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Kurzfassung I

Kurzfassung

Im Rahmen dieser Arbeit wurde die Schwermineralverteilung in unteroligozdnen bis
quartdren glazialen und glazialmarinen Sedimentabfolgen untersucht, die wéhrend
verschiedener Bohrprojekte (DVDP-12, CIROS-2, MSSTS-1, CRP-1, CRP-2/2A) im
Victoria-Land-Becken des Ross-Meeres und in den Fjorden des Siid-Victoria-Landes
erbohrt wurden. Die Ziele dieser Untersuchungen bestanden zum einen in der Identifikati-
on der Liefergesteine und in der Erfassung der Herkunfisgebiete der verschiedenen
Schwerminerale und Schwermineralgruppen und zum anderen in der Rekonstruktion der
Konfiguration der antarktischen Eisschilde zu verschiedenen Zeiten des Kénozoikums
anhand der jeweils abgelagerten Schwermineralvergesellschaftung.

Die Schwermineralspektren der untersuchten Sedimentabfolgen werden dominiert von
Klinopyroxen, der eine Hauptkomponente in allen im Siid-Victoria-Land anstehenden
Gesteinen darstellt und daher fiir eine exakte Liefergebietsrekonstruktion nur bedingt
geeignet ist. Die Orthopyroxene konnen hingegen ausschlieBlich von Gesteinen der Ferrar-
Gruppe angeliefert worden sein. Hauptquelle der griinen Amphibole sind die Gesteine des
Granite-Harbour-Intrusiv-Komplexes und der Ferrar-Gruppe. Andere in den Sedimenten
hiufiger vorkommende Schwerminerale sind Granat, Zirkon, Titanit, Epidot und Apatit,
die als Gruppe der stabilen Minerale zusammengefa3t wurden. Eine bedeutende Quelle fur
diese stabilen Schwerminerale ist der Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex. Granat und
Zirkon treten akzessorisch allerdings auch in den Gesteinen der Beacon-Supergruppe auf.
Die Skelton-Gruppe enthilt die Liefergesteine der tremolitischen Amphibole und Klino-
zoisite. Kaersutit, Titanaugit, vulkanisches Glas und Olivin sind typisch fur vulkanische
Gesteine. Als Quelle dieser Minerale werden die Gesteine der McMurdo-Vulkanit-Gruppe
angenommen. Eine eindeutige Zuordnung der opaken und alterierten Minerale zu einem
bestimmten Ausgangsgestein ist problematisch, da sie in fast allen Gesteinsformationen
vorkommen.

Anhand der in den Sedimentabfolgen der Bohrkerne abgelagerten Schwermineralvergesell-
schaftungen konnten zwei verschiedene Liefergebiete identifiziert werden. Ein Lieferge-
biet im Sud-Victoria-Land des Transantarktischen Gebirges, welches aus Gesteinen der
Skelton-Gruppe, des Granite-Harbour-Intrusiv-Komplexes, der Beacon-Supergruppe und
der Ferrar-Gruppe besteht, wird als Quelle eines GroBteils der oligozidnen bis pliozédnen
Sedimente angenommen. Signifikante Haufigkeitsfluktuationen der Schwerminerale
innerhalb dieser Vergesellschaftung konnen in den meisten Fillen auf VorstoBe bzw.
Ruckziige der Gletscher des Transantarktischen Gebirges zuriickgefiihrt werden. Das
zweite Liefergebiet setzt sich aus Gesteinen der McMurdo-Vulkanit-Gruppe zusammen,
die in der Region des heutigen Ross-Schelfeises anstehen. Dieses Herkunftsgebiet tragt
entscheidend zur Schwermineralzusammensetzung der pliozdnen bis quartiren Sedimente
bei.

Die Schwermineralverteilungen in den Sedimentabfolgen der Bohrungen lassen Riick-
schliisse auf die Erosionsintensitit der Gletscher im jeweiligen Hinterland zu und zeigen,
daf} sich das Einzugsgebiet der Gletscher seit dem Oligozéin nicht wesentlich verdndert
haben kann. Der Gesteinsdetritus, der durch Taylor-, Ferrar- und Mackay-Gletscher
erodiert und meerwirts transportiert wurde, zeigt fiir das Einzugsgebiet des jeweiligen
Gletschers typische Schwermineralkonzentrationen. Die Gletscher schoben sich seit dem
unteren Oligozén in mehreren Phasen in Richtung McMurdo-Sund des Ross-Meeres vor.
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Seit spitestens dem Pliozén stiefen aufliegenden Eismassen aus der Region des heutigen
Ross-Schelfeises bis in die Fjorde des Transantarktischen Gebirges vor.

Die Schwermineralanalysen an den untersuchten Sedimentkernen weisen darauf hin, daf3
der kiinozoische Vulkanismus im McMurdo-Sund (McMurdo-Vulkanit-Gruppe) mit 27 Ma
vermutlich ilter ist als bisher angenommenen. Die iltesten bekannten Gesteine der MVG
des Victoria-Landes sind 25 Ma alt. Als Quelle des vulkanogenen Detritus werden
Vulkanbauten im McMurdo-Sund angenommen, auf die auch magnetische Anomalien
hindeuten. Hohe Palagonit-Konzentrationen in den untersten pliozdnen Sedimenten des
Bohrkerns CIROS-2 deuten auBerdem auf das Vorhandensein von subglazial geforderten
Vulkaniten der McMurdo-Vulkanit-Gruppe unter dem Eis des Ferrar-Gletschers hin.

Die Sedimente der Bohrkerne DVDP-12 (Taylor-Tal) und CIROS-2 (Fjord des Ferrar-
Tales) konnen mittels ihrer Schwermineralspektren und -haufigkeitsfluktuationen gut
miteinander korreliert werden. In beiden Bohrkernen weisen die Schwermineralvergesell-
schaftungen in den dlteren pliozinen Sedimenten auf den Eintrag von durch Gletscher
erodierten Gesteinsdetritus aus dem Transantarktischen Gebirge hin. Die Zusammenset-
zung des Schwermineralspektrums in den jiingeren oberpliozanen bis pleistozédnen
Abfolgen wird in beiden Bohrungen zusitzlich durch den Terrigeneintrag von aus der
Westantarktis in das Ross-Meer vordringenden Eismassen beeinfluflt. Die Korrelation der
Bohrkerne DVDP-12 und CIROS-2 anhand ihrer Schwermineralspektren und —haufigkeits-
fluktuationen ermoglichte eine neue stratigraphische Einordnung des bislang nur unzuldng-
lich datierten Sedimentkerns DVDP-12.
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Summary

This study encompasses an investigation of the heavy mineral composition of early
Oligocene-Quaternary glacial and glaciomarine sediment sequences from the Victoria
Land Basin and the fjords of the South Victoria Land, Ross Sea, Antarctica. The sediment
cores used were recovered during different international drilling campaigns (DVDP-12,
CIROS-2, MSSTS-1, CRP-1, CRP-2/2A). The main objectives were to identify possible
source rocks and to unravel the provenance regions of different heavy minerals and
mineral groups. Moreover, with the available data an attempt to reconstruct the general
development and configuration of the Antarctic ice sheets during the Cenozoic was also
made.

The heavy mineral composition of the sediment sequences investigated is dominated by
clinopyroxene. This mineral is a major component in all of the rocks outcropping in the
South Victoria Land and, accordingly, is not very well suited for tracing possible prove-
nance areas. The orthopyroxenes, on the other hand, can only originate from the rocks in
the Ferrar Group. The source of green amphiboles can be restricted to the Granite Harbour
Intrusive Complex and the Ferrar Group. Other commonly occurring heavy minerals, such
as garnet, zircon, titanite, epidote, and apatite, have been grouped into one stable mineral
association that has the Granite Harbour Intrusive Complex as a possible source. Garnet
and zircon, however, also occur as accessory minerals in the Beacon Supergroup. The
Skelton Group was the main source of the tremolitic amphiboles and the clinozoisites.
Kaersutite, titanoaugite, volcanic glass and olivine are common minerals in volcanic rocks
and the main source was likely the McMurdo Volcanic Group. No specific source for the
opaque minerals can be recognised, because they occur ubiquitously in the region.

Two quite different source regions of the heavy minerals have been identified. One
provenance area, the South Victoria Land of the Transantarctic Mountains, consisting of
rocks from the Skelton Group, the Granite Harbour Intrusive Complex, the Beacon
Supergroup, and the Ferrar Group, was the main source of the Oligocene-Pliocene
sediment sequence. In most cases, significant heavy mineral abundance fluctuations within
this major association can be related to advances and retreats of glaciers from the Tran-
santarctic Mountains. A quite different source area is the McMurdo Volcanic Group in the
region of the present-day Ross Ice Shelf. This volcanic area was the major source of the
heavy minerals in the Pliocene-Quaternary sediment sequence.

The heavy mineral assemblages of the sediment sequences studied reflect the erosional
work done by the glaciers in the hinterland. The data support that no major change of the
glacier catchment areas has taken place since the Oligocene. The rock debris that were
eroded and transported toward the sea by the Taylor, Ferrar, and Mackay Glacier, show
heavy mineral assemblages that are typical for the catchment areas of the respective
glaciers. Since the Lower Oligocene, the Transantarctic Mountains glaciers slid in several
phases in the direction of the McMurdo Sound in the Ross Sea. Later, in the Pliocene,
grounding ice masses from the region of the present-day Ross Ice Shelf advanced from the
sea into the fjords of the Transantarctic Mountains.

