÃ¤g der para- 
und diamagnetischen Minerale eingehen (Robinson, 1986, 1990). 

Die Anisotropie der SuszeptibilitÃ¤ K, ausgedrÃ¼ck durch den Anisotropie- 
grad p (p-Faktor), dem VerhÃ¤ltni von maximaler zu minimaler SuszeptibilitÃ¤t 
beschreibt die bevorzugte Orientierung lÃ¤ngliche oder flach ausgebildeter 
Partikel im Sediment (Hamilton & Rees, 1970; Ellwood, 1980). Zur Bestimmung 
der Anisotropie werden die Proben in einem speziellen Probenhalter plaziert, 
der sie so fixiert, daÂ einmal in jeder Raumrichtung und zweimal in der Diago- 
nalen der FlÃ¤chen die durch je zwei Raumrichtungen gegeben sind, gemessen 
werden kann. Aus diesen 15 Einzelmessungen werden mittels einer Statistik 
von Jelinek (1977) GrÃ¶Ã und Richtung der Hauptachsen des dreiachsigen 
Anisotropieellipsoids berechnet. Sie entsprechen der maximalen und der mini- 
malen magnetischen SuszeptibilitÃ¤ sowie einer intermediÃ¤re SuszeptibilitÃ¤ 
senkrecht zu beiden. 

Aufgrund der hÃ¶here Empfindlichkeit von 4.10-8 SI wurde fÃ¼ die 
Bestimmung der pauschalen magnetischen SuszeptibilitÃ¤ und ihrer Anisotropie 
ein GerÃ¤ vom Typ KAPPABRIDGE KLY-2 der Firma GEOFYZIKA BRNO eingesetzt. 
Das Wechselfeld, dem die Proben wÃ¤hren der Messung ausgesetzt sind, 
betrÃ¤g etwa 0.04 mT bei einer Frequenz von 920 Hz. Bei der Messung wird 
von einem Nominalvolumen von 10 cm3 ausgegangen, das auf das tatsÃ¤ch 
liche Probenvolumen korrigiert werden muÃŸ 

Die frequenzabhÃ¤ngig Messung der SuszeptibilitÃ¤ erlaubt eine semi- 
quantitative Aussage Ã¼be die Konzentration magnetisch "viskoser" Partikel, 
deren KorngrÃ¶Ã nahe am Ãœbergan von stabilen Einbereichs- zu instabilen 
superparamagnetischen Teilchen liegt (Tabelle 3.2). Aus Messungen der Sus- 
zeptibilitÃ¤ bei niedriger (K]).) und hoher Frequenz ( K ~ ~ )  ergibt sich die 
FrequenzabhÃ¤ngigkei zu 

Dabei wird ausgenutzt, daÂ SP-Teilchen eine hÃ¶her SuszeptibilitÃ¤ besitzen 
als SD-Teilchen (Abb. 3.4). Bei gegebener MeÃŸfrequen V verhalten sich 
diejenigen Partikel superparamagnetisch, die eine volumenabhÃ¤ngig Relaxa- 
tionszeit von T T~~~~~ = 0.5 I V besitzen. Mit steigender MeÃŸfrequen wird 
T~~~~~ kleiner. Dadurch reagieren Partikel eines bestimmten Volumenintervalls 
nicht mehr superparamagnetisch sondern wie stabile SD-Teilchen und die 
SuszeptibilitÃ¤ der Probe nimmt insgesamt ab (Stephenson, 1971). 



Die FrequenzabhÃ¤ngigkei der SuszeptibilitÃ¤ KM wurde mit einem 
BARTINGTON Susceptibility Meter M.S.2 in Verbindung mit einem M.S.2.B 
Sensor bestimmt, der fÃ¼ Proben mit einem Volumen von bis zu 10 cm3 geeig- 
net ist. Die Messungen erfolgen in einem Wechselfeld von etwa 0.5 mT bei 
MeÃŸfrequenze von V, = 460 Hz und vh = 4600 Hz. Die AuflÃ¶sun betrÃ¤g 
I - I O ^  SI. Eine vollstÃ¤ndig Messung besteht aus einer Leermessung ohne 
Probe und der anschlieÃŸende Hauptmessung mit Probe. Die auf das tatsÃ¤ch 
liche Probenvolumen korrigierte magnetische SuszeptibilitÃ¤ berechnet sich aus 
der Differenz beider Messungen. Zur Bestimmung der FrequenzabhÃ¤ngigkei 
wurde ein Probensatz zunÃ¤chs komplett mit der niedrigen Frequenz V ,  und an- 
schlieÃŸen mit der hÃ¶here Frequenz vh gemessen. 

Aus den beschriebenen MeBverfahren lassen sich eine Reihe von Para- 
metern ableiten, die sich als mineralspezifische und / oder magnetogranulo- 
metrische Tests eignen. Dabei werden Aussagen Ã¼be die Mineralogie und 1 
oder die dominierenden KorngrÃ¶ÃŸ sowohl mittels einzelner MeÃŸgrÃ¶ÃŸ 
hÃ¤ufige aber mittels Parameterkombinationen getroffen. 

Die KorngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ngigk des IRM Erwerbs ist in Abbildung 4.5 dar- 
gestellt. Man beachte, daÂ die Konzentration ferromagnetischer Minerale aus 
der SÃ¤ttigungsremanen allein nicht abgeleitet werden kann. Dies ist nur Ã¼be 
die aufwendiger zu bestimmende korngroÃŸenunabhÃ¤ngi SÃ¤ttigungsmagne 
tisierung mÃ¶glich 

Um die Magnetitkonzentration und die dominierende KorngrÃ¶Ã abzu- 
schÃ¤tzen haben Thompson & Oldfield (1986) den in Abbildung 4.6 dargestellte 
Zusammenhang SuszeptibilitÃ¤ K gegen SÃ¤ttigungsremanen SIRM vorge- 
schlagen. Ebenfalls koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ng und damit letztlich auch korn- 
groÃŸenabhÃ¤ng ist die anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ KARM (ARM dividiert 
durch das erzeugende Gleichfeld) normiert auf die SuszeptibilitÃ¤ q R M / ~  (King 
et a l ,  1982a, Abb. 4.7). 

Eine Diagnose des DomÃ¤nenstatu der ferromagnetischen Partikel ver- 
suchten Thompson & Oldfield (1986) mit der GegenÃ¼berstellun des VerhÃ¤lt 
nisses SIRMIK und Remanenzkoerzitivkraft BCR vorzunehmen (Abb. 4.8). 

In aller Regel wird die Auswertung einzelner Parameter oder ihrer Ver- 
hÃ¤ltniss allein keine eindeutige Aussage bezÃ¼glic der in der Probe enthal- 
tenen magnetischen Minerale erlauben. Auf die Mehrdeutigkeit solcher Tests, 
insbesondere bei Vorhandensein mehrerer Magnetomineralarten, weist Hilton 
(1986) hin. FÃ¼ eine zuverlÃ¤ssig Interpretation sind sinnvolle Kombinationen 
mehrerer Parameter notwendig. Ihre Anzahl lÃ¤Ã sich minimieren, da einige in 
analoger Weise auf Anderungen des magnetischen Inventars reagieren. Eine 
wertvolle Hilfe sind Untersuchungen an natÃ¼rliche und synthetischem 
Probenmaterial, dessen Zusammensetzung hinsichtlich Mineralart und Korn- 
groÃŸ bekannt war. Im weiteren werden unter anderem die Arbeiten von Day et 
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Abb. 4.6: Doppellogarithmische Darstellung der Isothermalen SÃ¤ttigungsremanen 
SIRM als Funktion der SuszeptibilitÃ¤ K fÃ¼ Magnetit (verÃ¤nder nach 
Thompson & Oldfield, 1986) 
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Abb. 4.7: Variation des VerhÃ¤ltnisse xARMk in AbhÃ¤ngigkei von der KorngrÃ¶Ã fÃ¼ 
Magnetit. Daten: Quadrate: Hartstra (1982a, b); Dreiecke: King (unver- 
Ã¶ffentlicht 1991); Kreuze: Maher (1988); (nach Bloemendal et al., 1992). 



Abb. 4.8: Doppellogarithmische Darstellung des VerhÃ¤ltnisse SIRMIK in AbhÃ¤ngig 
keit der Remanenzkoerzitivkraft BCR. Die schraffierten FlÃ¤che begrenzen 
die Bereiche fÃ¼ Multi-Domain- (MD), Pseudo-Single-Domain- (PSD) und 
elongierten Single-Domain-(ESD) Magnetit sowie HÃ¤matit ErhÃ¶ht 
Gehalte an (super)paramagnetischen ((S)PM) Komponenten fÃ¼hre zu 
einer Verschiebung der MeÃŸwert in Richtung geringerer SIRMIK Ver- 
hÃ¤ltniss (nach Thompson & Oldfield, 1986). 

al. (1977), Hartstra (1982a, b), Dunlop (1986a, b) und Maher (1988) zum Ver- 
gleich mit den Ergebnissen der vorliegenden Arbeit herangezogen. Eine 
Klassifikation von Tiefseesedimenten aus verschiedenen Regionen der Erde 
unter magnetomineralogischen Gesichtspunkten wurde von Bloemendal et al. 
(1 992) vorgenommen. 

ErgÃ¤nzen zu den bisher genannten isothermalen Verfahren bieten 
thermomagnetische Messungen die MÃ¶glichkeit Magnetominerale mit 
Ã¤hnliche KoerzitivitÃ¤ auf Grund ihrer unterschiedlichen Blockungstemperatur 
voneinander zu trennen. Der Bestimmung der Blockungstemperatur erhielt in 
dieser Arbeit den Vorzug gegenÃ¼be Messungen der Curietemperatur Tc, da 
die geringen Konzentrationen der ferrimagnetischen Partikel Tc Messungen 
am Gesamtsediment nicht zulieÃŸen In der Regel wÃ¤r eine magnetische 



Extraktion notwendig gewesen, die jedoch Minerale mit geringer SÃ¤ttigungs 
magnetisierung wie HÃ¤mati oft nur ungenÃ¼gen erfaÃŸt 

Wird ein ferrimagnetisches Mineral von hohen Temperaturen abgekÃ¼hlt 
so erfolgt beim Unterschreiten seiner Curietemperatur Tc ein Ãœbergan vom 
paramagnetischen in den ferrimagnetischen Zustand (Kapitel 3.1 ). Dabei 
richten sich seine magnetischen Momente parallel zu einem Ã¤uÃŸer Magnet- 
feld aus und werden in dieser Orientierung "eingefroren". Die Probe erwirbt 
eine sogenannte Thermoremanente Magnetisierung, kurz Thermoremanenz. 
Knapp unterhalb der Curietemperatur genÃ¼ge geringe EnergiebetrÃ¤ge um die 
Ausrichtung der magnetischen Momente zu verÃ¤ndern Bei weiterer AbkÃ¼hlun 
durchlÃ¤uf die Probe ein schmales Temperaturintervall, in dem die magne- 
tischen Momente endgÃ¼lti fixiert werden, das heiÃŸ die Relaxationszeit 
(Kapitel 3.3) steigt auf geologisch relevante ZeitrÃ¤um an. Dieser Temperatur- 
bereich wird als Blockungstemperatur TB bezeichnet. TB ist abhÃ¤ngi sowohl 
von der Mineralogie als auch von der KorngrÃ¶ÃŸ Die Blockungstemperatur von 
Single-Domain-Teilchen liegt nÃ¤he bei Tc als die von Pseudo-Single-Domain- 
oder Multi-Domain-Teilchen. Eine Probe mit breitem KorngrÃ¶ÃŸenspektr wird 
daher auch einen relativ breiten Bereich von verschieden hohen Blockungs- 
temperaturen aufweisen. 

Bei der thermischen Entmagnetisierung wird die Temperatur, der die 
Probe ausgesetzt wird, schrittweise erhÃ¶ht Der Temperaturanstieg bewirkt 
eine Abnahme der SÃ¤ttigungsmagnetisierun und der Koerzitivkraft. Dadurch 
wird die Relaxationszeit verringert (Gleichung 6, Kapitel 3.3). SD-Teilchen, 
deren Relaxationszeit klein ist gegen die Aufheizdauer, verlieren bei Erreichen 
der Blockungstemperatur ihre Remanenz vollstÃ¤ndig Im Fall von PSD- und 
MD-Teilchen werden bei TemperaturerhÃ¶hun sukzessive einzelne WÃ¤nd 
oder Teile von WÃ¤nde entblockt, so daÂ die Thermoremanenz zunÃ¤chs nur in 
diesen Teilbereichen der Partikel verschwindet. Die Probe muÃ sich wÃ¤hren 
des AbkÃ¼hlen in einem feldfreien Raum befinden, um keine neue Thermo- 
remanenz zu erwerben. 

Beim Erhitzen der Proben kann es zu Mineralumwandlungen in Form von 
Oxidationen, Reduktionen, Dehydrationen und Ausscheidungen ferrimagne- 
tischer Minerale aus Silikaten (in erster Linie Tonmineralen) kommen. Insbe- 
sondere bei Maghemit und Eisensulfiden ist der Remanenzverlust daher nicht 
allein auf das Erreichen der Blockungstemperatur zurÃ¼ckzufÃ¼hre sondern auf 
den Zerfall der Minerale. Eine Kontrolle Ã¼be derartige mineralogische Ver- 
Ã¤nderunge bietet die Messung der SuszeptibilitÃ¤ nach jedem Entmagne- 
tisierungsschritt. Verringert sich die SuszeptibilitÃ¤t ist dies in aller Regel auf 
eine Oxidation von (Titano-)Magnetit zu HÃ¤mati zurÃ¼ckzufÃ¼hre Auch bei der 
Umwandlung von Maghemit in HÃ¤mati oder von Titanomaghemiten in HÃ¤mati 
und Ilmenit reduziert sich die SuszeptibilitÃ¤t Die SuszeptibilitÃ¤ wÃ¤chs 
dagegen bei der Reduktion von HÃ¤mati oder Goethit zu Magnetit, ebenso bei 
der Oxidation von Pyrrhotit zu Magnetit und bei der Neubildung ferrimagne- 
tischer Minerale (meist Magnetit) aus eisenreichen Silikaten. 



Solche Mineralumwandlungen, die sich an einer geÃ¤nderte Suszep- 
tibilitÃ¤ ablesen lassen, beeinflussen die AussagefÃ¤higkei der thermischen 
Entmagnetisierungskurven nicht wesentlich. Neu gebildete Minerale tragen nur 
zur SuszeptibilitÃ¤t aber nicht zur Remanenz bei, da sie im (quasi) feldfreien 
Raum des Ofens keine Thermoremanenz erwerben. 

Die Auswertung der thermischen Entmagnetisierung der IRM beruht 
darauf, daÂ Minerale mit Ã¤hnliche KoerzitivitÃ¤ zum Teil verschiedene 
Blockungstemperaturen aufweisen und sich so unterscheiden lassen (Lowrie & 
Heller, 1982, Tabelle 5.2). Um die TemperaturabhÃ¤ngigkei mehrerer Koerzi- 
tivitÃ¤tsbereich zu untersuchen, wird die Probe sukzessive kleineren Magnet- 
feldern in drei orthogonalen Richtungen ausgesetzt (Lowrie, 1990). Ein starke 
Abnahme der IntensitÃ¤ in den Entmagnetisierungskurven wird als Erreichen 
einer Blockungs- oder Zerfallstemperatur interpretiert und zur Identifizierung 
der Minerale herangezogen. 

FÃ¼ die thermische Entmagnetisierung wurde ein THERMAL SPECIMEN 
DEMAGNETIZER TSD-1 von SCHONSTEDT INSTRUMENT COMPANY verwendet, der 
im wesentlichen aus einem Ofen und einem AbkÃ¼hlrau mit GeblÃ¤s besteht. 
Beide Teile sind mit F-Metall-Schilden umgeben, so daÂ das Magnetfeld im 
Ofen unter 100 nT und im AbkÃ¼hlrau unter 5 nT betrÃ¤gt Die Messungen 
wurden in Schritten von 50 'C bis zu einer Temperatur von 650 OC durch- 
gefÃ¼hrt Die Proben befanden sich jeweils eine Stunde bei der angegebenen 
Temperatur im Ofen und danach eine Stunde im AbkÃ¼hlraum bevor die ver- 
bleibende Magnetisierung gemessen wurde. 

Eine weiterfÃ¼hrend Beschreibung dieser und anderer magnetogranulo- 
metrischer Verfahren ist bei Thompson & Oldfield (1986) sowie bei King & 
Channel (1 991 ) zu finden. Die gesteinsmagnetischen Grundlagen sind zusam- 
menfassend erlÃ¤uter bei Dunlop (1 981, 1990). 



5 ALLGEMEINE ERGEBNISSE 

In diesem Kapitel wird die Bandbreite der magnetischen Sedimenteigen- 
schatten des gesamten Arbeitsgebietes dargestellt. Die Ergebnisse der Sedi- 
mentkerne vom Lomonosov RÃ¼cke (21 85-6), aus dem Amundsen Becken 
(2171-4), von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom Yermak Plateau 
(1533-3, 2212-3), aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und vom Kolbeinsey RÃ¼cke 
(1 852-2) werden dabei vergleichend behandelt, um Unterschiede und Gemein- 
samkeiten der verschiedenen Regionen herauszuarbeiten. Durch Analysen des 
DomÃ¤nenstatus der Magnetominerale wird spezifisch die magnetische Stabili- 
tÃ¤ und damit die Eignung der Sedimente fÃ¼ palÃ¤omagnetisch Verfahren 
charakterisiert. 

Die betrachteten gesteinsmagnetischen Parameter variieren Ã¼be das 
gesamte Arbeitsgebiet in komplexer Weise. Ihre teufenabhÃ¤ngige Ande- 
rungen erreichen an verschiedenen Lokationen die gleiche GrÃ¶ÃŸenordnu wie 
die gesamten regionalen Schwankungen. AuffÃ¤lli sind in der Mehrzahl der 
Kerne einzelne geringmÃ¤chtig Sedimentlagen, die deutlich abweichende 
magnetische Charakteristika aufweisen. Im Kern aus dem Amundsen Becken 
(2171-4) sind diese Schichten durch besonders markant ausgeprÃ¤gt Uber- 
gÃ¤ng gekennzeichnet. Dieses Areal im Amundsen Becken nimmt insofern 
eine Sonderstellung hinsichtlich der gesteinsmagnetischen Eigenschaften ein. 

5.1 Isothermale Remanente Magnetisierung (IRM) 

ZunÃ¤chs wird die Isothermale Remanente Magnetisierung (IRM) in AbhÃ¤ngig 
keit von auf- und entmagnetisierenden Feldern betrachtet (Kapitel 4.2). Die 
schraffierten FlÃ¤che in Abbildung 5.1 schlieÃŸe alle IRM Kurven der Proben 
eines Kerns ein und erfassen so qualitativ die Breite des KoerzitivitÃ¤ts 
spektrums innerhalb eines Kerns. FÃ¼ die Abszisse wurde eine pseudo- 
logarithmische Achse gewÃ¤hlt die den Verlauf der Kurven bei kleinen Feldern 
deutlicher erkennen lÃ¤ÃŸ 

Magnetfeld = log (B + 10) - log (10); [in mT] 

Die FeldstÃ¤rke bei der die magnetische SÃ¤ttigun erreicht wird, ist mineral- 
spezifisch .und in guter NÃ¤herun umgekehrt proportional zur KorngrÃ¶ÃŸ Die 
maximale Koerzitivkraft von Magnetit, die in erster Linie durch die Kornform 
bestimmt wird, liegt fÃ¼ nadelfÃ¶rmig Single-Domain-Teilchen bei 300 mT. 
Minerale mit hoher Kristallanisotropie wie HÃ¤mati werden erst in Feldern von 
rund 1.5 T (gelegentlich auch 2.5 - 3.5 T) magnetisch gesÃ¤ttigt Goethit sogar 
erst bei rund 5 T (Lowrie & Heller, 1982). 

Weniger als 5 % der Proben eines jeden Kerns weisen bei 300 mT einen 
SÃ¤ttigungsgra von unter 90 % auf. Dies deutet auf eine Magnetomineralogie 
hin, die von niederkoerzitiven ferrimagnetischen Titanomagnetiten / Titano- 



Magnetfeld [rnTl 

0 8 -  

2 
E 0.6 - 
0") . 
2 0 4 -  
cc 

0.2 - 

0.0 

0  10203550100150300500800 

Magnetfeld [mTl 

0  10203550100150300500800 

o:.. ,'/'- 
/ 1 

\ 

\ ' ,J' 
", '1 

\ / / , 
- -  

, , Lornonosov, 

, Rucken j 

/ ^ 

:,,Y' \\L 
, I , ,  , ,  I , ,  

Magnetfeld [mTl 

0: Becken 

0.2 

0.0 
0  10203550100150300500800 

W 

- 

- 

- 

- 

: 

1 0  

- 
0 8 -  

2 
0 6 -  

V) . 
0 4 -  

- 
0 2 -  

0 0 

Magnetfeld [mTl 
1 0 ,  - 

\ \ \  ,T,/- 

- 

- . 
2 0.4- ' Yermak 1 
Q- '/' ,/ 0: ~ l a t e a u  

0  10203550100150300500800 

0  10203550100150300500800 

Magnetfeld [rnTl 
Abb. 5.1: 
Auf- und Entmagnetisierungscharakteris- 
tika der Isothermalen Remanenten 
Magnetisierung (IRM) der Sedimentkerne 
a) Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), b) 
Amundsen Becken (2171-4), C) Morris 
Jesup Schwelle (2200-5), d) Yermak 
Plateau (22 12-3), e) Yermak Plateau 
(1533-3), f) Fram StraÃŸ (1535-8), g) 
Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2). Aufgetragen 
ist die auf die SÃ¤ttigungsremanen 
normierte IRM gegen die FeldstÃ¤rke Die 
punktierten Hilfslinien geben 50, 90 und 
95 % der SÃ¤ttigungsremanenz 
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maghemiten dominiert ist. Der verbleibende Anstieg der IRM Erwerbskurven 
bis zur MaximalfeldstÃ¤rk geht auf eine hochkoerzitive antiferromagnetische 
Phase zurÃ¼ck bei der es sich sowohl um HÃ¤mati als auch um Goethit handeln 
kann. Dieser hÃ¶herkoerzitiv Anteil variiert in begrenztem MaÃŸ sowohl in 
AbhÃ¤ngigkei von der Kernlokation als auch mit den Kerntiefen und macht im 
allgemeinen bis zu etwa 10 % der Gesamtremanenz aus. 

In Abbildung 5.2 sind die Ergebnisse zweier Proben dargestellt, deren 
IRM Auf- und Entmagnetisierungskurven extreme magnetomineralogische Zu- 
sammensetzungen innerhalb des Arbeitsgebietes widerspiegeln, Abbil- 
dung 5.2a zeigt eine Probe, die den Titanomagnetit dominierten Teil der 
Probengesamtheit reprÃ¤sentier (Kern 1533-3, Kerntiefe 335 cm), Abbil- 
dung 5.2b eine Probe mit einem extrem hohen Anteil an antiferromagnetischen 
Mineralen (Kern 2171-4, Kerntiefe 248 cm). Zur niederkoerzitiven ersten 
Gruppe zÃ¤hle rund 90 % der bearbeiteten 554 Proben, die Ã¼brige gehÃ¶re 
der zweiten, hochkoerzitiven Gruppe an. 

Die Konzentration der hochkoerzitiven Mineralphase ist in den meisten 
Proben, auch denen der niederkoerzitiven Gruppe, betrÃ¤chtlich Wenn in 
diesem Zusammenhang die Bezeichnung "HÃ¤matit gebraucht wird, so ist dies 
als "HÃ¤mati und 1 oder andere antiferromagnetische Minerale" zu verstehen, 
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Abb. 5.2: Auf die SIRM normierte IRM Auf- und Entmagnetisierungskurven zweier 
unterschiedlicher Probentypen: a) Titanomagnetit dominierte Probe aus 
335 cm Tiefe des Kerns 1533-3 (Yermak Plateau), b) Probe aus 248 cm 
Tiefe des Kerns 2171-4 (Amundsen Becken) mit extrem hohen Anteilen an 
antiferromagnetischen Mineralen. MDF - Median Destructive Field, MAF - 
Halbes Erwerbsfeld der SIRM, BcRint - NÃ¤herun der Remanenzkoerzitiv- 
kraft, R - Wechselwirkungsparameter. 



da eine weitergehende Unterscheidung hier kaum zu treffen ist. Die thermo- 
magnetischen Untersuchungen (Kapitel 5.4) weisen jedoch auf HÃ¤mati als 
dominierendes hochkoerzitives Mineral hin. Desweiteren wurden im Kern von 
der Morris Jesup Schwelle (2200-5) mittels RÃ¶ntgendiffraktometri hohe 
HÃ¤matitkonzentratione ermittelt, die zusÃ¤tzlic darauf hinweisen, daÂ HÃ¤mati 
das dominierende hochkoerzitive Mineral ist (Vogt, in Vorb.). Ein mÃ¶gliche 
Goethitbeitrag ist von untergeordneter Bedeutung. 

Bei einer prozentualen AbschÃ¤tzun des HÃ¤matitanteil ist zu beachten, 
daÂ die SÃ¤ttigungsremanen von HÃ¤mati nur 1 kAm-I betrÃ¤gt von Magnetit 
dagegen 50 kAm-I (Thompson & Oldfield, 1986). Es ist also eine 50fach 
hÃ¶her HÃ¤matit als Magnetitkonzentration notwendig, um eine remanente 
Magnetisierung gleicher IntensitÃ¤ zu erhalten. Des weiteren befindet sich 
HÃ¤mati bei der hier erreichten FeldstÃ¤rk von 800 mT nicht im Bereich der 
magnetischen SÃ¤ttigung so daÂ die Remanenz pro Volumen tatsÃ¤chlic 
niedriger ist als 1 kAm-1. Ungeachtet der HÃ¤matitkonzentratio werden die 
gesteinsmagnetischen Eigenschaften der meisten Proben im wesentlichen von 
der Titanomagnetitfraktion geprÃ¤gt da diese in der Regel den weitaus grÃ¶ÃŸt 
Beitrag zum Betrag der Remanenz leistet. FÃ¼ die NatÃ¼rlich Remanente 
Magnetisierung (NRM) spielen die Antiferromagnetika praktisch keine Rolle, 
wie ein Vergleich der Entmagnetisierungscharakteristika von IRM und NRM 
ergibt (Abb. 5.3). Dies hat seine Ursache darin, daÂ aufgrund ihres geringen 
spezifischen magnetischen Moments antiferromagnetische Partikel in der 
WassersÃ¤ul oder im Sediment nicht oder nur ungenÃ¼gen durch das Erd- 
magnetfeld ausgerichtet werden. In ihrer Gesamtheit weisen sie daher keine 
einheitliche Magnetisierungsrichtung auf. 
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Abb. 5.3: Vergleich der Wechselfeldentmagnetisierung der NatÃ¼rliche (NRM) und 
der Isothermalen Remanenten Magnetisierung (IRM) einer Probe mit 
hohen Konzentrationen hochkoerzitiver Minerale aus 248 cm Tiefe des 
Kerns 2171-4 (Amundsen Becken). 



Der HÃ¤matitantei an der ferromagnetischen Mineralfraktion wird am 
S-o,3 T Wert nach Bloemendal et al. (1992) deutlich. Der arithmetische Mittel- 
wert Ã¼be die Proben aller sieben Kerne liegt bei S.03 T = 0.96 Â 0.03 
(Abb. 5.4g). Dies entspricht je nach KorngrÃ¶Ã 50 bis 75 % HÃ¤matitantei an 
den Magnetomineralen in der Probe (Abb. 4.3). Liegt S O 3  T unter 0.94 (etwa 
10 % aller Proben), betrÃ¤g der HÃ¤matitantei sogar 90 % und mehr. 

Bei gleichbleibender Mineralogie gibt die Form der Auf- und Entmagneti- 
sierungskurve der IRM AufschluÃ Ã¼be die KoerzitivitÃ¤ und damit zu einem 
gewissen Grade Ã¼be die KorngrÃ¶Ã und den DomÃ¤nenstatu der vorhandenen 
ferrimagnetischen Minerale (Kapitel 4.2). Aus den beiden Kurven lassen sich 
als charakteristische Parameter das halbe Erwerbsfeld (MAFslRM) und das 
Median Destructive Field (MDFslRM) der Isothermalen SÃ¤ttigungsremanen 
(SIRM) ableiten, sowie die NÃ¤herun der Remanenzkoerzitivkraft BcRint und 
der Wechselwirkungsparameter R (Cisowski, 1981 ). Diese vier GrÃ¶ÃŸe 
ergÃ¤nz um den schon erwÃ¤hnte Wert und die VerhÃ¤ltniss 
MAFslRM/BcR und MDFSIRM/BCR (Dankers, 1981), sollen Zur Charakterisie- 
rung der ferromagnetischen Partikel herangezogen werden. Statt der nur an 
einzelnen reprÃ¤sentative Proben mittels Backfield Kurven gemessenen 
Remanenzkoerzitivkraft BcR wird die an allen Proben bestimmte NÃ¤herun der 
Remanenzkoerzitivkraft BcRint verwendet. BcR und BcRint differieren dabei um 
etwa 10 %, 

ZunÃ¤chs wird das Median Destructive Field MDFslRM betrachtet. Dazu 
sind in Tabelle 5.1 einige Zahlenwerte fÃ¼ verschiedene Komponenten der 
Titanomagnetit-Mischreihe mit unterschiedlicher KorngrÃ¶Ã aufgefÃ¼hrt 

Von den untersuchten Proben weisen 99 % ein MDFslRM von Ã¼be 15 mT 
auf (Abb. 5 . 4 ~ ) .  Der arithmetische Mittelwert liegt bei 28 mT, wobei rund 40 O h  

der Proben hÃ¶her Werte aufweisen. Damit besitzen fast alle Proben ein 
MDFsiRM oberhalb der fÃ¼ magnetisch wenig stabile Multi-Domain-Partikel 
typischen Werte (Tabelle 5.1). In den untersuchten Sedimenten ist daher von 
Titanomagnetiten auszugehen, die ganz Ãœberwiegen als magnetisch stabile 
Single-Domain- / Pseudo-Single-Domain-Teilchen vorliegen. Die Ursache fÃ¼ 
die im Vergleich mit Tabelle 5.1 relativ hohen MDFsloM Werte liegt sicherlich 
nicht ausschlieÃŸlic in einer dominierenden TeilchengrÃ¶Ã von < 1 um, 
sondern ebenso in einer durch die mechanische Beanspruchung wÃ¤hren des 
glaciomarinen Transports bedingten KoerzitivitÃ¤tserhÃ¶hu grÃ¶ÃŸer Partikel. 

Abb. 5.4 (folgende Seite): HÃ¤ufigkeitsverteilunge der gesteinsmagnetischen 
Parameter: a) Halbes Erwerbsfeld der SIRM (MAFSIRM), b) IntensitÃ¤ der 
SIRM C) Median Destructive Field der SIRM (MDFslRM), d) NÃ¤herun der 
Remanenzkoerzitivkraft (BcRint), e) Wechselwirkungsparameter R, f) 
VerhÃ¤ltni MAFslRM/BcRint, 9 )  VerhÃ¤ltni MDFslRM/BcRint, h) s.0,3 7. 
Dargestellt sind die Ergebnisse aller bearbeiteten Proben der Kerne 
2185-6 (Lomonosov RÃ¼cken) 2171-4 (Amundsen Becken), 2200-5 (Morris 
Jesup Schwelle) und 1533-3, 2212-3 (beide Yermak Plateau), 1535-8 
(Fram StraÃŸe sowie 1852-2 (Kolbeinsey RÃ¼cken) MW gibt jeweils den 
arithmetischen Mittelwert mit Standardabweichung an, in Abbildung b) ist 
abweichend der geometrische Mittelwert angegeben. 
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Die Dominanz magnetisch stabiler Partikel im SDIPSD-Bereich wird 
weiterhin belegt durch die BcRint Werte (Abb. 5.4d), deren Mittelwert bei 
41 Â 8 mT liegt. Die Verteilung besitzt zwei Maxima: ein erstes zwischen 30 
und 35 mT, ein zweites zwischen 40 und 50 mT. Diese bimodale Verteilung ist 
zum Teil auf den EinfluÃ der unterschiedlichen Konzentration antiferro- 
magnetischer Minerale in den Proben zurÃ¼ckzufÃ¼hre So entsprechen die 
30 % Proben, die eine niedrige Remanenzkoerzitivkraft BcRint < 40 mT 
besitzen, recht genau dem Prozentsatz hoher T Werte, der auf einen 
unterdurchschnittlich geringen Anteil an Antiferromagnetika hinweist 
(Abb. 5.4h). Umgekehrt stimmen die 70 Oh der Proben mit einem hohen BcRint 
von > 40 mT mit den Proben mit hohem Anteil an Antiferromagnetika Ã¼berein 
Ein Vergleich mit Tabelle 5.1 zeigt, daÂ die gemessenen BcRint Werte Korn- 
groÃŸe von < 5 um zuzuordnen sind. 

ErgÃ¤nzen seien die Ergebnisse fÃ¼ das halbe Erwerbsfeld der SIRM 
(MAFsiRM) genannt (Abb. 5.4a). Der Mittelwert betrÃ¤g 62 Â 13 mT, wobei etwa 
94 % der Proben Werte > 45 mT besitzen, das in der Literatur als Maximum fÃ¼ 
MD Titanomagnetite angegeben wird (Tabelle 5.1). Die Mehrzahl der Ergeb- 
nisse schwankt zwischen 45 und 90 mT. Dies entspricht den in Tabelle 5.1 
angegebenen Literaturdaten fÃ¼ natÃ¼rlich PSD Partikel mit variierendem 
Titangehalt oder Maghemitisierungsgrad. 

Nach Dankers (1981) erlauben die VerhÃ¤ltniss von halbem Erwerbsfeld 
der SIRM zu Remanenzkoerzitivkraft MAFslRM/BcR sowie Median Destructive 
Field zu Remanenzkoerzitivkraft MDFslRM/BcR (Abb. 5.4f, g) eine Diagnose 
der Mineralart hinsichtlich einer Unterscheidung von Magnetit, Titanomagnetit 
und HÃ¤mati unabhÃ¤ngi von der KorngrÃ¶ÃŸ 

FÃ¼ homogen verteilte, nicht miteinander wechselwirkende und statistisch 
orientierte HÃ¤matitpartike ergibt sich nach Dankers (1981) MAFsiRM a BcR: 
MDFsiRM. Beide VerhÃ¤ltniss liegen demnach ungefÃ¤h bei 1. FÃ¼ die aufgrund 
ihres hÃ¶here magnetischen Moments stÃ¤rke miteinander wechselwirkenden 
Magnetite betrÃ¤g das VerhÃ¤ltni MAFslRMIBcR 1,6 + 0.2, fÃ¼ Titanomagnetit 
1.4 + 0.2. FÃ¼ MDFslRM/BcR gibt Dankers 0.40 Â 0.06 (Magnetit) ~ Z W .  0.59 + 
0.07 (Titanomagnetit) an. Diese Werte beziehen sich auf verschiedene 
KorngrÃ¶ÃŸenfraktion im PSD- und MD-Bereich. 