The heavy mineral data support that Cenozoic volcanism in the McMurdo Sound
(McMurdo Volcanic Group) began as early as 27 Ma, which is somewhat older than
hitherto supposed. The oldest known volcanic rocks of the McMurdo Volcanic Group in
the Victoria Land are dated to about 25 Ma. As magnetic anomalies in the McMurdo
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Sound support the occurrence of volcanic rocks in that area, a likely candidate for the early
volcanic detritus observed in the cores might be found there. Moreover, high palagonite
concentrations in the lowermost Pliocene sediments of the CIROS-2 core support the
existence of subglacially occurring volcanic rocks of the McMurdo Volcanic Group under
the ice of the present-day Ferrar Glacier.

The sediment cores DVDP-12 (Taylor Valley) and CIROS-2 (Ferrar Fjord) can be well
correlated using their heavy mineral spectra and abundance patterns. In both cores, the
heavy mineral assemblages in the older Pliocene sediments support a source region in the
Transantarctic Mountains. In the Upper Pliocene to Pleistocene sequences, the assemblages
indicate an additional source from Ross Sea ice masses originating in West Antarctica.
Using the heavy mineral spectra as a correlation tool, it has been possible to place the
hitherto insufficiently dated core DVDP-12 within a more sharply defined stratigraphic
context.
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1 Einleitung und Fragestellung

Die Antarktis spielt aufgrund ihres polaren Klimas, welches aus ihrer Pol-Lage und ihrer
thermischen Isolation resultiert, fiir das Klimasystem der Erde eine entscheidende Rolle.
Seit dem Einsetzen der groBflachigen, kontinentalen Vereisung der Antarktis vor ca. 34 Ma
(Millionen Jahre) unterlagen die dortigen Eisschilde Phasen der Ausdehnung und des
partiellen Abschmelzens. Die Fluktuationen im Volumen und in der Ausdehnung der
antarktischen Eismassen fithrten zu Anderungen in der Bildung von Tiefen- und Boden-
wassermassen im Siidpolarmeer, welche einen groBen EinfluB auf die ozeanische und
atmospharische Zirkulation und damit das globale Klima ausiiben. Zusitzlich verursachten
die Anderungen des Eisschildvolumens in der Antarktis Schwankungen des globalen
Meeresspiegels. Die Kenntnis der Ursachen und Auswirkungen der Anderungen des
antarktischen Eisvolumens sind daher von groBer Bedeutung fiir das Verstindnis des
globalen Klimasystems. Die Erforschung der kidnozoischen Klima- und Vereisungsge-
schichte der Antarktis liefert nicht nur grundlegende Erkenntnisse iiber das Verhalten der
Eisschilde in der Vergangenheit, sondern vermag auch wertvolle Hinweise auf zukiinftige
Volumenédnderungen der antarktischen Eisschilde als Reaktion auf zukiinftige Klima4nde-
rungen zu geben.

Die Rekonstruktion der oligozdnen bis rezenten Klimageschichte der Antarktis basiert
hauptséchlich auf den Ergebnissen geowissenschaftlicher Landexpeditionen, geophysikali-
scher Fernerkundungen sowie auf den Untersuchungen von Sedimentabfolgen, welche in
der Antarktis und im angrenzenden Siidpolarmeer erbohrt wurden (u.a. Hayes & Frakes,
1975; Barrett & Scientific Staff, 1985; Harwood, 1986b; Denton et al., 1991; Moriwaki et
al., 1992; Wise et al., 1991; Anderson & Bartek, 1992; Hambrey & Barrett, 1993; Ehr-
mann, 1994; Abreu & Anderson, 1998). Am besten 143t sich das Verhalten des antarkti-
schen Eisschildes an proximalen Ablagerungen des antarktischen Schelfs untersuchen, weil
dort eine Schichtenfolge der abgelagerten Sedimente erwartet wird, die anhand charakteris-
tischer Faziesmerkmale glaziale Erosion und glaziale, glazialmarine oder glaziofluviatile
Ablagerung dokumentieren. Somit sind in diesen Sedimentabfolgen sowohl Phasen des
Eisvorschubs als auch solche des Eisriickzugs direkt archiviert. Im Gegensatz dazu sind
Aufschliisse kanozoischer Sedimente an Land sehr selten und unvollstindig. Das Ross-
Meer ist fir die Erforschung der kénozoischen Vereisungsgeschichte besonders gut
geeignet, da hier Eismassen sowohl des ost- als auch des westantarktischen Eisschildes
abflieBen. Wahrend die Gebirgsgletscher des ostantarktischen Eisschilds meist direkt vom
Transantarktischen Gebirge ins Ross-Meer miinden, nihrt der westantarktische Eisschild
tber groBe Eisstrome knapp zwei Drittel des heutigen Ross-Schelfeises (Hambrey &
Barrett, 1993).

Die vorliegende Arbeit ist in das internationale Cape-Roberts-Projekt (CRP) eingebunden.
Das Ziel dieses Bohrprojektes besteht in der Rekonstruktion der spétkretazischen und
kénozoischen Klima- und Vereisungsgeschichte der Antarktis, der Aufstiegsgeschichte des
Transantarktischen Gebirges und der geologischen Entwicklung des Victoria-Land-
Beckens (Ross-Meer). Dazu wurden zwischen 1997 und 1999 3 Bohrkerne vom Meereis
des Ross-Meeres vor Cape-Roberts erbohrt, die sich stratigraphisch iiberlappen. Diese 3
Sedimentkerne ergédnzen die Datensétze ilterer Bohrungen, welche im Ross-Meer und in
den Talern des Siid-Victoria-Landes niedergebracht wurden (Transantarktisches Gebirge).
Im Rahmen dieser Arbeit wurden an den Sedimenten der Bohrkerne DVDP-12, CIROS-2,
MSSTS-1, CRP-1 und CRP-2/2A Schwermineralanalysen durchgefithrt. Wie in anderen
Regionen der Erde auch (Morton & Hallsworth, 1999) eignen sich Schwerminerale in
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polaren Gebieten besonders gut fur die Rekonstruktion von Liefergebieten (Behrends,
1999; Peregovich, 1999; Diekmann & Kuhn, 1999).

Das Hauptziel der vorliegenden Arbeit ist die Rekonstruktion der antarktischen Lieferge-
biete fiir die Sedimente der Bohrungen DVDP-12, CIROS-2, MSSTS-1, CRP-1 und CRP-
2/2A, um Riickschliisse auf die Intensitdt der glazialen Erosion, die Ausdehnung der
Gletscher und den VorstoB3 aufliegender Eismassen im Ross-Meer wihrend des Kidnozoi-
kums zu ziehen. Zusammen mit anderen Sedimentparametern sollen zudem Riickschliisse
auf die Ausdehnung und die Dynamik der antarktischen Eisschilde insgesamt und somit
auf das Paldoklima in der Antarktis wihrend des Kidnozoikums gezogen werden.
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2 Untersuchungsgebiet

2.1 Geographischer Uberblick

Der Antarktische Kontinent ist ca. 13.9 Millionen km? groB und wird in Ostantarktis und
Westantarktis unterteilt. Ost- und Westantarktis sind durch das Transantarktische Gebirge
voneinander getrennt (Abb. 2.1). Die Antarktis wird von einer Eiskappe bedeckt, die sich
zu den Kiisten und stellenweise dariiber hinaus vorschiebt. Dabei bilden sich riesige
Schelfeise, die ca. 11 % der antarktischen Landmasse einnehmen. 2.4 % des antarktischen
Kontinents sind eisfrei. Diese eisfreien Gebiete beschranken sich auf lokale Kiistenregio-
nen sowie einige Nunataks und Massive der grofBen Gebirgsketten (Drewry, 1983).
Insgesamt bedeckt die antarktische Eiskappe mit einem Eisvolumen von 30 Mill. km® ein
Gebiet von 13.6 Mill. km® (Denton et al., 1991).

30° West O° 0Ost 3
2 \
Siid-Shetland-
Inseln
g @ oo
Enderby-
Land
Weddell- J— D
Meer Filchner- L Amery.
\ Schelfeis Prinz-Charles- Oase
Alexander- %*c,,' R ¢ Gebirge
Insel A "'::,;‘”316,” & € / Prydz-
SN 'S, o 23
MyO ’ SChe‘fej \ Y LambertGletschery BUcht
V Py P Amery-Schelfeis- Kerguolen-
Q i R > E Systom Flateau
Bellingshausen- - » , i
Meer Ellsworth- <& / z
Ellsworth- w
o ! Land Gelblrge \ ‘71, 7 ! ’ o
I . Pol
1] WESTANTARKTIS -7/ OSTANTARKTIS
/ »
Amundsen-
Meer Marie-Byrd- 5
\ Land
<
%
Ross-Meer Gt w
L)
12¢° cMurdd"¢ &
Sund o 120°
Abb. 4.1 &
—~— |
150° West 180° Ost 150°

Abb. 2.1 Geographischer Uberblick. Die schattierten Gebiete sind Schelfeise

Der antarktische Kontinent wird durch das Siidpolarmeer von anderen Kontinenten
thermisch isoliert. Uber die Ausdehnung des Siidpolarmeeres existieren verschiedene
Definitionen. Anderson (1999) bezeichnet als Siidpolarmeer die Ozeangebiete, die siidlich
des 60. Breitengrades liegen. Nach Fitzgerald (1999b) variiert die nordliche Begrenzung
des Siidpolarmeeres zwischen 50° S im Suidatlantik bis 60° S stidlich Neuseelands.
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Die antarktische Eismasse teilt sich in zwei groBe Eisschilde: den ostantarktischen
Eisschild und den westantarktischen Eisschild (Abb. 2.2). GroBe Teile (25 %) beider
Eisschilde flieBen durch das Ross-Schelfeis in das Ross-Meer ab (Denton et al., 1989a).

“E ANTARCTIC /. oof3% \P1ydz
ICE SHEET -~ L \Bay

Transantarctic Mountains & - - *&\'
Boundary between
E&WAmarcticlce N | wiscE

Ice flow directions P .

Line

2km
1

Sea Level 0
-1

Equllibrium

Line

ra

East Antarctic ice Sheet

D
/Equlllbrlum

Sea Level 0 4o iy
-1

——=@ Ablation —» ice Flow

Abb. 2.2 Eisdrainage-System der Antarktis nach Barrett (1996) und Profile des
ostantarktischen und westantarktischen Eisschildes nach Anderson (1999)

Der groBere ostantarktische Eisschild formt einen gleichméBigen Dom mit einer Hohe von
max. 4000 m iber NN und enthilt ca. 85 % des antarktischen Eises. Er entspricht damit
einem Meeresspiegel-Aquivalent von ca. 60 m (Denton et al., 1991). Der ostantarktische
Eisschild liegt einer kontinentalen Landmasse auf und verursacht mit seinem Gewicht eine
betrichtliche isostatische Senkung der Kruste. Der ostantarktische Eisschild fliet diver-
gent in Richtung Kiiste ab (Abb. 2.2). An einer Seite ist der AbfluB durch das Transantark-
tische Gebirge gehemmt und auf einige groBe Gletscher beschrinkt, die eine Machtigkeit
von 600 m und mehr haben kénnen. So flieBen siidlich des Victoria-Landes grofle Glet-
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scher wie Byrd-Gletscher, Nimrod-Gletscher und Beardmore-Gletscher in das Ross-
Schelfeis ab. Im Nord-Victoria-Land flieen z.B. David- und Campbell-Gletscher direkt in
das Ross-Meer. Das grofite Abflussgebiet des ostantarktischen Eises ist das Amery-
Schelfeis.

Der westantarktische Eisschild erreicht maximale Héhen von (nur) 2400 m iiber NN. Der
Untergrund liegt zum groBten Teil unter dem Meeresspiegel (Abb. 2.2). Damit gilt der
westantarktische Eisschild im Vergleich zum ostantarktischen Eisschild als weniger stabil.
Ein Abschmelzen des Eisvolumens dieses Eisschildes wiirde einen Meeresspiegelanstieg
von 6 m zur Folge haben (Denton et al., 1991). Die grofiten Abflussgebiete des westantark-
tischen Eisschildes bilden das Ronne- und das Filchner-Schelfeis sowie das Ross-Schelfeis
(Abb. 2.1 und 2.2). In letzteres flieBen, ungehindert durch die Topographie des Untergrun-
des, funf groBe Eisstrome (A-E). Das Ross-Schelfeis bildet heute ca. %/3 des gesamten
Schelfeises der Antarktis (Hambrey & Barrett, 1993).

Auf Kontinenten bilden sich Eismassen, wenn die Akkumulation den Verlust von Schnee
Uberschreitet. Diese positive Massenbilanz wird durch die Anlieferung von Wasser bzw.
Schnee und Sommertemperaturen unter dem Gefrierpunkt erreicht. Die Temperaturen der
Erdoberfldche sind primir eine Funktion der geographischen Breite und der Hohe, doch
auch die ozeanische Zirkulation beeinflufit das Klima. Die Antarktis befindet sich seit der
frihen Kreide (~120 Ma) in polarer Position (Barrett, 1996; Barrett, 1999). Aber erst seit
ungefihr 34 Ma entwickelten sich ausgedehnte Eisschilde (Barrett, 1999). Ab dieser Zeit
fuhrte der fortschreitende Zerfall Gondwanas zu bedeutenden Anderungen in der Ozean-
zirkulation. Mit der Offaung der Drake-Passage (zwischen Siidamerika und der Antarkti-
schen Halbinsel) vor 23 Ma bildete sich der antarktische Zirkumpolarstrom, der zur
vollstindigen thermalen Isolation der Antarktis fiihrte (Fitzgerald, 1999b).

Die Region des McMurdo-Sunds im Ross-Meer, die im Rahmen dieser Arbeit naher
betrachtet werden soll (Abb. 2.1), ist wegen ihrer tiefen Sedimentbecken, der unmittelba-
ren Nidhe zum Transantarktischen Gebirge und dem EinfluB des Ross-Schelfeises von
einzigartiger Bedeutung.

Der Kontinentalschelf des Ross-Meeres umfaBt ein Gebiet von 45.000 km?. Er wird im
Westen durch die Gebirgsregion der Victoria-Land-Kiiste, im Osten durch das Marie-
Byrd-Land, im Siiden durch das Ross-Schelfeis und die Ross-Insel und im Norden durch
den Kontinentalhang, der zur Tiefsee des siidwestlichen Pazifiks fiihrt, begrenzt (Domack
et al., 1999). Morphologisch 148t sich das Ross-Meer in zwei Gebiete untergliedern, die
jeweils Ostlich und westlich des 180° Meridians liegen: der Kontinentalschelf des &stlichen
Ross-Meeres ist durchschnittlich 500 m tief und wird von breiten, niedrigen, N-S-
verlaufenden Riicken durchzogen. Seewirts schliefit sich ein einfach gebauter Kontinental-
hang an. Der Kontinentalschelf des westlichen Ross-Meeres ist ebenfalls ca. 500 m tief. Er
ist jedoch durch groflere, NE-SW-verlaufende Riicken gekennzeichnet und es schliefit sich
ein morphologisch komplexerer Kontinentalhang an. Die Unterschiede zwischen 6stlichem
und westlichem Ross-Meer deuten auf eine unterschiedliche tektonische Entwicklung
beider Gebiete (Davey, 1981). Der ostliche Teil unterlag vermutlich einer groéBeren
Heraushebung und Erosion (Davey, 1981).

Die Riicken des Ross-Meeres schlieBen 4 groBe Sedimentbecken ein (Abb. 2.3). Das
asymmetrische Victoria-Land-Becken liegt dem Transantarktischen Gebirge am nichsten
und ist strukturell kompliziert aufgebaut. Es besteht aus mehreren kleineren Becken und
Grében und wird von groBen Storungen durchzogen (Cooper et al.,, 1991a,b). Die Sedi-
mentméchtigkeiten im Victoria-Land-Becken konnen 14 km erreichen (Cooper et al.,
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1991b). Das symmetrische Zentrale Becken ist ca. 80 km breit und verlduft nahezu in N-S-
Richtung (Anderson, 1999). Die scheinbar undeformierten Sedimente sind 6 bis 7 km
méchtig (Cooper et al., 1987). Im Ostlichen Becken sind die Sediment-Ablagerungen bis
zu 7 km méchtig (Cooper et al., 1988). Das Nordliche Becken enthilt ca. 3 km méchtige

Sedimentablagerungen (Cooper et al., 1995).
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Der Meeresboden unter dem Ross-Schelfeis ist ebenfalls durch eine Serie von Trégen und
Ricken charakterisiert, die subparallel zum Transantarktischen Gebirge verlaufen. Die
tiefsten Troge unter dem Schelfeis erstrecken sich entlang des Transantarktischen Gebirges
sidlich 74° S. Lokale Mulden werden mehr als 800 m tief und liegen vor den Miindungen
der Hauptgletscher. Das Discovery-Tief erreicht zB. 1300 m und liegt in der Nihe der
Byrd- und Skelton-Gletschermiindungen (Davey, 1981). Die Tiefenunterschiede zwischen
Ross-Meer (duferer Schelf) und Ross-Schelfeis (innerer Schelf) wurden durch wiederholte
Perioden glazialer Erosion verursacht, wihrend denen Material aus dem inneren Schelf
zum &ufleren Schelf transportiert wurde (ten Brink et al., 1995).

Das Transantarktische Gebirge durchzieht auf iiber 4000 km den gesamten antarktischen
Kontinent und ist im Durchschnitt 100 bis 200 km breit. Das alpinotype Relief des
Gebirges erreicht Hohen bis 4500 m und wird nach Weber (1987) in drei Strukturblocke
gegliedert. Der siidliche Block umfaf3t die Horlick-Gebirge, Dronning-Maudfs/-Fjell und die
Gebiete um Nimrod- und Byrd-Gletscher. Der nordliche Block reicht von Siid-Victoria-
Land bis zur Oates-Kiiste. Der Block des Admirality-Gebirges schliet die Penell-Kiiste,
Borchgrevink-Kiiste und das NE-Victoria-Land ein. Das Transantarktische Gebirge liegt
am Rand des Ross-Embayments und bildet seine westliche Grenze. Die Struktur der
Gebirgskette wird als monokline Falte interpretiert oder als aufgefalteter Block, der im
spaten Kénozoikum um mehr als 3000 m herausgehoben wurde (Davey, 1981). Der
ostliche Rand des Transantarktischen Gebirges bildet sowohl die morphologische als auch
die geologische Grenze zwischen Ost- und Westantarktis (David & Priestley, 1914; Taylor,
1922). Nach Tessensohn & Worner (1991) ist er die Grenze eines grofen kontinentalen
Riftsystems, dessen nach auflen gekippte Riftschulter das eigentliche Transantarktische
Gebirge ist.