Im folgenden wird fÃ¼ die Remanenzkoerzitivkraft der NÃ¤herungswer 
BCRint eingesetzt. Bei den untersuchten Proben liegen die MAFslRM/BCRint 
Werte zu Ã¼be 80 % zwischen 1.4 und 1.6 (Abb. 5.4f), das heiÃŸ in einem 
Bereich, der sowohl Titanomagnetiten als auch reinem Magnetit zugeordnet 
werden kann. Dieses insofern wenig spezifische Ergebnis ist vermutlich 
Ausdruck der hinsichtlich ihres Titangehaltes komplexen Zusammensetzung 
der einzelnen Proben. 



Tabelle 5.1: Halbes Erwerbsfeld MAFslRM, Median Destructive Field MDFSIRM und Remanenzkoerzitivkraft BcR der Isothermalen 
Remanenten Magnetisierung verschiedener Komponenten der Titanomagnetit (TM)-Mischreihe. 
SP - Superparamagnetische Teilchen, SD - Single-Domain-Teilchen, PSD - Pseudo-Single-Domain-Teilchen, MD - Multi- 
Domain-Teilchen. 

2 )  Mehrere Proben unterschiedlicher mittlerer KorngrÃ¶ÃŸ 
b) Statt BcP ist die NÃ¤herun der Remanenzkoerzitivkraft BcmJ angegeben 
C) EnthÃ¤l Fe-reiche EinschlÃ¼ss von < 0.02 um Durchmesser. 
d) Mischungsparameter X = 0.05, Oxidationsparameter z = 0.8. 



Das VerhÃ¤ltni MDFsiRM/BcRint spricht mit einem Mittelwert von 0.66 
deutlich fÃ¼ Titanomagnetit (Abb. 5.4g). Allerdings ergeben sich fÃ¼ 38 % der 
Proben Werte von Ã¼be 0.66, die damit auÃŸerhal des von Dankers 
angegebenen Intervalls liegen. Dies kÃ¶nnt wiederum in der heterogenen 
mineralogischen Zusammensetzung begrÃ¼nde sein, insbesondere aufgrund 
der beigemengten antiferromagnetischen Minerale. Eine weitere mÃ¶glich 
ErklÃ¤run kann in der Tatsache gesehen werden, daÂ Dankers einen TM25 
Titanomagnetit untersuchte. Da die Sedimente des Arbeitsgebietes vermehrt 
die allgemein hÃ¤ufige vorkommenden TM60 enthalten (Kapitel 5.5 
Rasterelektronenmikroskopie), wÃ¤r der hÃ¶her Titangehalt eine ErklÃ¤run fÃ¼ 
das hÃ¶here noch stÃ¤rke von reinem Magnetit abweichende VerhÃ¤ltni 
MDFsiRM/BCRint der untersuchten Proben. Zusammenfassend ist von einer 
Dominanz der Titanomagnetite gegenÃ¼be reinem Magnetit auszugehen. 

Wie schon zuvor betont (Kapitel 4.2), wird die KoerzitivitÃ¤ einer Probe 
durch die magnetische Wechselwirkung der ferrimagnetischen Partikel und 
DomÃ¤ne beeinfluÃŸt Eine starke Wechselwirkung verringert aufgrund hoher 
intrinsischer Magnetfelder beim Remanenzerwerb die Wirkung eines Ã¤uÃŸer 
Magnetfeldes. Es ist daher ein hÃ¶here Feld notwendig, um eine bestimmte 
RemanenzintensitÃ¤ zu erreichen. WÃ¤hren der Entmagnetisierung verstÃ¤rk 
die gleiche Wechselwirkung die Wirksamkeit eines Ã¤uÃŸer Magnetfeldes, das 
heiÃŸt MDFslRM verringert sich. Dies fÃ¼hr in der Darstellung der normierten 
Remanenz gegen die FeldstÃ¤rk zu asymmetrischen Kurven (Abb. 5.2). FÃ¼ 
ideale wechselwirkungsfreie Partikel sind die Kurven symmetrisch. 

Die nach Cisowski (1981) mit R bezeichnete Projektion des Schnitt- 
punktes der IRM Auf- und Entmagnetisierungskurve auf die Ordinate stellt ein 
MaÃ fÃ¼ diese Wechselwirkung dar (Abb. 4.3), wobei R = 0.5 "nicht wechsel- 
wirkend" bedeutet. Viele Sedimente und BÃ¶de sind durch einen R Wert von 
0.36 gekennzeichnet (Maher, 1988). Dies entspricht auch dem Mittelwert der 
untersuchten Proben, der bei R = 0.34 + 0.04 liegt (Abb. 5.4e). Die Verteilung 
weist allerdings einen grÃ¶ÃŸer Anteil an stark wechselwirkenden Proben 
(kleines R) auf als an gering wechselwirkenden (hohes R). 

Der Grad der Wechselwirkung hÃ¤ng deutlich von der Konzentration der 
ferrimagnetischen Partikel ab. Aus Abbildung 5.5a ist ersichtlich, daÂ eine 
geringe Wechselwirkung (R > 0.4) mit niedriger IntensitÃ¤ (SIRM < 1 A m-I) und 
eine starke Wechselwirkung (R < 0,3) mit hoher IntensitÃ¤ (SIRM > 10 A m-I) 
verbunden ist. In einem mittleren IntensitÃ¤tsbereic (1 A m-1 < SIRM < 
10 A m-1) ist die AbhÃ¤ngigkei weniger stark ausgeprÃ¤gt so daÂ hier noch an- 
dere Faktoren eine Rolle spielen - beispielsweise die KorngrÃ¶ÃŸ Multi- 
Domain-Teilchen weisen bei gleicher Konzentration eine hÃ¶her Wechsel- 
wirkung auf als Single-Domain-Teilchen, da die Wechselwirkung bei ihnen 
zwischen den einzelnen DomÃ¤ne stattfindet, wÃ¤hren im Fall von SD-Teilchen 
getrennte einzelne Partikel miteinander wechselwirken. Die IntensitÃ¤tsvertei 
lung der SIRM aller Proben ist in Abbildung 5.4b dargestellt, wobei der geome- 
trische Mittelwert angegeben ist, da die SIRM, wie die Ã¼brige konzentrations- 
abhÃ¤ngige Parametern, eine logarithmische Normalverteilung aufweist. 



In Abbildung 5.5b wird deutlich, daÂ die Wechselwirkung in Proben, die 
Ã¼berwiegen aus Antiferromagnetika bestehen, geringer ist als in Proben ohne 
oder mit nur wenigen antiferromagnetischen Mineralen. Dies ist in erster Linie 
auf das niedrige spezifische magnetische Moment der Antiferromagnetika 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre 

Eine ausgeprÃ¤gt AbhÃ¤ngigkei vom Prozentsatz der Antiferromagnetika 
ergibt sich auch fÃ¼ die KoerzitivitÃ¤t in Abbildung 5 . 5 ~  ausgedrÃ¼ck durch das 
MDFoiRM. Dabei bildet ein Wert von 40 mT die obere Grenze fÃ¼ die 
enggruppierenden Titanomagnetit dominierten Proben. FÃ¼ die Proben mit 
erhÃ¶hte Gehalt an Antiferromagnetika < 0.92) scheint dagegen ein 
linearer Zusammenhang zwischen MDFsIRM und T zu bestehen. 
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Abb. 5.5: Zusammenhang zwischen a) der Isothermalen SÃ¤ttigungsremanen 
(SIRM) und dem Wechselwirkungsparameter R, b) dem Wechsel- 
wirkungsparameters R und T und C) dem Median Destructive Field 
MDFslRM der SIRM gegen S-0.3 T aller untersuchten des Arbeitsgebietes. 



In Abbildung 5.6 sind die bisher behandelten gesteinsmagnetischen 
Parameter zusammenfassend dargestellt, um einen Ãœberblic Ã¼be ihre regio- 
nale VariabilitÃ¤ zu erhalten. Der Kern aus dem Amundsen Becken (2171-4) 
unterscheidet sich durch eine sehr heterogene Zusammensetzung der ferro- 
magnetischen Mineralfraktion deutlich von den Ã¼brige Lokationen. Die Stan- 
dardabweichung einzelner Parameter dieses Kerns Ã¼bertriff zum Teil die 
regionale Variationsbreite aller Ã¼brige Lokationen. DemgegenÃ¼be weist der 
Kern vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2) eine in sich sehr homogene ferro- 
magnetische Mineralfraktion auf. Bei im Vergleich geringen Standardab- 
weichungungen in allen Parametern entsprechen seine jeweiligen Mittelwerte 
ungefÃ¤h denen der Lokationen am Lomonosov RÃ¼cke (2185), an der Morris 
Jesup Schwelle (2200) und in der Fram StraÃŸ (1535). 

Eine Besonderheit an der Lokation an der Morris Jesup Schwelle (2200) 
ist das relativ stark schwankende VerhÃ¤ltni ferrimagnetischer 1 antiferro- 
magnetischer Partikel An den Lokationen des Yermak Plateaus (1533, 
2212) deutet sich in den vergleichsweise niedrigen KoerzitivitÃ¤tswerte 
(MAFgiRivi, MDFciRM, BQRint) ein etwas grÃ¶bere KorngrÃ¶ÃŸenspektr der 
ferrimagnetischen Partikel an. Auch die Wechselwirkung der ferrimagnetischen 
Minerale (R niedrig) ist trotz Ã¤hnliche Konzentrationen (SIRM) erhÃ¶ht woraus 
sich ebenfalls ein Hinweis auf ein grÃ¶bere KorngrÃ¶ÃŸenspektr ergibt. 

Bei den meisten Kernen Ã¼berschneide sich die Variationsbreiten der 
einzelnen Parameter. Die Ergebnisse sind also, bis auf die Konzentration der 
ferrimagnetischen Partikel, selbst zwischen den Lokationen am Kolbeinsey 
RÃ¼cke (1 852) und Lomonosov RÃ¼cke (21 85), die die geographischen Eck- 
punkte des Arbeitsgebietes bilden, gut vergleichbar. Das ferromagnetische 
Mineralspektrum ist zwar in weiten Teilen des Ã¶stliche Arktischen Ozeans und 
auch der sÃ¼dlic angrenzenden Meeresgebiete recht variabel, jedoch sind die 
unterschiedlichen Zusammensetzungen nicht auf bestimmte Regionen 
beschrÃ¤nkt Hier liegt ein erster Hinweis vor, daÂ der Transport, trotz eventuell 
vorhandener Unterschiede in der Magnetomineralogie der Liefergebiete, zu 
einer rÃ¤umliche Homogenisierung des ferromagnetischen Inventars fÃ¼hrt Dies 
erscheint plausibel, wenn in Anbetracht der geringen KorngrÃ¶ÃŸ der ferro- 
magnetischen Partikel (maximal einige um bis < 1 pm) der Suspensions- 
transport in der WassersÃ¤ul als weiterer Mechanismus zum Eistransport hin- 
zukommt. Die verbleibenden Unterschiede zwischen den Lokationen sind 
mÃ¶glicherweis auf Effekte der Bathymetrie und der StrÃ¶mungsverhÃ¤ltnis 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre 

Als vorlÃ¤ufige Ergebnis bleibt eine Titanomagnetit dominierte ferro- 
magnetische Mineralfraktion festzuhalten, die sich hinsichtlich ihrer DomÃ¤nen 
struktur im Bereich magnetisch stabiler SDIPSD-Teilchen einordnen lÃ¤ÃŸ Der 
stets vorhandener Anteil einer hochkoerzitiven antiferromagnetischen Phase ist 
zwar in seiner Konzentration von Bedeutung, aber nur in wenigen Proben 
ausreichend hoch, um die gesteinsmagnetischen Eigenschaften zu dominieren. 
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Abb. 5.6: Arithmetische Mittelwerte mit Standardabweichung gesteinsmagnetischer Parameter der Sedimentkerne vom Lomonosov 
RÃ¼cke (2185-6), aus dem Amundsen Becken (2171-4), von der Morris Jesup Schwelle (2200-51, vom Yermak Plateau 
(1 533-3, 221 2-3), aus der Fram StraÃŸ (1 535-8) und vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1 852-2). FÃ¼ die SIRM ist abweichend der 
geometrische Mittelwert angegeben. Die unterste Zeile zeigt den Mittelwert aller sieben Kerne, die punktierte senkrechte 
Linie deutet die Lage dieses Gesamtmittelwertes an. 



5.2 Anhysteretische Remanente Magnetisierung (ARM) 

Zur Absicherung der Aussagen des vorangegangenen Kapitels werden im 
weiteren die Ergebnisse von Untersuchungen der Anhysteretischen Remanen- 
ten Magnetisierung (ARM) sowie einige daraus abgeleitete Parameterkombi- 
nationen vorgestellt und mit Resultaten von Sedimentkernen aus Ã¤hnliche 
SedimentationsrÃ¤ume verglichen. 

Das Ziel der im folgenden diskutierten magnetogranulometrischen Tests 
auf Basis der Anhysteretischen Remanenten Magnetisierung besteht in der 
Charakterisierung der ferrimagnetischen Mineralfraktion nach SD-, PSD-, MD- 
und SP-Teilchen. 

Um das KorngrÃ¶ÃŸenspektr der Magnetominerale detaillierter zu erfas- 
sen, wird zunÃ¤chs die Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ KARM (ARM dividiert 
durch das beim Erwerb vorhandene Gleichfeld) der magnetischen Suszeptibili- 
tÃ¤ K gegenÃ¼bergestell (King et al., 1982a). K und KARM sind beide konzentra- 
tionsabhÃ¤ngig variieren jedoch in entgegengesetzter Weise mit der KorngrÃ¶Ã 
der ferrimagnetischen Partikel. Bei der Quotienienbildung hebt sich der EinfluÃ 
der Konzentration auf und es lÃ¤Ã sich eine Aussage Ã¼be ein weites Spektrum 
magnetischer KorngrÃ¶ÃŸ treffen (Abb. 4.7). 

Eine Limitierung solcher Aussagen ergibt sich dadurch, daÂ das Ver- 
hÃ¤ltni KARM/K nur fÃ¼ den KorngrÃ¶ÃŸedberei der SD-PSD-MD-Partikel 
monoton abnimmt. Superparamagnetische Partikel fÃ¼hre aufgrund ihrer hohen 
SuszeptibilitÃ¤ (Stacey & Banerjee, 1974; Maher, 1988) und ihres Unver- 
mÃ¶gens eine nennenswerte Remanenz zu tragen, zu Ã¤hnlic niedrigen KARM/K 
Werten wie sie fÃ¼ MD-Teilchen typisch sind. Allerdings sind SP-Teilchen in 
marinen Sedimenten weniger hÃ¤ufi vorzufinden als in BÃ¶de oder estuarinen 
Sedimenten (Bloemendal et al., 1992). 

Kaum eine BeschrÃ¤nkun der AussagefÃ¤higkei verursacht der EinfluÃ 
hochkoerzitiver Minerale. Die in Tiefseesedimenten vorkommenden schwach 
magnetischen Antiferromagnetika wie HÃ¤mati und Goethit (Robinson, 1986; 
Bloemendal et al., 1988; Doh et al. 1988) bestimmen die magnetischen Eigen- 
schaften des Sediments nur bei sehr niedrigen Magnetitkonzentrationen. Auf 
das VerhÃ¤ltni KARM/K hat ein zunehmender HÃ¤matitantei nur geringen EinfluÃ 
(Abb. 5.7). 

Weiterhin ist zu beachten, daÂ ein Parameter wie K ~ ~ ~ / K  Ã¼be die Korn- 
grÃ¶ÃŸenverteilu der gesamten Probe integriert. Es bleibt daher unsicher, ob 
die diagnostizierte KorngrÃ¶Ã das reale Maximum der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu 
der Probe wiedergibt oder den Mittelwert einer KorngrÃ¶ÃŸenverteilu mit meh- 
reren Maxima darstellt. Dies schrÃ¤nk die AussagefÃ¤higkei aber nicht 
wesentlich ein, da das magnetischen Verhalten der Probe zunÃ¤chs als ganzes 
charakterisiert werden soll. 



Abb. 5.7: Variation von KARM 1 K in AbhÃ¤ngigkei des VerhÃ¤ltnisse Magnetit zu 
HÃ¤matit Die KorngrÃ¶Ã des HÃ¤matit betrÃ¤g 0.36 Pm. Die Magnetit- 
korngrÃ¶Ã ist jeweils angegeben. Kreuze bezeichnen extrem nadelfÃ¶rmig 
Magnetitpartikel (schematisch nach Bloemendal et al., 1992). 

0.1 

In Abbildung 5.8 ist KARM gegen K fÃ¼ die Sedimentkerne vom Lomonosov 
RÃ¼cke (21 85-6), aus dem Amundsen Becken (21 71-4), von der Morris Jesup 
Schwelle (2200-5), vom Yermak Plateau (1533-3, 2212-3), aus der Fram 
StraÃŸ (1535-8) und vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2) aufgetragen. In erster 
Linie wird das Spektrum der (Titano-)Magnetitkonzentration wiedergegeben. K 

variiert um etwa eine GrÃ¶ÃŸenordnu zwischen I I I -I O^ SI und 1308-1 O^ SI, 
KARM um zwei GrÃ¶ÃŸenordnung von 147.1 0-6 SI bis 15680-1 0-6 SI. Ã„hnlich 
Wertebereiche wurden auch fÃ¼ glaciomarine Sedimente vom Alpha RÃ¼cke 
(Amerasisches Becken, 82 - 84ON 1208 - 265OW, 2000 - 2500 m Wassertiefe) 
gemessen. Sie sind im Vergleich deutlich hÃ¶he als die Ergebnisse von Sedi- 
menten aus dem Nordatlantik (ODP - Site 552, 56ON / 23OW, 2301 m Wasser- 
tiefe), die ebenfalls eistransportiertes Material aufweisen, aber niedriger als die 
Resultate von Proben aus der Baffin Bay (ODP - Site 645, 70Â° / 65OW, 
2010 m Wassertiefe) und der Labrador See (ODP - Site 646, 58ON 148OW, 
3450 m Wassertiefe) (Bloemendal et al., 1992). 

nadelfÃ¶rmi A 1 ,um 
X 0.025pm 0 45 - 53,um 

l l t l l l l t l  

Abb. 5.8 (folgende Seite): Variation von KARM und K in den Sedimentkernen a) vom 
Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), b) aus dem Amundsen Becken (2171-4), C) 
von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), d), e) vom Yermak Plateau 
(2212-3, 1533-3), f) aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und g) vom Kolbeinsey 
RÃ¼cke (1852-2). Die Wertebereiche fÃ¼ Sedimente vom Alpha RÃ¼cken 
der Baffin Bay und des Nordatlantiks mit signifikant hohen Anteilen an 
eistransportiertem Material sind begrenzt durch schattierte FlÃ¤chen 
diejenigen von Sedimenten der Labrador See mit bodenwassertranspor- 
tiertem Material durch umrandete FlÃ¤che (Bloemendal et al., 1992). 
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Abbildung 5.9 zeigt das VerhÃ¤ltni Ferrimagnetika 1 Antiferromagnetika 
(S-o,3 T) in AbhÃ¤ngigkei von der ferrimagnetischen KorngrÃ¶Ã ( q R M / ~ ) .  Die 
Variation von TCARM/~ zwischen 1 und 21 ist vergleichbar mit den Werten der 
Proben vom Alpha RÃ¼cken aus der Labrador See und der Baffin Bay 
(Bloemendal et al., 1992). Besondere Ãœbereinstimmun besteht zwischen der 
Lokation 2171 (Amundsen Becken) und dem Alpha RÃ¼cken Die Ã¼brige unter- 
suchten Lokationen zeigen Ã¤hnlich Werte wie die Sedimente der Labrador 
See und zum Teil auch der Baffin Bay. Sie unterscheiden sich allerdings 
deutlich von den grobkÃ¶rnigere Proben aus dem Nordatlantik mit im Mittel 
hÃ¶here Konzentrationen an Antiferromagnetika. 

Nach einem Modell von King et al. (1982a) entspricht das KARM/K Ver- 
hÃ¤ltni von 1 bis 21 einem KorngrÃ¶ÃŸenspektr zwischen etwa 5 - 10 um und 
weniger als 0.1 um. FÃ¼ sehr feinkÃ¶rnige synthetisches Probenmaterial mit 
einer KorngrÃ¶Ã 0.07 um bestimmte Maher (1988) VerhÃ¤ltniss zwischen 9 
und 14. Allerdings gilt es, sich den Unterschied zwischen "echten" SD-Teilchen 
und SD-Verhalten vor Augen zu halten. Innere Spannungen in natÃ¼rliche 
Probenmaterial fÃ¼hre auch bei grÃ¶ÃŸer Partikeln zu vergleichsweise hohen 
K ~ ~ ~ / K  Werten. 

Das VerhÃ¤ltni Ferrimagnetika / Antiferromagnetika T reicht von 0.72 
bis 0.99, wobei mit AnnÃ¤herun an 1 der Magnetitgehalt nicht linear zunimmt 
(Abb. 4.4). Wie bereits erwÃ¤hn ergibt sich beim Vergleich der T Werte mit 
Abbildung 4.4, daÂ hochkoerzitive Antiferromagnetika in der Mehrzahl der 
Proben einen bedeutenden, zum Teil sogar den Ã¼berwiegende Anteil der 
remanenztragenden Minerale bilden. Nach King et al. (1982b) werden die 
magnetischen Eigenschaften von magnetithaltigen Proben jedoch erst dann 
durch Antiferromagnetika beeinfluÃŸt wenn letztere einen Anteil von mindestens 
80 - 90 % ausmachen. HÃ¤matitkonzentratione dieser GrÃ¶ÃŸenordnu ent- 
sprechen T Werten von < 0.94 (Abb. 4.4). Dies trifft nur fÃ¼ etwa 10 % 
aller Proben zu (Abb. 5.4h). 

Aus der Kombination der zuvor genannten Parameter lassen sich Infor- 
mationen Ã¼be das Sedimentationsgeschehen an den verschiedenen Loka- 
tionen gewinnen. Als Ursachen fÃ¼ die unterschiedlichen Werteverteilungen in 
den Abbildungen 5.8 und 5.9 kommen Variationen in der Konzentration der dia- 
und paramagnetischen terrigenen und biogenen Komponenten, die unter- 

Abb. 5.9 (folgende Seite): Variation von S.o,3~ und KARM/K in den Sedimentkerne 
a) vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), b) aus dem Amundsen Becken 
(2171-4), C) von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), d), e) vom Yermak 
Plateau (2212-3,1533-3), f) aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und g) vom 
Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2). Die Wertebereiche fÃ¼ Sedimente vom Alpha 
RÃ¼cken der Baffin Bay und des Nordatlantiks mit signifikant hohen 
Anteilen an eistransportiertem Material sind begrenzt durch schattierte 
FlÃ¤chen diejenigen von Sedimenten der Labrador See mit bodenwasser- 
transportiertem Material durch umrandete FlÃ¤che (Bloemendal et al., 
1992). 
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schiedliche Lage der Lokationen in Bezug auf die Liefergebiete und Trans- 
portwege des detritischen ferromagnetischen Materials, seine mÃ¶glich post- 
sedimentÃ¤r Diagenese und unterschiedliche Anteile an biogenem Magnetit in 
Frage. 

Die Auswertung der K ~ ~ ~ / K  zu T Verteilungen kann Hinweise auf 
das Sedimentationsmilieu geben. Im wesentlichen zeigen alle Lokationen ein 
enggruppierendes Wertemuster, nur in einigen FÃ¤lle weichen einige Proben 
von der Hauptgruppe ab, die meisten im Fall der Lokation im Amundsen 
Becken (Abb. 5.9b). Es kann daher mit Ausnahme des Kerns 21 71 -4 von einem 
einzelnen Liefergebiet des magnetischen Materials ausgegangen werden oder 
von mehreren Gebieten, deren Magnetominerale die gleichen magnetischen 
Eigenschaften aufweisen und sich nicht weiter differenzieren lassen. Die dichte 
Verteilung sowohl der KorngrÃ¶Ã der ferrimagnetischen Partikel (KARM/~) als 
auch des VerhÃ¤ltnisse Ferrimagnetika IAntiferromagnetika (S.0.3 T) ist Ã¼ber 
raschend unter der Annahme, daÂ eistransportiertes Material den Haupt- 
bestandteil arktischer Sedimente bildet. Es ist nur schwer vorstellbar, daÂ in 
das Eis Partikel eines so engbegrenzten KorngrÃ¶ÃŸenbereich bevorzugt 
inkorporiert werden. Die Sedimentation sollte vielmehr durch einen anderen 
Faktor dominiert sein, etwa MeeresstrÃ¶mungen die durch selektiven Transport 
bestimmter KorngrÃ¶ÃŸ zu einem schmalen KorngrÃ¶ÃŸenspektr fÃ¼hren Die 
Ã¼berwiegen diagnostizierten kleinen PartikelgrÃ¶ÃŸe zum Teil im sub-Micron- 
Bereich, lassen diesen, im Zusammenhang mit der IRM bereits erwÃ¤hnten 
Suspensionstransport in der WassersÃ¤ul plausibel erscheinen. Die wenigen, 
in allen Kernen vorhandenen Proben mit einer relativen Anreicherung hoch- 
koerzitiver Minerale kÃ¶nne sowohl als Hinweis auf diagenetische 
VerÃ¤nderunge als auch auf eine magnetomineralogisch wechselnde 
Sedimentfracht interpretiert werden. 



5.3 Hystereseparameter 

Um die bisherigen Resultate hinsichtlich des DomÃ¤nenstatu der ferrimagne- 
tischen Minerale weiter abzusichern und darÃ¼be hinaus die magnetischen 
Eigenschaften der Sedimentmatrix zu untersuchen, wurden an acht bis elf aus- 
gewÃ¤hlte Proben jedes Kerns Messungen der magnetischen Hysterese 
durchgefÃ¼hrt Als Beispiel sind in Abbildung 5.10 die Ergebnisse zweier 
magnetomineralogisch sehr unterschiedlicher Proben dargestellt. Die Probe 
aus dem Kern von der Morris Jesup Schwelle (2200-5, Kerntiefe 447 cm) weist 

- 0 . 3 - 0 . 2 - 0 . 1  0  0.1 0 .2  0.3 - 0 . 3 - 0 . 2 - 0 . 1  0  0.1 0.2 0.3 
Feld [T l  Feld [Tl 

-1 -0.5 0  0.5 1  -1 -0 .5  0 0.5 1 
Feld [T l  Feld iTl 

Abb. 5.10: Hysteresekurven einer Titanomagnetit dominierten Probe (2200-5, 
447 cm) und einer Antiferromagnetika dominierten Probe (2171-4, 93 cm). 
a), b) Maximalfeld 0.3 T; C, d) Maximalfeld 1 T. Der lineare Trend bei 
hÃ¶here Feldern beruht auf der paramagnetischen SuszeptibilitÃ¤ der 
Sedimentmatrix, die aus der Steigung der Tangente (punktierte Gerade) 
an den linearen Teil der Hysteresekurve bestimmt werden kann. b), d) 
MeÃŸwert korrigiert um den  paramagnetischen Anteil der SuszeptibilitÃ¤t 



ein dem Mittelwert aller Proben entsprechendes VerhÃ¤ltni von hochkoerzitiven 
zu niederkoerzitiven Mineralen auf, wÃ¤hren die Probe aus dem Kern aus dem 
Amundsen Becken (21 71 -4, Kerntiefe 93 cm) einen Ã¼berdurchschnittlic hohen 
Anteil an hochkoerzitiven Mineralen besitzt. Die Abbildungen 5.10a, b zeigen 
jeweils Messungen mit einem Maximalfeld von 0.3 T, die Abbildungen 5.10c, d 
bis 1 T. 

Der positive lineare Trend bei hÃ¶here Feldern geht in erster Linie auf die 
paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ der Sedimentmatrix zurÃ¼ck in geringerem 
MaÃŸ auch auf hochkoerzitive Magnetominerale, Die Steigung der an diesen 
linearen Abschnitt angelegten Geraden - die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ - 
betrÃ¤g fÃ¼ die Probe aus Kern 2200-5 60-10-3 m3 kg-1, fÃ¼ die Probe aus Kern 
21 71-4 120.1 0-3 m3 kg-1 (Zur Berechnung aus der 1 T Messung wurde die 
Einheit T in A m-1 umgerechnet). Die SuszeptibilitÃ¤ der Sedimentmatrix kann 
demnach deutlich variieren. Um diesen EinfluÃ zu eliminieren, wurde der 
lineare Anteil der Hysteresekurve entsprechend einer Geradengleichung von 
allen Magnetisierungswerten subtrahiert (Abb. 5.1 Ob, d). Dieses Verfahren wird 
als "Slope-Korrektur" bezeichnet. 

ZunÃ¤chs soll nÃ¤he auf die KenngrÃ¶ÃŸ der Hysteresekurven einge- 
gangen werden, auf die SÃ¤ttigungsmagnetisierun Mg, SÃ¤ttigungsremanen 
/IRs und Koerzitivkraft BQ sowie auf die durch Messung von Backfieldkurven 
bestimmte Remanenzkoerzitivkraft BCR. Die nach Day et al. (1977) aus diesen 
Parametern - der um paramagnetische Anteile korrigierten Hysteresekurven - 
gebildeten VerhÃ¤ltniss sind in Abbildung 5.1 1 dargestellt. Sie ermÃ¶glichen 
RÃ¼ckschlÃ¼s auf den DomÃ¤nenstatu der ferrimagnetischen Minerale zu 
ziehen. 

Das VerhÃ¤ltni MRg/Ms unterliegt Ã¼be das gesamte KorngrÃ¶ÃŸenspektr 
einer deutlichen AbhÃ¤ngigkei vom VerhÃ¤ltni BcR/Bc (Day et al., 1977; 
Dunlop, 1986a). FÃ¼ Single-Domain-Teilchen mit uniaxialer Anisotropie liegt 
der theoretische Wert fÃ¼ MRs/Ms bei 0.5 und fÃ¼ BCR/Bc zwischen 1 .I und 2.0 
(Stoner & Wohlfahrt, 1948). Day et al. (1977) interpretieren nach Unter- 
suchungen an synthetischen Titanomagnetiten MRs/Ms < 0.01 und BcR/Bc > 4 
als Mehrbereichsverhalten. Dunlop (1986a) nimmt fÃ¼ echte Multi-Domain- 
Partikel BcR/BC > 5 - 6 an. Aus der Zusammenfassung von Literaturdaten leitet 
er fÃ¼ reinen Magnetit den in Abbildung 5.11 a, b durch die gestrichelten Linien 
angedeuteten Trend des VerhÃ¤ltnisse MRs/Ms in AbhÃ¤ngigkei von BcR/Bc 
ab. Die in der vorliegenden Arbeit bestimmten MeÃŸwert liegen etwas auÃŸer 
halb dieses Trends. Sie befinden sich jedoch alle in dem fÃ¼ PSD-Teilchen 
charakteristischen Bereich des Diagramms. Es ergeben sich MRs/Ms Werte 
zwischen 0.07 und 0.34 (Mittelwert 0.27). Dies lÃ¤Ã auf Magnetit (Maghemit) 
Partikel mit einer KorngrÃ¶Ã zwischen < 1 und etwa 4 Pm und 1 oder Titano- 
magnetit Partikel zwischen 3 und 16 um schlieÃŸe (Day et al., 1977). 

Fur die Lage des GroÃŸteil der MeÃŸpunkt auÃŸerhal des Trends der 
Literaturdaten lassen sich mehrere BegrÃ¼ndunge anfÃ¼hren 
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Abb.5.11: Doppellogarithmische Darstellung des VerhÃ¤ltnisse SÃ¤ttigungs 
remanenz zu SÃ¤ttigungsmagnetisierun MRS/Ms gegen das VerhÃ¤ltni 
Remanenzkoerzitivkraft zu Koerzitivkraft BcR/Bc a) korngroÃŸensoflierte 
synthetischer Titanomagnetite mit variierendem Titangehalt (Day et al., 
1977), b) ausgewÃ¤hlte Proben aller untersuchten Sedimentkerne. Lite- 
raturwerte fÃ¼ (teilweise) synthetischen reinen Magnetit bekannter Korn- 
groÃŸ sind durch die gestrichelten Linien angedeutet (schematisch nach 
Dunlop, 1986a). MR?/bis (C) und BcR/Bc (d) als Funktion des VerhÃ¤lt 
nisses Ferrimagnet~ka / Antiferromagnetika S-0.3 T. Die Legende in 
Abbildung C) gilt auch fÃ¼ b) und d). 



Ein Vergleich von Abbildung 5.1 l a  und 5.1 I b unterstreicht die schon im 
Zusammenhang mit der lsothermalen Remanenten Magnetisierung geÃ¤uÃŸer 
Interpretation, daÃ die Magnetomineralogie der Proben stÃ¤rke durch Titano- 
magnetite als durch reinen Magnetit geprÃ¤g ist. 

Weiterhin wurden die Literaturwerte an kÃ¼nstliche Proben mit entweder 
hydrothermal gezÃ¼chtete oder gemahlenem natÃ¼rliche Magnetit bestimmt, 
Solche synthetischen Proben weisen hÃ¤ufig aufgrund der im Vergleich zu 
natÃ¼rliche Proben hohen Mineralkonzentrationen und einer durch die Proben- 
herstellung bedingten Clusterbildung der Partikel, hÃ¶her Wechselwirkungen 
und damit niedrigere KoerzitivitÃ¤tswert auf. Zudem wurden diese Messungen 
an Proben eines jeweils eng begrenzten KorngrÃ¶ÃŸenspektru durchgefÃ¼hrt 
NatÃ¼rlich Proben besitzen dagegen in der Regel eine breitere KorngrÃ¶ÃŸe 
verteilung. BcR und Bc werden dabei in unterschiedlicher Weise vom Ver- 
hÃ¤ltni grober zu feiner Partikel beeinfluÃŸt wobei bis zu einem Anteil von 20 YO 
feiner Partikel das VerhÃ¤ltni BcR/Bc mit steigender Konzentration feiner 
Partikel zunimmt, um danach wieder abzufallen (Day et al., 1977). 