2.2  Geologische Entwicklung

Fir die Rekonstruktion der Liefergesteine der Schwerminerale ist es von groBer Bedeu-
tung, die anstehenden Gesteinsformationen im Transantarktischen Gebirge, besonders im
Victoria-Land, zu kennen. Dieses Kapitel gibt einen kurzen Uberblick iiber die geologische
Entwicklung der Antarktis und bildet den weiter gefassten Rahmen fiir nachfolgende
Diskussionen. Das Kapitel liefert ferner Informationen iiber tektonische Ereignisse,
insbesondere den Zerfall Gondwanas, der die thermische Isolation der Antarktis einleitete
und damit eine bedeutende Rolle fiir die Klimaentwicklung spielte. Der Abschnitt iiber die
kdnozoische Entwicklung und die Vereisungsgeschichte der Antarktis soll einen Uberblick
tber den derzeitigen z.T. gegensitzlichen Kenntnisstand geben.

2.2.1 Proterozoikum bis Kreide

Proterozoikum

Die Entstehung der Ostantarktis begann im Archaikum mit der Bildung kratonischer Kerne
wéhrend der Napier-Orogenese vor ca. 4000 Ma (Sobotovich et al., 1976). Die éltesten
Gesteine sind ca. 3800 Ma alt und im Napier-Komplex (Enderby-Land) aufgeschlossen
(Black et al., 1986). Die kratonische Entwicklung wurde durch weitere Tektogenesen
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beeinfluB3t und fortgesetzt (Grikurov, 1982). Nachweise dieser tektonischen Ereignisse sind
jedoch sehr sparlich (Tingey, 1991a). Die Stabilisierung des Kratons fand vermutlich im
frithen Proterozoikum statt (Elliott, 1975). Ein kontinentweites tektonisches Ereignis vor
1000 Ma laBt sich besser nachweisen und kann mit der Kibaran- und Grenville-
Tektogenese, die in Australien, Kanada und Afrika stattfand, verglichen werden (Tingey,
1991a). Mit diesem tektonischen Ereignis war die SchlieBung schmaler Seewege oder
intrakontinentaler Becken verbunden. Es entstanden Giirtel mittel- bis spatproterozoischer
metamorpher und magmatischer Gesteine, welche die archaischen Kratone umschlossen
und separierten. Gleichzeitig mussen Hebungsprozesse, Erosion und Sedimentation
stattgefunden haben. Deren geologische Nachweise sind jedoch nur in proterozoischen
Sequenzen des siidlichen Prinz-Charles-Gebirges und des Transantarktischen Gebirges zu
finden (Abb. 2 4; Tingey, 1991a).

Spétproterozoikum — Mittleres Paldozoikum

Im spaten Proterozoikum entwickelten sich auf dem heutigen pazifischen Rand des
ostantarktischen Schildes Sedimentationsbecken (Laird, 1991). Der Schild diente dabei
wahrscheinlich als Lieferant der bis zu 10000 m méichtigen Sedimente. Die altesten
Ablagerungen sind aus der Region des Pensacola-Gebirges bekannt und ca. 1200 Ma alt
(Schmidt & Ford, 1969). Die altesten Ablagerungen des Transantarktischen Gebirges sind
dagegen nur 800-600 Ma alt (Laird et al., 1971) (Abb. 2.4). Die lang anhaltende Absen-
kung der Becken wurde im spiten Prikambrium, zwischen 660 und 580 Ma, durch die
Beardmore-Orogenese beendet (Grindley & McDougall, 1969). Beweise dieser Orogenese
finden sich als Diskordanz entlang des Transantarktischen Gebirges. Diese Diskordanz
trennt die stark gefalteten spétproterozoischen Schichten von den weniger deformierten
fossilfiihrenden frith- bis mittelkambrischen Sedimenten. Wahrend der Orogenese kam es
zu weitrdumigen Deformationen, granitischen Intrusionen und zu Heraushebungen und
Erosion. Im Victoria-Land reprasentieren die Larsen-Granodiorite des Granite-Harbour-
Intrusiv-Komplexes (vgl. Kapitel 6.1) die Beardmore-Orogenese (Grindley, 1981).

Im friohen bis mittleren Kambrium setzte sich die Sedimentation auf dem erodierten
Beardmore-Orogen fort. Kambrische Gesteinsformationen sind im Transantarktischen
Gebirge weit verbreitet und finden sich auch im Ellsworth-Gebirge und Marie-Byrd-Land.
Die Sequenzen bestehen hauptsichlich aus flachmarinen Quarziten, Kalksteinen, Tonstei-
nen und lokal sauren Vulkaniten (Laird, 1991). In Marie-Byrd-Land und Teilen des Nord-
Victoria-Landes dominieren Turbidite die kambrischen Abfolgen. Die beginnende Ross-
Orogenese beendete im spiaten Kambrium oder frithen Ordovizium die Sedimentation
entlang des Transantarktischen Gebirges. Dabei wurden die spatproterozoischen bis
kambrischen Sequenzen herausgehoben und aufgefaltet. Diese Prozesse wurden von syn-
und postorogenen granitischen Intrusionen begleitet (Gunn & Warren, 1962). In anderen
Gebieten der Antarktis, wie dem Ellsworth-Gebirge, herrschte wihrend dieser Zeit
weiterhin marine Sedimentation vor (Craddock, 1969). Der Heraushebung im Bereich des
heutigen Transantarktischen Gebirges folgte im Ordovizium bis Unterdevon die postoro-
gene Ablagerung Uberwiegend kontinentaler Konglomerate und Sandsteine. Diese
Ablagerungsphase wurde anschlieBend durch erneute, von Faltung begleiteten Hebungen
im Gebiet des Transantarktischen Gebirges und des Ellsworth-Gebirges beendet. Fiir
magmatische Aktivititen gibt es nur wenige Beweise (Laird, 1991).
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Abb. 2.4 Geologie des zentralen Transantarktischen Gebirges und des Stud-Victoria-
Landes (nach Laird, 1991)

Devon bis Kreide

Die Geographie der Antarktis wihrend des Devons bis Jura wich wesentlich von der
heutigen ab. Die Beacon-Sedimente lagerten sich in einem zentralen Becken (Intrakonti-
nentalbecken) (Mitchell & Reading, 1986) ab, das auf einer Seite vom prakambrischen
Kraton und auf der anderen Seite von einem Hochland und einem magmatischen Bogen,
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flankiert wurde. Der magmatische Bogen umfaft die Antarktische Halbinsel, das Marie-
Byrd-Land und das Ross-Embayment. Er liegt tiber einer Subduktionszone, die von Zeit zu
Zeit aktiviert wurde. Die Achse des fritheren Beacon-Beckens verlduft entlang des
heutigen Transantarktischen Gebirges (Barrett, 1991). Die Beacon-Supergruppe dokumen-
tiert ca. 200 Ma Sedimentation in denen der antarktische Kontinent in hohen stdlichen
Breiten lag (Abb. 2.5). Der GroBteil der Sedimentgesteine der Beacon-Supergruppe weist
auf ausgedehnte Vegetationsebenen (Kyle & Schopf, 1982; La Prade, 1982) hin, ein
kleiner Anteil belegt kontinentale Vereisungen (Hambrey & Harland, 1981; Chumakov,
1985; Aitchison et al., 1988).

Die flachliegende Sequenz der Beacon-Supergruppe kann bis 2500 m méchtig sein und ist
im wesentlichen auf Gebiete im Transantarktischen Gebirge und das Ellsworth-Gebirge
beschriankt (Abb. 2.6).
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Die devonischen Beacon-Schichten (Taylor-Gruppe) lagerten sich in zwei groflen
Sedimentbecken ab. Ein Becken erstreckt sich vom Siid-Victoria-Land zum Beardmore-
Gletscher-Areal (McMurdo-Becken), das andere von der Ohio-Range zum Ellsworth-
Gebirge (Ellsworth-Becken). Felsische Plutonite und Vulkanite devonischen Alters finden
sich auf beiden Seiten des Ross-Meeres (Grindley & Oliver, 1983). Die kalk-alkaline
Chemie der vulkanischen Gesteine deutet auf einen Subduktionscharakter (Weaver et al.,
1984) und damit auf eine Aktivierung der Subduktionszone am pazifischen Rand Gondwa-
nas (Fitzgerald et al., 1987). Die Taylor-Gruppe besteht hauptséchlich aus Quarzsandstei-
nen. Diese Schichten deuten aufgrund ihrer ausgeprigten Maturitdt auf eine langsame
Akkumulation der Sedimente hin. Der ausgedehnten Einebnung des Ross-Orogens folgte
eine alluviale Sedimentation entlang des Transantarktischen Gebirges (Siid-Victoria-Land
bis Pensacola-Gebirge). ,Red beds’ und Bodenbildung deuten auf ein warmes semi-arides
Klima hin. Es gibt in der Antarktis keine Anzeichen fiir kaltes Klima oder glaziale
Ablagerungen wihrend des Devons (Barrett, 1991).

Spatkarbonische Beacon-Sedimente sind aus dem Transantarktischen Gebirge und aus
mehreren Gebieten entlang des Randes der Ostantarktis bekannt. Die Ablagerungen der
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Victoria-Gruppe fithren in den meisten Fiéllen an der Basis Diamiktite (Long, 1962;
Barrett, 1991). Diese glazialen Sedimente wurden von einem kontinentalen Eisschild
abgelagert und zeigen mehrere Vorschiibe und Riickziige des Eises an. Sie sind bisher nur
aus dem Transantarktischen Gebirge und dem Ellsworth-Gebirge bekannt. Die Wanderung
der ostantarktischen Platte zum Pol fallt zeitlich ungefdhr mit dem Aufbau dieses Eisschil-
des zusammen (Barrett, 1991; Abb. 2.5). Die Vereisung endete, bevor sich die ostantarkti-
sche Platte wieder vom Pol entfernte. Das Eis flol im Oberkarbon in Richtung Ellsworth-
Gebirge parallel zum heutigen Transantarktischen Gebirge. Die spitkarbonischen glazialen
Schichten werden von Tonschiefern und feinkornigen Sandsteinen, der Mackellar-
Formation Uberlagert. Einige sedimentologische Hinweise sprechen dafuir, daf Eis auch
wahrend des Perms vorhanden war (Barrett, 1969, Aitchison et al., 1988). Der postglazia-
len Flachwasser-Sedimentation im Gebiet des Transantarktischen Gebirges folgte die
Ablagerung fluviatiler Sedimente auf einer ausgedehnten Alluvialebene.
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Abb. 2.6 Lokalitidten von Aufschliissen der Beacon-Supergruppe in der Antarktis
(nach Barrett, 1991)

Die permischen Beacon-Schichten sind entlang des Transantarktischen Gebirges und
verstreut am Rand der Ostantarktis aufgeschlossen. Die hiufigsten Gesteinstypen sind fein-
bis mittelkdrnige Sandsteine, Tonschiefer und Kohlen. In der Region zwischen Beardmore-
Gletscher und Ellsworth-Gebirge tritt in den Sedimenten vulkanisches Material auf (Kyle
& Schopf, 1982; Barrett et al., 1986b), das vermutlich von dem reaktivierten paliozoischen
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magmatischen Bogen und der damit verbundenen Subduktionszone entlang des pazifischen
Randes der Antarktis stammt (Barrett, 1991). Wihrend des Perms herrschte ein kiihles
Klima vor.

Die triassischen Schichten im Transantarktischen Gebirge sind sehr méachtig und wurden
durch Fliisse abgelagert (Collinson et al, 1981). Im Gegensatz zu der sudostlich-
abfallenden Ebene, auf der sich die permischen Schichten ablagerten, sedimentierten die
triassischen Schichten auf einer nach NW fallenden Ebene. Diese Umkehrung der Paldo-
neigung wird auf eine Hebungsphase wihrend des Perms und der unteren Trias zurtickge-
fiihrt, der Gondwanide-Orogenese (Du Toit, 1937) oder Weddell-Orogenese (Ford, 1972).
Der kurzzeitige Vulkanismus am Ende des Perm wird in der Mittleren Trias erneut aktiv.
Die Subduktion erfasst diesmal den gesamten pazifischen Rand (Collinson et al., 1986;
Barrett, 1991). Das Aufireten von Amphibien und Reptilien (Colbert, 1991) zeugt von
einem milden Klima wéhrend der frithen Trias.

Die Beacon-Sedimentation im frithen Jura wurde im Beardmore-Gletscher-Gebiet von
explosivem, rhyolitischen Vulkanismus begleitet (Barrett & Elliot, 1972). Die Mawson-
Formation im Siid-Victoria-Land markiert das Ende der Beacon-Sedimentation (Korsch,
1984). Es folgte eine extensive tektonische Phase mit magmatischer Aktivitdt, in der
entlang des Transantarktischen Gebirges doleritische Génge und Sills intrudierten.

Jurassische tholeiitische Vulkanite (Tingey, 1991b) und Intrusivgesteine kommen in der
Antarktis in einer Zone vor, die sich vom Dronning-Maud-Land iiber das Nord-Victoria-
Land zum George-V-Land erstrecken. (Abb. 2.7) Die antarktischen jurassischen Tholeiite
werden geochemisch in eine Subprovinz des Transantarktischen Gebirges und eine
Weddell-Meer Subprovinz unterteilt. Erstere zeigen Ahnlichkeiten zu den Tholeiiten
Tasmaniens, letztere dhneln den Karoo-Tholeiiten Siuidafrikas (Ford & Kistler, 1980). Die
Tholeiite im Transantarktischen Gebirge werden als Ferrar-Gruppe bezeichnet und
gliedern sich in Kirkpatrick-Basalte, Ferrar-Dolerite und Mawson-Formation. Die groB3e
Verbreitung der jurassischen Tholeiite wird mit Rift- und Extensionsprozessen erklirt, die
moglicherweise mit dem Auseinanderbrechen Gondwanas in Verbindung stehen.

Kretazische sedimentére Gesteine sind nur von den Inseln in der Umgebung der Antarkti-
schen Halbinsel (z.B. Seymor-Insel, James-Ross-Insel, Siid-Shetland-Inseln) und vom
Kontinentalschelf der Ostantarktis bekannt (Rinaldi, 1982; Truswell, 1991; Domack et al.,
1980). Frithkretazische Sedimente (Sandsteine, Tonsteine und Kohle), die in der Prydz-
Bucht erbohrt wurden (ODP Site 740) zeigen keine Anzeichen einer Vereisung (Turner &
Padley, 1991). Tonmineralogische, paldontologische und 5'®0-Untersuchungen an
spitkretazischen Sedimenten der Maud-Kuppe (ODP Leg 113, Sites 689 und 690) deuten
auf temperierte bis kiihle subtropische Klimaverhéltnisse in dieser Region hin (Kennett &
Barker, 1990).
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2.2.2 Kinozoische Entwicklung und Klimageschichte

Tertidre sedimentidre Schichten sind an Land nur auf der Antarktischen Halbinsel (James-
Ross-Insel, Seymour-Insel) und den Siid-Shetland-Inseln (King-George-Insel) aufge-
schlossen (Elliot & Trautman, 1982; Birkenmajer, 1988). Analysen an Pollen und Sporen
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paldozéner Schichten auf der King-George-Insel deuten auf ein feuchtes und warmes
Klima hin (Stuchlik, 1981). Diese Beobachtung wird durch die Ergebnisse der ODP-
Bohrungen Leg 113 (Sites 689, 690) im Weddell-Meer (Maud-Kuppe) unterstiitzt, deren
paliozdne Sedimente ebenfalls auf warme klimatische Bedingungen hinweisen (Kennett &
Barker, 1990; Robert & Kennett, 1994). Dennoch zeigt die globale Meeresspiegelkurve im
spaten Paldozidn kurzzeitige, drastische Schwankungen, die auf Volumendnderungen eines
antarktischen Eisschildes hindeuten (Abb. 2.8). Im Gegensatz dazu zeigt die Sauerstoffiso-
topen-Kurve keine signifikanten Anderungen zu dieser Zeit, die auf ein kiihleres Klima
hindeuten wiirden (Abreu & Anderson, 1998).
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Wihrend des Eozins zeigt die Sauerstoffisotopenkurve eine stetige Erhohung der 8'%0-
Konzentration, die auf eine Abkiihlung des Meerwassers und eine Erhohung des Eisvolu-
mens hinweist (Abb. 2.8; Abreu & Anderson, 1998). Auf den Siid-Shetland-Inseln sind
unter- bis mitteleozine glaziale Ablagerungen aufgeschlossen, die eine Vereisungsepisode
im Gebiet der Antarktischen Halbinsel dokumentieren (Birkenmajer, 1991). Ungeschichte-
te Diamiktite, die in der Prydz-Bucht (ODP Leg 119, Site 742) erbohrt wurden, sind
vermutlich 36 bis 40 Ma alt und belegen eine eozine Vereisung auf dem Kontinentalschelf
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der Ostantarktis (Hambrey et al., 1991). Die Bohrung CIROS-1 (westliches Ross-Meer)
erreichte eozine glazialmarine Sedimente, die auf eine Gebirgsvergletscherung im
Transantarktischen Gebirge und/oder der Ostantarktis im Eozin hindeuten (Hambrey et al.,
1989, Ehrmann, 1998). Auf der King-George-Insel sind frith- bis mitteleozine glaziale
Ablagerungen aufgeschlossen, die zumindest eine Gebirgsvergletscherung anzeigen
(Birkenmajer, 1991).

An der Eozdn/Oligozan-Grenze zeigt die Sauerstoffisotopenkurve einen deutlichen Sprung.
Gleichzeitig kommt es zu einem signifikanten Fall des Meeresspiegels (Abb. 2.8).
Verschiedene Autoren schlieBen aus den hohen §'®0-Konzentrationen im Oligozin eine
deutliche Volumenerhéhung des antarktischen Eises (Denton et al., 1991; Mackensen &
Ehrmann, 1992; Zachos et al., 1992; Wright & Miller, 1993; Abreu & Anderson, 1998;
Salamy & Zachos, 1999).

Sedimentkerne vom Kerguelen-Riicken (ODP Leg 119, Sites 738, 744) und der Maud-
Kuppe zeigen im frithen Oligozin eine sprunghafte Anderung in den abgelagerten
Tonmineral-Vergesellschaftungen von Smektit-Dominanz zu Illit/Chlorit-Dominanz und
damit eine Anderung von chemischer Verwitterung unter wirmeren, humiden Klimabedin-
gungen zu physikalischer Verwitterung bei kithlerem Klima (Ehrmann & Mackensen,
1992; Ehrmann, 1994). Die Anderung der Tonmineral-Vergesellschaftungen erfolgt
zeitgleich mit der Anderung in der Sauerstoffisotopenkurve (Mackensen & Ehrmann,
1992). In der Prydz-Bucht wurden fritholigozine Diamiktite erbohrt (ODP Leg 119, Site
739), die auf einen auf dem Untergrund aufliegenden Eisschild hinweisen. Der oligozéne
Eisschild dehnte sich in dieser Region bis tiber den Rand des Kontinentalschelfes aus
(Hambrey et al., 1991).