Von verschiedenen Autoren werden superparamagnetische Partikel fÃ¼ 
Ã¤hnlich Abweichunge2 ihrer MeÃŸwert vom angegebenen Trend verant- 
wortlich gemacht (Van Velzen & Zijderveld, 1990; Heider et al., 1993). SP- 
Teilchen bewirken eine deutliche Reduzierung der Koerzitivkraft Bc und damit 
hÃ¶her BcR/Bc Werte. Das VerhÃ¤ltni MRs/Ms wird dagegen weniger stark 
beeinfluÃŸt Auch in den bearbeiteten Sedimenten gibt es nach Untersuchungen 
der FrequenzabhÃ¤ngigkei der SuszeptibilitÃ¤ K~~ Hinweise auf gewisse Anteile 
superparamagnetischer Teilchen (Kapitel 4.2). FUr xfd ergaben sich relativ 
niedrige Werte von im Mittel 2 - 3 % (Abb. 5.12). FÃ¼ Ã¼berwiegen 
superparamagnetischen synthetischen Magnetit erhielt Maher (1988) eine 
wesentlich hÃ¶her maximale FrequenzabhÃ¤ngigkei von 7 - I I %. Da sich alle 

MW: 3 + I -  2 

Abb. 5.12: FrequenzabhÃ¤ngigkei der SuszeptibilitÃ¤ a) aller bearbeiteten Proben der 
Sedimentkerne vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-E), aus dem Amundsen 
Becken (2171-41, von der Morris Jesup Schwelle (2200-51, vom Yermak 
Plateau (2212-3, 1533-31, aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und vom 
Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2) sowie b) ausgewÃ¤hlte Proben dieser Kerne, 
an denen Hysteresemessungen durchgefÃ¼hr wurden. 



in der vorliegenden Arbeit gemessenen Hysteresekurven (Abb. 5.10) zudem 
deutlich von der typischen Hysteresekurve eines Superparamagnetikums 
unterscheiden, ist davon auszugehen, daÃ derart kleine Partikel nur in 
geringem Umfang zum KorngrÃ¶ÃŸenspektr der Proben beitragen. 

Auf die VerhÃ¤ltniss MRs/Ms und BcR/Bc hat auch die Art der "Slope- 
Korrektur" einen EinfluÃŸ Die FeldstÃ¤rke bei der die magnetische SÃ¤ttigun 
erreicht ist, kann nicht eindeutig quantifiziert werden. Der weitere (scheinbar) 
lineare Anstieg der Magnetisierung zu hÃ¶here Feldern wird der paramagne- 
tischen Sedimentmatrix zugeschrieben und die daraus abgeleitete lineare 
Beziehung zwischen FeldstÃ¤rk und Magnetisierung in Form einer 
Geradengleichung von der gesamten Hysteresekurve subtrahiert. Eine unter 
UmstÃ¤nde bis zur MaximalfeldstÃ¤rk vorhandene, aber unberÃ¼cksichtigt 
schwache KrÃ¼mmun der Hysteresekurve durch BeitrÃ¤g hochkoerzitiver anti- 
ferromagnetischer Minerale hat eine zu starke Slope-Korrektur zur Folge, die 
zu deutlich kleineren Werten fÃ¼ die SÃ¤ttigungsmagnetisierun Ms und zu 
geringfÃ¼gi hÃ¶here Werten fÃ¼ die Koerzitivkraft Bc fÃ¼hrt Die SÃ¤ttigungs 
remanenz MRs bleibt dagegen unverÃ¤ndert 

DarÃ¼be hinaus wird das VerhÃ¤ltni MRs/Ms der gesamten Probe durch 
antiferromagnetische Minerale beeinfluÃŸt HÃ¤mati besitzt aufgrund einer 
Kombination aus uniaxialer und triaxialer Anisotropie in der Basalebene und 
den daraus resultierenden hohen KoerzitivkrÃ¤fte ein MRs/Ms VerhÃ¤ltni von 
rund 0.5 (Dunlop, l 9 7 l ) ,  Magnetit dagegen Werte von 0. I - 0.2 (Dunlop, 
1986a). In der Summe erhÃ¶h sich dadurch das MRs/Ms VerhÃ¤ltni der 
Gesamtprobe. 

Auch die Remanenzkoerzitivkraft BcR, die aus Messungen der Backfield- 
kurve bis zu einer MaximalfeldstÃ¤rk von I T bestimmt wurde, ist durch hoch- 
koerzitive Antiferromagnetika erhÃ¶ht Dies hat ein gr6ÃŸere VerhÃ¤ltni BcR/Bc 
zur Folge, wodurch die Werteverteilung in Abbildung 5.11b nach rechts 
verschoben wird. 

Nach der bisherigen Auswertung der Hysteresemessungen sind die 
Sedimente gekennzeichnet durch ein breites Spektrum magnetischer Korn- 
groÃŸe und Minerale. Es ist davon auszugehen, daÃ die untersuchten Proben 
sowohl kleine Single-Domain- als auch relativ groÃŸ Pseudo-Single-Domain- 
Teilchen beinhalten. Sehr kleine superparamagnetische Partikel sind von 
untergeordneter Bedeutung, ebenso Multi-Domain-Teilchen. Die Abweichung 
der gemessenen Hystereseparameter in Abbildung 5.1 I b von dem von Dunlop 
(1986a) fÃ¼ reinen Magnetit angegebenen Trend lÃ¤Ã sich mit der Dominanz 
von Titanomagnetiten und dem EinfluÃ hochkoerzitiver Minerale begrÃ¼nden 

Neben der Bestimmung des DomÃ¤nenstatu der ferrimagnetischen Mine- 
ralphase lassen sich aus den Hysteresekurven zusÃ¤tzlic absolute Zahlen fÃ¼ 
die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ K ~ ~ , . ~  der Sedimentmatrix ableiten. Die 
SuszeptibilitÃ¤ der Sedimentmatrix wird hier als insgesamt paramagnetisch 
bezeichnet. Streng betrachtet sind in der Matrix jedoch auch diamagnetische 



Komponenten mit negativer SuszeptibilitÃ¤ wie Quarz und Karbonate enthalten. 
Diese sind auf das Volumen bezogen allerdings von untergeordneter Bedeu- 
tung, so daÃ die positiven SuszeptibilitÃ¤te der paramagnetischen Bestand- 
teile, insbesondere der Tonminerale, vÃ¶lli dominieren. 

Die in den Hysteresemessungen ermittelten Werte der Magnetisierung 
sind auf die Masse normiert, da sich diese leichter bestimmen lÃ¤Ã als das 
Volumen solch kleiner Proben, Um einen besseren Vergleich der paramagne- 
tischen SuszeptibilitÃ¤ mit der aus anderen Messungen bestimmten Suszep- 
tibilitÃ¤ K der Proben zu ermÃ¶glichen wurden die gewichtsspezifischen Daten 
der Hysteresemessung wie folgt in volumenspezifische Werte umgerechnet. 

Die in einem Feld von I T erworbene gewichtsspezifische SÃ¤ttigungs 
remanenz MRs (Einheit: A m2 kg-I) der Hysteresekurve wurde gleichgesetzt 
der in einem Feld von 0.8 T erworbenen volumenspezifischen SÃ¤ttigungslR 
(Einheit: A m-I). Die Differenz in den erzeugenden Feldern kann vernachlÃ¤ssig 
werden, da der Remanenzetwerb zwischen 0.8 T und I T nur noch sehr gering 
ist, AnschlieÃŸen wurden mit dem so ermittelten Umrechnungsfaktor die 
Magnetisierungswerte der gesamten Hysteresekurve multipliziert und damit in 
volumenspezifische Daten umgerechnet. Um die dimensionslose GrÃ¶Ã 
VolumensuszeptibilitÃ¤ zu erhalten, muÃ anstelle des induzierenden B Feldes 
(Einheit Tesla) ein H Feld (Einheit A m-I) verwendet werden. 

Die auf diese Weise aus den 69 gemessenen Hysteresekurven berech- 
nete paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ K~~~~ variiert zwischen 21.10-6 SI und 
134.1 0-6 SI um einen Mittelwert von 71 ,I 0-6 SI, die GesamtsuszeptibilitÃ¤ 
dieser ausgewÃ¤hlte Proben K zwischen 96 .10-6 SI und 966.10-6 SI (Mittelwert 
297.1 0-6 SI). 

Aus Abbildung 5.1 3a wird deutlich, daÃ die paramagnetische Suszep- 
tibilitÃ¤ der Sedimentmatrix unabhÃ¤ngi von der GesamtsuszeptibilitÃ¤ K fÃ¼ die 
meisten Proben auf einen relativ engen Wertebereich beschrÃ¤nk bleibt. Bei 
abnehmendem K macht ihr Anteil bis zu 75 % der GesamtsuszeptibilitÃ¤ aus 
(Abbildung 5.13b). In Abbildung 5 . 1 3 ~  deutet sich eine schwache positive 
Korrelation der paramagnetischen Anteile an der GesamtsuszeptibilitÃ¤ mit dem 
Gehalt an antiferromagnetischen Mineralen an. Allerdings trÃ¤g auch bei 
einigen Proben mit relativ geringem Gehalt an Antiferromagnetika die para- 
magnetische SuszeptibilitÃ¤ stark zur GesamtsuszeptibilitÃ¤ bei. Abbil- 
dung 5.13d zeigt eine klare positive Korrelation zwischen der Gesamtsuszep- 
tibilitÃ¤ K und der aus den Hysteresekurven ermittelten "Slope" korrigierten 
ferrimagnetischen SÃ¤ttigungsmagnetisierun Ms, Daraus ist abzuleiten, daÃ 
die GesamtsuszeptibilitÃ¤ K die Konzentration der ferrimagnetischen Minerale in 
den Sedimenten im allgemeinen gut wiedergibt. Der positive Ordinaten- 
abschnitt der Regressionsgeraden ist ein MaÃ fÃ¼ die mittlere paramagnetische 
SuszeptibilitÃ¤ der Sedimentmatrix. Es ergibt sich ein Wert von 106.10-6 SI, 
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Zusammenhang zwischen der paramagnetischen SuszeptibilitÃ¤ der 
Sedimentmatrix K~~~~ und der GesamtsuszeptibilitÃ¤ K fÃ¼ 69 ausgewÃ¤hlt 
Proben der Sedimentkerne vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), aus dem 
Amundsen Becken (2171-41, von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom 
Yermak Plateau (2212-3, 1533-31, aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und vom 
Kolbeinsey RÃ¼cke (I 852-2). 
Weitere Parameter: - VerhÃ¤ltni ferrimagnetischer 1 antiferro- 
magnetischer Minerale; Ms - ferrimagnetische SÃ¤ttigungsmagnetisierung 
In Abbildung 5.?3d ist die Gleichung der Regressionsgeraden und des 
Korrelationsparameters zwischen K und Ms angegeben. 



der etwas Ã¼be dem zuvor bestimmten Mittelwert von 7I- IO^ SI liegt. Im 
folgenden wird gezeigt, daÂ der Beitrag der paramagnetischen SuszeptibilitÃ¤ 
bei niedriger GesamtsuszeptibilitÃ¤ fÃ¼ die Interpretation von magnetominera- 
logischen Tests von Bedeutung ist. 

FÃ¼ die Beziehung zwischen dem VerhÃ¤ltni der Isothermale SÃ¤ttigungs 
remanenz zur SuszeptibilitÃ¤ SIRMIK und der Magnetitkonzentration sowie der 
absoluten KorngrÃ¶Ã der Magnetitpartikel (Thompson & Oldfield, 1986) sind in 
Abbildung5.14a die Resultate aller Proben der Sedimentkerne vom 
Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), aus dem Amundsen Becken (2171-4), von der 
Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom Yermak Plateau (2212-3, 1533-3), aus 
der Fram StraÃŸ (1535-8) und vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2) dargestellt. 
Das KorngrÃ¶ÃŸenspektr reicht von etwas Ã¼be 1 um bis nahe 64 um. Die 
Punkteverteilung weicht jedoch, insbesondere bei niedrigen Remanenzen, vom 
linearen Zusammenhang zwischen SuszeptibilitÃ¤ K und SIRM (Abb. 5.13d) zu 
grÃ¶ÃŸer Teilchen hin ab. Dies ist auf die paramagnetische Sedimentmatrix 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre die mit abnehmendem Gehalt an Ferrimagnetika stÃ¤rke zur 
GesamtsuszeptibilitÃ¤t aber nicht zur SIRM beitrÃ¤gt Den gleichen Effekt 
bewirken superparamagnetische Partikel. In Abbildung 5.14b sind deshalb die 
Werte der GesamtsuszeptibilitÃ¤ fÃ¼ die 69 Proben dargestellt, an denen 
Hysteresekurven gemessen wurden (Quadrate). Kreise kennzeichnen die 
ferromagnetische SuszeptibilitÃ¤ dieser Proben (GesamtsuszeptibilitÃ¤ minus 
paramagnetische SuszeptibilitÃ¤t) Dadurch reduziert sich die diagnostizierte 
KorngrÃ¶Ã mit Ausnahme einer Probe auf Werte 16 um. Diese TeilchengrÃ¶Ã 
stimmt mit den ermittelten KoerzitivitÃ¤tswerte besser Ã¼berein denn 
Magnetitpartikel mit einer KorngrÃ¶Ã > 14 um sollten eindeutig MD-Charakte- 
ristika aufweisen (Bailey & Dunlop, 1983). Die minimalen Konzentrationen der 
ferrimagnetischen Komponente reduzieren sich so von zunÃ¤chs etwa 
0.003 Vol% auf 0.001 Vol%. Die maximalen Konzentrationen bleiben 
unverÃ¤nder bei etwa 0.03 Vol%. 

Abb. 5.14 (folgende Seite): Doppellogarithmische Darstellung der SuszeptibilitÃ¤ K 

als Funktion der SÃ¤ttigungsremanen SIRM: a) alle Proben der Sedi- 
mentkerne vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), aus dem Amundsen 
Becken (2171-4), von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom Yermak 
Plateau (2212-3, 1533-3), aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und vom 
Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2); b) Werte von 69 ausgewÃ¤hlte Proben 
dieser Kerne. Quadrate bezeichnen die GesamtsuszeptibilitÃ¤ K, Kreise die 
ferromagnetische SuszeptibilitÃ¤ (K- K ~ ~ ~ ~ ) ,  Das Raster KorngrÃ¶Ã 1 
Magnetitkonzentration gilt streng nur fÃ¼ reinen Magnetit (nach Thornpson 
& Oldfield, 1986). 
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Nach Thompson & Oldfield (1986) kann der EinfluÃ des (Super-)Para- 
magnetismus aus der AbhÃ¤ngigkei des Quotienten SIRM/K von der Rema- 
nenzkoerzitivkraft BcR erfaÃŸ sowie gleichzeitig der DomÃ¤nenstatu der Partikel 
bestimmt werden (Abb, 5.15). FÃ¼ die Mehrzahl der Proben lassen sich danach 
keine erhÃ¶hte (super)paramagnetischen Anteile nachweisen. Unterhalb der 
FlÃ¤ch der fÃ¼ PSD-Teilchen typischen Werte - im (super)paramagnetischen 
Bereich - liegen vor allem Proben aus dem Amundsen Becken, die aufgrund 
ihres hohen Anteils an Antiferromagnetika niedrige Remanenzwerte aufweisen. 
Wird der Anteil der paramagnetischen SuszeptibilitÃ¤ von der 
GesamtsuszeptibilitÃ¤ subtrahiert, fÃ¤ll nur noch eine einzige Probe in dieses 
Feld erhÃ¶hte Anteile (super)paramagnetischer Partikel. lm Ã¼brige ergeben 
sich in guter Ãœbereinstimmun mit der AbschÃ¤tzun aus Abbildung 5.14 PSD- 
KorngrÃ¶ÃŸe die leicht in Richtung MD-Verhalten tendieren. 

Aus dem VerhÃ¤ltni SIRMIK wurden grÃ¶ÃŸe Korndimensionen bestimmt 
als nach der Methode von King et al. (1982a), die das VerhÃ¤ltni KARM/~  ver- 
wendet (Kapitel 5.2). Eine ErklÃ¤run dafÃ¼ bieten folgende UmstÃ¤nde 

ZunÃ¤chs hat die Wechselwirkung der Partikel untereinander einen 
EinfluÃ auf die IntensitÃ¤ der erzeugten ARM. Mit abnehmender Konzentration 
und abnehmender Wechselwirkung wÃ¤chs die ARM (Schmidbauer & Veitch, 
1980) und damit auch KARM an. Die maximale Konzentration der ferrimagne- 
tischen Partikel von 0.03 Vol% liegt in den untersuchten Proben deutlich unter 
der im Modell nach King et al. (1982a) verwendeten Konzentration von I Vol%. 
Es ist daher zu erwarten, daÃ hier fÃ¼ ARM und KARM/K hÃ¶her Werte 
gemessen werden und dadurch eine zu kleine KorngrÃ¶Ã diagnostiziert wird. 

Auch die Formanisotropie der (Titano-)Magnetite hat einen EinfluÃ auf 
den ARM Erwerb. Die Daten fÃ¼ das Modell nach King et al. (1982a) wurden 
(teilweise) unter Verwendung von equidimensionalen Partikeln gewonnen, In 
der Natur sind die Partikel jedoch hÃ¤ufi elongiert mit unregelmÃ¤ÃŸig Korn- 
formen. Nach Butler & Banerjee (1975) nimmt die SuszeptibilitÃ¤ K mit wach- 
sender Formanisotropie leicht ab, wÃ¤hren sich KARM erhÃ¶ht Nicht genau 
abzuschÃ¤tze ist weiterhin der EinfluÃ der hochkoerzitiven Minerale auf den 
ARM Erwerb. 

Abb 5.15 (folgende Seite): Doppellogarithmische Darstellung des VerhÃ¤ltnisse 
SIRMIK als Funktion von BcRint. BcRint entspricht nÃ¤herungsweis der 
Remanenzkoerzitivkraft BcR. Die schattierten FlÃ¤che begrenzen die 
Bereiche fÃ¼ Multi-Domain- (MD), Pseudo-Single-Domain- (PSD) und 
elongierte Single-Domain-(ESD) Magnetite sowie HÃ¤matit Ein zuneh- 
mender (super)paramagnetischer ((S)PM) Anteil fÃ¼hr zu geringen SIRMk 
Werten. a) Daten aller Proben der Sedimentkerne vom Lomonosov 
RÃ¼cke (2185-6), aus dem Amundsen Becken (2171-41, von der Morris 
Jesup Schwelle (2200-51, vom Yermak Plateau (2212-3, 1533-31, aus der 
Fram StraÃŸ (1535-8) und vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2). b) Werte von 
69 ausgewÃ¤hlte Proben dieser Kerne. Quadrate kennzeichnen die 
GesamtsuszeptibilitÃ¤t Kreise die ferromagnetische SuszeptibilitÃ¤ K (nach 
Thompson & Oldfield, 1986). 



- 
7 

'E 
a I0 5 
Y . 
2 L 

K - + 
Ul (S)PM Lomonosov Rucken (21 85-61 

i 8 Ferromagnetische ~uszept ib i l i tat l  
I  

I  i I I  I  1 1 1 1  I  i I i 

I0 I00 

BCRint 'mT1 

I z - - 
- 

- 
- 

YAmundsen Becken (21 71-41 
M o r r ~ s  Jesup Schwelle (2200-5) 

1 -  

- Yermak Plateau (221  2-31 
- /  + 

(S)PM 1 ~ ~ e r m a k  Plateau ( I  533-3) 
Fram StraÃŸ (I 535-8)  

' S  Kolbe~nsey RÃ¼cke (I 852-2) 
I  I I  I  l l l l l  

- 
I 
- 
- 

- 



Sowohl die geringen Konzentrationen als auch die Formanisotropie 
fÃ¼hre fÃ¼ die untersuchten Proben dazu, daÃ sich nach dem Modell von King 
et al. (1982a) bevorzugt (zu) kleine KorngrÃ¶ÃŸ ergeben. Die Autoren 
empfehlen aus diesen GrÃ¼nde ihr Verfahren in erster Linie zur Untersuchung 
relativer KorngrÃ¶ÃŸenunterschie und weniger fÃ¼ die Bestimmung absoluter 
KorngrÃ¶ÃŸe 

Zusammenfassend fÃ¼hre die Untersuchungen der lsothermalen und der 
Anhysteretischen Remanenten Magnetisierung wie auch der magnetischen 
Hysterese zu dem Ergebnis, daÃ die ferrimagnetische Mineralphase der 
Sedimente ein breites KorngrÃ¶ÃŸenspektr im Bereich magnetisch stabiler 
Einbereichs- und Pseudo-Einbereichsteilchen aufweist. Diese sind aufgrund 
ihrer KoerzitivitÃ¤ in der Lage, eine Charakteristische Remanente Magne- 
tisierung Ã¼be geologisch relevante ZeitrÃ¤um zu konservieren. Die Zusarn- 
mensetzung der magnetischen Mineralfraktion variiert hinsichtlich ihrer 
Magnetit-, Titanomagnetit- und HÃ¤matitanteile Eine regionale Systematik in 
der Verteilung einzelner Parameter ist kaum ausgeprÃ¤gt Die Sedimentmatrix 
liefert zur SuszeptibilitÃ¤ einen insgesamt positiven, unterschiedlich hohen 
Beitrag. Bei relativer Anreicherung antiferromagnetischer Minerale kann die 
paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ die gleiche GrÃ¶ÃŸenordnu erreichen wie die 
SuszeptibilitÃ¤ der Magnetominerale. 



5.4 Thermomagnetische Untersuchungen 

Die [sothermale SÃ¤ttigungsremanen (SIRM) von jeweils zwei oder drei aus- 
gewÃ¤hlte Proben eines jeden Kerns (insgesamt I 8  Proben) wurde schrittweise 
thermisch entmagnetisiert. Aus dem Verlauf der thermischen Entmagnetisie- 
rungskurven lassen sich, aufgrund der unterschiedlichen maximalen 
Blockungstemperaturen der Minerale, Aussagen Ã¼be die Magnetomineralogie 
der Proben gewinnen (Tabelle 5.2). 

In dieser Arbeit wurden die Proben vor der thermischen Entmagnetisie- 
rung nacheinander Feldern von 800, 100 und 35 mT ausgesetzt, In die Gruppe 
der hochkoerzitiven Partikel (100 - 800 mT) fallen Antiferromagnetika sowie 
Ferrimagnetika mit durch Form- oder Spannungsanisotropie erhÃ¶hte Koerzi- 
tivitÃ¤t Den mittelkoerzitive Bereich (35 - 100 mT) bilden kleine equidimen- 
sionale Ferrimagnetika, den niederkoerzitiven Bereich (< 35 mT) relativ grob- 
kÃ¶rnig Ferrimagnetika. 

Die thermische Entmagnetisierung der IRM wurde bis 650 'C in Schritten 
von 50 'C durchgefÃ¼hrt die SuszeptibilitÃ¤ fÃ¼ jede Entmagnetisierungsstufe 
erfaÃŸt Es zeigen sich dabei deutliche Unterschiede von kaum erhÃ¶hte 
SuszeptibilitÃ¤tswerte bis zu einer Temperatur von 550 'C (Abb. 5.16d) Ã¼be 
eine stufenwe~se ansteigende SuszeptibilitÃ¤ oberhalb von 250 'C (Abb. 5 . 1 6 ~ )  
beziehungsweise oberhalb von 350 'C (Abb, 5.16a) bis zu abnehmenden 

Tabelle 5.2: Maximale RemanenzkoerzitivkrÃ¤ft und Blockungstemperaturen einiger 
hÃ¤ufige ferromagnetischer Minerale. *) Zerfallstemperaturen (erweitert 
nach Lowrie ( I  990)). 

Mineral 

Magnetit 

Maghemit 

Titanomagnetit 

Quellen: ( I )  O'Reilly (1984); (2) Clark (1984); (3) Dekkers (1988); (4) Lowrie & Heller 
(1982); (5) Hedley (1971); (6) Heller (1978); (7) Rochette & Fillion, (1989), 
(8) Snowball ( I  991). 
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SuszeptibilitÃ¤te (Abb. 5.16b). Dessen ungeachtet lassen sich die Ergebnisse 
der thermischen Entmagnetisierung der IRM in drei Klassen mit graduellen 
ÃœbergÃ¤ng einordnen (Tabelle 5.3), 

Klasse 1 a und 1 b zeichnen sich durch die markante Abnahme der IRM bis 
zu einer Temperatur von meist 300 'C (gelegentlich 350 Â¡C aus. Bei weiterer 
Temperatursteigerung nehmen die nieder- und mittelkoerzitiven Komponenten 
bis 600 'C gleichmÃ¤ÃŸ ab (Abb. 5.16a, b), in der hochkoerzitiven Komponente 
bleibt teilweise eine sehr geringe Restremanenz bis 650 OC erhalten. In 
Klasse 1b zeigen nur die mittel- und hochkoerzitiven Komponenten diese 
starke Reduzierung der IRM bis 300 oder 350 ' C ,  wÃ¤hren die niederkoerzitive 
Komponente eine relativ lineare Abnahme der IRM zwischen 150 und 600 'C 
aufweist, ohne deutliche Anderungen in der Steigung der Entmagnetisierungs- 
kurve im Temperaturbereich zwischen 300 und 350 ' C  (Abb. 5 .16~) .  

Bei den Proben der Klasse 2 nimmt die IRM in allen drei KoerzitivitÃ¤ts 
Komponenten relativ linear ab (Abb. 5.16d). Der Gehalt an hochkoerzitiven 
Mineralen ist deutlich hÃ¶he als in Klassen 1a und 1 b: T (Kapitel 5.1) be- 
trÃ¤g in Klasse 2 0.78 - 0.85, in den Klassen 1a und 1 b zwischen 0.95 und 0.99. 

Tabelle 5.3: Thermomagnetische Klassifizierung ausgewÃ¤hlte Proben der Sediment- 
kerne vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), aus dem Amundsen Becken 
(2171-4), von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom Yermak Plateau 
(1533-3, 2212-3), aus der Fram StraÃŸ (1535-8) und vom Kolbeinsey 
RÃ¼cke (1852-2) nach den Ergebnissen der thermischen Entmagnetisie- 
rung der IRM. 



Nach Tabelle 5.2 besitzen mehrere niederkoerzitive Minerale maximale 
Blockungstemperaturen bis 350 'C. Neben den Titanomagnetiten mit hÃ¶here 
Titangehalt und Maghemit sind dies die Eisensulfide Pyrrhotit und Greigit. 

Im Rasterelektronenmikroskop wurde der magnetische Extrakt einer 
Nachbarprobe der Probe aus der Klasse 1 a (1535-8, 455 cm, Abb. 5.16a) 
mittels energiedispersiver RÃ¶ntgenanalys (EDAX) untersucht (Kapitel 5.5). 
Neben titanhaltigen Mineralen waren auch Eisensulfide in der Probe enthalten. 
Aus dem Eisen-Schwefel-Spektrum war allerdings keine exakte StÃ¶chiometri 
zu bestimmen, so daÂ sich nicht klÃ¤re lÃ¤ÃŸ ob es sich um ferrimagnetischen 
Pyrrhotit oder Greigit oder um paramagnetischen Pyrit handelt. Eine Interpre- 
tation dahingehend, daÂ die Remanenzabnahme bis 300 ' C  neben Titano- 
magnetit 1 Titanomaghemit auch auf Pyrrhotit oder Greigit zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist, 
wird gestÃ¼tz durch den Umstand, daÂ die SÃ¤ttigun der IRM erst bei einer 
FeldstÃ¤rk von 500 mT erreicht wird. Dies deutet auf Anteile eines Minerals 
hin, das eine hÃ¶her KoerzitivitÃ¤ besitzt als (Titano-)Magnetit (Tabelle 5.2). Da 
nach der thermischen Entmagnetisierungskurve kein HÃ¤mati in der Probe ent- 
halten ist, der fÃ¼ einen Rernanenzerwerb oberhalb von 300 mT verantwortlich 
sein kÃ¶nnte kommen Eisensulfide durchaus in Frage. 

In Ã¤hnliche Weise lieÃŸe sich die Ergebnisse der Probe aus dem 
Amundsen Becken (Abb. 5.16b) als Hinweis auf Eisensulfide, mÃ¶glicherweis 
auf den Zerfall von Greigit interpretieren. Greigit verliert den GroÃŸtei seiner 
Magnetisierung zwischen 200 und 350 'C (Snowball, 1991). Ein weiteres 
Charakteristikum ist die Abnahme der SuszeptibilitÃ¤ bei thermischer Entma- 
gnetisierung oberhalb von 200 ' C  (Roberts & Turner, 1993). Auch das darauf- 
folgende Ansteigen der SuszeptibilitÃ¤ bei 300 - 450 OC wurde von diesen 
Autoren beobachtet. 

Gegen einen dominierenden ferrimagnetischen Eisensulfidanteil in den 
Proben der Klasse 1a sprechen nach Dekkers (1988) folgende Unterschei- 
dungsmerkmale zwischen Pyrrhotit und Magnetit: Hohe MRs/Mg (0.20 - 0.50) 
und niedrige BcR/Bc VerhÃ¤ltniss (1 .I - 1,25) sowie der Umstand, daÂ im Fall 
von Pyrrhotit das VerhÃ¤ltni SIRMIK grÃ¶ÃŸ ist als die Remanenzkoerzitivkraft 
BCR, wÃ¤hren es bei Magnetit kleiner ist (Abb. 5.17). Bei allen Proben 
sprechen die genannten Kriterien fÃ¼ Magnetit I Titanomagnetit I Titano- 

Abb. 5.16 (folgende Seite): Obere Diagramme: Schrittweiser IRM Erwerb. Untere 
Diagramme: Thermische Entmagnetisierung einer dreikomponentigen 
IRM, die durch das Aufmagnetisieren der Proben in einem Feld von 
800 mT in Richtung der z-Achse, von 100 mT in Richtung der y-Achse und 
35 mT in Richtung der x-Achse erzeugt wurde. a) Sandigsiltiger Ton, 
oliveschwarze Farbe (Fram StraÃŸe) b) siltiger Schlamm, olivebrÃ¤unlich 
Farbe (Morris Jesup Schwelle); C) siltiger Ton, dunkelgraue Farbe 
(Amundsen Becken); d) Ton, dunkelgelblich-braune bis braune Farbe 
(Yermak Plateau). Quadrate: RemanenzkoerzitivitÃ¤ < 35 mT; Rauten: 
RemanenzkoerzitivitÃ¤ 35 - 100 mT; Kreise: RemanenzkoerzitivitÃ¤ 100 - 
800 mT; Quadrate mit Kreuzen: SuszeptibilitÃ¤t 
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maghemit als dominierende remanenztragende Komponente des Sediments. 
Die geringe in einigen wenigen Proben der Klasse 1a bis 600 oder 650 Â¡ 
erhaltene Restremanenz ist auf HÃ¤mati als hochkoerzitives Mineral zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren 

Zusammenfassend bestehen die nieder- und mittelkoerzitiven Kompo- 
nenten der Proben der Klasse 1a Ã¼berwiegen aus Titanomagnetit 1 Titano- 
maghemit unterschiedlicher Titangehalte. Daneben gibt es Hinweise auf 
Pyrrhotit und Greigit, als hochkoerzitives Mineral ist HÃ¤mati vorhanden. 

Die thermischen Entmagnetisierungskurven der Klasse 1 b zeigen eben- 
falls eine Abnahme der IRM bis 300 'C (350 ' C ) .  Diese ist allerdings weniger 
klar ausgeprÃ¤g als in Klasse I a ,  insbesondere in der niederkoerzitiven Kom- 
ponente, die relativ linear bis zu einer Temperatur von 600 ' C  abnimmt 
(Abb. 5.16b). Letzteres ist als eine Anreicherung von feinkÃ¶rnige Magnetit 
gegenÃ¼be Klasse 1 a zu deuten. Im magnetischen Extrakt einer Probe von der 
Morris Jesup Schwelle (2200-5, 600 cm, weitgehend identisch mit 2200-5, 
592 Cm, Abb. 5.16b) wurden keine Eisensulfide gefunden (Kapitel 5.5). Dies 
wÃ¼rd die weniger ausgeprÃ¤gt Remanenzabnahme im Temperaturbereich bis 
300 I 3 5 0  'C erklÃ¤ren Die geringfÃ¼gi erhÃ¶ht Restremanenz einiger Proben 
bei 650 'C ist einem entsprechend hÃ¶here HÃ¤matitantei zuzuschreiben. 

Lornonosov RÃ¼cke (21 85-6) 
Arnundsen Becken (21 71 -4) 
Morris Jesup Schwelle (2200-5) 
Yerrnak Plateau (221 2-31 
Yerrnak Plateau (1 533-3) 
Frarn StraÃŸ (1 535-8) 
Kolbeinsey Rucken (1 852-2) 

Abb. 5.17: Unterscheidung von Pyrrhotit und Magnetit. Nach Dekkers (1988) ist das 
VerhÃ¤ltni der Isothermalen SÃ¤ttigungsremanen zur SuszeptibilitÃ¤ 
SIRM/K fÃ¼ Pyrrhotit grÃ¶ÃŸ als die Remanenzkoerzitivkraft BCR, fÃ¼ 
Magnetit dagegen kleiner. BcR ist hier angenÃ¤her durch die Remanenz- 
koerzitivkraft BcRint (Kapitel 5.1). 



Die Proben der Klasse 2 zeigen nach einem Remanenzverlust bei 
Temperaturen bis 150 'C einen relativ linearen Verlauf der Entmagnetisierung 
bis 600 'C (Abb. 5.16d). Die Abnahme der IRM bei Temperaturen um 150 OC 
kÃ¶nnt bei konstanter SuszeptibilitÃ¤ (2212-3, 56 cm) auf grobkÃ¶rnige 
Magnetit I Maghemit zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein, bei ansteigender SuszeptibilitÃ¤ auf 
titanreiche (Titano-) Magnetite (alle Ã¼brige Proben). In der hochkoerzitiven 
Komponente kÃ¶nnt dieser Remanenzverlust auch durch Goethit bedingt sein 
(Tabelle 5.2). Die teilweise relativ hohen Restremanenzen bei 600 - 650 OC in 
allen drei KoerzitivitÃ¤tskomponente weisen jedoch auf HÃ¤mati als hochkoer- 
zitives Mineral hin. Der nahezu lineare Verlauf der Entmagnetisierungskurven 
bei Temperaturen zwischen 150 und 550 OC deutet auf ein hinsichtlich Korn- 
groÃŸ und Titangehalt weites Spektrum von Titanomagnetiten hin. 

Zusammenfassend besteht Klasse 2 aus Titanomagnetiten 1 Titano- 
maghemiten mit einer im Vergleich zu den Klassen 1a und 1 b breiteren Vertei- 
lung hinsichtlich Titangehalt und KorngrÃ¶ÃŸ HÃ¤mati ist in Klasse 2 in 
grÃ¶ÃŸer Umfang vorhanden. 

Insgesamt ergaben die thermomagnetischen Untersuchungen neben 
Eisensulfiden bei allen Proben eine von Komponenten der Titanomagnetit 1 
Titanomaghemit-Mischreihe dominierte nieder- und mittelkoerzitive Magneto- 
mineralogie, wobei Maghemitisierung und Titangehalt sehr variabel sind. 
HÃ¤mati ist als hochkoerzitive Komponente in vielen Proben vorhanden. Ein 
regional bevorzugtes Vorkommen bestimmter Minerale konnte nicht festgestellt 
werden. 

Als Vergleich zu den hier dargestellten Ergebnissen seien die Raster- 
elektronenmikroskop- und EDAX-Untersuchungen von Bohrmann (1 991 ) an 
Sedimenten des Nansen Gakkel RÃ¼cken genannt. Die ferromagnetische 
Mineralkomponente weist dort ebenfalls eine stark variierende Zusammen- 
setzung auf. In den vorwiegend braunen Sedimenten finden sich Vergesell- 
schaftungen sowohl von Goethit, Magnetit und Maghemit als auch solche von 
Magnetit und Titanomagnetit, ebenso Sedimentlagen mit ausschlieÃŸlic reinem 
Magnetit. In hellbraunen oxischen Ablagerungen wurde neben Magnetit und 
Maghemit Ã¼berraschenderweis auch Pyrrhotin beobachtet. Der Ursprung der 
ferromagnetischen Partikel wird je nach LokalitÃ¤ und Sedimentschicht mit 
terrigen beziehungsweise vulkanogen angegeben. 



5.5 Rasterelektronenmikroskopie 

ErgÃ¤nzen zu den gesteinsmagnetischen Untersuchungen wurden zwei 
Proben im Rasterelektronenmikroskop (REM) analysiert. Dazu ist die ferro- 
magnetische Mineralfraktion mit einem bei von Dobeneck et al. (1987) 
beschriebenen Verfahren aus dem Sediment extrahiert worden. WÃ¤hren der 
Extraktion wird das suspendierte Sediment mittels einer peristaltischen Pumpe 
in einem Wasserkreislauf transportiert. Er fÃ¼hr an einem starken Permanent- 
magneten mit Weicheisenfinger vorbei, an dem die ferromagnetischen Partikel 
haften bleiben. Sediment mit einem NaÃŸvolume von jeweils 6.4 cm3 wurde 
mittels zweimal sechsminutiger Ultraschallbehandlung unter Zugabe von 
Na2P20y'H20 als Dispergierungsmittel in 200 ml destilliertem Wasser sus- 
pendiert und in zwei Fraktionen unterteilt. Nach einer Ruhezeit von 30 Minuten 
ist der sich noch in Schwebe befindliche feinkÃ¶rnig Anteil abdekantiert 
worden. Dieser wurde dann 48 Stunden am Magnetfinger vorbeigefÃ¼hrt Der 
daraus gewonnene Extrakt wird im weiteren als Feinfraktion bezeichnet. Aus 
dem grobkÃ¶rnige Bodensatz, der wiederum zweimal sechs Minuten mit Ultra- 
schall in 200 ml destilliertem Wasser behandelt wurde, sind in einem separaten 
96stÃ¼ndige Durchgang ebenfalls die ferromagnetischen Partikel extrahiert 
worden (Grobfraktion). 

Als Rasterelektronenmikroskop wurde ein CamScan 44 verwendet. Es 
verfÃ¼g Ã¼be ein EDAX 9800 (energiedispersive Elementanalyse), mit dem 
semiquantitative Elementbestimmungen mÃ¶glic sind. 

Die mikroskopierten beiden Proben reprÃ¤sentiere einen GroÃŸtei - etwa 
85 % des gesamten Materials. Obwohl sich die magnetischen Parameter in den 
bisherigen Untersuchungen kaum mit der Sedimentfarbe korrelieren lieÃŸen 
wurde mit der Probe aus 455 cm Tiefe des Kerns 1535-8 (Fram StraÃŸe ein 
dunkelgraues Sediment und mit der Probe aus 600 cm Tiefe des Kerns 2200-5 
(Morris Jesup Schwelle) ein olivebraunes bis braunes Sediment ausgewÃ¤hlt 
Die Farbe des magnetischen Extraktes der dunkelgrauen Probe war 
tiefschwarz, die des Extraktes der braunen Probe dagegen hellbraun. Die 
Probe des Kerns aus der Fram StraÃŸ (1 535-8) enthÃ¤l nach ihrem 8.0.3 T Wert 
von 0.99 relativ wenig hochkoerzitive Minerale, wÃ¤hren die Probe des Kerns 
von der Morris Jesup Schwelle (2200-5) mit einem S.03 Wert von 0.97 einen 
Gehalt von hochkoerzitiven Mineralen aufweist, der nahe am Mittelwert aller 
Proben liegt (S-o,3 T = 0.96 Â 0.03). 

Die ferromagnetische Feinfraktion der Probe aus der Fram StraÃŸ zeigt 
ein Elementspektrum, das neben Eisen und Titan deutliche Schwefelgehalte 
aufweist (Abb. 5.18). Die Eisensulfide liegen hÃ¤ufi als Agglomerationen von 
Einzelpartikeln mit einem Durchmesser von < 1 um vor. Es lÃ¤Ã sich letztlich 
nicht entscheiden, ob es sich dabei um ferrimagnetischen Pyrrhotit oder Greigit 
oder um paramagnetischen Pyrit handelt. 



Abb. 5.18: Oben: Rasterelektronenmikroskopische Ãœbersichtsaufnahm der Fein- 
fraktion einer Probe des Sedimentkerns aus der Fram StraÃŸ (1535-8, 
455 cm Tiefe). Unten: EDAX Elementanalyse der gesamten BildflÃ¤che 



Abb. 5.19: Oben: Rasterelektronenmikroskopische Ãœbersichtsaufnahm der Grob- 
fraktion einer Probe des Sedimentkerns aus der Fram StraÃŸ (1535-8, 
455 cm Tiefe). Unten: EDAX Elementanalyse der gesamten BildflÃ¤che 



Abb. 5.20: Oben. Rasterelektronenmikroskopische Aufnahme eines Titanomagnetit- 
bruchstÃ¼cke aus der Probe aus 455 cm Tiefe des Sedimentkerns 1535-8 
(Fram StraÃŸe) KantenlÃ¤ng etwa 19 um, Zusammensetzung etwa 
Fe2,3Tin,704. Unten: EDAX Elementanalyse dieses BruchstÃ¼ckes 



Die Koagulation der Partikel ist dabei auf den ExtraktionsprozeÃ zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren Die titanhaltigen Partikel besitzen KorngrÃ¶ÃŸ zwischen 3 und 6 um. 
In der Regel handelt es sich dabei um scharfkantige MineralbruchstÃ¼cke Ihr 
Titangehalt ist sehr variabel und reicht bis zu Werten von reinem UlvÃ¶spinel 
(Fe2Ti04). 

In der Grobfraktion dieser Probe nimmt der Schwefelgehalt gegenÃ¼be 
dem Titangehalt deutlich ab (Abb. 5.19). Die Eisensulfide liegen gelegentlich 
als framboidale Pyrite vor. Die titanhaltigen Partikel haben eine GrÃ¶Ã von 
maximal 20 um. Auch in dieser Probe ist das Fe:Ti-VerhÃ¤ltni der einzelnen 
Partikel sehr unterschiedlich. Abbildung 5.20 zeigt die Aufnahme eines 
BruchstÃ¼cke eines Titanomagnetits mit einer Zusammensetzung, die etwa 
Fe2,3Tio,y04 entspricht. 

Die Feinfraktion der Probe von der Morris Jesup Schwelle (2200-5, 
600cm) ergibt im Ãœberblic ein wesentlich anderes EDAX-Spektrum 
(Abb. 5.21). Eisensulfide sind nicht vorhanden. Das ferromagnetische Mineral- 
spektrum ist eindeutig von Titanomagnetiten dominiert, deren Titangehalt 
wiederum sehr variabel ist. Sowohl reiner Magnetit (Fe304) als auch UlvÃ¶ 
spinell (Fe2TiO4) ist in der Probe zu finden. Die KorngrÃ¶ÃŸ reichen von < 1 
bis 15 um. 

Die Grobfraktion dieser Probe weist ein im Ãœberblic Ã¤hnliche EDAX- 
Spektrum wie die Feinfraktion auf, das von Titan und Eisen dominiert ist 
(Abb. 5.22). Der Titangehalt ist auch in diesem Extrakt sehr variabel. Die Mine- 
rale besitzen KorngrÃ¶ÃŸ zwischen 3 und 45 um. 

Abbildung 5.23 zeigt ein reines Eisenoxid mit einem Durchmesser von 
etwa 13 um, an dem einige rund 3 um groÃŸ titanhaltige Partikel haften. 
Aufgrund der angedeuteten hexagonalen Symmetrie des groÃŸe Kristalls 
kÃ¶nnt es sich dabei um HÃ¤mati (Fe203) handeln. 

Insgesamt bestÃ¤tige die rasterelektronenmikroskopischen Untersuchun- 
gen die Ergebnisse der gesteinsmagnetischen Bearbeitung. Hinsichtlich der 
KorngrÃ¶ÃŸ wie der Zusammensetzung der Titanomagnetite zeigt sich ein 
weiter Variationsbereich. Eine untere KorngrÃ¶ÃŸengren kann nicht angegeben 
werden, es sind jedoch Partikel mit KorngrÃ¶ÃŸ C 1 um vorhanden. Die obere 
Grenze liegt bei etwa 45 um, hÃ¤ufig GrÃ¶ÃŸ zwischen 3 und 8 um. Die Probe 
aus der Fram StraÃŸ unterscheidet sich wesentlich durch ihren Eisen- 
sulfidgehalt von der Probe von der Morris Jesup Schwelle. Dabei kommt den 
Eisensulfiden in der Feinfraktion eine deutlich hÃ¶her Bedeutung zu als in der 
Grobfraktion. Das Ã¼berwiegen durch starke mechanische Beanspruchung 
gekennzeichnete Ã¤uÃŸe Erscheinungsbild der meisten Partikel - es sind kaum 
intakte idiomorph ausgebildete Kristalle zu finden - weist auf ihren detrischen 
Ursprung hin. 



Abb. 5.21: Oben: Rasterelektronenmikroskopische Ãœbersichtsaufnahm der Fein- 
fraktion einer Probe des Sedimentkerns von der Morris Jesup Schwelle 
(2200-5, 600 cm Tiefe). Unten: EDAX Elementanalyse der gesamten Bild- 
flÃ¤che 



Abb. 5.22: Oben: Rasterelektronenmikroskopische Ãœbersichtsaufnahrn der Grob- 
fraktion einer Probe des Sedimentkerns von der Morris Jesup Schwelle 
(2200-5, 600 crn Tiefe), Unten: EDAX Elementanalyse der gesamten Bild- 
flÃ¤che 



Abb. 5.23: Oben: Rasterelektronenmikroskopische Aufnahme eines reinen Eisen- 
oxids in der Probe aus 600 cm Tiefe des Sedimentkerns von der Morris 
Jesup Schwelle (2200-5), Durchmesser etwa 14 pm. Auf dem etwa sechs- 
eckigen Mineralkorn haften kleine titanhaltige Partikel. Unten: EDAX 
Elementanalyse des sechseckigen Kristalls. Der Titanpeak wird von den 
kleinen Partikeln verursacht. 



5.6 Anisotropie der SuszeptibilitÃ¤ 

Im AnschluÃ an die Untersuchungen der magnetomineralogischen Zusammen- 
setzung der Sedimente wird in diesem Kapitel das SedimentgefÃ¼g betrachtet. 

Einkristalle weisen in Richtung ihrer verschiedenen Kristallachsen unter- 
schiedliche Werte fÃ¼ die magnetische SuszeptibilitÃ¤ auf; auch die Kornform 
beeinfluÃŸ leicht und schwer magnetisierbare Richtungen. Daher ist die Sus- 
zeptibilitÃ¤ nur in erster NÃ¤herun als Skalar zu betrachten. Genau beschrieben 
wird sie durch einen Tensor zweiter Stufe: das SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid Dieses 
wird durch die LÃ¤ng und Lage seiner groÃŸen mittleren und kleinen Halbachse 
charakterisiert, die den SuszeptibilitÃ¤te K ~ ~ ~ ,  K~,,~, K,,,~,, entsprechen. 

Neben der Kornform bei ferrimagnetischen und der Kristallanisotropie bei 
para- und antiferromagnetischen Mineralen trÃ¤g die Mineraleinregelung 
wesentlich zum Betrag der Anisotropie bei. Die Anisotropie der einzelnen 
Partikel wird durch eine bevorzugte Orientierungsachse- oder ebene auf das 
Gesamtsediment Ã¼bertragen Diese pauschale Anisotropie lÃ¤Ã sich aus 
Messungen der SuszeptibilitÃ¤ in verschiedenen Raumrichtungen bestimmen. 
Aus dem VerhÃ¤ltni der drei Halbachsen, das heiÃŸ der Form des Suszeptibili- 
tÃ¤tsellipsoids kÃ¶nne so Informationen Ã¼be die rÃ¤umlich Ausrichtung der 
Minerale gewonnen werden, 

Zur Beschreibung der Anisotropie und des SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid sind 
zahlreiche Parameter in der Literatur eingefÃ¼hr (Rees, 1961 ; Hrouda, 1982; 
Rochette et al., 1992). Ein MaÃ dafÃ¼r wie stark eine bevorzugte Orientierung 
im Sediment ausgeprÃ¤g ist, bildet der Anisotropiegrad p = K~~~ 1 K ~ ~ , , .  Das 
Ellipsoid besitzt eine oblate (diskusfÃ¶rmige Gestalt wenn K~~~ = K~~~ > 
und eine prolate (zigarrenfÃ¶rmige Gestalt wenn K~~~ > Ã K ~ ~ ~ .  Nach Flinn 
(1962) lÃ¤Ã sich die Form des SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid durch einen einzigen 
Parameter K = K ~ ~ ~ K ~ ~ ~  1 K~~~~ beschreiben: K < 1 bedeutet eine oblate, K > 1 
eine prolate Form des Ellipsoids. FÃ¼ K = 1 ist das Ellipsoid neutral, das heiÃŸ 
kugelfÃ¶rmig 

Sedimentieren kleine Partikel in ruhigen GewÃ¤ssern so lagern sich 
elongierte oder plattig ausgebildete Minerale bevorzugt flach am Boden ab. 
Dadurch wird im Sediment eine Anisotropie ausgebildet mit den Richtungen der 
mittleren (K~,,~) und maximalen ( K ~ ~ ~ )  SuszeptibilitÃ¤ innerhalb der Sedimenta- 

Abb. 5.24 (folgende Seite): Verteilung des Anisotropiegrades in den Sedimentkernen 
a) vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), b) von der Morris Jesup Schwelle 
(2200-5), C) aus der Fram StraÃŸ (1535-8), d) vom Kolbeinsey RÃ¼cke 
(1852-Z), e, f) aus dem Amundsen Becken (2171-4), g, h) vom Yermak 
Plateau (2212-3). N bezeichnet die Anzahl der Proben, "Proben I1 
Kernachse" und "Proben -L Kernachse" die Richtung, in der die Proben- 
dose in das Sediment gedrÃ¼ck wurde, 1: senkrecht; 1 1 :  parallel. 
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tionsebene und der Richtung der minimalen ( K ~ . " )  SuszeptibilitÃ¤ senkrecht 
dazu. In Sedimenten eines ruhigen Ablagerungsmilieus weist daher das Sus- 
zeptibilitÃ¤tsellipsoi eine oblate Form auf. 

Abbildung 5.24 zeigt die Verteilung des Anisotropiegrades der unter- 
suchten Sedimente. Die Anisotropie betrÃ¤g fÃ¼ die Ã¼berwiegend Zahl der 
Proben bis zu 4 %. AuÃŸergewÃ¶hnli hohe Werte mit bis zu 16 % weist der 
Kern aus dem Amundsen Becken (2171-4) auf (Abb. 5.24e, f), der aus einer 
Wassertiefe von Ã¼be 4000 m stammt und nahezu vollstÃ¤ndi aus tonigen 
Ablagerungen besteht. Daraus resultiert mÃ¶glicherweis eine erhÃ¶ht Kompak- 
tion des Sediments und damit eine verstÃ¤rkt Ausrichtung der Partikel in der 
Sedimentationsebene im Vergleich zu den Ã¼brige Lokationen. Dies spiegelt 
sich auch in den stÃ¤rke oblaten Ellipsoidformen wider (Abb. 5.25e, f). 

In Abbildung 5.25 ist die Verteilung der Ellipsoidformen dargestellt. Es 
sind bevorzugt oblate ( K ~ ~ ~  = qnt > xmin) oder annÃ¤hern kugelige (K,,,~~ x K~,,~ 

: K ~ ~ ~ )  Ellipsoide zu finden. Werte fÃ¼ K deutlich kleiner 1 sind wie im Fall des 
Kerns aus dem Amundsen Becken (Abb. 5.25e, f) hÃ¤ufi mit Tonlagen korre- 
liert. Im Kern vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2) ist der vergleichsweise hohe 
Anteil an prolaten Ellipsoiden (Abb. 5.25d) zum GroÃŸtei auf eine ZerstÃ¶run 
des SedimentgefÃ¼ge durch die Kernnahme im obersten Meter zurÃ¼ckzufÃ¼hre 

Die rÃ¤umlich Orientierung des SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid wird durch die 
Lage seiner Halbachsen relativ zum Sediment ausgedrÃ¼ckt Die Lage der 
kleinen und der groÃŸe Halbachsen ist in Abbildung 5.26 dargestellt. Dabei 
handelt es sich um eine stereografische Polarprojektion, in der die Aquator- 
ebene der Sedimentationsebene entspricht. Tangential ist die relative Deklina- 
tion der Halbachsen, radial die absolute Inklination von 0' auÃŸe bis 90' im 
Zentrum aufgetragen. 

LÃ¤nglich ferrimagnetische Partikel weisen den maximalen Suszeptibili- 
tÃ¤tswer in Richtung ihrer langen Achse auf. Bei ruhigen Sedimentations- 
bedingungen sollten sie sich unter dem EinfluÃ der Gravitationskraft mit dieser 
langen Achse parallel zur Sedimentationsebene ablagern. K~~~ weist in diesem 
Fall niedrige Inklinationen auf. Entsprechend wird die kurze Achse der Partikel 
senkrecht zur Sedimentationsebene ausgerichtet sein, K~~~ daher groÃŸ Inkli- 
nationswerte besitzen. Eine StÃ¶run des SedimentationsgefÃ¼ge lÃ¤Ã sich so 
leicht an der Ausrichtung der Halbachsen erkennen. Mit Ausnahme des Kerns 

Abb. 5.25 (vorangegangene Seite): Verteilung des Formparameters K der Suszep- 
tibilitatsellipsoide nach Flinn (1962) in den Sedimentkernen a) vom 
Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), b) von der Morris Jesup Schwelle (2200-5), 
C) aus der Fram StraÃŸ (1535-8), d) vom Kolbeinsey RÃ¼cke (1852-2), 
e, f) aus dem Amundsen Becken (2171-4), g, h) vom Yermak Plateau 
(2212-3) N bezeichnet die Anzahl der Proben, "Proben II Kernachse" und 
"Proben L Kernachse" die Richtung, in der die Probendose in das Sedi- 
ment gedrÃ¼ck wurde, -: senkrecht: 1 1 :  parallel. 



vom Kolbeinsey RÃ¼cke (Abb. 5.26d), der in der oberen Kernpartie gestÃ¶r ist, 
weisen alle Lokationen - der Kern von der Morris Jesup Schwelle mit 
EinschrÃ¤nkunge (Abb. 5.26b) - die Kennzeichen eines ruhigen Sedimen- 
tationsmilieus auf. 

DefinitionsgmÃ¤ steht die hier nicht dargestellte mittlere Halbachse senk- 
recht auf der groÃŸe und der kleinen Halbachse. Das heiÃŸt sie liegt im Fall der 
untersuchten Sedimente ebenfalls in der Sedimentationsebene. Bei der Mehr- 
heit der Proben variiert die SuszeptibilitÃ¤ innerhalb der Sedimentationsebene 
kaum, das heiÃŸ die groÃŸ und die mittlere Halbachse sind nahezu gleich groÃ 
( K ~ ~ ~  Ã qnt) - als Beispiel ist die teufenabhÃ¤ngig Variation der Suszeptibili- 
tÃ¤tswert eines Kerns vom Yermak Plateau (2212-3) in Abbildung 5.27 darge- 
stellt. Die Deklination der groÃŸe Halbachse ist daher im Gegensatz zur 
Inklination nur ungenau bestimmt und eine HÃ¤ufun bestimmter Deklinations- 
werte wenig aussagekrÃ¤ftig Wegen K~~~ Ã qnf ist in der Sedimentationsebene 
keine ausgezeichnete Raumrichtung vorhanden, wie sie beispielsweise auf 
starke BodenwasserstrÃ¶munge zurÃ¼ckzufÃ¼hr wÃ¤re Die Anisotropie geht 
fast vollstÃ¤ndi auf die Differenz zwischen der SuszeptibilitÃ¤ innerhalb der 
Sedimentationsebene und der SuszeptibilitÃ¤ senkrecht dazu zurÃ¼c 
(Abb. 5.27). 

Es genÃ¼ge demnach geringe artifizielle Ã¤uÃŸe EinflÃ¼sse damit es zur 
Bevorzugung einer Raumrichtung innerhalb der Sedimentationsebene kommt. 
Solch eine kÃ¼nstlich Beeinflussung ist der sogenannte "push-Effekt" (LÃ¶vlie 
1989). Damit wird der Umstand beschrieben, daÂ das Sediment (teilweise) 
beim EindrÃ¼cke der Probendose in Richtung des EindrÃ¼cken verformt wird. 

Die Probendosen wurden in aller Regel in Richtung der Y-Achse des 
Probenkoordinatensystems in das Sediment gedrÃ¼ck (als senkrecht [L] zur 
Kernachse gekennzeichnet). In den Abbildungen 5.26 und 5.28 ist zu sehen, 
daÂ die Deklination der groÃŸe Halbachse des SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid tat- 
sÃ¤chlic bevorzugt in der Y-Richtung des Probenkoordinatensystems, also in 
Richtung des EindrÃ¼cken weist. Um die Bedeutung des "push-Effektes" abzu- 
schÃ¤tzen wurden einige der Kerne doppelt beprobt, und zwar in der Form, daÂ 
neben den regulÃ¤re Proben, bei denen die Probendosen senkrecht zur Kern- 
achse in das Sediment gedrÃ¼ck wurden, auch einige Proben genommen 
wurden, bei denen die Probendosen parallel [11] zur Kernachse in das Sediment 
gedrÃ¼ck wurden. Im Fall eines dominierenden Einflusses des "push-Effektes" 
auf das SedimentgefÃ¼g sollte bei der zweiten Probenserie die groÃŸ Halb- 
achse wiederum in DrÃ¼ckrichtung also in diesem Fall parallel zur Kernachse, 
das heiÃŸ parallel zur z-Achse ausgerichtet sein. Eine solche Ausrichtung 
wÃ¼rd in der stereografischen Projektion in Abbildung 5.28b, d steile Inklina- 
tionen der groÃŸe Halbachse bewirken, also eine Gruppierung jeweils in der 
Mitte des Diagramms. Dies ist jedoch nicht der Fall. Der Anisotropiegrad nimmt 
etwas ab (vergleiche Abbildung 5.24e mit f, sowie 5.24g mit h), die Streuung 
der Deklination der groÃŸe Halbachse nimmt etwas zu (vergleiche Abbildung 
5.28a mit b, sowie 5 . 2 8 ~  mit d). Im wesentlichen zeigt sich jedoch eine gleiche 
Ausrichtung des SedimentgefÃ¼ges 
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Abb.5.26: Stereografische Projektion der groÃŸe (Rauten) und der kleinen 
(Quadrate) Halbachse der SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid in den Sediment- 
kernen a) vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), b) von der Morris Jesup 
Schwelle (2200-5), C) vom Yermak Plateau (1533-3), d) vom Kolbeinsey 
RÃ¼cke (1852-2). Die Probendosen wurden senkrecht zur Kernachse (1) 
in das Sediment gedrÃ¼ckt 
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Abb. 5.27: Anisotropie der SuszeptibilitÃ¤ eines Kerns vom Yermak Plateau (2212-3). 
Von links nach rechts; VerhÃ¤ltni maximaler zu minimaler SuszeptibilitÃ¤ 
(Anisotropiegrad p), VerhÃ¤ltni mittlerer zu minimaler SuszeptibilitÃ¤t Ver- 
hÃ¤ltni maximaler zu mittlerer SuszeptibilitÃ¤ als Funktion der Kerntiefe, K: 
Gestalt des SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid nach Flinn (1962), K < 1 oblat, K > 1 
prolat, K = 1 neutral. 
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Abb. 5.28: Stereografische Projektion der groÃŸe (Rauten) und der kleinen 
(Quadrate) Halbachse der SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid in den Sediment- 
kernen e, f) aus dem Amundsen Becken (2171-4) und g, h) vom Yermak 
Plateau (2212-3). "I1 Kernachse" und "1 Kernachse" bezeichnet die Rich- 
tung, in der die Probendose in das Sediment gedrÃ¼ck wurde, 1: 
senkrecht; 11: parallel. 



Insgesamt weist der grÃ¶ÃŸ Teil der bearbeiteten Sedimente eine nur 
geringe Anisotropie der SuszeptibilitÃ¤ auf, die fast ausschlieÃŸlic auf die Aus- 
richtung der Partikel parallel zur Sedimentationsebene zurÃ¼ckgeht Eine Bevor- 
zugung einer Raumrichtung innerhalb der Sedimentationsebene, die auf 
andere die Ablagerung beeinflussende Faktoren schlieÃŸe lieÃŸe konnte nicht 
festgestellt werden. Die HÃ¤ufun bestimmter Deklinationswerte in den 
Abbildung 5.26 und 5.28 sind aufgrund der nur geringfÃ¼gi unterschiedlichen 
SuszeptibilitÃ¤te K~~~ und K~~~ nicht signifikant. Im Kern 1852-2 vom 
Kolbeinsey RÃ¼cke sind deutlich anomal ausgeprÃ¤gt SuszeptibilitÃ¤tsellipsoid 
mit einer KernstÃ¶run durch die Kernnahme verbunden. Durch den "push- 
Effekt" wird in den hier untersuchten, meist tonigen Sedimenten keine wesent- 
liche VerÃ¤nderun des SedimentgefÃ¼ge verursacht. Die beprobungsinduzierte 
Anisotropie ist in jedem Fall geringer als die an sich schon niedrige auf die 
Sedimentation zurÃ¼ckgehend Anisotropie. Ein EinfluÃ der Anisotropie der 
SuszeptibilitÃ¤ und damit des SedimentgefÃ¼ge auf die Richtung der 
Charakteristischen Remanenten Magnetisierung (Kapitel 6) ist fÃ¼ die bearbei- 
teten Kerne auszuschlieÃŸen wie sich aus der GegenÃ¼berstellun der stereo- 
grafischen Projektionen der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung 
und der Richtung der maximalen SuszeptibilitÃ¤ ( K ~ ~ ~ )  ergibt. Stellvertretend 
fÃ¼ alle Sedimentkerne ist Abbildung 5.29 mit Abbildung 5 . 2 8 ~  d zu verglei- 

Yermak Plateau 221 2-3 
ChRM 

Abb. 5.29: Stereografische Projektion der Charakteristischen Remanenten Magneti- 
sierung (Kapitel 6) der Proben eines Sedimentkerns vom Yermak Plateau 
(2212-3). Vergleiche die Deklinationswerte der ChRM mit denen der 
maximalen SuszeptibilitÃ¤ K~~~ in Abbildung 5.28c, d. 



chen. Die Deklination der ChRM weist im Gegensatz zur Ausrichtung von K~~~ 

keine bevorzugten Werte auf. Dieses Ergebnis ist fÃ¼ die ZuverlÃ¤ssigkei palÃ¤o 
magnetischer Untersuchungen bedeutsam, da weder durch natÃ¼rlich 
Ursachen noch durch die Beprobung von einer wesentlichen Anderung der 
Richtung der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung auszugehen ist. 



6 STRATIGRAPHISCHE ERGEBNISSE DER EINZELNEN LOKATIONEN 

In diesem Kapitel werden die gesteinsmagnetischen Parameter der einzelnen 
Sedimentkerne als Funktion der Kerntiefe und soweit mÃ¶glic in AbhÃ¤ngigkei 
des Alters diskutiert. Des weiteren wird betrachtet, inwieweit sich lithologische 
VerÃ¤nderunge der Sedimente in den gesteinsmagnetischen GrÃ¶ÃŸ wider- 
spiegeln. Dazu ist den gesteinsmagnetischen Parametern jeweils eine verein- 
fachte graphische Darstellung der visuellen Kernbeschreibung zur Seite 
gestellt, deren Legende Abbildung 6.1 zeigt. VollstÃ¤ndi beschrieben werden 
die Kerne 1533-3 und 1535-8 in Spielhagen et al. (1 988), der Kern 1852-2 in 
Thiede & Hempel (1 991) und die Kerne 21 71 -4, 21 85-6, 2200-5 und 221 2-3 in 
FÃ¼ttere (1 992). Die Lokationen werden von Norden nach SÃ¼de fortschreitend 
behandelt. Eine Ausnahme bilden die Ergebnisse des Kerns von der Morris 
Jesup Schwelle, die aufgrund der Ã¤hnliche Magnetostratigraphie im AnschluÃ 
an den Kern vom Lomonosov RÃ¼cke diskutiert werden. 

Um die gesteinsmagnetische Stratigraphie in einem zeitlichen Rahmen zu 
betrachten, wurden nach MÃ¶glichkei mehrere Altersinformationen in die Inter- 
pretation einbezogen. Diese sind fÃ¼ die einzelnen Kerne in unterschiedlichem 
Umfang verfÃ¼gbar Im Einzelfall wurden die Magnetostratigraphie, die Sauer- 
stoffisotopenstratigraphie sowie die Berylliumstratigraphie verwendet. 

a b c d  Legende 
Lithologie a) "mud" 

b) sandigsiltiger Ton 
Lithologie C) siltiger Ton 

d) Ton 

b d e Textur: a) Bioturbation 
b) Lamination 
C) nach oben Textur zunehmende KorngrÃ¶Ã 
d) nach oben 

a b c d  
abnehmende KorngrÃ¶Ã 

e) keine Angabe 

Farbe a) Olivebraun 2 5Yx/x 
b) Olivegrau 5Yx/x 
C) Braun 7 5Y512 
d) Gelblich braun IOYRx/x 

Abb. 6.1: Legende fÃ¼ die vereinfachte visuelle Kernbeschreibung in den nachfol- 
genden Kapiteln. In der Rubrik Farbe wurden nur die durch unterschied- 
liche Anfangsziffern in der Rock Color Chart gekennzeichneten Hauptfarb- 
gruppen unterschieden. 



Die magnetostratigraphischen Ergebnisse der einzelnen Kerne sind in 
Form der Inklination der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung 
Inkl.choM dargestellt. Die Interpretation erfolgte nach den von Nowaczyk (1 991) 
beschriebenen Kriterien. Eine Inklination nahe + 90Â entspricht der heutigen 
Richtung des Erdmagnetfeldes an den untersuchten Kernlokationen und wird 
als normale PolaritÃ¤ bezeichnet. Die Orientierung des Erdmagnetfeldes 
wechselt jedoch im Lauf der Zeit und nimmt eine Konfiguration ein, in der die 
Magnetfeldlinien der heutigen Richtung entgegengesetzt gerichtet sind. 
Dementsprechend besitzt die stabile Inklination ein negatives Vorzeichen. In 
diesem Fall wird von inverser PolaritÃ¤ gesprochen. Perioden einer dominie- 
renden PolaritÃ¤ in der GrÃ¶ÃŸenordnu von Millionen Jahren werden Chron 
genannt (Abb. 6.2). Die Grenze zwischen der heutigen Brunhes Chron mit 
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Abb. 6.2: Links: PolaritÃ¤tsze~tskal der letzten 500.000 Jahre abgeleitet aus den 
palÃ¤omagnetische Daten von neun Sedirnentkernen aus der Fram StraÃŸ 
in Kombination mit Literaturdaten von Champion et al. (1988) und LÃ¶vli 
(1989) (aus Nowaczyk, 1991). Rechts: PolaritÃ¤tszeitskal der letzten 
5.000.000 Jahre abgeleitet aus den magnetischen Anomalien des Ozean- 
bodens (aus Cande & Kent, 1992): Schwarz entspricht Zeitabschnitten 
normaler, weil3 inverser PolaritÃ¤ . 



vorwiegend normaler PolaritÃ¤ und der ihr vorangegangenen Matuyama Chron 
vorwiegend inverser PolaritÃ¤ wird in neueren Arbeiten mit 780.000 Jahren 
angesetzt (Shackleton et al., 1990; Hilgen, 1991; Baksi et al., 1992; Cande & 
Kent, 1992; Spell & McDougall, 1992; Tauxe et al., 1992). KÃ¼rzer ZeitrÃ¤um 
jeweils entgegengesetzter PolaritÃ¤ in der GrÃ¶ÃŸenordnu von einigen tausend 
Jahren werden als geomagnetische Ereignisse ("events") bezeichnet. Die 
Zeitgleichheit mehrerer dieser Ereignisse innerhalb der Brunhes Chron konnte 
fÃ¼ verschiedene Lokationen der Erde nachgewiesen werden, so daÂ damit ein 
chronostratigraphisches Instrument zur VerfÃ¼gun steht. Eine eingehende 
Zusammenfassung zum Thema der "Event-Stratigraphie" mit weiteren Literatur- 
hinweisen findet sich bei Nowaczyk (1 991) und Nowaczyk et al. (1994). 