Die Bohrungen CIROS-1 und MSSTS-1 im westlichen Ross-Meer erbohrten ebenfalls
glazialmarine oligozédne Sedimente, deren Tonmineral-Vergesellschaftungen auf eine
Dominanz physikalischer Verwitterungsprozesse unter kalten Klimabedingungen hinwei-
sen (Hambrey et al., 1991; Ehrmann, 1997; Ehrmann, 1998). Die fritholigozdnen CIROS-
1-Sedimente wurden in einem distalen glazialmarinen Milieu abgelagert und dokumentie-
ren eine Gebirgsvergletscherung des Transantarktischen Gebirges (Hambrey & Barrett,
1993). Auch magnetobiostratigraphische Untersuchungen am CIROS-1-Sedimentkern
zeigen, daB sich im frithen Oligozin der ostantarktische Eisschild nicht vollstandig tiber
das Transantarktische Gebirge schob und somit nicht auf dem Kontinentalschelf aufliegen
konnte (Wilson et al., 1998). Erst die Diamiktite der spatoligozidnen Sequenz des CIROS-
1-Bohrkerns belegen mindestens sieben EisvorstoBe eines auf dem Untergrund aufliegen-
den Eisschildes und damit die Ausdehnung des ostantarktischen Eisschildes bis auf den
Kontinentalschelf des Ross-Meeres (Hambrey & Barrett, 1993). Die unterschiedliche
glaziologische Entwicklung in der Prydz-Bucht und dem Ross-Meer fiihrt Barrett (1999)
darauf zuriick, dafl sich im spiten Eozidn zuerst Eisschilde im Inneren der Antarktis
gebildet haben, die tiber den Lambert-Graben in die Prydz-Bucht abflossen. Zu dieser Zeit
behinderte die Morphologie des aufsteigenden Transantarktischen Gebirges Eisbewegun-
gen in Richtung Ross-Meer.

Fir eine Vereisung kontinentalen AusmaBes der Westantarktis wahrend des friihen
Oligozins sprechen Till- und glazialmarine Ablagerungen auf den Sud-Shetland-Inseln
(Birkenmajer, 1991). Diese Sedimente lassen auf eine Ablagerung durch einen Eisschild
schlieBen, der sich iiber die nordliche Antarktische Halbinsel ausdehnte. Seismische
Untersuchungen auf dem Kontinentalschelf der Antarktischen Halbinsel zeigen jedoch
keine Hinweise auf eine Vereisung vor dem Miozén (Bart & Anderson, 1995).
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Im Miozin deutet die 5'®0-Erhohung auf eine schrittweise Ausdehnung des antarktischen
Eisschildes hin (Abb. 2.8; Miller et al., 1991). Die Sauerstoffisotopenkurve, die im
mittleren Miozén auf eine Erhohung des Eisvolumen hinweist, ist mit einem Fall des
Meeresspiegels konsistent (Haq et al., 1987) und stimmt mit der beginnenden Entwicklung
des westantarktischen Eisschildes tiberein (Abreu & Anderson, 1998).

In der Prydz-Bucht existiert zwischen spitem Oligozén und mittlerem Miozén ein Hiatus,
dessen liegende Schichten stark konsolidiert sind und der daher durch glaziale Erosion
entstanden sein muB (Solheim et al., 1991). Vom spiten Miozin bis mittleren Pliozin
dominierte in der Prydz-Bucht glazialmarine Sedimentation (Hambrey et al., 1991).

Die Bohrkerne MSSTS-1 und CIROS-1 weisen eine frithmiozine Wechselfolge von
proximalen und distalen glazialmarinen Sedimenten auf, die Vorsto3- und Riickzugsphasen
des Eises belegen (Hambrey & Barrett, 1993). Eine mittelmiozine glaziale Diskordanz
erstreckt sich tiber den gesamten Schelf des Ross-Meeres und entstand durch auf dem
Untergrund aufliegendes Eis des west- und ostantarktischen Eisschildes (Hayes & Frakes,
1975; Savage & Ciesielski, 1983; Anderson & Bartek, 1992; De Santis et al., 1995). Diese
Diskordanz korreliert mit den zeitgleichen Spriingen in der 5'*0O-Isotopen- und Meeres-
spiegelkurve (Anderson & Bartek, 1992).

Glazialmarine, fossilfihrende Schichten auf der King-George-Insel wurden wiéhrend einer
friihmiozdnen Vereisung (Melville-Vereisung) abgelagert, die auf 23.6 bis 20 Ma datiert
wurden (Birkenmajer, 1988). Auf Vereisungen der Westantarktis vor 9 und 7 Ma deuten
glazialvulkanische Ablagerungen am Mt. Murphy im Marie-Byrd-Land (Wilch, 1997)
sowie subglazial eruptierte Vulkanite an der Miindung des Scott-Gletschers, die auf 15 bis
9 Ma datiert wurden (Stump et al., 1980).

im Pliozén zeigen die Sauerstoffisotopen- und Meeresspiegelkurven deutliche Schwan-
kungen des Eisvolumens an (Abb. 2.8). Zu Beginn des Pliozin scheint ein Meeresspiegel-
anstieg (Haq et al, 1987) und gleichzeitig leichtere Sauerstoffisotopenwerte auf eine
- mogliche Verringerung des Eisvolumens hinzudeuten (Abreu & Anderson, 1998). Vom
spaten Pliozin bis zum Holozén zeigt die Sauerstoffisotopenkurve trotz starker Schwan-
kungen einen kontinuierlichen Anstieg.

Paldontologische Beweise aus der Tiefsee rund um den antarktischen Kontinent deuten auf
signifikante Schwankungen der Oberflichentemperaturen (Burckle et al., 1996; Dowsett et
al., 1996 u.a.).

Die plio-/pleistozinen Sedimente des ostlichen Ross-Meeres werden durch eine Anzahl
von Diskordanzen charakterisiert, die durch auf dem Untergrund aufliegendes Eis entstan-
den. Die Haufigkeit dieser plio-/pleistozanen Diskordanzen wird mit Meeresspiegel-
schwankungen erkldrt, die durch Eisschildschwankungen der nordlichen Hemisphire
verursacht werden (Alonso et al., 1992).

Die neogene Geschichte der Antarktis zeichnet sich durch einen charakteristischen
Ubergang von einer temperierten Vereisung zu einer polaren Vereisung aus. Im Mittel-
punkt zahlreicher Diskussionen steht dabei die Frage wann der frithere dynamische und
temperierte Eisschild in den heutigen stabilen und polaren Eisschild tberging. Die
,Stabilisten’ sind der Meinung, dies geschah vor dem mittleren Miozén. Die ,Dynamisten’
vertreten die Meinung, dafl ein warmes glaziales Regime bis zum spédten Pliozin vor-
herrschte.

Gegenstand dieser Kontroversen sind die Tillite der Sirius-Gruppe, die in 2000 m Héhe im
Transantarktischen Gebirge aufgeschlossen sind. Die Schichten enthalten fossile Boden
und Pflanzenreste. In der Beardmore-Gletscher-Region sind in 1800 m Héhe Wurzeln von
Nothofagus in situ gefunden worden (Webb & Harwood, 1987, 1991). In den Sirius-
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Schichten kommen aufgearbeitete marine Diatomeen vor, die ein angenommenes
spatpliozénes bis (?) frihpleistozénes Alter haben.

Die stabilistische Hypothese des Ubergangs eines warmen dynamischen Eisschildes zu
einem kalten stabilen Eisschild im Miozdn wird durch deutliche Beweise unterstiitzt. In
groBBen Hohen der Trockentdler (Sid-Victoria-Land) wurden nur wenige cm tber der
Grundgebirgsoberfliche unkonsolidierte und unverwitterte Aschellagen gefunden, die 4 bis
15 Ma alt sind. Ihr Vorkommen schlieBt ein warmes feuchtes Klima aus, wie es ein
dynamischer ostantarktischer Eisschild erfordert (Marchant et al, 1993a, 1993b, 1993c;
Marchant & Denton, 1996). Weitere glaziologische, geomorphologische und paldoklimati-
sche Daten aus den Trockentdlern lassen darauf schliefen, daB} kalte, polare Wiistenbedin-
gungen seit mindestens dem mittleren Miozidn vorherrschten. Die Ausweitung dieser
klimatischen Bedingungen schlieit die Moglichkeit eines pliozéinen dynamischen antarkti-
schen Eisschildes aus (Denton et al., 1991, 1993; Sugden et al., 1999). Weitere Beweise flir
einen stabilen Eisschild liefern marine Sedimente aus dem Siidpolarmeer (Kennett &
Hodell, 1995). Sauerstoffisotopen-Daten aus der subantarktischen Region lassen darauf
schlieBen, daB die pliozinen Meeresoberflichen-Temperaturen nicht signifikant hoher
waren als heute. Kosmogene Edelgas-Untersuchungen an Tilliten der Sirius-Gruppe, die
am Mt. Fleming in der Néhe des oberen Wright-Gletschers anstehen (Abb. 6.1), lassen
darauf schlieflen, daBl die Ablagerung dieser Tillite vor mehr als 20 Ma stattfand (Schéfer
et al., 1999). Nach Ansicht der ,Stabilisten’ wurden die Diatomeen der Sirius-Gruppe
windtransportiert (Kellogg & Kellogg, 1996). Auch ein Meteoriteneinschlag vor 2.3 Ma
wird als moglicher Transportmechanismus angenommen (Gersonde et al., 1997). Die
Sirius-Gruppe kann daher wesentlich frither als im Pliozin abgelagert worden sein
(Burckle & Potter, 1996, Stroeven et al.,1996; Stroeven & Kleman, 1999).