1 Stadiengrenze 1 Alter 1 
1 [I000 Jahre] 

A ,n I 4 n 

Abb. 6.3:  Links: Standardsauerstoffisotopenkurve nach Imbrie et al. (1984). Die hori- 
zontalen Linien trennen die einzelnen Isotopenstadien. 
Rechts: ZugehÃ¶rig Alter der Grenzen der Sauerstoffisotopenstadien. 





Lomonosov RÃ¼cke 21 85-6 

Abb. 6.4: Gesteinsmagnetische und isotopische Parameter des Sedimentkerns 
2185-6 in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. K -  SuszeptibilitÃ¤t ARM - 
Anhysteretische Remanente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤tti 
gungsremanenz, K ~ ~ ~ / K  - VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu 
SuszeptibilitÃ¤t Die Rauten im Diagramm links geben die paramagnetische 
SuszeptibilitÃ¤ K~~~~ einzelner Proben an. Rechts: ^ ~ e  Konzentration mit 
Zuordnung der Sauerstoffisotopenstadien (SchÃ¤per 1994). Die 
horizontalen Linien markieren von oben nach unten die mÃ¶glich Lage der 
Brunhes Matuyama (780.000Jahre), der Matuyama Gauss 
(2.600.000 Jahre) sowie der Gauss Gilbert Grenze (3.553.000 Jahre) nach 
Cande & Kent (1992). 



Lomonosov RÃ¼cke 2 1 85-6 

^ - 0 . 3 ~  '̂SIRM lnkl.chRM > 63 pm E L 

FmT1 [OI [Gew.%l 2 $ 

Abb. 6.4 (Fortsetzung): Magnetische und lithologische Parameter des Kerns 2185-6 
in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. S o , 3 ~ -  VerhÃ¤ltni antiferro- 
magnetischer 1 ferrimagnetischer Partikel, MDFslRM - Median Destructive 
Field der SIRM, PolaritÃ¤tszeitskal nach Cande & Kent (1992) [Abb. 6.21, 
Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung 
(Frederichs & Nowaczyk, 1992), > 63 um - Gewichtsprozent der 
Grobfraktion (Wahsner, Pers. Mitt.). Rechts: Vereinfachte Kern- 
beschreibung nach FÃ¼ttere (1992); Legende zur Kernbeschreibung siehe 
Abbildung 6.1. 



Das koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngi VerhÃ¤ltni KARM/K (Mittelwert 8 + 2) ist 
geprÃ¤g durch die ARM (r = 0.82), aber unabhÃ¤ngi von K (r = 0.08). Damit 
bietet sich KARM/K auch bei variabler paramagnetischer SuszeptibilitÃ¤ der 
Sedimentmatrix als sensibler Parameter an, um relative Ã„nderunge der Korn- 
groÃŸ ferrimagnetischer Partikel zu identifizieren. 

ARM, SIRM und KARM/K variieren Ã¼be die gesamte KernlÃ¤ng mehr oder 
weniger zyklisch. Dabei besteht sowohl zwischen der Konzentration kleiner 
ferrimagnetischer Partikel (ARM) als auch ihrer relativen KorngrÃ¶Ã ( K & ~ ~ / K )  
und dem Anteil der Tonfraktion (< 2 um, Wahsner, pers. Mitt.) eine deutliche 
Korrelation (Tonfraktion - ARM: r = 0.52, Tonfraktion - KARM/K: r = 0.72, 
[Abb. 6.51). Die ferrimagnetischen Partikel sind also stark an die Tonfraktion 
gebunden. Ein Zusammenhang SIRM (r = 0.18) und K (r = 0.01) mit der 
Tonfraktion ist statistisch nicht signifikant. Um den Beitrag der Sedimentmatrix 
zur GesamtsuszeptibilitÃ¤ zu verdeutlichen, sind die an einzelnen Proben 
bestimmten Werte der paramagnetischen SuszeptibilitÃ¤ K~~~~ in Abbildung 6.4 
durch Rauten angegeben. Ihre Variation ist nicht sehr ausgeprÃ¤gt Kpara kann 
jedoch bis etwa 50 % der GesamtsuszeptibilitÃ¤ K betragen (siehe Kerntiefe 
265 cm). 

Als weitere koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngi Parameter sind in Abbildung 6.4 das 
VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer 1 ferrimagnetischer Minerale (Sm -r) sowie 
das Median Destructive Field der SIRM (MDFSlRM) dargestellt. T zeigt bis 
zu einer Kerntiefe von 120 cm einige prÃ¤gnant Anderungen. Mit zunehmender 
Kerntiefe bleibt die Zusammensetzung weitgehend konstant mit nur wenigen 

Lomonosov Rucken 
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Abb. 6.5: Zusammenhang zwischen dem VerhÃ¤ltni KARM/K, das die relative Korn- 
groÃŸ der ferrimagnetischen Mineralphase charakterisiert und dem Ton- 
gehalt (Wahsner, pers. Mitt.). 



vom Mittelwert (0,96 Â 0.01) abweichenden Werten. Eine offensichtliche Bezie- 
hung zur Lithologie besteht nicht. Das MDFsiRM (Mittelwert 30 + 4 mT) gibt die 
zweigeteilte Lithologie mit ausgeprÃ¤gte Schwankungen in den oberen 31 0 cm 
und vergleichsweise einheitlichen Werten in der darunter liegenden Tonfolge 
besser wieder. Aus den sehr geringen Variationen in der unteren KernhÃ¤lft ist 
zu erkennen, daÂ das MDFciDM KorngrÃ¶ÃŸenÃ¤nderun der ferrimagnetischen 
Partikel weniger sensibel reflektiert als das VerhÃ¤ltni K * ~ ~ / K .  Die recht klare 
inverse Korrelation zwischen MDFslDM und der Grobfraktion (r = - 0.64) unter- 
streicht jedoch, daÂ eine ErhÃ¶hun der Grobfraktion in der Sedimentmatrix 
auch die mittlere KorngrÃ¶Ã der ferrimagnetischen Partikel beeinflussen kann, 
entweder durch einen sich verringernden Anteil feiner Partikel oder durch 
einen verstÃ¤rkte Eintrag grÃ¶bere Partikel. 

Die Magnetostratigraphie ist in Form der Inklination der Charakteristi- 
schen Remanenten Magnetisierung Ink!.chRM in Abbildung 6.4 dargestellt 
(Frederichs & Nowaczyk, 1992). Auf die Wiedergabe der Deklination der 
Charakteristischen Remanenten Magnetisierung wurde wie bei den Ã¼brige 
Sedimentkernen verzichtet. In Regionen hoher geographischer Breiten, so 
auch im Arbeitsgebiet, betrÃ¤g die Horizontalkomponente des Erdmagnetfeldes 
nur einen Bruchteil der Vertikalkomponente. Dementsprechend ist die Dekli- 
nation des Remanenzvektors wesentlich weniger aussagekrÃ¤fti als seine 
Inklination. 

FÃ¼ die chronostratigraphische Einordnung des Sedimentkerns vom 
Lomonosov RÃ¼cke (2185-6) sind mehrere Modelle denkbar. Eines dieser 
Altersmodelle beruht neben weiteren Parametern im wesentlichen auf ^Be 
Messungen (SchÃ¤per 1994). Mehrere Autoren (Botz et al., 1989; Scholten et 
al., 1990; Lao et al., 1992; Scholten et al., 1994; Eisenhauer et al., 1994) 
haben einen Zusammenhang zwischen der ^Be Konzentration in den marinen 
Ablagerungen hoher nÃ¶rdliche Breiten und palÃ¤oklimatische VerÃ¤nderunge 
gefunden. ErhÃ¶ht ̂ Be Werte im Sediment werden dabei Interglazialen zuge- 
ordnet, wÃ¤hren niedrige ^Be Konzentrationen Glazialen entsprechen. Klima- 
ÃœbergÃ¤n sind gekennzeichnet durch markante Ã„nderunge in den Isotopen- 
konzentrationen (Eisenhauer et al., 1990, 1994). 

Dieser Ansatz der "Berylliumstratigraphie" fÃ¼hr SchÃ¤pe (1994) zu der in 
Abbildung 6.4 angegebenen Zuordnung der Sauerstoffisotopenstadien. FÃ¼ 
eine Kerntiefe von 500 cm ergibt sich daraus ein Alter von 900.000 bis 
1.000.000 Jahre und eine mittlere Sedimentationsrate von 0.5 - 
0.6 cm 11000 Jahre. Dieses Modell ist unter palÃ¤omagnetische Gesichts- 
punkten in folgender Weise zu beurteilen. Die Magnetostratigraphie erlaubt die 
Interpretation des oberen Kernabschnitts normaler PolaritÃ¤ als vollstÃ¤ndig 
Dokumentation der Brunhes Chron und den daran anschlieÃŸende PolaritÃ¤ts 
wechsel als Brunhes Matuyama Grenze. Daraus resultiert fÃ¼ die Kerntiefe von 
345 cm ein Alter von 780.000 Jahren und somit eine recht gute Ãœberein 
stimmung mit der Interpretation von SchÃ¤pe (1994). Als Konsequenz dieser 
Alterseinstufung ist jedoch aufgrund der Magnetostratigraphie von einer deut- 
lichen Verringerung der Sedimentationsrate fÃ¼ die folgenden Kernabschnitte 



bis zur Kernbasis auszugehen. Die drei Sedimentabfolgen normaler PolaritÃ¤ 
bis zur Kerntiefe von 500 cm - und damit das von SchÃ¤pe (1994) postulierte 
Alter von 900.000 bis 1.000.000 Jahren - lassen sich mit einer Ablagerung der 
Sedimente innerhalb der oberen Matuyama Chron nicht vereinbaren, da das 
Zeitintervall zwischen 780.000 und 984.000 Jahre vollstÃ¤ndi durch eine 
inverse PolaritÃ¤ gekennzeichnet ist (Abb. 6.2). Aus dem Vergleich der tiefen- 
abhÃ¤ngige Inklination ab 345 cm bis zur Kernbasis mit der PolaritÃ¤tszeitskal 
von Cande & Kent (1992) lÃ¤Ã sich die in Abbildung 6.4 dargestellte Altersein- 
stufung fÃ¼ die untere KernhÃ¤lft ableiten. Das zugehÃ¶rig Alters-Tiefen-Modell 
zeigt Abbildung 6.6. FÃ¼ den unteren Kernabschnitt ergibt sich daraus eine 
mittlere Sedimentationsrate von etwa 0.1 cm/1000 Jahre. 

Das zweite Altersmodell, das wesentlich hÃ¶her Sedimentationsraten zum 
Ergebnis hat, beruht in erster Linie darauf, den PolaritÃ¤tswechse in der Kern- 
tiefe von 345 cm nicht als Brunhes Matuyama Grenze zu identifizieren, sondern 
die tieferen Sedimentabfolgen inverser PolaritÃ¤ als geomagnetische Ereig- 
nisse innerhalb der Brunhes Chron zu interpretieren. Nach dieser Deutung ist 

Alter [IOOO Jahre] 
0 1000 2000 3000 4000 5000 

Gilbert 

Abb. 6.6: Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.4 fÃ¼ den Sedimentkern 2185-6. Die 
Quadrate markieren die Korrelationspunkte zwischen der Inklination der 
Charakteristischen Remanenten Magnetisierung und der PolaritÃ¤tszeit 
skala nach Cande & Kent (1992). Die Linien begrenzen die magnetischen 
Chrons. 



keine der kurzzeitigen Feldumkehrungen, die Nowaczyk (1991) fÃ¼ die Region 
der Fram StraÃŸ zweifelsfrei an mehreren Sedimentkernen nachweisen konnte, 
im oberen Bereich des Kerns 2185-6 erhalten. Im unteren Kernabschnitt sind 
jedoch zahlreiche PolaritÃ¤tswechse dokumentiert. Die Magnetomineralogie 
lÃ¤Ã zwischen den beiden KernhÃ¤lfte keine signifikanten Unterschiede 
erkennen. Die ferrimagnetischen Partikel sollten daher auch im oberen 
Abschnitt in der Lage sein, geomagnetische Ereignisse Ã¼be geologische 
ZeitrÃ¤um zu speichern. Auch die Anisotropie der SuszeptibilitÃ¤ lÃ¤Ã hin- 
sichtlich des SedimentgefÃ¼ge keine Unterschiede zwischen der oberen und 
der unteren KernhÃ¤lft erkennen. Markante Unterschiede bestehen jedoch im 
Anteil der Grobfraktion am Gesamtsediment (Abb. 6.4, Wahsner, pers. Mitt.). 
Es ist eine deutliche Abnahme des Gehalts an grobkÃ¶rnige Material in der 
Sedimentmatrix unterhalb einer Kerntiefe von 31 0 cm zu erkennen. Die unter- 
schiedliche Beschaffenheit der Sedimentmatrix scheint daher fÃ¼ die 
Speicherung oder Nichtspeicherung geomagnetischer Ereignisse an dieser 
Lokation von erheblicher Bedeutung zu sein. Denkbar wÃ¤r folgende 
ErklÃ¤rung Ein hoher Grobfraktionsanteil verzÃ¶ger die Kompaktion des 
Sediments, so daÂ im oberen Teil des Kerns noch keine "lock-in"-Tiefe erreicht 
ist. Die magnetischen Partikel werden daher wÃ¤hren der vergleichsweise 
kurzen Zeiten inverser PolaritÃ¤ nicht fixiert, sondern erst in den viel lÃ¤ngere 
ZeitrÃ¤ume normaler PolaritÃ¤t 

Die gesteinsmagnetischen Eigenschaften unterscheiden sich in den 
Abschnitten inverser PolaritÃ¤ nicht von denen in Bereichen normaler PolaritÃ¤ 
(Abb. 6.7). Insofern gibt es keine Hinweise darauf, daÂ es sich bei den Polari- 
tÃ¤tswechsel im unteren Kernbereich um Artefakte handelt. Die palÃ¤o 
magnetische Interpretation geht daher davon aus, daÂ der gesamte Kern 
innerhalb der Brunhes Chron sedimentiert wurde und bei einer Kerntiefe von 
345 cm die Brunhes Matuyama Grenze noch nicht erreicht ist, sondern es sich 
in der unteren KernhÃ¤lft um geomagnetische Ereignisse wÃ¤hren der Brunhes 
Chron handelt. Ein wichtiges Argument fÃ¼ diese Interpretation ergibt sich aus 
dem niedrigen VerhÃ¤ltni von Proben mit inverser zu solchen normaler 
PolaritÃ¤t das unterhalb von 340 cm 36 : 80 betrÃ¤gt 

Die mÃ¶glich Verwendung einzelner gesteinsmagnetischer Parameter als 
chronostratigraphisches Instrument wird deutlich an den weitgehend identi- 
schen tiefenabhÃ¤ngige Variationen von ARM und ^Be Konzentration 
(r = 0.64). Analoges gilt fÃ¼ das VerhÃ¤ltni qRM/~ und die ^Be Konzentration 
(r = 0.85). Ein Zusammenhang zwischen ^Be und der ARM oder K ~ ~ ~ / K  ist 
aufgrund der unterschiedlichen Eintragsmechanismen nicht direkt ersichtlich. 
Eine mÃ¶glich Verbindung beider Parameter besteht Ã¼be die Feinfraktion des 
Sediments: Die Konzentration kleiner ferrimagnetischer Partikel (ARM) ist 
erhÃ¶h in Sedimentlagen mit hohem Tonanteil und ^Be besitzt eine AffinitÃ¤ zu 
Tonmineralen, an die es sich anlagert und an denen haftend es durch die 
WassersÃ¤ul absinkt ("scavenging", Eisenhauer et al., 1994). FÃ¼ drei Loka- 
tionen nÃ¶rdlic einer geographischen Breite von 78ON konnten diese Autoren 
eine statistisch allerdings nicht signifikante positive Korrelation der "^Be 
Konzentration mit dem Tongehalt feststellen und umgekehrt eine schwache 
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Abb. 6.7: Auf- und Entmagnetisierungskurve der IRM je einer Probe mit normaler 
(Quadrate) und inverser PolaritÃ¤ (Kreise) des Sedimentkerns 2185-6. 

negative Korrelation mit der Grobfraktion, An einer Lokation in der 
GrÃ¶nlÃ¤ndisch-Norwegisch See (70Â°N ergab sich ein umgekehrter 
Zusammenhang. Deshalb wurde in diesen FÃ¤lle gefolgert, daÂ die Sediment- 
zusammensetzung fÃ¼ die 1Â°B Konzentration nur von untergeordneter Bedeu- 
tung ist. 

Aufgrund der signifikant hohen Korrelationen zwischen "^Be Konzen- 
tration, ARM und ICARM/K erscheint es begrÃ¼ndet diese gesteinsmagnetischen 
Parameter ebenfalls als chronostratigraphische Indikatoren einzusetzen. Das 
im folgenden vorgeschlagenen Altersmodell fÃ¼ den Sedimentkern 2185-6 
stÃ¼tz sich deshalb auf eine kombinierte Interpretation der ^Be Konzentration, 
der Konzentration feiner ferrimagnetischer Minerale (ARM) sowie der GrÃ¶ÃŸe 
variation dieser Partikel (KARM/K). Niedrige Konzentrationen (niedrige ARM 
Werte) und grÃ¶ber ferrimagnetische Partikel (niedriges KARM/K) werden als 
Glaziale interpretiert, umgekehrt sollen Abschnitte hoher Konzentration (hohe 
ARM) und feiner ferrimagnetischer Partikel (hohes KARM/~) in Interglaziale 
fallen. 

Im unteren Kernbereich wurde zusÃ¤tzlic versucht, die bekannten geo- 
magnetischen Ereignisse in das Altersmodell mit einzubeziehen. Der Bereich 
inverser PolaritÃ¤ in einer Kerntiefe von 344 bis 360 cm, einschlieÃŸlic der 
Probe mit normaler PolaritÃ¤ bei 348 cm, wurde den von Nowaczyk (1991) 
beschriebenen Variationen des geomagnetischen Feldvektors bei etwa 
235.000 Jahren zugeordnet. Dieses Intervall fÃ¤ll im Kern 2185-6 in den Zeit- 



raum zwischen 232.000 und 237.000 Jahren. Bei 380 bis 390 cm sowie 520 bis 
550 cm folgen zur Kernbasis die geomagnetischen Ereignisse Biwa II (304.000 
bis 309.000 Jahre) und Biwa 1 1 1  (396.000 bis 397.000 Jahre). Zwischen diesen, 
bei 430 bis 450 cm, liegt ein Abschnitt inverser PolaritÃ¤t der als die von 
Nowaczyk (1991) in zwei Parallelkernen aus der Fram StraÃŸ entdeckten 
Variationen des magnetischen Feldvektors mit einem Alter von etwa 
320.000 Jahren identifiziert wurde. Im Kern 2185-6 erstreckt sich dieser 
Bereich Ã¼be einen Zeitraum von 320.000 bis 329.000 Jahre. FÃ¼ den Abschnitt 
inverser PolaritÃ¤ zwischen 578 bis 586 cm Kerntiefe ist in der Literatur kein 
entsprechendes Ereignis dokumentiert. Da nach den gesteinsmagnetischen 
Daten die Magnetostratigraphie als zuverlÃ¤ssi gelten muÃŸ kÃ¶nnt es sich hier 
um ein bisher unbekanntes geomagnetisches Ereignis mit einem Alter von 
413.000 bis 420.000 Jahren handeln. Die analoge Argumentation gilt fÃ¼ die 
drei Kernabschnitte inverser PolaritÃ¤ zwischen 664 und 756 cm mit Altern von 
481.000 bis 494.000, 519.000 bis 528.000 und 541.000 bis 553.000 Jahren. 
Die Sedimentabfolge inverser PolaritÃ¤ zwischen 630 und 650 cm wurde mit 
dem Emperor Ereignis (etwa 460.000 Jahre) korreliert. 

In Abbildung 6.8 sind die magnetischen Parameter als Funktion des Alters 
dargestellt. Zum gegenwÃ¤rtige Zeitpunkt lÃ¤Ã sich eine Entscheidung 
zugunsten dieses oder des zuvor diskutierten Altersmodells (Abb. 6.4) nicht 
treffen. Gemeinsam ist beiden Vorstellungen jedoch eine signifikante 
Korrelation einzelner gesteinsmagnetischer Parameter mit den Sauerstoff- 
isotopenstadien. Im Ã¤ltere Modell gilt dies zumindest bis zur Kerntiefe von 
345 cm. Inwieweit die Variationen auch fÃ¼ die postulierten hohen Alter der 
unteren KernhÃ¤lft tatsÃ¤chlic mit Klimaschwankungen in Zusammenhang 
stehen, bleibt vorerst offen. 

Insgesamt ergibt sich insbesondere fÃ¼ die ARM und KARM/K ein ausge- 
prÃ¤gte Zusammenhang mit den Sauerstoffisotopenstadien nach Imbrie et al. 
(1984). FÃ¼ das MDFslRM besteht nur eine schwache, fÃ¼ das VerhÃ¤ltni anti- 
ferromagnetischer / ferrimagnetischer Minerale S-0,3 T keine statistisch 
signifikante Korrelation mit den Klimazyklen. Die mineralogische Zusammen- 
setzung der ferromagnetischen Mineralfraktion zeigt also keine Klimaab- 
hÃ¤ngigkeit Die deutliche Diskrepanz zwischen den Korrelationen der beiden 
korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ngi Parameter MDFslRM und KARM/K mit den Isotopen- 
stadien lÃ¤Ã sich dadurch erklÃ¤ren daÂ der Anteil sehr feiner ferrimagnetischer 
Partikel, die fÃ¼ die ARM und KARM Werte ausschlaggebend sind, variiert 
(zeitweilig parallel mit dem Tongehalt), wÃ¤hren die SIRM und MDFclRM 
zusÃ¤tzlic beeinflussenden grÃ¶bere Partikel keine ausgeprÃ¤gt 
KlimaabhÃ¤ngigkei aufweisen. 
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Abb. 6.8: Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter und der ^ ~ e  Konzen- 
tration (SchÃ¤per 1994) im Sedimentkern 2185-6. Die schraffierten FlÃ¤che 
markieren die glazialen Sauerstoffisotopenstadien nach Imbrie et al. 
(1 984). 
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Abb. 6.8 (Fortsetzung): Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter sowie der 
Magnetostratigraphie und des Grobfraktionsanteils (Wahsner, pers. Mitt.) 
im Kern 2185-6. Die Bezeichnung der geomagnetischen Ereignisse ent- 
spricht der in Abbildung 6.2. "?" kennzeichnet Ereignisse, die in der 
Literatur bisher nicht dokumentiert sind, "*" Variationen des geomagneti- 
sehen Feldvektors (siehe Nowaczyk, 1991). 



Abbildung 6.9 zeigt das Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.8, aus der 
sich die in Tabelle 6.1 aufgelisteten linearen Sedimentationsraten fÃ¼ die 
einzelnen Sauerstoffisotopenstadien interpolieren lassen. Die mittlere Sedi- 
mentationsrate Ã¼be die gesamte KernlÃ¤ng betrÃ¤g 1.6 cm/1000 Jahre. Nicht 
bestÃ¤tige lassen sich danach erhÃ¶ht Sedimentationsraten in Glazialen. Nur 
in Stadium 4 liegt die Sedimentationsrate mit 2.9 cm/1000 Jahre Ã¼be der mitt- 
leren Sedimentationsrate. Damit scheint die Variation der Konzentration feiner 
Magnetominerale nicht ausschlieÃŸlic Ã¼be eine VerdÃ¼nnun durch die erhÃ¶ht 
Sedimentation grobkÃ¶rnige Partikel gesteuert zu sein (siehe Kapitel 6.4.2). 
Wahrscheinlicher ist, daÂ in Interglazialen neben dem Eistransport andere 
Eintragsmechanismen - wie der Suspensionstransport in der WassersÃ¤ul 
(Kapitel 7) - an Bedeutung gewinnen, die den Eintrag insbesondere kleinerer 
Partikel begÃ¼nstigen 
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Abb. 6.9: Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.8 fÃ¼ den Sedimentkern 2185-6. 
Quadrate und Linien markieren die Grenzen der Sauerstoffisotopen- 
stadien 1 bis 12 (nach Imbrie et al,, 1984). 



Tabelle 6.1: Lomonosov RÃ¼cke (Sedimentkern 2185-6): Mittlere Sedimentations- 
raten innerhalb der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 12 (nach Imbrie et 
al., 1984) fÃ¼ das Alters-Tiefen-Modell der Abbildung 6.9. 

Sedimentations- 1 i s o ? ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ i m  1 rate 





6.2 Morris Jesup Schwelle - Kern 2200-5 

Der Sedimentkern 2200-5 weist Ã¼be seine gesamten LÃ¤ng einen deutlich 
hÃ¶here Grobfraktionsanteil auf als der Kern vom Lomonosov RÃ¼cke 
(2185-6). So besteht die Lithologie im wesentlichen aus - teilweise sandigen - 
'mudU-Lagen (Abb. 6.10). Es sind nur wenige Tonschichten vorhanden (bei 
235 cm und zwischen 495 bis 555 cm). Zu erwÃ¤hne ist eine "dropstonel'-Lage 
zwischen 415 und 420 cm Kerntiefe. Diese befindet sich innerhalb einer 
Sedimentschicht zwischen 390 und 428 cm, die eine nach oben feiner 
werdende Gradierung zeigt. Eine zweite Sedimentsequenz mit nach oben 
abnehmender KorngrÃ¶Ã liegt zwischen 132 und 160 Cm. Die Bioturbation ist 
wesentlich geringer ausgeprÃ¤g als im Kern 2185-6. Bis zu einer Kerntiefe von 
300 cm wechselt die Sedimentfarbe mehrfach zwischen gelblichbraunen und 
olivebraunen FarbtÃ¶nen zwischen 100 und 132 cm besitzt das Sediment eine 
olivegraue Farbe. Unterhalb 300 cm bis zur Kernbasis dominieren olivegraue 
FarbtÃ¶n (FÃ¼tterer 1992). 

Die Tiefenabfolgen der konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter K, ARM, 
SIRM verlaufen sehr einheitlich (Abb. 6.10). Dies drÃ¼ck sich in den hohen 
Korrelationsparametern aus: ARM - K: r = 0.80, SIRM - K: r = 0.90, 
SIRM -ARM: r = 0.90. Der geringfÃ¼gi niedrigere Wert zwischen ARM und K 

geht wie bei Kern 21 85-6 auf die verschiedenen bevorzugt angesprochenen 
magnetischen KorngrÃ¶ÃŸ zurÃ¼ck Im Fall der ARM feinkÃ¶rnige bei SIRM und 
SuszeptibilitÃ¤ zusÃ¤tzlic grobkÃ¶rniger magnetische Partikel. Die Mittelwerte 
liegen fÃ¼ alle drei Parameter etwas Ã¼be den Werten des Kerns vom 
Lomonosov RÃ¼cke - K : 281.10 -6 SI, ARM : 64 mA m-1, SIRM : 3.0 A m-I. Die 
demnach hÃ¶her Konzentration der ferrimagnetischen Minerale dÃ¼rft sich aus 
der relativen NÃ¤h der Lokation 2200 zu potentiellen Liefergebieten (GrÃ¶nland 
erklÃ¤ren Das korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ng VerhÃ¤ltni KARM/K ist auch hier von der 
ARM dominiert (Korrelationsparameter r = 0.81 gegenÃ¼be r = 0.33 zwischen K 

und KARM/K). Der Mittelwert von entspricht mit 8 + 2  dem des Kerns 
2185-6, ebenso wie der des gleichfalls korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ngi MDFciRM (29 Â 
4 mT). Die Kernbeschreibung bietet keine unmittelbaren ErklÃ¤runge fÃ¼ die 
VariabilitÃ¤ dieser Parameter. Die Korrelationsparameter zwischen der 
Grobfraktion der Sedimentmatrix und den gesteinsmagnetischen Parametern 
reicht von minimal r = 0.10 fÃ¼ K bis maximal r = 0.34 fÃ¼ MDFsiRM und ist in 
aller Regel statistisch nicht signifikant. 

Die Zusammensetzung der ferromagnetischen Mineralfraktion weist in 
Kerntiefen zwischen 38 und 54 cm sowie zwischen 199 und 261 cm deutlich 
erhÃ¶ht Anteile antiferromagnetischer Minerale auf. FÃ¼ eine einzelne Probe 
bei 85 cm liegt ebenfalls niedriger als der Mittelwert (0.96 + 0.03). 
Unterhalb von 265 cm bleibt ,- nahezu konstant, die Magnetomineralogie 
ist hier sehr homogen. Die gesteinsmagnetischen Parametern lassen in ihrer 
Gesamtheit ein Ã¤hnliche magnetisches Mineralspektrum erwarten wie am 
Lomonosov RÃ¼cken 
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Abb. 6.10: Gesteinsmagnetische Parameter des Sedimentkerns 2200-5 in AbhÃ¤n 
gigkeit von der Kerntiefe. K -  SuszeptibilitÃ¤t ARM - Anhysteretische 
Remanente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤ttigungsremanenz 
KARM/K - VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu SuszeptibilitÃ¤t Die 
Rauten im Diagramm links geben die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ 
icpara einzelner Proben an. Die horizontalen Linien markieren von oben 
nach unten die mÃ¶glich Lage der Brunhes Matuyama (780.000 Jahre), 
der Matuyama Gauss (2.600.000 Jahre) sowie der Gauss Gilbert Grenze 
(3.553.000 Jahre) nach Cande & Kent (1992). 
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Abb. 6.10 (Fortsetzung): Magnetische und lithologische Parameter des Kerns 2200-5 
in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. S0,3 T - VerhÃ¤ltni antiferrornagneti- 
scher / ferrirnagnetischer Partikel, MDFsiRM - Median Destructive Field der 
SIRM, PolaritÃ¤tszeitskal nach Cande & Kent (1992) [Abb.6.2], 
Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Rernanenten Magnetisierung 
(Frederichs & Nowaczyk, 1992), > 63 prn - Gewichtsprozent der Grob- 
fraktion (Vogt, pers. Mitt.). Rechts: Vereinfachte Kernbeschreibung nach 
FÃ¼ttere (1 992); Legende zur Kernbeschreibung siehe Abbildung 6.1. 



Auch im Kern 2200-5 ist eine deutlich zweigeteilte Verteilung der Rich- 
tungen der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung festzustellen. In 
der oberen KernhÃ¤lft bis zu einer Tiefe von etwa 300 cm weichen nur zwei 
Inklinationswerte, 4' bei 10 cm Kerntiefe sowie - 44' bei 102 cm, von der 
heutigen Richtung des Erdmagnetfeldes ab. Unterhalb von 300 cm weist der 
Kern dagegen zahlreiche Abschnitte mit inverser PolaritÃ¤ auf, wobei 42 
Proben negative und 57 Proben positive Inklinationen besitzen. Im Gegensatz 
zu Kern 2185-6 zeigen hier auch Teile der Sedimente mit vergleichsweise 
hohen Grobfraktionsanteilen inverse PolaritÃ¤ten 

Die Ahnlichkeiten der Sedimentkerne 2185-6 vom Lomonosov RÃ¼cke 
und 2200-5 von der Morris Jesup Schwelle in der Tiefenabfolge der Inklination 
der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung sind offensichtlich. Auch 
mehrere sedimentologische Parameter weisen diese Ãœbereinstimmun auf 
(Vogt, pers. Mitt.). Es ist demnach gut begrÃ¼ndet beide Kerne miteinander zu 
korrelieren. Abbildung 6.1 1 zeigt die graphische Korrelation der Magnetostrati- 
graphien und des VerhÃ¤ltnisse KARM/~ .  Dabei wurde in den oberen Kern- 
hÃ¤lfte die Variation des VerhÃ¤ltnisse KARM/K ausgewertet, wÃ¤hren in den 
unteren Kernabschnitten in erster Linie die geomagnetischen Ereignisse 
einander zugeordnet wurden. Das Resultat der Korrelation ist in Abbil- 
dung 6.1 2 dargestellt. 

Mit der Zuordnung von Tiefen gleichen Alters in den beiden Kernen sind 
auch fÃ¼ den Kern 2200-5 zwei Altersszenarien denkbar. Analog zum Kern vom 
Lomonosov RÃ¼cke lÃ¤Ã sich die Magnetostratigraphie so interpretieren, daÂ 
der PolaritÃ¤tswechse in der Kerntiefe von 309 cm mit der Brunhes Matuyama 
Grenze (780.000 Jahre) gleichgesetzt wird. Die Zuordnungen der Ã¤ltere 
Chrons (Matuyama, Gauss, Gilbert) erfolgt ebenfalls in Analogie zu Kern 
2185-6. Demnach ergibt sich ein Alter von Ã¼be 5.000.000 Jahren fÃ¼ die 
Kernbasis (vergleiche Abb. 6.10 mit 6.2). Das zugehÃ¶rig Alters-Tiefen-Modell 
zeigt Abbildung 6.13. Die mittlere Sedimentationsrate zwischen Kerntop und 
309 cm Kerntiefe betrÃ¤g etwa 0.4 cm/1000 Jahre, zwischen 309 cm und 
Kernbasis etwa 0.1 cm/1000 Jahre. 

Unter Beibehaltung der Korrelation zwischen den Sedimentkernen lÃ¤Ã 
sich auch das zweite, "jÃ¼ngere Altersmodell von Kern 2185-6 auf den Kern 
2200-5 Ã¼bertragen Aufgrund der Ãœberzah von Proben mit normaler PolaritÃ¤ 
geht die palÃ¤omagnetisch Interpretation in diesem Fall wiederum davon aus, 
daÂ die gesamte Sedimentfolge innerhalb der Brunhes Chron abgelagert 
wurde. Die analoge Identifizierung der PolaritÃ¤tswechse als geomagnetische 
Ereignisse fÃ¼hr zu dem in Abbildung 6.14 dargestellten Alters-Tiefen-Modell. 
Das Alter der Kernbasis betrÃ¤g demnach etwa 550.000 Jahre. Die postulierte 
Alters-Tiefenfunktion wird gestÃ¼tz durch das Vorkommen von Coccolithen in 
einer Kerntiefe von etwa 100 bis 200 cm (Gard, pers. Mitt.). Dies entsprÃ¤ch 
dem Isotopenstadium 5. DaÂ diese Sedimentsequenz wÃ¤hren eines Inter- 
glazials abgelagert wurde, deuten auch erhÃ¶ht Karbonatgehalte an 
(Abb. 6.15, Vogt, pers. Mitt.). Ebenfalls erhÃ¶ht Karbonatgehalte weist der 



Abb. 6.11: Korrelation zwischen den Sedimentkernen 2185-6 und 2200-5 auf Basis 
des VerhÃ¤ltnisse K ~ ~ ~ / K  und der Inklination der Charakteristischen 
Remanenten Magnetisierung. Tiefen gleichen Alters sind durch Linien ver- 
bunden. Zur besseren Ãœbersich ist nur jede dritte der verwendeten Korre- 
lationen markiert (siehe Abb. 6.13). 