Die ,Dynamisten’ haben einige iiberzeugende Beweise flir einen temperierten Eisschild
und ein wirmeres antarktisches Klima (McKelvey et al., 1991; Webb et al., 1984; Wilson,
1995). Die Sirius-Gruppe ist in der Beardmore-Gletscher-Region und den Trockentilern
im Transantarktischen Gebirge aufgeschlossen und besteht aus Diamikten und Sedimenten,
deren Ablagerungsmilieu sich aus glazialen, fluvio-glazialen, glazial-marinen, Fjord- und
lakustrinen Milieus zusammensetzt. Im Prinz-Charles-Gebirge steht die Pagodroma-
Gruppe an, die in-situ Muscheln und pliozéne Diatomeen enthilt. Nach der dynamischen
Hypothese stammen die Diatomeen aus marinen Sedimenten, die in subglazialen Becken
der Ostantarktis abgelagert wurden (Webb et al., 1984; Harwood & Webb, 1998). Wihrend
des Pliozéns bildete sich in der Ostantarktis ein Eisschild, der dieses Material (inkl.
Diatomeen) in das Transantarktische Gebirge transportierte und es in/mit der Sirius-
Gruppe ablagerte. Die Existenz eines temperierten Eisschildes wihrend des Pliozédns wird
durch die weite Verbreitung der Sirius- und Pagodroma-Gruppe sowie die meterdicken
Michtigkeiten, die nicht durch einen polaren Eisschild abgelagert worden sein konnen,
unterstiitzt. (Webb et al.,1984; Barrett et al., 1992).

Die dynamische Hypothese fiir einen temperierten Eisschild wird durch fossiles Material
eines terrestrischen Okosystems, wie zB. sehr gut erhaltene Zweige, Blitter, Moose,
Pollen, Samen und Insekten (Hill et al., 1996; Ashworth et al., 1997, Francis, 1996)
innerhalb der Sirius-Gruppe unterstiitzt. Dieses Material ist jedoch fiir biostratigraphische
Datierungen ungeeignet.

Es ist schwierig, die kalten, polaren Wiistenbedingungen in den Trockentdlern des
Transantarktischen Gebirges seit dem Miozén (,Stabilisten”) mit dem pliozénen temperier-
ten Eisschild in der Nachbarschaft der Trockentiler (,Dynamisten”) in Einklang zu
bringen. Fraglich ist auch, ob polare Wiistenbedingungen in den Trockentilern genutzt
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werden konnen, um das Eisschildverhalten auf dem gesamten Kontinent zu erklaren.
Gegenwirtig scheinen die ,Stabilisten’ gegeniiber den ,Dynamisten’ die plausibleren
Argumente zu haben. Die Sirius-Gruppe wird weiterhin Gegenstand von zahlreichen
Untersuchungen und Diskussionen bleiben.

Webb & Harwood (1991) nehmen an, daB3 die Klimaabkiithlung am Ende des Pliozédns den
Ubergang von einer unipolaren, temperierten und zyklischen Vereisung zu bipolaren
Eisschilden markiert. Wiahrend des Pleistozéns herrschten in der Antarktis polare Klima-
bedingungen. Ost- und westantarktischer Eisschild waren wesentlich groBer als heute und
schoben sich bis zum Rand des Kontinentalschelfes vor.

Sauerstoffisotopen- und Meeresspiegelkurve zeigen wihrend der letzten 4 Ma zyklische
Anderungen des Eisvolumens der Antarktis. Vor 800.000 Ma &ndert sich die 40.000-a-
Frequenz in eine Frequenz von 100.000 a (Abb. 2.9; Prell, 1982; Abreu & Anderson,
1998).

Ein Sedimentkern vom Kontinentalrand des Weddell-Meeres liefert eine Sauerstoffisoto-
penkurve, die mit der globalen Sauerstoffisotopenkurve sehr gut korreliert (Mackensen et
al., 1989; Grobe & Mackensen, 1992). Nach Mackensen et al. (1989) und Grobe &
Mackensen (1992) erhohen sich Karbonatsedimentation und Eisfracht wéhrend der
Interglazialzeiten und deuten eine Korrelation zwischen glazialen Zyklen im Weddell-
Meer und der Nordhemisphire an. Auch Thomas & Bentley (1978) und Denton et al.
(1991) argumentieren, daB sich der antarktische Eisschild phasengleich mit dem Eisschild
der Nordhemisphére ausdehnt und zusammenzieht.

Seismische Profile im Ostlichen Becken des Ross-Meeres zeigen, daf3 die méchtigen plio-
und pleistozinen Schichten mehrere Vorschiibe und Rickziige des Westantarktischen
Eisschildes dokumentieren ( Shipp et al., 1994; De Santis et al., 1995).

In der Ostantarktis sind pleistozédne Schichten auf kleine Aufschliisse an der Kiiste und im
Transantarktischen Gebirge, besonders im Victoria-Land, beschrinkt. Die spétpliozénen
bis frithpleistozénen Schichten deuten auf eine signifikante Abkihlung im Transantarkti-
schen Gebirge und eine vermutlich mehrmalige Uberfahrung des Gebirges durch den
ostantarktischen Eisschild wihrend des Pleistozins (Denton et al., 1986a,b; Denton et al.,
1989b).

Pleistozine Hyaloklastite von der Ross-Insel aus dem McMurdo-Sund deuten auf einen auf
dem Kontinentalschelf aufliegenden westantarktischen Eisschild, der wesentlich méchtiger
war, als der heutige westantarktische Eisschild (Kyle, 1981). Mittelpleistozine glaziovul-
kanische Tuffe am Mt. Murphy lassen auf einen westantarktischen Eisschild schlieBen, der
mehr als 550 m méchtig war (Wilch, 1997).

Fir die letzten 420.000 a liefert der nahe am Zentrum des ostantarktischen Eisschildes
erbohrte Vostok-Eiskern eine kontinuierliche Aufzeichnung der Eisvolumenidnderungen
(Abb. 2.9; Petit et al., 1997, 1999). Die Sauerstoffisotopenkurve dieses Eiskernes korreliert
auffallend mit der globalen Sauerstoffisotopenkurve und weist damit ebenfalls auf eine
Verbindung zwischen den Eisschilden der Nord- und Siidhemisphire hin (Lorius et al.,
1985; Jouzel et al., 1985; Barnola et al., 1987; Petit et al., 1997, 1999). Basierend auf dem
Deuterium-Gehalt des Eises, dem Staubgehalt und den Konzentrationen von 8'*Oum, CO,
und CH4 lassen sich im Vostok-Eiskern vier Glazial-Interglazial-Zyklen wiahrend der
letzen 420.000 Jahre nachweisen (Petit et al., 1999).

Stuiver et al. (1981) und Denton et al. (1991) rekonstruierten die Ausdehnung des antarkti-
schen Eisschildes wihrend des letzten glazialen Maximums (LGM). Nach '*C-Datierungen
an spitpleistozdnen Sedimenten des westlichen Ross-Meeres lag das LGM zwischen
21.200 und 17.000 a BP (Stuiver et al., 1981). Die Eisschilde erreichten wéihrend des LGM
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den Rand des Kontinentalschelfes der Antarktischen Halbinsel, des Weddell-Meeres und
der Prydz-Bucht, aber nicht den des Ross-Meeres (Licht et al., 1996). Mit einem Klimaop-
timum vor 10.000 Jahren begann die Entgletscherung des antarktischen Schelfes (Ingolfs-
son, 1998). Die stabilen, relativ warmen Klimabedingungen wahrend des Holozéns sind
einzigartig und vermutlich von groBer Bedeutung fiir die Entwicklung der Zivilisation
(Petit et al., 1999).
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Abb. 2.9 1 - Sauerstoffisotopenkurve der letzten 4 Millionen Jahre (nach Shackleton,

1995), 2 A~ Sauerstoffisotopenkurve der letzten 450.000 Jahre (Prell et al,,
1986), 2 B - Sauerstoffisotopenkurve des Vostok-Eiskernes (Lorius et al.,

1985; Jouzel et al., 1987, Petit et al., 1997), 2 C - Meeresspiegelkurve der
letzten 20.000 Jahre (Fairbanks, 1989); verdndert nach Barrett (1999) und

Anderson (1999)
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2.3 Tektonische Entwicklung

Palidogeographischer und plattentektonischer Uberblick

Die Verteilung der Kontinente und Ozeanbecken unterliegt seit jeher Anderungen und ist
fur Klima und Umwelt der Erde von entscheidender Bedeutung. In der Entwicklungsge-
schichte der Erde hat sich der Proze der Bildung und des Zerfalls von Superkontinenten
mehrmals vollzogen. Mit der Bildung von Superkontinenten und deren Zerfall sind
Gebirgsbildungs- und Riftingprozesse verbunden.