Abb. 6.12: Variation des VerhÃ¤ltnisse K ~ ~ ~ / K  und der Inklination der Charakteristi- 
schen Remanenten Magnetisierung in den Sedimentkernen 2185-6 und 
2200-5. Die Tiefenachse des Kerns 2200-5 wurde nach den Korrelationen 
in Abbildung 6.1 1 auf die des Kerns 2185-6 umgerechnet. 
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Abb. 6.13: Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.10 fÃ¼ den Sedimentkern 2200-5. Die 
Quadrate entsprechen den Korrelationspunkten zwischen den Sediment- 
kernen vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6) und von der Morris Jesup 
Schwelle (2200-5). Die Linien begrenzen die magnetischen Chrons nach 
Cande & Kent (1992). 

Kernabschnitt zwischen 275 und 325 cm. Dieses Intervall entspricht dem in 
Abbildung 6.14 postulierten Isotopenstadium 7. Daran anschlieÃŸende weiterhin 
erhÃ¶ht Karbonatgehalte bis zu einer Kerntiefe von 400 cm stimmen gut Ã¼berei mit 
der Einordnung dieser Sedimentschicht in das Isotopenstadium 9. Das 
Isotopenstadium 8 wird nach diesem Altersmodell nur durch eine sehr dÃ¼nn 
Sedimentlage reprÃ¤sentiert Die daraus resultierende geringe Sedimentationsrate 
bestÃ¤tig sich auch im Kern 2185-6 (Tabelle 6.1). Allerdings ist die Korrelation 
zwischen den beiden Kernen an den Grenzen der Isotopenstadien 8 und 9 sowie 12 
und 13 nicht vÃ¶lli eindeutig. Die Ãœbereinstimmun der Variationen von K ~ ~ ~ / K  in 
beiden Kernen fÃ¤ll in diesen Bereichen weniger klar aus als es nach der Zuordnung 
Ã¼be die Magnetostratigraphien zu erwarten wÃ¤re Eine mÃ¶glich ErklÃ¤run bieten 
die unterschiedlichen Mechanismen, die zur Bildung des gesteinsmagnetischen 
Signals auf der einen und des palÃ¤omagnetische Signals auf der anderen Seite 
fÃ¼hren WÃ¤hren die SuszeptibilitÃ¤ eine Eigenschaft ist, die das Sediment zum 
Zeitpunkt, seiner Ablagerung erwirbt, wird die palÃ¤omagnetisch Information erst zu 
einem spÃ¤teren Zeitpunkt beim Erreichen der "lock-in3'-Tiefe, gespeichert. Dieser 
zeitliche Versatz variiert je nach Sedimentzusammensetzung. 
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Abb. 6.14: Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.16 fÃ¼ den Sedimentkern 2200-5. Die 
Quadrate entsprechen den Korrelationspunkten zwischen den Sediment- 
kernen vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6) und von der Morris Jesup 
Schwelle (2200-5). Die Linien geben die Grenzen der Sauerstoffisotopen- 
stadien I bis 14 nach lmbrie et al. (1984) an. 

Die ZusammenhÃ¤ng zwischen gesteinsmagnetischen Parametern und 
Klimastadien sind im Vergleich zum Lomonosov RÃ¼cke weniger eindeutig 
(Abb. 6.16). Insbesondere in den lsotopenstadien I bis 7 zeichnen sich lnter- 
glaziale (hohe ARM, SIRM, K) jedoch auch hier durch hÃ¶her Konzentrationen 
ferrimagnetischer Minerale gegenÃ¼be Glazialen aus, Auch die relative Korn- 
groÃŸ der ferrimagnetischen Partikel (niedriges KARM/K) ist in Glazialen erhÃ¶ht 
FÃ¼ das VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer I ferrimagnetischer Minerale S-0,3 T 
besteht dagegen keine Beziehung zu den Klimastadien, ebensowenig fÃ¼ 
MDFslRM. Die mittlere Sedimentationsrate ist mit I .3 cm/lOOO Jahre Ã¼be die 
gesamte KernlÃ¤ng niedriger als im Kern 2185-6. Eine eindeutige Verteilung 
der Sedimentationsraten mit erhÃ¶hte Werten in Glazialen und niedrigeren 
Werten in Interglazialen ist nicht erkennbar. Wie im Kern 2185-6 fÃ¤ll die 
hÃ¶chst Sedimentationsrate in das Stadium 4, die niedrigste Rate ergibt sich 
fÃ¼ das Stadium 8 (Tabelle 6.2). 
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Abb. 6.15: Karbonatgehalt im Sedimentkern 2200-5 (Vogt, Pers. Mitt.) 

Eine Sedimentationsrate von 1.7 cm/lOOO Jahre im Stadium I wird auch 
von Zahn et al. (1985) fÃ¼ zwei Kerne angegeben, die sÃ¼dÃ¶stli der Lokation 
2200 auf der Ã¶stliche Seite der Morris Jesup Schwelle im Fram Becken und 
an der Nordflanke des Nansen RÃ¼cken gewonnen wurden. Die dortigen 
Wassertiefen sind mit 3820 und 2990 m allerdings betrÃ¤chtlic grÃ¶ÃŸe FÃ¼ das 
lsotopenstadium 2 geben die Autoren abweichend von den Ergebnissen des 
Kerns 2200-5 Sedimentationsraten von I .9 und 3.4 cm/lOOO Jahre an. 

Ãœbe die GÃ¼ltigkei des ersten oder des zweiten Altersmodells fÃ¼ den 
Kern 2200-5 lÃ¤Ã sich zum gegenwÃ¤rtige Zeitpunkt nicht endgÃ¼lti ent- 
scheiden. Festzuhalten bleibt jedoch, daÃ im Kern 2200-5 in der GrÃ¶ÃŸe 
ordnung dasselbe Zeitintervall dokumentiert ist wie im Kern 21 85-6. 
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Abb. 6.16: Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter im Sedimentkern 2200-5. 
Die schraffierten FlÃ¤che markieren die glazialen Sauerstoffisotopen- 
stadien nach lmbrie et al. (1984). 
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Abb. 6.16: (Fortsetzung): Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter sowie der 
Magnetostratigraphie und des Grobfraktionsanteils (Vogt, Pers. Mitt.) im 
Kerns 2200-5. Die Bezeichnung der geomagnetischen Ereignisse ent- 
spricht der in Abbildung 6,2, I'?" kennzeichnet Ereignisse, die in der 
Literatur bisher nicht dokumentiert sind, "*" Variationen des geomagneti- 
schen Feldvektors (siehe Nowaczyk, 1991). 



Tabelle 6.2: Morris Jesup Schwelle (Sedimentkern 2200-5): Mittlere Sedimen- 
tationsraten innerhalb der Sauerstoffisotopenstadien I bis 12 (nach 
lmbrie et al., 1984) fÃ¼ das Alters-Tiefen-Modell der Abbildung 6.14. 

isotopenstadium 



6.3 Amundsen Becken - Kern 2171-4 

Der Kern 2171-4 unterscheidet sich in seiner Lithologie deutlich von den 
Ã¼brige bearbeiteten Sedimentkernen. Er besteht bis auf eine Schicht siltigen 
Tons zwischen 70 und 85 cm Kerntiefe durchgehend aus Ton (Abb. 6.17). In 
den oberen 95 cm wechseln bioturbierte und laminierte Lagen. Bis zu einer 
Tiefe von 220 cm zeigt der Kern keine Merkmale einer Textur, von dort bis zur 
Kernbasis existiert eine Laminierung, die zwischen 265 und 305 cm von einer 
bioturbierten Schicht unterbrochen ist. Besonders auffallend sind die meist 
sehr scharfen Farbwechsel. Die oberen 50 cm sind von brauner Farbe. Daran 
schlieÃŸe sich bis 95 cm zwischen dunkelbraun und olivebraun wechselnde 
Lagen an, gefolgt von einem durchgehend dunkelgrauen Sedimentpaket bis 
etwa 190 cm, vorherrschend braunen FarbtÃ¶ne bis 245 cm und Ã¼berwiegen 
dunkelgrauen Sedimenten bis 312 cm. An der Kernbasis erfolgt nochmals ein 
Wechsel zu dunkelbraunen Farben. 

Die Variationsmuster der gesteinsmagnetischen Parameter weichen voll- 
kommen von dem der Ã¼brige Kerne ab. An dieser Lokation finden sich die 
hÃ¶chste relativen Konzentrationen an antiferromagnetischen Mineralen aller 
untersuchten Kerne. Der das VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer 1 ferrimagneti- 
scher Minerale beschreibende Wert verringert sich bis auf 0.72 
(Abb, 6.17). Dies entspricht nach Bloemendal et al. (1992) je nach KorngrÃ¶Ã 
einem Anteil der Antiferromagnetika an den Magnetomineralen zwischen 90 
und 97 O h  (Abb. 4.4). 

Die Magnetomineralogie lÃ¤Ã sich in drei Klassen einteilen: ZunÃ¤chs sind 
dies die ferrimagnetisch dominierten Proben mit einer den Ã¼brige Lokationen 
vergleichbaren Konzentration magnetischer Minerale (S-0.3 T = 0.96 Â 0.02; 
SIRM = 3.1 A m-1) in den Kernabschnitten 50 - 70 Cm, 97 - 157 cm, 169 - 
190 cm, 227 - 232 cm und 262 - 324 Cm. Die zweite Klasse bilden ebenfalls 
ferrimagnetisch dominierte Proben in den Kernabschnitten 13 - 48 cm, 161 - 
165 cm und 192 - 225 cm, deren Konzentration jedoch um nahezu eine 
GrÃ¶ÃŸenordnu erhÃ¶h ist ( S O 3  T = 0.98 Â 0.003; SIRM = 21.4 A m-I). Die 
dritte Gruppe besteht aus antiferromagnetisch dominierten Proben 

T = 0.80 Â 0.05; SIRM = 0.5 A m-1) in den Kernabschnitten 74 - 93 cm 
und 235 - 259 cm. 

Anderungen der gesteinsmagnetischen Eigenschaften sind hÃ¤ufi mit 
Farbwechseln verbunden. Besonders prÃ¤gnan ist der Zusammenhang 
zwischen Sedimentlagen erhÃ¶hte Konzentration ferrimagnetischer Minerale 
und braunen FarbtÃ¶ne (1 0YR513, 10YR413, 7.5Y512). Weniger eindeutig 
lassen Sedimentlagen mit olivebrauner (Farbgruppe 2.5YxIx) und olivegrauer 
(5YxIx) Farbe auf die Magnetomineralogie schlieÃŸen ErwÃ¤hnenswer sind 
weiterhin vier Proben aus der dunkelgrauen Sedimentschicht zwischen 155 
und 175 cm Kerntiefe. Aufgrund erhÃ¶hte Werte der SuszeptibilitÃ¤ K (und der 
SIRM), jedoch nicht der ARM, verringert sich das VerhÃ¤ltni und zeigt 
bei gleichbleibender Mineralogie grÃ¶ber Partikel an. Der zugehÃ¶rig 
Wert nahe 1 diagnostiziert eine nahezu rein ferrimagnetische Magnetominera- 
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Abb. 6.17: Gesteinsmagnetische Parameter des Sedimentkerns 2171-4 in AbhÃ¤ngig 
keit von der Kerntiefe. K - SuszeptibilitÃ¤t ARM - Anhysteretische Rema- 
nente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤ttigungsremanenz K ~ ~ ~ / K  - 
VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu SuszeptibilitÃ¤t Die Rauten im 
Diagramm links geben die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ K~~~~ einzelner 
Proben an. 

logie. Die KoerzitivkrÃ¤ft (MDFoiRM) sind jedoch erhÃ¶ht Insgesamt lÃ¤Ã sich 
daraus auf ein ferrimagnetisches Mineral schlieÃŸen das hÃ¶her KoerzitivkrÃ¤ft 
besitzt als die sonst vorherrschenden Titanomagnetite. Das thermische 
Entmagnetisierungsverhalten der Probe aus 165 cm Kerntiefe (Abb. 5.15b) 
weicht von dem der Proben von anderen Lokationen ab und ergab Hinweise 
auf Greigit, ein authigenes Mineral, daÂ in verschiedenen Sedimenttypen 
nachgewiesen wurde (Hilton, 1990; Krs et al., 1990). Seine Entstehung ist an 
ein reduzierendes Milieu gebunden, fÃ¼ das es im Kern 2171-4 neben der 
dunkelgrauen Sedimentfarbe auch Hinweise in Form erhÃ¶hte Werte 
organischen Kohlenstoffs (> 1 %) gibt. Dies gilt insbesondere fÃ¼ die Kerntiefen 
zwischen 90 und 180 cm sowie zwischen 255 und 270 cm (Schubert, Pers. 
Mitt.). 

Unter Vorbehalt einer zutreffenden Alterseinstufung gibt Gard (1993) auf 
Basis von Coccolithendaten eine mittlere Sedimentationsrate von 
1 .I cm/1000 Jahre fÃ¼ das Isotopenstadium 5 (160 - 220 cm Kerntiefe) und 
2.2 cm/1000 Jahre als glaziale Sedimentationsrate an. Dies entspricht in der 
GrÃ¶ÃŸenordnu den Sedimentationsraten an den Ã¼brige untersuchten 
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Abb. 6.17 (Fortsetzung): Magnetische Parameter des Kerns 2171-4 in AbhÃ¤ngigkei 
von der Kerntiefe. T - VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer / ferrima- 
gnetischer Partikel, MDFslRM- Median Destructive Field der SIRM, 
Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung 
(Nowaczyk & Frederichs, 1992). Rechts: Vereinfachte Kernbeschreibung 
nach FÃ¼ttere (1992); Legende zur Kernbeschreibung siehe Abbildung 6.1. 

Lokationen. FÃ¼ ein ungestÃ¶r abgelagertes, diagenetisch nicht verÃ¤nderte 
Sediment im Amundsen Becken wÃ¤re daher Ã¤hnlich Variationsmuster der 
gesteinsmagnetischen Parameter zu erwarten wie in den Ã¼brige Kernen. Dies 
ist aber, wie Abbildung 6.17 verdeutlicht, nicht der Fall. DaÂ die magnetischen 
KenngrÃ¶ÃŸ in den braunen Sedimentlagen (0 - 50 cm, 190 - 245 cm) sehr 
konstant bleiben, um sich dann zum Teil ausgesprochen sprunghaft zu Ã¤ndern 
lÃ¤Ã eine Variation der Redoxbedingungen mÃ¶glic erscheinen. Die erhÃ¶hte 
ferrimagnetischen Mineralkonzentrationen kÃ¶nnte auf damit verbundene 
Mineralumwandlungen oder -neubildungen zurÃ¼ckgehen Nicht auszuschlieÃŸe 
aufgrund der Lage im Tiefseebecken (Wassertiefe 4395 m) bleibt auch die 
MÃ¶glichkeit daÂ der Kern teilweise aus Rutschmassen von den umliegenden 
topographischen Hochlagen (Gakkel RÃ¼cken besteht, und die deutlichen 
Unterschiede in den gesteinsmagnetischen Parametern so verursacht sind. 
Eine Interpretation der Magnetomineralogie in AbhÃ¤ngigkei von klimatischen 
VerÃ¤nderunge scheint daher fÃ¼ diesen Kern nicht sinnvoll. 

Die Magnetostratigraphie (Nowaczyk & Frederichs, 1992) weist drei 
Bereiche eindeutig inverser PolaritÃ¤ sowie mehrere Proben mit flacher Inkli- 
nation der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung auf. Da genaue 
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Abb. 6.18: Alters-Tiefen-Modell fÃ¼ den Sedimentkern 2171-4. Die Quadrate ent- 
sprechen Anfang und Ende der geomagnetischen Ereignisse Laschamp, 
Blake und Baffin Bay. Die Linien geben die Grenzen der Sauerstoff- 
isotopenstadien 1 bis 6 nach Imbrie et al. (1984) an. 

unabhÃ¤ngig Altersinformationen fehlen, lÃ¤Ã sich nicht endgÃ¼lti entscheiden, 
um welche geomagnetischen Ereignisse es sich handelt. Eine Korrelation der 
Magnetostratigraphie mit der PolaritÃ¤tszeitskal kann daher nur der erste 
Ansatz einer Alterseinordnung sein. Unter BerÃ¼cksichtigun der vorlÃ¤ufige 
Datierung von Gard (1993) lieÃŸe sich der Abschnitt zwischen 62 und 66 cm 
Kerntiefe als Laschamp Ereignis (33.000 bis 43.000 Jahre) und der Bereich 
zwischen 227 und 232 cm als Blake Ereignis (1 14.000 bis 122.000 Jahre) 
identifizieren. Das Intervall zwischen 278 und 300 cm entspricht mÃ¶glicher 
weise dem Baffin Bay (150.000 bis 159.000 Jahre) oder alternativ dem Biwa I 
Ereignis (170.000 bis 182.000 Jahre). In jedem Fall ist davon auszugehen, daÂ 
der Kern 2171-4 innerhalb der Brunhes Chron sedimentiert wurde, sein maxi- 
males Alter also weniger als 780.000 Jahre betrÃ¤gt Das resultierende Alters- 
Tiefen-Modell ist in Abbildung 6.18 dargestellt. Es ergeben sich daraus lineare 
Sedimentationsraten von 1 bis 2.5 cm/1000 Jahre. 



6.4 Yermak Plateau - Kerne 1533-3 und 2212-3 

6.4.1 Kern 1533-3 

Der Sedimentkern 1533-3 besteht aus siltigem Ton unterbrochen durch jeweils 
eine Schicht sandigsiltigen Tons zwischen 65 und 90 cm sowie zwischen 410 
und 465 cm Kerntiefe (Abb. 6.19). Die oberen 35 cm sind von gelblichbrauner 
Farbe und schwach bioturbiert. Ab 35 cm Kerntiefe bis zur Basis herrschen 
olivegraue FarbtÃ¶n vor, in die zwischen 155 und 165 cm Kerntiefe eine 
wiederum gelblichbraune, laminierte Sedimentschicht eingeschaltet ist. In 
wechselnden AbstÃ¤nde und MÃ¤chtigkeite sind bioturbierte oder laminierte 
Sedimentlagen vorhanden. Zu erwÃ¤hne ist eine nach unten feiner werdende 
Gradierung zwischen 85 und 90 Cm, die Kohleklasten enthÃ¤l (Spielhagen et 
al., 1988). 

Das am nÃ¶rdliche Eingang zur Fram StraÃŸ gelegene Yermak Plateau 
weist hÃ¶her Konzentrationen an ferrimagnetischen Mineralen auf als die Loka- 
tionen am Lomonosov RÃ¼cke und an der Morris Jesup Schwelle. Die Mittel- 
werte betragen im Kern 1533-3 fÃ¼ die SuszeptibilitÃ¤ K 306Â¥10- SI, fÃ¼ die 
ARM 81 rnA m-1 und fÃ¼ die SIRM 3.4 A m-1. Die tiefenabhÃ¤ngige Variationen 
dieser drei Parameter verlaufen im wesentlichen parallel, insbesondere die von 
K und SIRM (Abb. 6.19). Das korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ng VerhÃ¤ltni KARM/K wird 
hauptsÃ¤chlic bestimmt durch die ARM. Dies drÃ¼ck sich aus im nahezu 
parallelen Verlauf der Kurven und dem hohen Korrelationsparameter r = 0.93 
zwischen ARM und K ~ ~ ~ / K .  Der EinfluÃ der paramagnetischen Sedimentmatrix 
(Rauten links in Abbildung 6.19) auf die SuszeptibilitÃ¤ und damit auf KARM/K ist 
nur fÃ¼ einige wenige Proben mit niedrigen K Werten von Bedeutung. Dabei 
sind extreme Minima in den konzentrationsabhÃ¤ngige Parametern (K, ARM, 
SIRM) nahezu immer verbunden mit einem deutlich erhÃ¶hte Anteil an 
antiferromagnetischen Mineralen (niedrige S-03 T Werte, 40 - 45, 240 - 255, 
41 1 - 420 und 440 - 455 cm). Eine Ausnahme bildet der Bereich zwischen 70 
und 84 cm unmittelbar oberhalb der Gradierung. Die Minima fallen hÃ¤ufi in 
Kernabschnitte mit erhÃ¶hte Grobfraktionsanteil (Abb. 6.1 9). Dies ist wiederum 
ein Hinweis darauf, daÂ die ferrimagnetischen Partikel Ã¼berwiegen an die 
Feinfraktion gebunden sind. Im Ã¼brige sind ZusammenhÃ¤ng der 
gesteinsrnagnetischen Parameter mit der Kernbeschreibung nicht sehr klar 
ausgeprÃ¤gt Das die magnetomineralogische Zusammensetzung kennzeich- 
nende VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer 1 ferrimagnetischer Partikel 8.0.3 T 
variiert nur in den zuvor bezeichneten Kernabschnitten und weist im Mittel den 
gleichen Wert auf wie alle Ã¼brige untersuchten Lokationen mit Ausnahme der 
des Arnundsen Beckens (S.03 = 0.96 Â 0,02). Als weiterer koerzi- 
tivitÃ¤tsabhÃ¤ngig Parameter zeigt das MDFgiRM Ã¼be grÃ¶ÃŸe Bereiche 
konstante Niveaus, zwischen denen es in einer Art Stufenfunktion wechselt. 
Darin wird der unterschiedliche Charakter der konzentrationsabhÃ¤ngige und 
koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngig Parameter deutlich. WÃ¤hren erstere einen 
kontinuierlichen Wechsel von Intervallen hÃ¶here zu solchen niedriger Konzen- 
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Abb. 6.19: Gesteinsmagnetische und isotopische Parameter des Sedimentkerns 
1533-3 in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. K - SuszeptibilitÃ¤t ARM - Anhy- 
steretische Remanente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤ttigungs 
remanenz, K ~ ~ ~ / K  - VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu Suszep- 
tibilitÃ¤t I 0 ~ e  Konzentration (Hentzschel, 1992). Die Rauten im Diagramm 
links geben die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ K~~~~ einzelner Proben 
an. 

tration der ferrimagnetischen Minerale zeigen, weisen die koerzitivitÃ¤ts 
abhÃ¤ngige Parameter Ã¼be grÃ¶ÃŸe Sedimentlagen einheitliche Werte auf. 

DaÂ sich die konzentratior~sabhÃ¤ngige Parameter, insbesondere die 
ARM, als chronostratigraphisches Instrument einsetzen lassen, belegt die 
starke Korrelation (r = 0.90) mit der 1Â°B Konzentration (Hentzschel, 1992). Die 
ebenfalls in Abbildung 6.1 9 dargestellte Magnetostratigraphie des Kerns 
1533-3 erlaubt zusammen mit der IOBe Stratigraphie eine Altersdatierung 
(Nowaczyk et al., 1994). Das resultierende Alters-Tiefen-Modell zeigt Abbil- 
dung 6.21. 
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Abb. 6.19 (Fortsetzung): Magnetische und lithologische Parameter des Kerns 1533-3 
in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. S-0.3 T - VerhÃ¤ltni antiferrornagneti- 
scher 1 ferrimagnetischer Partikel, MDFsIRM - Median Destructive Field der 
SIRM, Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Remanenten Magne- 
tisierung (Nowaczyk et al., 1994), > 63 pm - Gewichtsprozent der Grob- 
fraktion (KÃ¶hle & Spielhagen, 1990). Rechts: Vereinfachte Kernbeschrei- 
bung nach Spielhagen et al. (1988); Legende zur Kernbeschreibung siehe 
Abbildung 6.1. 

In Abbildung 6.20 sind die gesteinsmagnetischen Parameter gegen das 
Alter aufgetragen. An Hand der eingezeichneten Sauerstoffisotopenstadien 
wird die unterschiedliche Reaktion der einzelnen Parameter auf klimatische 
VerÃ¤nderunge deutlich. Die koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngig Parameter MDFclRM und 
S-0,3T lassen keine klare Kopplung an die Klimaentwicklung erkennen. Zu 
bemerken ist jedoch, daÂ Sedimente mit erhÃ¶hte Anteil an antiferromagneti- 
sehen Mineralen wÃ¤hren Glazialen abgelagert wurden, sie diese aber nicht 
durchgÃ¤ngi kennzeichnen. Der Verlauf des MDFglRM ignoriert die 
Stadiengrenzen in noch stÃ¤rkere MaÃŸe Weder am Ãœbergan des Glazials 4 
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Abb. 6.20: Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter und der ^ ~ e  Konzen- 
tration (Hentzschel, 1992) im Sedimentkern 1533-3. Die schraffierten 
FlÃ¤che geben die Lage der glazialen Sauerstoffisotopenstadien nach 
Imbrie et al. (1984) an. 

zum Interglazial 5, in dem die globale Vereisung besonders gering war, noch 
an der Grenze des Stadiums 5 nach 6 Ã¤nder sich die Werte. 

Anders verhalten sich die konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter: Nach 
dem postulierten Altersmodell verringert sich die Konzentration ferrimagneti- 
scher Partikel in Glazialen und erhÃ¶h sich in Interglazialen. Besonders 
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Abb. 6.20 (Fortsetzung): Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter sowie der 
Magnetostratigraphie und des Grobfraktionsanteils (KÃ¶hle & Spielhagen, 
1990) im Kern 1533-3. Die Bezeichnung der geomagnetischen Ereignisse 
entspricht der in Abbildung 6.2. 

markant ist die KonzentrationsÃ¤nderun an der Stadiengrenze 516, analog zur 
"^Be Konzentration. 

Irn Detail wird deutlich, daÂ die altersabhÃ¤ngige Variationen von ARM 
und qRiy/~ der SPECMAP Sauerstoffisotopenkurve (Abb. 6.3) in stÃ¤rkere 
MaÃŸ entsprechen als diejenigen von SuszeptibilitÃ¤ und SIRM. Dies lÃ¤Ã sich 
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Abb. 6.21: Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.20 fÃ¼ den Sedimentkern 1533-3. Die 
Quadrate entsprechen der Altersdatierung nach Nowaczyk et al. (1994) 
auf Basis der Magneto- und Berylliumstratigraphie. Die Linien markieren 
die Grenzen der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 6 nach Imbrie et al. 
(1 984). 

in analoger Weise interpretieren wie im Fall des Kerns vom Lomonosov 
RÃ¼cke (2185-6): Es variiert hauptsÃ¤chlic die Konzentration der sehr feinen 
ferrimagnetischen Minerale, die im wesentlichen ARM und KARM/K bestimmen, 
wÃ¤hren der grobkÃ¶rniger Teil des ferrimagnetischen KorngrÃ¶ÃŸenspektru 
weniger ausgeprÃ¤gte Schwankungen unterliegt. Die Ã¼be die gesamte Korn- 
grÃ¶ÃŸenverteilu integrierenden Parameter SuszeptibilitÃ¤ und SIRM reagieren 
daher weniger sensibel auf die Klimawechsel. Diese ErklÃ¤run wird gestÃ¼tz 
durch die unterschiedlich starke Korrelation der einzelnen gesteinsmagneti- 
sehen Parameter mit der SPECMAP Kurve. Um den Korrelationsparameter r 
berechnen zu kÃ¶nnen wurde die Altersachse des Kerns mittels linearer Inter- 
polation auf die der SPECMAP Kurve umgerechnet. WÃ¤hren ARM und KARM/K 

einen Korrelationsparameter von r = 0.78 und r = 0.77 aufweisen, liegt dieser 
fÃ¼ SuszeptibilitÃ¤ und SIRM als Spiegelbild des gesamten ferrimagnetischen 
KorngrÃ¶ÃŸenspektru nur bei r = 0.54 und r = 0.38. 

Die Verschiebung des ferrimagnetischen KorngrÃ¶ÃŸenspektru nach 
feineren Partikeln wÃ¤hren Interglazialen weist auf eine VerÃ¤nderun der 
Eintragsmechanismen hin. Neben der MÃ¶glichkei eines in Interglazialen ver- 
stÃ¤rkte Eintrags kleiner Partikel durch Suspensionstransport in der Wasser- 
sÃ¤ul und / oder der verringerten Sedimentation grÃ¶berer eistransportierter 
Partikel, ist zusÃ¤tzlic davon auszugehen, daÂ aufgrund der erhÃ¶hte 



Tabelle 6.3: Yermak Plateau (Sedimentkern 1533-3): Mittlere Sedimentationsraten 
innerhalb der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 5 (nach Imbrie et al., 
1984). 

1 [cm/1000 Jahre] 
1 I 7 7 

Sauerstoff- 
isotopenstadium 

Sedimentationsraten in Glazialen (Tabelle 6.3) eine - allerdings nur geringe 
(vergleiche Kapitel 6.4.2) - VerdÃ¼nnun der feinkÃ¶rnige ferrimagnetischen 
Partikel durch andere, nicht ferromagnetische Sedimentkomponenten 
stattgefunden hat (Kapitel 7). 

Sedimentations- 
rate 





6.4.2 Kern 2212-3 

Die oberen 48 cm des Sedimentkerns 2212-3 bildet siltiger "mud", anschlies- 
send besteht der Kern bis 395 cm Ã¼berwiegen aus Ton, unterbrochen von 
einigen dÃ¼nne sandigen "mud4'-Lagen (Abb. 6.22). Im unteren Kernbereich 
nimmt die MÃ¤chtigkei der grobkÃ¶rnigere Sedimentsequenzen zu. Die Ton- 
pakete wechseln zwischen 400 und 440 cm, 490 bis 570 cm und 645 bis 
695 cm mit "mud"-Lagen ab. Einzelne Schichten sind laminiert, die Tonlagen 
sind hÃ¤ufi bioturbiert. Bei etwa 41 0, 430 und zwischen 51 0 und 525 cm finden 
sich nach oben feiner werdende Gradierungen. Die Sedimentfarbe wechselt bis 
zu einer Kerntiefe von 255 cm zwischen gelblichbraunen und olivebraunen 
Farben, wobei zwischen 65 und 150 cm eine olivegraue Schicht eingeschoben 
ist. Diese olivegrauen FarbtÃ¶ne dominieren ab 255 cm bis zur Kernbasis und 
werden von einigen meist geringmÃ¤chtige olivebraunen Lagen unterteilt 
(FÃ¼tterer 1992). 

Wie in den Ã¼brige Kernen verlaufen die Variationen der konzentrations- 
abhÃ¤ngige Parameter K, ARM und SIRM nahezu parallel (Abb. 6.22) und 
besitzen einen periodischen Charakter. Dabei ist die Korrelation zwischen 
SIRM und K am stÃ¤rkste ausgeprÃ¤g (r = 0.81). Die Mittelwerte sind nahezu 
identisch mit denen des Kerns 1533-3: K = 309-10-6 SI, ARM = 81 rnA rn-1, 
SIRM = 3.8 A m-I. Der Beitrag der paramagnetischen Sedimentmatrix (Rauten 
links in Abbildung 6.22) zur SuszeptibilitÃ¤ K schwankt zwischen 60-10-6 SI und 
1 1210-6 SI. Dies entspricht zwischen 18 und 74 % der GesamtsuszeptibilitÃ¤t 
Auch im Kern 2212-3 wird das korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ng VerhÃ¤ltni KARM/K 
(Mittelwert 9 + 3) im wesentlichen durch die ARM und weniger durch K 

bestimmt: r = 0.93 fÃ¼ K ~ ~ ~ / K  und ARM, bzw. i = 0.55 fÃ¼ K A R M / ~  und K. 

Weiterhin sind inverse Korrelationen zwischen dem Grobfraktionsanteil 
(> 63 um) und der Konzentration (ARM) sowie der GrÃ¶Ã (KARM/K) der 
ferrimagnetischen Partikel festzustellen: > 63 um - ARM: r = - 0.46, > 63 um - 
KARM/K: r = - 0.42. SIRM und SuszeptibilitÃ¤ korrelieren in Ã¤hnliche MaÃŸ 
invers mit dem Grobfraktionsanteil (> 63 um - SIRM: r = - 0.49, > 63 um - K: 

r = - 0.40), Die Variationen der beiden Ã¼brige koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngig 
Parameter S-0,3 T (0.96 Â±0.02 und MDFsiRM (25 Â 7 mT) unterscheiden sich 
deutlich von denen der konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter. MDFoiRM 
alterniert, wie schon in Kern 1533-3 zu beobachten, in einer Art Stufenfunktion 
zwischen zwei Niveaus (20 mT und 33 mT). Die Form der Kurve weist dabei 
nur geringe Ahnlichkeit mit der Kurve des ebenfalls korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ngi 
VerhÃ¤ltni KARM/K auf. So ist auch in diesem Kern davon auszugehen, daÂ 
diese beiden Parameter unterschiedliche Bereiche des ferrimagnetischen 
KorngrÃ¶ÃŸenspektru widerspiegeln. 

Das VerhÃ¤ltni ferrimagnetischer 1 antiferromagnetischer Minerale S.rn, -r 
bleibt uber weite Kernabschnitte konstant, Lediglich zwischen 56 und 64 cm 
sowie bei 115 cm Kerntiefe ist der Anteil der antiferromagnetischen Minerale 
episodisch stark erhÃ¶ht Zwischen 390 und 444 cm sowie 513 und 550 cm 
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Abb. 6.22: Gesteinsmagnetische Parameter des Sedimentkerns 2212-3 in AbhÃ¤ngig 
keit von der Kerntiefe. K - SuszeptibilitÃ¤t ARM - Anhysteretische Rema- 
nente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤ttigungsremanenz ICARM/IC - 
VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu SuszeptibilitÃ¤t Die Rauten im 
Diagramm links geben die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ K~~~~ einzelner 
Proben an. 
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Abb. 6.22 (Fortsetzung): Magnetische und lithologische Parameter des Kerns 2212-3 
in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. SeO3 T - VerhÃ¤ltni antiferromagneti- 
scher 1 ferrirnagnetischer Partikel, MDFslRM - Median Destructive Field der 
SIRM, Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Remanenten 
Magnetisierung (Nowaczyk et al., 1994), > 63 prn - Gewichtsprozent der 
Grobfraktion (Vogt, pers. Mitt.), Rechts: Vereinfachte Kernbeschreibung 
nach FÃ¼ttere (1992); Legende zur Kernbeschreibung siehe Abbildung 6.1. 
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Abb. 6.23: Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter im Sedimentkern 2212-3. 
Die schraffierten FlÃ¤che geben die Lage der glazialen Sauerstoff- 
isotopenstadien nach Imbrie et al. (1984) an. 
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Abb. 6.23 (Fortsetzung): Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter sowie der 
Magnetostratigraphie und des Grobfraktionsanteils (Vogt, pers. Mitt.) im 
Kern 2212-3. Die Bezeichnung der geomagnetischen Ereignisse 
entspricht der in Abbildung 6.2. 



steigt der Prozentsatz der Antiferromagnetika zunÃ¤chs an, um dann wieder 
langsam abzufallen. Die erreichten Werte sind jedoch niedriger als im 
oberen Kernbereich. 

Ein Vergleich der PolaritÃ¤tsabfolg mit der Magnetostratigraphie des 
Kerns 1533-3 ermÃ¶glich fÃ¼ Kern 2212-3 eine Altersdatierung (Nowaczyk et 
al., 1994). Danach existiert bei 315 cm Kerntiefe ein Hiatus von 31.000 Jahren 
(Abb. 6.23). Die Kernbasis besitzt ein Alter von 172.000 Jahren. Dies ent- 
spricht dem frÃ¼he Sauerstoffisotopenstadium 6. 

Die Korrelation der altersabhÃ¤ngige Parametervariationen mit den Wer- 
ten der SPECMAP Sauerstoffisotopenkurve ergibt fÃ¼ die ARM einen Korrelati- 
onsparameter von r = 0.74, fÃ¼ das VerhÃ¤ltni K ~ ~ ~ / K  von r = 0.77. Danach 
weisen auch im Kern 2212-3 insbesondere die Proxydaten fÃ¼ die feinen ferri- 
magnetischen KorngrÃ¶ÃŸ (ARM und K^~^ /K)  eine Ã¤hnlich ZyklizitÃ¤ auf wie 
die Sauerstoffisotopenwerte. Bei Parametern, die zusÃ¤tzlic den grobkÃ¶rnige 
Anteil des KorngrÃ¶ÃŸenspektru reprÃ¤sentieren ist die Korrelation mit der 
SPECMAP Kurve weniger markant: fÃ¼ die SIRM betrÃ¤g r = 0.55, fÃ¼ die Sus- 
zeptibilitÃ¤ K 0.48 und fÃ¼ MDFslRM 0.16. 

Aus dem in Abbildung 6.24 dargestellten Alters-Tiefen-Modell ergeben 
sich fÃ¼ die verschiedenen, Ã¼be die Magnetostratigraphie definierten Tiefen- 
Intervalle die in Tabelle 6.4a aufgelisteten linearen Sedimentationsraten. 
Daraus lassen sich fÃ¼ die einzelnen Isotopenstadien mittlere Sedimentations- 
raten berechnen (Tabelle 6.4b). Die niedrigste Sedimentationsrate ergibt sich 
fÃ¼ das Stadium 4, die hÃ¶chst fÃ¼ Stadium 6. Generell hÃ¶her Sedimentations- 
raten in Glazialen gegenÃ¼be Interglazialen sind fÃ¼ diese Lokation demnach 
nicht belegt. Ãœbe die gesamte KernlÃ¤ng gemittelt betrÃ¤g die Sedimentations- 
rate 4.7 cm/1000 Jahre. Differenzen zu den fÃ¼ Kern 1533-3 bestimmten 
Werten einzelner Sauerstoffisotopenstadien sind mÃ¶glicherweis auf die 
unterschiedlichen Kernnahmepositionen zurÃ¼ckzufÃ¼hre WÃ¤hren der Kern 
1533-3 auf der Spitze eines kleinen Seamounts gewonnen wurde (Wassertiefe 
2030 m), stammt der Kern 2212-3 von dessen Flanke (Wassertiefe 2550 m). 
Unterschiedliche StrÃ¶mungsbedingunge mÃ¶ge daher fÃ¼ die geringeren 
Sedimentationsraten an der Lokation 1533 verantwortlich sein. 

FÃ¼ den Kern 221 2-3 ist neben der zuverlÃ¤ssige Altersdatierung auch ein 
Datensatz fÃ¼ die Trockendichte verfÃ¼gbar Daher soll an ihm beispielhaft die 
Akkumulationsrate ferrimagnetischer Partikel diskutiert werden. FÃ¼ die Kerne 
der Ã¼brige Lokationen ist entweder keine MeÃŸreih fÃ¼ die Trockendichte vor- 
handen oder die Alterseinstufungen sind nicht so eindeutig, als daÂ die Akku- 
mulatonsraten sinnvoll berechnet werden kÃ¶nnen Von den konzentrations- 
abhÃ¤ngige Parametern wurde die ARM, die die ausgeprÃ¤gtest Variationen im 
Wechsel der Klimastadien zeigt, fÃ¼ die Berechnung ausgewÃ¤hlt Dazu wurden 
die ARM Werte jeweils mit den Sedimentationsraten aus Tabelle 6.4a und der 
Trockendichte multipliziert: 



Tabelle 6.4a: Lineare Sedimentationsraten innerhalb der durch die Magnetostrati- 
graphie definierten Tiefenintervalle des Sedimentkerns 2212-3 
(Nowaczyk et al., 1994). 

1 Tiefenintervall 1 Sedimentations- 1 

Tabelle 6.4b: Yermak Plateau (Sedimentkern 2212-3): Mittlere Sedimentationsraten 
innerhalb der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 6 (nach Imbrie et al., 
1984). 

Sauerstoff- 
isotopenstadium 

AKRaoM = ARM . Trockendichte . Sedimentationsrate 

Sedimentations- 
rate 

1 , 2  
3 
4 

5 (bis Hiatus) 
5 (nach Hiatus) 

6 

Die Trockendichte wurde aus PorositÃ¤tswerte (Bergmann, pers. Mitt.) 
unter Annahme einer Korndichte von 2670 kg m-3 berechnet. Danach ergibt 
sich: 

[cm/1000 Jahre] 
3.0 
4.8 
2.0 
3.3 
7.1 
7.8 

Trockendichte = ( 1 - PorositÃ¤ ) 2670 kg m-3 
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Abb. 6.24: Alters-Tiefen-Modell zur Abbildung 6.23 fÃ¼ den Sedimentkern 2212-3. Die 
Quadrate geben die Korrelationspunkte der PolaritÃ¤tsabfolg mit der 
Magnetostratigraphie des Kerns 1533-3 wieder. Die Linien markieren die 
Grenzen der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 6 nach Imbrie et al. (1984). 

Abbildung 6.25 zeigt, daÂ sich die Variationen der ARM Akkumulations- 
rate nur in Details von denen der ARM Kurve unterscheiden. Die ent- 
sprechende Berechnung fÃ¼hr beim Kern 1533-3 zu einem analogen Ergebnis. 
FÃ¼ die anderen konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter, SIRM und K, ergibt sich 
sinngemÃ¤ dasselbe Resultat. Der bestimmende Faktor fÃ¼ die Anderungen 
der ARM (SIRM, K )  ist also eindeutig die zeitabhÃ¤ngig Variation der ferri- 
magnetischen Mineralkonzentration. Es erfolgt demnach keine oder nur eine 
relativ unbedeutende VerdÃ¼nnun (Anreicherung) der ferrimagnetischen Mine- 
ralfraktion durch erhÃ¶ht (verringerte) Sedimentation anderer Komponenten, 
sondern primÃ¤ ein unterschiedlich starker Eintrag an Magnetomineralen in 
Glazialen und Interglazialen. 

Dabei ist allerdings zu beachten, daÂ die wirklichen Variationen der 
Sedimentationsraten erheblich hÃ¶he gewesen sein kÃ¶nne als es die verwen- 
deten linearen Sedimentationsraten vorgeben, die jeweils Ã¼be ein grÃ¶ÃŸer 
Tiefenintervall mitteln. 
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Abb. 6.25: Altersabfolgen der ARM und der Akkumulationsrate ferrimagnetischer Par- 
tikel ausgedrÃ¼ck als AKRARM. Im mittleren Diagramm sind die linearen 
Sedimentationsraten (gestrichelt) und die Trockendichte des Sediments 
(durchgezogen, Bergmann, pers. Mitt.) dargestellt. 



6.5 Fram StraÃŸ - Kern 1535-8 

Der Sedimentkern 1535-8 besteht grÃ¶ÃŸtentei aus siltigem Ton, in den oberen 
30 cm aus sandigsiltigem Ton (Abb. 6.26). Weitere Schichten sandigsiltigen 
Tons finden sich zwischen 195 und 255 cm, 365 und 375 cm, zwischen 418 
und 463 cm, ebenso bei 355 cm Kerntiefe und an der Kernbasis. Der Kern 
weist abschnittsweise laminierte oder bioturbierte Sedimentlagen auf. Die 
oberen 35 cm besitzen eine olivegraue Farbe. Bis 310 cm dominieren gelblich- 
braune FarbtÃ¶ne an die sich bis zum Kernende wieder olivegraue Farben 
anschlieÃŸe (Spielhagen et al., 1988). 

F r a m  St raÃŸ 1535-8 

Abb. 6.26: Gesteinsmagnetische Parameter des Sedimentkerns 1535-8 in AbhÃ¤ngig 
keit von der Kerntiefe. K - SuszeptibilitÃ¤t ARM - Anhysteretische Rema- 
nente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤ttigungsremanenz K ~ ~ ~ / K  - 
VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu SuszeptibilitÃ¤t Die Rauten im 
Diagramm links geben die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ icpgra einzelner 
Proben an. 



Die mittlere Konzentration der ferrimagnetischen Partikel in den Sedimen- 
ten des Kerns 1535-8, ausgedrÃ¼ck durch die Parameter K (279-1 0-6 SI), ARM 
(84 mA m-I )  und SIRM (3.8 A m-I), entspricht nahezu den Werten in den 
Kernen 1533-3 und 2212-3 vom Yermak Plateau. Die Variationen aller drei 
GrÃ¶ÃŸ verlaufen weitgehend parallel. Dabei ist die Korrelation zwischen K und 
SIRM auch in diesem Kern am stÃ¤rkste ausgeprÃ¤g (Abb. 6.26). Auch hier 
wird das korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ng VerhÃ¤ltni q R M / ~  (Mittelwert 10 Â±4 im 
wesentlichen von den Schwankungen der ARM bestimmt (Korrelationspara- 
meter r = 0.91). Der EinfluÃ der SuszeptibilitÃ¤ ist dagegen deutlich geringer 
( r  = 0.56). Die Korrelation zwischen dem bei gleichbleibender Mineralogie 

F r a m  S t r a Ã Ÿ  1535-8 

Abb. 6.26 (Fortsetzung): Magnetische und lithologische Parameter des Kerns 1535-8 
in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. S O , 3  T - VerhÃ¤ltni antiferromagne- 
tischer / ferrimagnetischer Partikel, MDFciRM - Median Destructive Field 
der SIRM, Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Remanenten 
Magnetisierung (Nowaczyk, 1991), > 63 um - Gewichtsprozent der Grob- 
fraktion (Spielhagen, 1990). Rechts: Vereinfachte Kernbeschreibung nach 
Spielhagen et al. (1988); Legende zur Kernbeschreibung siehe 
Abbildung 6.1. 



ebenfalls korngrÃ¶ÃŸenabhÃ¤ngi MDFsiRM (Mittelwert 29 Â 7 mT) und KARM/K 
ist statistisch nicht signifikant (r = 0.17). Darin bestÃ¤tig sich, daÂ der fein- 
kÃ¶rnig Teil des ferrimagnetischen KorngrÃ¶ÃŸenspektru (verantwortlich fÃ¼ 
hohe ARM und KARM/K Werte) unabhÃ¤ngi vom grobkÃ¶rnige Anteil (zusÃ¤tzlic 
bestimmend fÃ¼ SIRM, K und MDFciRM) variiert. Die Zusammensetzung der 
magnetischen Mineralphasen Ã¤nder sich in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe nur 
wenig. So weist das VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer I ferrimagnetischer 
Minerale = 0.96 Â 0.01 nur geringe Schwankungen auf. Lediglich die 
Probe an der Kernbasis besitzt mit S-0,3 = 0.90 einen deutlich hÃ¶here Anteil 
(85 - 95 %, Abb. 4.4) an Antiferromagnetika. 

Ein Zusammenhang der gesteinsmagnetischen Parameter ist weder mit 
der Lithologie noch mit den Sedimentfarben zu erkennen (Abb. 6.26). Ein 
Vergleich mit dem Anteil der Grobfraktion am Gesamtsediment (Spielhagen, 
1990) zeigt auch fÃ¼ diesen Kern, daÂ der GroÃŸtei der ferrimagnetischen 
Partikel an die Feinfraktion gebunden ist. Der Korrelationsparameter zwischen 
der > 63 um Fraktion und der ARM betrÃ¤g r = - 0.70, fÃ¼ SIRM - 0.78 und fÃ¼ K 

- 0.71. Auch das VerhÃ¤ltni KAR[\/]/K korreliert invers mit dem Grobfraktionsanteil 
in der Sedimentmatrix (r = - 0.69). Ein hoher Grobfraktionsanteil fÃ¤ll demnach 
mit einer Anreicherung grobkÃ¶rnigere ferrimagnetischer Partikel (niedrige 
KARM/K Werte) zusammen. 

Die Inklination der Charakteristischen Remanenten Magnetisierung 
dokumentiert Ã¼be die gesamte KernlÃ¤ng mehrere Bereiche inverser PolaritÃ¤t 
Diese Abschnitte wurden von Nowaczyk (1991) den folgenden geomagne- 
tischen Ereignisse innerhalb der Brunhes Chron zuordnen: Mono Lake 
(23.000 - 25.000 Jahre), Laschamp (34.000 - 43.000 Jahre), Norwegisch- 
GrÃ¶nlÃ¤ndisc See (65.000 - 77,000 Jahre), Fram StraÃŸ (98.000 - 
102.000 Jahre), Blake (1 15.000 - 123.000 Jahre) und Baffin Bay (1 52.000 - 
160.000 Jahre). 

Wird dieses Altersmodell zugrunde gelegt, ergibt sich fÃ¼ die Konzen- 
tration der feinen ferrimagnetischen Partikel (ARM) und fÃ¼ deren relative 
KorngrÃ¶Ã (KARM/K) eine Korrelation mit der SPECMAP Sauerstoffisotopen- 
kurve mit r = 0.69 und r = 0.78. HÃ¶her Konzentrationen feiner ferrimagne- 
tischer Partikel fallen demnach in Interglaziale. Dadurch nimmt die relative 
KorngrÃ¶Ã in Interglazialen gegenÃ¼be Glazialen ab. 

KÃ¶hle & Spielhagen (1990) diskutieren fÃ¼ die Stadiengrenze 516 
(128.000 Jahre nach Imbrie et al., 1984) eine Kerntiefe von 340 cm. Diese 
Alterseinstufung beruht auf Grobfraktions- und Sauerstoffisotopenwerten sowie 
dem Vorkommen von Nannofossilien. Wird dieses Datum in die ansonsten 
unverÃ¤ndert Altersdatierung von Nowaczyk (1991) Ã¼bernommen so ergibt 
sich fÃ¼ das Blake Ereignis ein Alter von 123.000 - 129.000 Jahren. Dies liegt 
im Rahmen der in der Literatur angegebenen Alter (Tabelle 5 in Nowaczyk et 
al., 1994). Die Korrelation verbessert sich dadurch fÃ¼ die ARM auf r = 0.82 und 
fÃ¼ K ~ ~ ~ / K  auf r = 0.87. 
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Abb. 6.27: Alters-Tiefen-Modell fÃ¼ den Sedimentkern 1535-8. Die geschlossenen 
Quadrate entsprechen dem Altersmodell auf Basis der Magnetostrati- 
graphie (Nowaczyk, 1991), das offene Quadrat der Festlegung der 
Isotopenstadiengrenze 516 nach KÃ¶hle & Spielhagen (1990). Die Linien 
markieren die Grenzen der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 6 nach Imbrie 
et al. (1984). 

Aus diesem Modell (Abb. 6.27) ergibt sich die Altersabfolge der gesteins- 
magnetischen Parameter in Abbildung 6.28. Am stÃ¤rkste ausgeprÃ¤g ist der 
Wechsel von niedrigen Konzentrationen und grÃ¶bere ferrimagnetischen 
Partikeln zu hohen Konzentrationen und feineren Partikeln am Ãœbergan von 
Stadium 5 nach 6 und in der entgegensetzten Weise von Stadium 5 nach 4. 
Die Unterschiede in den jÃ¼ngere Stadien fallen in den konzentrations- 
abhÃ¤ngige Parametern (K, ARM, SIRM) nicht so prÃ¤gnan aus, wÃ¤hren das 
VerhÃ¤ltni K,I,~^/K auch in Stadium 3 wieder feinere Partikel anzeigt als in 
Stadium 2 und 4. 
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Abb. 6.28: Altersabfolge gesteinsrnagnetischer Parameter im Sedimentkern 1535-8. 
Die schraffierten FlÃ¤che geben die Lage der glazialen Sauerstoff- 
isotopenstadien nach Imbrie et al. (1984) an. 



Fram StraÃŸ 1535-8 

Abb. 6.28 (Fortsetzung): Altersabfolge gesteinsmagnetischer Parameter sowie der 
Magnetostratigraphie und des Grobfraktionsanteils (Spielhagen, 1990) im 
Kern 1535-8. Die Bezeichnung der geomagnetischen Ereignisse 
entspricht der in Abbildung 6.2. 



Die mittleren Sedimentationsraten fÃ¼ die einzelnen Sauerstoffisotopen- 
stadien sind in Tabelle6.5 angegeben. Sie variieren zwischen 
1.6 cm/1000 Jahre (Stadium 1) und 3.8 cm/1000 Jahre (Stadium 2 und 6). Die 
mittlere Sedimentationsrate betrÃ¤g 3.1 cm/1000 Jahre. 

FÃ¼ die Region der Fram StraÃŸ liegen mehrere Untersuchungen vor, die 
in Glazialen und Interglazialen unterschiedliche StrÃ¶mungsmuste der 
Wassermassen postulieren (Spielhagen 1990; Berner, 1991 ; Hebbeln, 1991 ; 
KÃ¶hler 1991 ). Die dadurch verursachten variablen Eintragsmechanismen 
bieten eine plausible ErklÃ¤run fÃ¼ die zuvor beschriebenen Variationen der 
Konzentration und der mittleren KorngrÃ¶Ã der ferrimagnetischen Minerale. 
Dieser Sachverhalt wird in Kapitel 7, das die Variation des gesteinsmagne- 
tischen Signals zum Inhalt hat, detaillierter behandelt. 

Tabelle 6.5: Fram StraÃŸ (Sedimentkern 1535-8): Mittlere Sedimentationsraten inner- 
halb der Sauerstoffisotopenstadien 1 bis 6 (nach Imbrie et al., 1984). 

isotopenstadium 



6.6 Kolbeinsey RÃ¼cke - Kern 1852-2 

Der Sedimentkern 1852-2 ist durchgÃ¤ngi von gelblichbrauner Farbe 
(Abb. 6.29). Die Lithologie besteht uber die gesamte KernlÃ¤ng aus siltigem 
Ton, der zwischen 303 und 330 cm sowie zwischen 346 und 353 cm Kerntiefe 
von sandigsiltigem Ton unterbrochen wird. GeringmÃ¤chtig Sedimentschichten 
sind in unregelmÃ¤ÃŸig AbstÃ¤nde bioturbiert. Von 346 bis 390 cm wie von 
409 bis 438 cm enthÃ¤l das Sediment vulkanisches Material. Zwischen 415 und 
421 cm Kerntiefe befindet sich eine vulkanische Ascheschicht (Thiede & 
Hempel, 1991). 

Die konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter K,  ARM und SIRM weisen in 
ihren Variationen sehr Ã¤hnlich Muster auf (Abb. 6.29). Dies drÃ¼ck sich in den 
hohen wechselseitigen Korrelationsparametern (r > 0.86) aus. Die signifikan- 
teste Korrelation besteht auch in diesem Kern zwischen K und SIRM (r = 0.96). 
Die Konzentration an ferrimagnetischen Mineralen ist deutlich hÃ¶he als in 
allen ubrigen bearbeiteten Kernen - mit Ausnahme einiger extremer Werte im 
Kern 2171-4 aus dem Amundsen Becken. So betrÃ¤g der Mittelwert fÃ¼ K 

408-10-6 SI, fÃ¼ die ARM 168 mA m-1 und fÃ¼ die SIRM 7.8 A m-1. Die mittlere 
SIRM ist damit etwa doppelt so hoch wie in der Fram StraÃŸ (1535-8), auf dem 
Yermak Plateau (1533-3, 2212-3) und etwa zweieinhalb und dreimal so hoch 
wie an der Morris Jesup Schwelle (2200-5) und dem Lomonosov RÃ¼cke 
(21 85-6). 

Von Norden nach SÃ¼de ist eine Abnahme der mittleren KorngrÃ¶Ã der 
ferrimagnetischen Partikel in den untersuchten Kernen festzustellen. Das 
mittlere VerhÃ¤ltni KADlVI/K betrÃ¤g im Kern 1852-2 13 + 3. Verglichen mit den 
ubrigen Lokationen steigen die Werte von 8 am Lornonosov RÃ¼cke und an der 
Morris Jesup Schwelle uber 9 am Yermak Plateau und 10 in der Fram StraÃŸ 
an. Die ubrigen koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngig Parameter unterscheiden sich 
insofern von den restlichen untersuchten Lokationen, als sie Ã¼be den 
gesamten Kern sehr konstant sind. Das mittlere MDFaiRM betrÃ¤g 30 + 2 mT 
und auch das VerhÃ¤ltni antiferromagnetischer 1 ferrimagnetischer Minerale 

T = 0.96 Â 0.01 weist nur geringe Schwankungen auf. Im Gegensatz zu 
den anderen bearbeiteten Kernen zeigt keiner der gesteinsmagnetischen 
Parameter im Kern 1852-2 eine statistisch signifikante Korrelation mit der 
Zusammensetzung der Sedimentmatrix, weder mit dem Anteil der Grobfraktion 
(> 63 pm) noch mit dem Terrigenanteil (Quarzpartikel und Gesteinsfragmente, 
Lakschewitz, 1991). 

Die obersten Zentimeter des Kerns 1852-2 werden in der Kernbeschrei- 
bung (Thiede & Hempel, 1991) als sehr weich und ihre tatsÃ¤chlich Kerntiefe 
als unbekannt angegeben. DaÃ das Sediment im oberen Bereich gestÃ¶r ist, 
iÃ¤Ã sich auch in der Magnetostratigraphie erkennen (Abb. 6.29): Bis zu einer 
Tiefe von 80 cm ergeben sich erratische Werte fÃ¼ die Inklination der Charak- 
teristischen Remanenten Magnetisierung. Nach den Ergebnissen der Aniso- 
tropie der Suszeptibilitat ist sogar davon auszugehen, daÂ der Kern bis zu 
einer Tiefe von 11 1 crn gestÃ¶r ist. Baumann et ai. (1993) addieren ab einer 
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Abb. 6.29: Gesteinsmagnetische Parameter des Sedimentkerns 1852-2 in AbhÃ¤n 
gigkeit von der Kerntiefe. K - SuszeptibilitÃ¤t ARM - Anhysteretische Re- 
manente Magnetisierung, SIRM - Isothermale SÃ¤ttigungsremanenz 
KAnn/K - VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ zu SuszeptibilitÃ¤t Die 
Rauten im Diagramm links geben die paramagnetische SuszeptibilitÃ¤ 
K~~~~ einzelner Proben an. 

Kerntiefe von 58 cm zu den ursprÃ¼ngliche Tiefenangaben einen konstanten 
Wert von + 50 cm und erhalten so eine korrigierte Kerntiefe. FÃ¼ die Darstel- 
lung in Abbildung 6.29 wurde diese Korrektur rÃ¼ckgÃ¤ng gemacht und die 
Tiefenzuordnung der Stadiengrenze nach Baumann et al. (1993) auf die 
ursprÃ¼nglich Kerntiefe Ã¼bertragen Unter Verwendung dieser Altersdatierung 
kÃ¶nne die Bereiche inverser PolaritÃ¤ den folgenden geomagnetischen Ereig- 
nissen zugeordnet werden: 
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Abb. 6.29 (Fortsetzung): Magnetische und lithologische Parameter des Kerns 1852-2 
in AbhÃ¤ngigkei von der Kerntiefe. S.o,3 T - VerhÃ¤ltni antiferromagne- 
tischer / ferrimagnetischer Partikel, MDFslRM - Median Destructive Field 
der SIRM, Inkl.chRM - Inklination der Charakteristischen Remanenten 
Magnetisierung (Frederichs & Nowaczyk, unverÃ¶ff Daten), > 63 um - 
Gewichtsprozent der Grobfraktion (Lakschewitz, 1991). Rechts: Verein- 
fachte Kernbeschreibung nach Tiede et al. (1991); Legende zur Kernbe- 
schreibung siehe Abbildung 6.1. Die Bezeichnung der geomagnetischen 
Ereignisse entspricht der in Abbildung 6.2. "?" kennzeichnet Ereignisse, 
die in der Literatur bisher nicht dokumentiert sind, "*" Variationen des 
geomagnetischen Feldvektors (siehe Nowaczyk, 1991). Die schraffierten 
FlÃ¤che geben die Lage der glazialen Sauerstoffisotopenstadien nach 
Imbrie et al. (1984) an auf Basis der Interpretation von Baumann et al. 
(1 993). 



Die einzelne Probe mit negativer Inklination bei 141 cm Kerntiefe bleibt 
unberÃ¼cksichtigt Das anschlieÃŸend Intervall negativer PolaritÃ¤ wird als das 
von Bleil & Gard (1989) in Sedimenten der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See 
entdeckte Ereignis zwischen 70.000 und 77,000 Jahren identifiziert. Im Kern 
1852-2 fÃ¤ll es in den Zeitraum von 58.000 bis 66.000 Jahre. Nowaczyk & 
Baumann (1992) nehmen 65.000 bis 77.000 Jahre fÃ¼ dieses Ereignis an, das 
sie in Sedimenten der Fram StraÃŸ nachweisen konnten. Die negativen oder 
flachen Inklinationen zwischen 261 bis 276 cm werden mit dem Blake Ereignis 
korreliert und besitzen ein Alter von 138.000 bis 141.000 Jahren. Bleil & Gard 
(1 989) geben ein Alter von 131.000 bis 138.000 Jahren an. Die Probe mit 
negativer Inklination bei 331 cm und die nachfolgende Probe mit flacher Inkli- 
nation mit einem Alter von 163.000 bis 166.000 Jahre kÃ¶nnte dem Baffin Bay 
Ereignis (Aksu, 1983) entsprechen. Nowaczyk & Baumann (1 992) konnten es 
auch in Sedimenten der Fram StraÃŸ und des Yermak Plateau nachweisen, sie 
geben ein Alter von 152.000 bis 160.000 Jahren an. Der Abschnitt inverser 
PolaritÃ¤ zwischen 367 und 387 cm (179.000 - 192.000 Jahre) wird mit dem 
Biwa l Ereignis korreliert. In einer Kerntiefe von 430 bis 445 cm befindet sich 
ein weiterer Bereich negativer oder flacher Inklinationen. Dieses einem Alter 
von 217.000 bis 228.000 Jahren entsprechende Ereignis kÃ¶nnt identisch sein 
mit den von Nowaczyk (1991) in mehreren Kernen aus der Fram StraÃŸ ent- 
deckten Hinweisen auf hochfrequente Variationen des geomagnetischen Feld- 
vektors vor etwa 235.000 Jahren. Die einzelne Probe mit negativer Inklination 
bei 490 cm wird nicht berÃ¼cksichtigt Der Abschnitt negativer oder flacher Inkli- 
nationen zwischen 540 und 560 cm (entsprechend 268.000 - 278.000 Jahren) 
wird dem Biwa ll Ereignis zugeordnet. Da Baumann et al. (1993) als Ã¤ltest 
Zeitmarke 257.000 Jahre bei einer Kerntiefe von 510 cm angeben, ist die 
Datierung fÃ¼ dieses Ereignis vergleichsweise unsicher. In der Literatur werden 
Alter zwischen 260.000 (Creer, 1980) und 330.000 bis 344.000 Jahren (Bleil & 
Gard, 1989) fÃ¼ das Biwa II Ereignis genannt. 

Die Chronostratigraphie von Baumann et al. (1993), die sich haupt- 
sÃ¤chlic auf Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopendaten sowie die Datierung von 
Aschelagen stÃ¼tzt wird damit durch die Magnetostratigraphie weitgehend 
bestÃ¤tigt Die Variation der einzelnen gesteinsmagnetischen Parameter ist in 
diesem Zeitrahmen, anders als in den Ã¼brige untersuchten Sedimentkernen, 
nur schwach und statistisch nicht signifikant mit der SPECMAP Kurve korreliert. 
Die Zusammensetzung der Magnetominerale ausgedrÃ¼ck durch die Sm-r 
Werte und das koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngi MDFqiRivi lassen aufgrund ihrer ohnehin 
geringen Schwankungsbreite keine Zuordnung mit den Klimastadien erwarten. 
Aber auch die konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter K, ARM und SIRM zeigen 
an den Stadiengrenzen keine eindeutig interpretierbaren Anderungen. Die 
Werte sind zwar im Stadium 5 leicht erhÃ¶h und im Stadium 4 leicht erniedrigt, 
aber im allgemeinen fallen die Variationen fÃ¼ eine weitergehende 
Interpretation zu gering aus. 

Baumann et al. (1 993) stellen fest, daÂ der terrigene Eintrag im Kern 
1852-2 Ã¼be den gesamten dokumentierten Zeitraum sehr hoch war, wahr- 
scheinlich aufgrund der NÃ¤h zum grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalrand. Dies und 



die niedrigen, aber konstanten Karbonatgehalte dokumentieren ein relativ 
stabiles klimatisches Milieu auf dem westlichen Island Plateau, das in den 
letzten 250.000 Jahren nur selten von warmen OberflÃ¤chenwasse und wech- 
selnden palÃ¤ozeanographische Bedingungen beeinfluÃŸ wurde. In den Kernen 
der Ã¼brige Lokationen wurde beobachtet, daÂ grob- und feinkÃ¶rnig ferri- 
magnetische Magnetominerale unterschiedlich durch die Klimawechsel geprÃ¤g 
werden und daÂ im wesentlichen die feinkÃ¶rnige Partikel in Form von An- 
oder Abreicherungen aufgrund wechselnder Transportmechanismen auf Klima- 
Ã¤nderunge reagieren. Wird am Kolbeinsey RÃ¼cke von weitgehend stabilen 
palÃ¤ozeanographische VerhÃ¤ltnisse ausgegangen, die nur unwesentliche 
Anderungen in den Transportmechanismen bewirken, so fehlen hier die maÃŸ 
geblichen Faktoren fÃ¼ ein sich verÃ¤ndernde ferrimagnetisches KorngrÃ¶ÃŸe 
spektrum, das ein entsprechendes Signal in den Ablagerungen zur Folge hÃ¤tte 



7 VARIATION DES GESTEINSMAGNETISCHEN SIGNALS IN 
ARKTISCHEN SEDIMENTEN 

Die beobachtete Korrelation der gesteinsmagnetischen Parameter mit palÃ¤o 
ozeanographischen Faktoren, spezifisch mit Anderungen des globalen Eis- 
volumens (SPECMAP Kurve, Imbrie et al., 1984), sind im wesentlichen auf 
KonzentrationsÃ¤nderunge des feinkÃ¶rnige Teils der ferrimagnetischen 
Sedimentfraktion zurÃ¼ckzufÃ¼hre Bei einer ganz Ã¼berwiegen von Kompo- 
nenten der Titanomagnetit-Mischreihe dominierten Magnetomineralogie reicht 
das relevante KorngrÃ¶ÃŸenspektr vom sub-Micron-Bereich bis zu einer 
GrÃ¶Ã von mehreren um (Tabelle 3.2, Abb. 3.5). Dies entspricht Ton- und 
kleinsten Siltpartikeln. Die zusÃ¤tzlic vorhandenen grÃ¶bere ferrimagnetischen 
Minerale ergeben ein weniger systematisches Bild, sie bilden ein weitgehend 
konstantes Hintergrundsignal. Zu beachten ist der sehr geringe Anteil, in der 
GroÃŸenordnun von 0.1 O I O O ,  der ferrimagnetischen Minerale am Gesamt- 
sediment. Andere Sedimentkomponenten, die einen weitaus hÃ¶here Prozent- 
satz ausmachen, kÃ¶nne daher das magnetische Signal zusÃ¤tzlic 
beeinflussen. Im folgenden wird diskutiert, welche palÃ¤ozeanographische 
Bedingungen zur Variation der gesteinsmagnetischen Parameter in den ver- 
schiedenen untersuchten arktischen Regionen gefÃ¼hr haben kÃ¶nnen 

Zu den Eintragsmechanismen lithogener Partikel, und damit auch kleiner 
ferrimagnetischer Minerale, tragen je nach Lokation in unterschiedlicher 
Gewichtung der Eistransport, der Suspensionstransport in der WassersÃ¤ul 
und der Transport durch bodennahe StrÃ¶munge bei. 

Im Eurasischen Becken gibt Wollenburg (1993) fÃ¼ die rezente Sediment- 
fracht von Meereis eine KorngrÃ¶ÃŸenzusammensetzu von 50 - 72 Oh Silt und 
25 - 52 % Ton an. Der durchschnittliche Sandgehalt liegt bei 4.2 Oh. Silt- und 
Grobfraktion (> 63 um) werden von Quarz und Feldspat dominiert. Unter den 
mineralischen Akzessorien der Grobfraktion wurde auch Pyrit gefunden. Die 
Schwermineralfraktion enthielt unter anderem auch Magnetit. Eine Ã¼ber 
wiegend feinkornige Zusammensetzung der Eisfracht in der Arktis fanden auch 
Larssen et al. (1987), Pfirman et al. (1989b) und Berner (1991). Der Korn- 
grÃ¶ÃŸenverteilu und mineralischen Zusammensetzung nach zu urteilen, 
kommt Meereis durchaus als Transportmedium fÃ¼ die ferromagnetischen 
Komponenten der in der vorliegenden Arbeit untersuchten Sedimente in 
Betracht. 

Wollenburg (1993) unterscheidet auf Basis der Tonmineralogie zwei 
Typen von Meereissedimenten. Der smektitreiche Typ I, der nur in der 
zentralen ostlichen Arktis nachzuweisen ist, hat sein Liefergebiet in der 
westlichen Laptev See. Die Illit dominierten Meereissedimente des Typs I1 
stammen aus der Ã¶stliche Laptev See, der Ostsibirischen See, der Chukchi 
See und untergeordnet der Barents See und wurden im Eis der Fram StraÃŸe 
der Barents und GrÃ¶nlan See sowie im Eis der Transpolardrift gefunden. Die 
Aufnahme des feinkÃ¶rnige Sediments erfolgt zum GroÃŸtei wÃ¤hren der 
Eisbildung auf den Schelfen. Der Ã¤olisch Transport spielt nur eine sehr unter- 



geordnete Rolle fÃ¼ die Akkumulation von Sedimenten auf dem Eis. Auch 
Dethleff et al. (1993) stufen den Windeintrag auf den Eismassen der Trans- 
polardrift als unbedeutend ein. 

Berner & Wefer (1990) nehmen nach Daten, die mittels Sedimentfallen in 
der Fram StraÃŸ unter Eisbedeckung gewonnen wurden, aufgrund der Ahnlich- 
keit in der Zusammensetzung von Tonmineralogie und KorngrÃ¶ÃŸ eine 
Herkunft des Sedimentes aus dem Eis an. Allerdings wird nach diesen Ergeb- 
nissen unter einer geschlossenen Eisdecke nur wenig Material sedimentiert. 
Die hÃ¶chste PartikelflÃ¼ss werden am Eisrand und in den Gebieten des 
endgÃ¼ltige Abschmelzens beobachtet (Hebbeln & Wefer, 1991). Von Berner 
(1 991) auf Basis von PartikelfluÃŸrate berechnete Sedimentationsraten fallen 
deutlich niedriger aus als die an verschiedenen Sedimentkernen aus der 
Ã¶stliche Arktis und der Fram StraÃŸ bestimmten Werte. Er kommt daher zu 
dem SchluÃŸ daÂ eistransportiertes Material nur eine untergeordnete Rolle bei 
der rezenten Sedimentbildung spielt. Stattdessen geht diese im wesentlichen 
auf den bodennahen Transport resuspendierten Materials zurÃ¼ck Im Ã¶stliche 
Arktischen Ozean folgen daher die Verteilungen der KorngrÃ¶ÃŸe wie der 
Tonmineralzusammensetzung der Bathymetrie und werden maÃŸgeblic von 
den daran gebundenen StrÃ¶munge bestimmt, 

In der Fram StraÃŸ sind die KorngrÃ¶ÃŸenverteilung rezenter Sedimente 
ebenfalls durch die Morphologie des Meeresbodens und durch Boden- 
strÃ¶munge beeinfluÃŸt FeinkÃ¶rniges eistransportiertes Material ist in der 
zentralen Fram StraÃŸ fÃ¼ die rezente Sedimentbildung von Bedeutung, kann 
aber anhand der KorngrÃ¶ÃŸe und Tonmineralzusammensetzungen nicht von 
Material anderen Ursprungs unterschieden werden. Biologisch verstÃ¤rk kommt 
es in der Umgebung des Eisrandes zur Ablagerung von Schwebstoffen, die mit 
OberflÃ¤chenstrÃ¶mung aus weiter sÃ¼dlic gelegenen Regionen heran- 
transportiert werden (Berner, 1991 ),  

FÃ¼ die Sedimentation feinkÃ¶rnige Einzelpartikel ist der ProzeÃ der 
Aggregatbildung von ausschlaggebender Bedeutung. FeinkÃ¶rnig Teilchen mit 
einem Durchmesser von 1.4 um und einer Dichte von 1.4 g cm-3 erreichen 
Sinkgeschwindigkeiten von rund 10 m/Jahr (McCave, 1975). Um in eine 
Wassertiefe von 3000 m zu gelangen, sind demnach 300 Jahre notwendig. 
Selbst ferrimagnetische Partikel mit einer Dichte von > 5 g cm-3 benÃ¶tige bei 
dieser KorngrÃ¶Ã noch Ã¼be 30 Jahre um den Meeresboden zu erreichen. In 
dieser Zeit kÃ¶nne sie bei lateralen StrÃ¶mungsgeschwindigkeite von 5 - 
15 cm s-I (Foldvik et al., 1988) mehrere tausend Kilometer weit transportiert 
werden. Zusammenballungen von Phytoplankton und anderem organischen 
Material lagern jedoch lithogene Partikel an. Diese grobkÃ¶rnigere Aggregate 
erreichen erheblich grÃ¶ÃŸe Sinkgeschwindigkeiten und fÃ¼hre zu einem 
beschleunigten Absinken feinkÃ¶rnige lithogener Partikel. Ein weiterer, nach 
Honjo et al. (1982), Asper (1987) und Honjo (1989) sogar der wichtigste Sedi- 
mentationsmechanismus fÃ¼ feinkÃ¶rnige Material ist die Kotpillenbildung durch 
Zooplankton. Die angelagerten feinen lithogenen Partikel werden zusammen 
mit dem Phytoplankton vom Zooplankton gefressen und dann als unver- 



dauliche Nahrungsreste in Form von Kotpillen ausgeschieden. In 
Meeresgebieten hoher Breiten erfolgt auf diese Weise vornehmlich zur Zeit der 
sommerlichen PlanktonblÃ¼te eine erhÃ¶ht Sedimentation feinkÃ¶rnige Partikel 
am Eisrand (Niebauer & Smith, 1989). Im Winter, unter einer geschlossenen 
Eisdecke, kommt die Sedimentation dagegen fast vÃ¶lli zum Erliegen (Hebbeln 
& Wefer, 1991). Inwieweit dieser Mechanismus auch im zentralen Arktischen 
Ozean zur Sedimentation beitrÃ¤g ist schwer abzuschÃ¤tzen Messungen der 
Planktondichte im Sommer 1987 ergaben nÃ¶rdlic des Barentsschelfs erheb- 
lich niedrigerer Werte als in der Fram StraÃŸe Noch geringere Werte wurden im 
Nansen Becken bestimmt (Thiede, 1988). Dagegen geht Gard (1 993) aufgrund 
von Untersuchungen an Nannofossilien davon aus, daÂ es fÃ¼ den zentralen 
Arktischen Ozean im HolozÃ¤ und im Isotopenstadium 5 eisfreie Intervalle 
gegeben haben muÃŸ wÃ¤hren derer der GroÃŸtei des sedimentierten Materials 
aus schmelzendem Meereis freigesetzt wurde und eine biologisch verstÃ¤rkt 
Sedimentation erfolgte. 

FÃ¼ den Bereich der Fram StraÃŸ und des Yermak Plateaus ist der ver- 
stÃ¤rkt Eintrag kleiner ferrimagnetischer Partikel in Interglazialen mÃ¶glicher 
weise an das Vorhandensein einer nordwÃ¤rt gerichteten StrÃ¶mun analog 
dem heutigen Westspitsbergenstrom gebunden, der die zentrale und Ã¶stlich 
Fram StraÃŸ zumindest saisonal eisfrei hÃ¤lt Dieser EinfluÃ warmen atlan- 
tischen Wassers wird in den palÃ¤ozeanographische Modellen verschiedener 
Autoren gefordert (Kellogg, 1977, 1980; Gard & Backmann, 1990; Spielhagen, 
1990; Hebbeln, 1991; KÃ¶hler 1991). Nach Spielhagen (1 990) und Hebbeln 
(1991) hat ein Warmwasserstrom entlang der WestkÃ¼st Spitsbergens insbe- 
sondere wÃ¤hren der Stadien 1, 5a und 5e bestanden, zeitweise und in abge- 
schwÃ¤chte Form auch in den Stadien 2 und 3. WÃ¤hren der Stadien 3, 4, 5b, 
5c und 5d herrschten glaziale Bedingungen mit einem Eistransport von Spits- 
bergen. Ebenfalls glaziale Bedingungen lagen im Stadium 6 vor, der Eis- 
transport erfolgte jedoch aus dem Arktischen Ozean. Unterbrochen wurde 
diese Situation im Stadium 6 von zwei kurzzeitigen WarmwasservorstÃ¶ÃŸ von 
SÃ¼den Einen verstÃ¤rkte bodennahen Suspensionstransport mit erhÃ¶hte 
terrigenen Eintrag am Kontinentalhang von Spitsbergen fordert Hebbeln (1 991) 
fÃ¼ die glazial geprÃ¤gte ZeitrÃ¤um der Stadien 2, 3 und 4 sowie des 
Stadium 6. 

Die Sedimentation ferrimagnetischer Partikel ist in der Fram StraÃŸ und 
am Yermak Plateau charakterisiert durch eine absolut erhÃ¶ht Konzentration 
der Magnetominerale und eine relative Anreicherung sehr feiner Partikel in In- 
terglazialen gegenÃ¼be Glazialen. Daraus ergibt sich folgendes Bild: 

Ein Eintrag von fein- und grobkÃ¶rnige ferrimagnetischen Partikeln aus 
dem Meereis findet unabhÃ¤ngi von der klimatischen Situation fortwÃ¤hren 
statt. Dabei lassen die hÃ¶here Konzentrationen in den Interglazialen einen 
zeitweilig erhÃ¶hte Eintrag aufgrund des verstÃ¤rkte Abschmelzens im Bereich 
der Eiskante mÃ¶glic erscheinen. Die Stationen 1533 und 2212 liegen in etwa 
auf der HÃ¶h der heutigen Sommereisrandlage, die Station 1535 etwas sÃ¼dlic 
davon (vergleiche Abb. 2.1 mit 4.1), Dies entspricht nach Gard & Backmann 



(1990) auch der Situation im Stadium 5a. ZusÃ¤tzlic zu den aus dem Eis 
stammenden Partikeln werden in starkem MaÃŸ sehr feinkÃ¶rnig ferrimagne- 
tische Teilchen mit dem nordwÃ¤rt gerichteten Westspitsbergenstrom heran- 
transportiert. FÃ¼ Tonminerale, die eine Ã¤hnlich KorngrÃ¶Ã besitzen, hat 
Berner (1991) dies als einen mÃ¶gliche TransportprozeÃ beschrieben. Der 
verstÃ¤rkt Eintrag der feinkÃ¶rnige ferrimagnetischen Mineralfraktion fÃ¼hr in 
Interglazialen zu einer allgemeinen hÃ¶here Konzentration der ferrimagne- 
tischen Minerale und zusÃ¤tzlic zu der beobachteten Verschiebung des Korn- 
grÃ¶ÃŸenspektru in Richtung kleiner Partikel. Ein Nachlassen oder Ver- 
schwinden der nordwÃ¤rt gerichteten WasserstrÃ¶mun wahrend Glazialzeiten 
hat umgekehrt eine niedrigere Konzentration und ein grobkÃ¶rnigere Korn- 
grÃ¶ÃŸenspektr der Magnetominerale zur Folge. Beide Trends werden durch 
biologische Effekte noch verstÃ¤rkt Aufgrund der lebensfeindlichen Bedingun- 
gen ist die Biomasse wÃ¤hren der Glazialzeiten reduziert. Dadurch wird die 
Aggregatbildung und Kotpillenproduktion unterdrÃ¼ckt und die Sedimentation 
sehr feiner lithogener (magnetischer) Partikel weiter vermindert. Gleichzeitig 
erfolgt ein relativ erhÃ¶hte Eintrag grobkÃ¶rniger eisbergtransportierter terri- 
gener Partikel, die Ã¼berwiegen aus Feldspat-, Quarz- und Sandsteinfrag- 
menten bestehen (Spielhagen, 1990). Ferrimagnetische Partikel haben an 
dieser Grobfraktion einen verschwindend geringen Anteil. Dies belegen ihre in 
den gesteinsmagnetischen und elektronenmikroskopischen Untersuchungen 
diagnostizierten, durchweg geringen KorngrÃ¶ÃŸ sowie die inverse Korrelation 
mit der Grobfraktion des Gesamtsedimentes (Kapitel 6). Einzelne in der Grob- 
fraktion enthaltene ferrimagnetische Partikel bewirken zusÃ¤tzlic eine hÃ¶her 
durchschnittliche KorngrÃ¶Ã als die strÃ¶mungstransportierte Magnetomine- 
rale. 

Auf den zentralen Arktischen Ozean (Station 2185) und die Morris Jesup 
Schwelle (Station 2200) lÃ¤Ã sich dieses Modell wegen fehlender Informationen 
Ã¼be die zeitliche Variation der StrÃ¶mungsmuste der Wassermassen nicht 
ohne weiteres Ãœbertragen Generell erscheint eine unterschiedliche Gewich- 
tung der Prozesse Transport durch Eis und Transport durch Meeres- 
strÃ¶munge in Glazialen gegenuber Interglazialen jedoch auch an diesen 
Lokationen plausibel. Allerdings lassen sich keine konkreten StrÃ¶munge 
ausmachen, deren zeitlicher Bestand sich im Rahmen dieser Arbeit nachvoll- 
ziehen lÃ¤ÃŸ 

Auch im Arktischen Ozean lÃ¤Ã sich die erhÃ¶ht Konzentration ferri- 
magnetischer Minerale in Interglazialen teilweise auf eine erhÃ¶ht Freisetzung 
lithogener Partikel durch das verstÃ¤rkt Abtauen von Meereis zurÃ¼ckfuhren 
WÃ¤hren der Expedition ARKVIIIl3 im Sommer 1991 konnte selbst bei einer 
geographischen Breite von 88ON hÃ¤ufi eine nicht geschlossene Eisdecke 
beobachtet werden (FÃ¼tterer 1992). Einzelne eisfreie Zonen hatten eine 
Ausdehnung von bis zu 20 X 5 km. Unter diesem Gesichtspunkt erscheint die 
von Gard (1993) postulierte biologisch verstÃ¤rkt Sedimentation aus dem Eis 
freigesetzter feinkorniger lithogener Partikel durchaus plausibel und kÃ¶nnt 
eine ErklÃ¤run fÃ¼ die relative Anreicherung dieser Partikel in Interglazialen 
bieten. Umgekehrt werden in Glazialen sehr feine Magnetominerale in 



geringerem MaÃŸ abgelagert, da zum einen allgemein weniger Material aus 
dem Eis ausschmilzt und zum anderen, aufgrund der ungÃ¼nstige 
Lebensbedingungen, die insbesondere fÃ¼ diese Partikel ausschlaggebende 
biologisch verstÃ¤rkt Sedimentation fehlt. Dies hat eine geringere 
Konzentration und eine hÃ¶her durchschnittliche KorngrÃ¶Ã der Magneto- 
minerale zur Folge. 

Als aussagekrÃ¤ftigste Parameter fÃ¼ die KlimaabhÃ¤ngigkei der gesteins- 
magnetischen Eigenschaften arktischer Sedimente hat sich die Anhystereti- 
sehe Remanente Magnetisierung ARM oder die Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤ 
KARM erwiesen. In Abbildung 7.1 ist KARM als Funktion der SuszeptibilitÃ¤ fÃ¼ 

Interglazial (Quadrate): Glazial (Kreuze): 

K~~~ = 15 . K - 1273-1 0.' SI K~~~ = 9 K - 653.1 0.' SI 

K - Mi t te l  = 31 2-10.' SI K - Mit te l  = 286"l0-' SI 
K~~~ - Mi t te l  = 3428-10.' SI K~~~ - Mi t te l  = 2028-1 0.' SI 

r = 0.81 r = 0.88 
N = 163 N = 147 

Abb. 7.1: Darstellung der Anhysteretischen SuszeptibilitÃ¤ KARM als Funktion der 
SuszeptibilitÃ¤ K .  Kreise kennzeichnen Proben aus Interglazialen bis ein- 
schlieÃŸlic Stadium 5, Kreuze Proben aus Glazialen bis einschlieÃŸlic 
Stadium 6 der Sedimentkerne vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), von der 
Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom Yermak Plateau (1533-3, 2212-3) 
und aus der Fram StraÃŸ (1535-8). Die Steigung der Regressionsgeraden 
ist ein MaÃ fÃ¼ die mittlere relative KorngrÃ¶Ã der ferrimagnetischen 
Partikel (siehe Text). 



die Proben der Sedimentkerne vom Lomonosov RÃ¼cke (2185-6), von der 
Morris Jesup Schwelle (2200-5), vom Yermak Plateau (1533-3, 2212-3) und 
aus der Fram StraÃŸ (1535-8) dargestellt. Die Kerne vom Kolbeinsey RÃ¼cke 
(1852-2) und aus dem Amundsen Becken (2171-4) wurden aufgrund der in 
Kapitel 6 diskutierten Ergebnisse nicht berÃ¼cksichtigt 

Unterschieden sind Proben, die nach den Altersmodellen der vorliegen- 
den Arbeit wÃ¤hren Interglazialen bis einschlieÃŸlic Stadium 5 sedimentiert 
wurden und solche, die Glazialen bis einschlieÃŸlic Stadium 6 zugeordnet 
wurden. FÃ¼ die Kerne vom Lomonosov RÃ¼cke und von der Morris Jesup 
Schwelle wurden die jÃ¼ngere Altersmodelle der Abbildungen 6.8 und 6.16 
ausgewÃ¤hlt Die Verwendung der beiden Ã¤ltere Modelle (Abb. 6.4, 6.10) fÃ¼hr 
zu einer sinngemÃ¤ identischen Aussage. KARM und K sind im wesentlichen 
proportional zum Gehalt an ferrimagnetischen Mineralen. Die Steigung der 
jeweiligen Regressionsgeraden wird bestimmt durch die mittlere relative Korn- 
grÃ¶ÃŸ wobei eine grÃ¶ÃŸe Steigung kleineren Partikeln entspricht. An den 
hÃ¶here Mittelwerten fÃ¼ KARM und K ist zu erkennen, daÂ interglaziale Sedi- 
mente gegenÃ¼be glazialen Sedimenten eine hÃ¶her Konzentration an ferri- 
magnetischen Mineralen aufweisen. Weiterhin wird deutlich, daÂ KARM in Inter- 
glazialen relativ stÃ¤rke zunimmt als K. Daraus resultiert eine grÃ¶ÃŸe Steigung 
der Regressionsgeraden als Kennzeichen einer geringeren mittleren Korn- 
grÃ¶ÃŸ Aus den K Werten fÃ¼ KARM = 0 lÃ¤Ã sich der Beitrag der Sedimentmatrix 
zur GesamtsuszeptibilitÃ¤ ableiten. Mit 73-10-6 SI (Interglaziale) und 85-10-6 SI 
(Glaziale) ergeben sich nahezu identische Werte fÃ¼ beide Klimasituationen, 
die gut Ã¼bereinstimme mit der in Kapitel 5.3 bestimmten paramagnetische 
SuszeptibilitÃ¤ der Sedimentmatrix. 

Die Ãœberschneidun von Punkten beider Gruppen lÃ¤Ã sich zum Teil 
dadurch erklÃ¤ren daÂ nur eine Unterscheidung nach Glazialen und Inter- 
glazialen getroffen wurde, einzelne Substadien jedoch nicht getrennt werden 
konnten. Proben, die aus einem vergleichsweise "warmen" glazialen Abschnitt 
stammen und Proben, die unter relativ "kalten" interglazialen Bedingungen 
abgelagert wurden, spiegeln unter UmstÃ¤nde Ã¤hnlich Sedimentationsbedin- 
gungen wider und ergeben gleiche Werte fÃ¼ KARM und K, sind den Stadien 
entsprechend jedoch in getrennte Gruppen eingeordnet worden. 



8 ZUSAMMENFASSUNG 

Sieben Sedimentkerne aus dem Ã¶stliche Arktischen Ozean, der Fram StraÃŸ 
und der GrÃ¶nlÃ¤ndisch-IslÃ¤ndisc See wurden detailliert mit gesteinsmagne- 
tischen Methoden analysiert. Die Untersuchungen der Isothermalen (IRM) und 
der Anhysteretischen Remanenten Magnetisierung (ARM) ergaben fÃ¼ die 
Ã¼berwiegend Mehrzahl der Proben eine Titanomagnetit dominierte Magneto- 
mineralogie, deren Zusammensetzung im einzelnen sehr variabel ist. In Ver- 
bindung mit elektronenmikroskopischen Beobachtungen durchgefÃ¼hrt 
Elementanalysen sowie die thermische Entmagnetisierung der IRM deuten 
zusÃ¤tzlic auf geringere Konzentrationen an Eisensulfiden hin. Der Ã¼beral 
vorhandene Anteil einer hochkoerzitiven, antiferromagnetischen Mineralphase, 
im wesentlichen HÃ¤matit ist zwar in seiner Konzentration von Bedeutung, aber 
nur in wenigen Proben ausreichend hoch, um die gesteinsmagnetischen Eigen- 
schaften zu dominieren. 

Die aus Remanenz- wie aus Hysteresemessungen abgeleiteten Koerzi- 
tivitÃ¤tswert (Median Destructive Field, Koerzitivkraft, Remanenzkoerzitivkraft) 
zeigen, daÂ die Sedimente ein breites KorngrÃ¶ÃŸenspektr im Bereich 
magnetisch stabiler Einbereichs- und Pseudo-Einbereichsteilchen enthalten. 
Eine untere KorngrÃ¶ÃŸengren kann nicht exakt angegeben werden. Raster- 
elektronenmikroskopisch sind Partikel mit KorngrÃ¶ÃŸ < 1 um identifiziert 
worden. Die obere Grenze liegt bei etwa 45 um, hÃ¤ufi sind GrÃ¶ÃŸ zwischen 3 
und 8 um. 

Die nachgewiesenen Magnetominerale sind zweifelsfrei in der Lage, eine 
Charakteristische Remanente Magnetisierung (ChRM) Ã¼be geologisch rele- 
vante ZeitrÃ¤um zu konservieren. Es wurde insbesondere festgestellt, daÂ 
Sedimente, deren ChRM eine inverse PolaritÃ¤ besitzt, sich in ihren gesteins- 
magnetischen Eigenschaften nicht von denen normaler PolaritÃ¤ unterscheiden. 
Daher sind die in den Sedimenten dokumentierten PolaritÃ¤tswechse als 
gesicherte Zeugnisse der wiederholten Umpolung des Erdmagnetfeldes anzu- 
sehen. 

Die gemessenen gesteinsmagnetischen Parameter variieren Ã¼be das 
gesamte Arbeitsgebiet in komplexer Weise. Eine regionale Systematik in der 
Verteilung einzelner GrÃ¶ÃŸ ist kaum ausgeprÃ¤gt Die teufenabhÃ¤ngige Ande- 
rungen erreichen an mehreren Lokationen die gleiche GrÃ¶ÃŸenordnu wie das 
gesamte regionale Spektrum. Von SÃ¼de nach Norden ist eine leichte Konzen- 
trationsabnahme der Magnetominerale sowie eine geringe Zunahme ihrer 
mittleren KorngrÃ¶Ã festzustellen. AuffÃ¤lli sind in der Mehrzahl der Kerne 
einzelne, meist geringmÃ¤chtig Sedimentlagen, die deutlich abweichende 
magnetische Charakteristika aufweisen. In den Sedimenten des Amundsen 
Beckens sind sie besonders ausgeprÃ¤g und weisen dieser Region insofern 
eine Sonderstellung zu. Das Ã¼berwiegen durch starke mechanische Bean- 
spruchung gekennzeichnete Ã¤uÃŸe Erscheinungsbild der meisten Partikel 
weist auf ihren detrischen Ursprung hin. 



Die Sedimentmatrix liefert zur SuszeptibilitÃ¤ einen unterschiedlich hohen, 
insgesamt positiven Beitrag. Bei relativer Anreicherung antiferromagnetischer 
gegenÃ¼be ferrimagnetischen Mineralen erreicht die paramagnetische Suszep- 
tibilitÃ¤ die gleiche GrÃ¶ÃŸenordnu wie die SuszeptibilitÃ¤ der Magnetomine- 
rale. 

Das korngrÃ¶ÃŸenspezifisc VerhÃ¤ltni der Anhysteretischen Suszeptibi- 
litÃ¤ zur SuszeptibilitÃ¤ ist vergleichbar mit Werten, die fÃ¼ Sedimente vom 
Alpha RÃ¼cke (Amerasisches Becken des Arktischen Ozeans), aus der 
Labrador See und der Baffin Bay bestimmt wurden, deren Ablagerung teilweise 
durch WasserstrÃ¶munge kontrolliert ist (Bloemendal et al., 1992). Die 
Ã¼berwiegen diagnostizierten kleinen PartikelgrÃ¶ÃŸe zum Teil im sub-Micron- 
Bereich, lassen daher auch fÃ¼ die in der vorliegenden Arbeit untersuchten 
Sedimente neben dem Eistransport wesentliche EintrÃ¤g durch Suspensions- 
transport plausibel erscheinen. 

In aller Regel ergeben sich Altersmodelle, die zu Sedimentationsraten von 
im Mittel bis zu einigen Zentimetern pro 1000 Jahre fÃ¼hren FÃ¼ die Lokationen 
am Lomonosov RÃ¼cke sowie an der Morris Jesup Schwelle wird ein alterna- 
tives Altersmodell diskutiert, das fÃ¼ die oberen KernhÃ¤lfte eine Sedimenta- 
tionsrate von etwa 0.4 cm/1000 Jahre und fÃ¼ die unteren Kernabschnitte von 
0.1 cm/1000 Jahre ergibt. Welches der beiden Modelle zutreffend ist, lÃ¤Ã sich 
zum gegenwÃ¤rtige Zeitpunkt nicht endgÃ¼lti entscheiden. In jedem Fall ist 
aufgrund der magnetostratigraphischen wie der gesteinsmagnetischen Ergeb- 
nisse davon auszugehen, daÂ in beiden Sedimentkernen dasselbe Zeitintervall 
dokumentiert ist. 

Die altersabhÃ¤ngige Variationen solcher gesteinsmagnetischer Kenn- 
groÃŸen die charakteristisch fÃ¼ die mineralogische Zusammensetzung der 
magnetischen Sedimentfraktion sind, weisen Ã¼berwiegen episodische VerÃ¤n 
derungen auf, in denen sich kein Zeitmuster erkennen lÃ¤ÃŸ Auch die Wechsel 
der koerzitivitÃ¤tsabhÃ¤ngig Parameter erfolgen in meist unregelmÃ¤ÃŸig 
zeitlichen AbstÃ¤nden jedoch alternierend zwischen zwei relativ konstanten 
Niveaus. Dagegen zeigen die konzentrationsabhÃ¤ngige Parameter, ausge- 
nommen in den Sedimentkernen vom Kolbeinsey RÃ¼cke und aus dem 
Amundsen Becken, eine zyklische AltersabhÃ¤ngigkeit Diese ist fÃ¼ GrÃ¶ÃŸe zu 
denen bevorzugt sehr kleine magnetische Partikel beitragen, also solchen, die 
in Zusammenhang mit der ARM stehen, besonders deutlich. FÃ¼ Parameter, die 
Ã¼be das gesamte KorngrÃ¶ÃŸenspektr integrieren, ist sie weniger prÃ¤gnant 

Insgesamt ergibt sich eine KonzentrationserhÃ¶hun der Magnetominerale 
sowie eine relative Anreicherung sehr feiner magnetischer Partikel in Inter- 
glazialen gegenÃ¼be Glazialen. Als sehr markant hat sich darÃ¼be hinaus die 
Korrelation der aus ARM Messungen abgeleiteten GrÃ¶ÃŸ mit dem isoto- 
pischen Parameter der ^Be Konzentration erwiesen. Dieser Zusammenhang 
unterstreicht zusÃ¤tzlic die KlimaabhÃ¤ngigkei dieser gesteinsmagnetischen 
Parameter Ihre Klimakopplung ist fÃ¼ die Lokationen in der Fram StraÃŸ und 
am Yermak Plateau zuruckzufÃ¼hre auf die nur in Interglazialen vorhandenen, 



nach Norden gerichteten StrÃ¶munge warmen atlantischen Wassers. Der damit 
verbundene zeitweilige Transport und Eintrag sehr feiner Partikel ergÃ¤nz die 
fortwÃ¤hrend Ablagerung grÃ¶beren eistransportierten Materials. Eine zudem 
biologisch verstÃ¤rkt Sedimentation in Interglazialen bewirkt eine Anreicherung 
kleiner Magnetominerale und somit eine geringere mittlere KorngrÃ¶Ã der 
magnetischen Partikel. Umgekehrt fÃ¼hr der RÃ¼ckgan der biologischen Aktivi- 
tÃ¤ in Glazialen sowie die erhÃ¶ht Sedimentation von eistransportierten, litho- 
genen Partikeln der Sandfraktion zu einer Konzentrationsverringerung der 
ferrimagnetischen Minerale sowie zu einer relativen Abreicherung der kleinen 
KorngrÃ¶ÃŸe 

Prinzipiell lÃ¤Ã sich diese Argumentation klimatisch 1 ozeanographisch 
variierender Eintragsmechanismen fÃ¼ kleine magnetische Partikel auch auf 
den zentralen Arktischen Ozean und die Morris Jesup Schwelle Ã¼bertragen 
Der zeitliche Bestand von entsprechenden MeeresstrÃ¶munge kann im 
Rahmen dieser Arbeit allerdings nicht postuliert werden. Die verÃ¤nderlich 
biologische AktivitÃ¤ (Gard, 1993) stellt jedoch auch in der zentralen Arktis 
einen potentiellen exogenen Steuerungsmechanismus fÃ¼ den Eintrag kleiner 
ferrimagnetischer Partikel dar. 
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Gesteinsmagnetische Parameter: PS 2200-5 KA-L (Fortsetzung) 



Gesteinsmagnetische Parameter: PS 2200-5 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  ARM SUSZ. ARM/ ARM/ S I m /  Kf .pu  Km/ S - ~ .  3T m F g 1 ~  mFslBM ' c ~ i n t  ^^SIBM/ m F ~ ~ ~ /  
s u s z .  SIBM s u s z .  s u s z  . ^ R i n t  ' ~ R i n t  

cm rnAnrl ~ O ^ S I  k h " '  k h -  I mT mT mT 

Gesteinsmagnetische Parameter: PS 2212-3 KAL 



Gesteinsmagnetische Parameter: PS 2212-3 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe ARM Susz. SIKM ARM/ ARM/ SIW/ Km K-/ 3T WSIKM WSIm BcRint R wSIBM/ MDFSIBM/ 
Susz. SIRM Susz. Susz . 

cm m ~ m '  I O - ~ S I  Am-' k~m-l k A K 1  mT 



Gesteinsmagnetische Parameter: PS 2212-3 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  ARM SuSZ. S I m  ABM/ S I m /  K m  S - o . 3 T  '̂ FS=m m F ~ 1 R M  B c ~ i n t  MDFSIm/ 

s u s z .  SIRM s u s z .  S u s z .  ' ~ R i n t  ^ R i n t  
cm mAmW1 I O - ~ S I  Am-' kAm-I k h - l  rnT mT mT 



Gesteinsmagnetische Parameter: PS 2212-3 KAL (Fortsetzung) 



Co m  N  m r- 
0 1-1 in -3 N  
m w w w w  . . . . . 

i n o o i n o  . . . . .  
i n m o N 1 - 1  
d W N N  

in i-i m  r- W 
O d i n i n c o  
N N N N  . . . . .  
0 0 0 0 0  

0 0 0 0  
m w w r - m  
m w o d d  . . . . .  
N - v p r - v r m  



ANHANG B: PalÃ¤omagnetisch Daten 

PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 1533-3 SL 

Tiefe NRM Inkl.Chm Dekl.Chm 
cm dun-1 Grad Grad 



Palaomagnetische Daten: PS 1533-3 SL (Fortsetzung) 

Tiefe NBM Inkl.chRM Dekl.chR Ã ‡ ^ ^  

cm rdmm1 Grad Grad mT 



Palaomagnetische Daten: PS 1535-8 KAL 

Tiefe NRM Inkl . Chm Dekl . Chm MDFm 
cm mAm-I Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 1535-8 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe NHM Inkl. chRM Dekl. ChRM MDFW 
cm mAm-l Grad Grad mT 

PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 1852-2 KAL 

Tiefe NRM Inkl . chRM Dekl . ChRM MDF- 
crn mAm-l Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 1852-2 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  NRM Inkl. ChBM Dekl . ChBM ^FNRM 
c m  Ã £ -  G r a d  Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 1852-2 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe 
cm 

MBM Inkl . fhRM 
mArn * Grad 

Dekl . C-,RM 
Grad 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 1852-2 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  NBM Inkl. chRM Dekl. ChBM MDFm 
c m  m A m l  Grad Grad mT 

PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2171-4 KAL 

T i e f e  NRM Inkl . D e k l  . r-hBM MDFNBM 
c m  mAm-I Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2171-4 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe NRM Inkl. c-,RM Dekl . chRM MDFm 
c m  l,,h-i-l G r a d  G r a d  mT 



PalÃ¤omaqnetisch Daten: PS 2185-6 KAL 

T i e f e  NRM Ink l .Chm D e k l . C h m  
cm mArn-l Grad Grad 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2185-6 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe NKM I n k l  . c-,RM D e k l  . chRM MD'Â¥ 
cm r"Arn-l Grad Grad mT 



Palaomagnetische Daten: PS 2185-6 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  NRM Inkl. ChKM Dekl . ChKM MDFm 

crn M-I Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2185-6 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  NRM I n k l  . ChBM D e k l  . c h m  ^FNBM 
cm m h - I  Grad Grad mT 

Palaomagnetische Daten: PS 2200-5 KAL 

T i e f e  NRM I n k l  . C.,RM D e k l  . chw 
cm n7Am-I Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2200-5  KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  NRM Inkl . ChRM Dekl . ChKM MDFm 
c m  --I Grad G r a d  mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2200-5 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe NRM Inkl . ChRM Dekl . =hRM MD̂ - 
cm m h - l  Grad G r a d  mT 



Palaomagnetische Daten: PS 2200-5 KAL (Fortsetzung) 

Tiefe VTBM Inkl. Chm Dekl. c h m  MDFm 
c m  ,l,Am-l Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2200-5 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  MKM I n k l .  ,-hBM D e k l .  ,-hRM MÃ¼F 
c m  m ~ m -  G r a d  G r a d  mT 

PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2212-3 KAL 

T i e f e  MKM I n k l .  ChRM D e k l .  MDF- 
crn mFinl-l G r a d  G r a d  mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2212-3 KAL (Fortsetzung) 

T i e f e  MBM Inkl . Ch-BM Dekl. ChBM MDF- 

c m  n-,?m-l Grad Grad mT 



PalÃ¤omagnetisch Daten: PS 2212-3 KAI, (Fortsetzung) 

T i e f e  NBM I n k l  . ChBM D e k l  . ChBM MDF- 
cm rZ+m-l Grad Grad mT 



P a l Ã ¤ o m a g n e t i s c h  Da ten :  PS 2212-3 KAL ( F o r t s e t z u n g )  

T i e f e  MBM Inkl. chRM Dekl. C ~ R M  MDFm 
cm m?un-I Grad Grad rnT 