Abb. 2.10

Pangida am Ende des Paldozoikum
nach Stump (1999), die gestrichel-
ten Linien deuten auf mobile Zonen
zwischen den kratonischen Kernen

Vor 1100 Ma bildete sich wihrend der Grenville-Orogenese der Superkontinent Rodinia,
wobei nach der SWEAT-Hypothese Nordamerika (Laurentia) mit der Antarktis und
Australien (S-Gondwana) verbunden war (Daziel, 1991; Moores, 1991; Moyes et al.,
1993). Nach Daziel (1997) konnte Laurentia, der riftbegrenzte prakambrische Kern
Nordamerikas, mit kratonischen Kernen einiger heutiger sidlicher Kontinente zusammen-
getroffen sein. Dabei entstand im Mittleren Proterozoikum der Superkontinent Rodinia.
Vor ca. 750-700 Ma zerfiel Rodinia (Powell et al., 1993) unter Bildung neuer Kontinental-
rander (Bond et al., 1984). Bildung und Zerfall von Rodinia sind geologisch schwer zu
beweisen, da nachfolgende tektonische Ereignisse und geologische Prozesse alte geologi-
sche Strukturen uberpriagt haben. Die Rekonstruktion der Konfiguration Rodinias variiert
mit den verschiedenen Autoren. Dennoch bleibt Laurentia in allen Rekonstruktionen das
Herzstiick (Hoffman, 1991, Torsvik et al., 1996; Meert & Van der Voo, 1997).
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Vor etwa 500 Ma formierten sich die Siidkontinente (Afrika, Indien, Australien, Stidameri-
ka und Ostantarktis) neu und bildeten Gondwana. Dieses Ereignis fithrte in der Antarktis
zur Ross-Orogenese, die hauptsichlich das Gebiet des Transantarktischen Gebirges
zwischen Victoria-Land und Shackleton-Range erfasste. Die Ross-Orogenese reflektiert
die Aktivitdt konvergierender Plattenrdnder (Buggisch, 1994; Goodge, 1999). Sie vervoll-
standigte die Akkretion der gefalteten, metasedimentiren Einheiten der spétprdkambri-
schen bis kambrischen Terrains auf dem pazifischen Rand des ostantarktischen Kratons
(Grindley & Oliver, 1983). Das Ross-Orogen wurde nach seiner Heraushebung zwischen
Silur und Devon erodiert, und es bildete sich die Kukri-Peneplain, auf der die Sedimente
der Beacon-Supergruppe und die Dolerit-Sills der Ferrar-Gruppe nahezu parallel liegen.
Aus diesem Grund stellt die Kukri-Peneplain eine Referenzfliche fiir nachfolgende
geologische und tektonische Prozesse dar (Fitzgerald et al.,1987).

Durch die Kollision von Gondwana und Euramerika im Karbon und durch die Kollision
mit Sibirien im frithen Perm entstand Pangia (Abb. 2.10; Isbell, 1998). Dieser Superkonti-
nent erstreckte sich von Pol zu Pol und war vom Ozean Panthalassia umgeben. Pangéa
driftete wihrend des Perms und der Trias nordwirts.

Abb. 2.11

Paldogeographische Rekonstruktion
Gondwanas vor 200 Ma (vereinfacht
nach Lawver et al., 1992); NNZ —
Nord-Neuseeland, SNZ — Sud-
Neuseeland, MAD — Madagaskar

200 Ma
Early Jurassic

Nach der Kompressionsphase folgte eine Extensionsphase, die im unteren oder mittleren
Jura den Gondwana-Zerfall einleitete (Abb. 2.11). Sie war mit einem weit verbreiteten
jurassischen Ausdehnungsmagmatismus (Ferrar-Gruppe inkl. Dufekintrusion, Karoo-
Dolerite, Tasmanien-Dolerite, Ellsworth-Whitmore-Granite, Falkland-Insel-Dykes) und
der Bildung ausgedehnter Riftsysteme (Lambert-Rift, Ross-Meer-Rift) verbunden (Barker
et al., 1991). Molzahn & Worner (1994) ermittelten fiir die Gesteine der Ferrar-Gruppe ein
Re/Os-Alter von 184+/-15 Ma. Die Quelle der Ferrar-Magmatite lag nach Fleming et al.
(1997) wahrscheinlich unter dem heutigen Weddell-Meer.

Nach Fitzgerald (1999b) erfolgte der Zerfall Gondwanas in 3 Stadien. Im Mittleren Jura
(~180 Ma) begann das initiale Rifting mit dem Auseinanderdriften von Ostgondwana
(Antarktis, Australien, Indien, Neuseeland) und Westgondwana (Siidamerika und Afrika)
(Abb. 2.12). In der Frithen Kreide (~130 Ma; Abb. 2.13) dnderte sich dieses Zweiplatten-
System zu einem Multiplatten-System (mindestens vier), wodurch die Rekonstruktion der
tektonischen Geschichte der Region problematischer wird. Die Abspaltung der Antarktis
von Australien und Neuseeland in der Oberkreide (100-90 Ma) beendete den Gondwana-
Zerfall (Abb. 2.14). Ost- und Westantarktis erreichten etwa ihre heutige Lage.
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160 Ma
Late Jurassic

130 Ma
Early Cretaceous

90 Ma
Late Cretacecus

Abb. 2.12

Paldogeographische Rekonstruktion
Gondwanas vor 160 Ma (vereinfacht
nach Lawver et al., 1992); MAD —
Madagaskar

Abb. 2.13

Paldogeographische Rekonstruktion
Gondwanas vor 130 Ma (vereinfacht
nach Lawver et al., 1992); MAD —
Madagaskar

Abb. 2.14

Paldogeographische Rekonstruktion
Gondwanas vor 90 Ma (vereinfacht
nach Lawver et al., 1992); SNZ - Sid-
Neuseeland
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Entwicklung des Westantarktischen Riftsystems und Hebung des Transantarktischen
Gebirges

Die Entwicklung des antarktischen Kontinents wird seit dem beginnenden Zerfall von
Gondwana im mittleren Jura durch die Konfiguration und Bewegungen der antarktischen
Platten beeinflult. Die Ostantarktis ist ein grofler, stabiler Kraton. Die Westantarktis
besteht im Gegensatz dazu aus fiinf Mikroplatten: Marie-Byrd-Land, Thurston-Insel,
Antarktische Halbinsel, Haaq-Nunataks und Ellsworth-Whitmore-Gebirge (Daziel &
Elliot, 1982; Storey et al., 1988).

Das Transantarktische Gebirge markiert die Grenze zwischen Ost- und Westantarktis und
definiert den westlichen Rand des Westantarktischen Riftsystems. Das Westantarktische
Riftsystem erstreckt sich parallel zum Transantarktischen Gebirge und dehnt sich iiber das
gesamte Marie-Byrd-Land aus. Es wird durch kédnozoischen Vulkanismus und Extension
charakterisiert (LeMasurier, 1978). Die Entwicklung des Westantarktischen Rifisystems
und die Hebung des Transantarktischen Gebirges sind eng mit der Klima- und Vereisungs-
geschichte der Antarktis verbunden.

Nach der Offnung des Weddell-Meeres (~165 Ma; Fitzgerald, 1999b) bewegten sich die
Kontinente, beginnend mit Afrika, im Uhrzeigersinn um den antarktischen Kontinent und
entfernten sich von ihm. Die westantarktischen Mikroplatten unterlagen dabei Rotations-
und Translationsbewegungen. Das Westantarktischen Rifisystems begann sich auszudeh-
nen und das Transantarktische Gebirge stieg auf.

Die Offnung der Drake-Passage vor ca. 23 Ma fithrte zur Tiefenwasser-Zirkulation um den
Kontinent und zur Bildung des Antarktischen Bodenwassers und dem Antarktischen
Zirkumpolarstrom. Seit dieser Zeit ist die Antarktis vollstindig thermisch isoliert (Abb.
2.15).

Abb. 2.15

Paldogeographische Rekonstruktion
Gondwanas vor 20 Ma (vereinfacht
nach Lawver et al., 1992); SNZ — Sud-
Neuseeland, DP — Drake Passage

20 Ma
Early Miocene

Da Gesteinsformationen der Kreide bis Miozin innerhalb des Transantarktischen Gebirges
nicht bekannt sind (Webb, 1998) werden tektonische Ereignisse durch Spaltspurenanalysen
(Fitzgerald et al.,1987; Gleadow & Fitzgerald, 1987, Tessensohn, 1994; Fitzgerald, 1999a)
rekonstruiert. Die Spaltspurendaten deuten auf unterschiedliche Heraushebungsereignisse
in verschiedenen Gebieten des Transantarktischen Gebirges. Von den Abtragungsproduk-
ten der Hebungsphasen ist nur sehr wenig bekannt. Sie sind vermutlich in den angrenzen-
den Sedimentbecken zu finden (Elliot & Wilson, 1998).
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Nach Fitzgerald (1999a) sind frithkretazische Exhumierungen vom noérdlichen und
sudlichen Ende des Transantarktischen Gebirges bekannt. Im Nord-Victoria-Land ist die
Exhumierung mit den initialen Stadien der Abspaltung Australiens von der Antarktis
verbunden. Im Gegensatz dazu geht die Freilegung im Siid-Victoria-Land vermutlich auf
eine Heraushebung und Abtragung von Gesteinsformationen zuriick, die gleichzeitig im
Krustenblock des Ellsworth-Whitmore-Gebirges stattfand.

In der Oberkreide fand die Hauptphase der Dehnung kontinentaler Kruste statt. Zwischen
Ost- und Westantarktis kam es zur Ausdiinnung der Kruste und damit zur Bildung der drei
breiten, asymmetrischen Becken, welche die Ross-Meer-Region charakterisieren. Die
Freilegung entlang des Transantarktischen Gebirges vom Victoria-Land bis zum Konigin-
Maud-Gebirge und die damit verbundene Ausdehnung der Ross-Meer-Region setzte sich
wiahrend der spéten Kreide weiter fort.

Im frithen Kénozoikum kam es, begleitet von Magmatismus und weiterer Ausdehnung
innerhalb des Victoria-Land-Beckens, zur Heraushebung der Westantarktischen Riftflanke.
Die kdnozoische Extension im Ross-Meer-Areal ist auf einen engen Korridor innerhalb des
Victoria-Land-Beckens und einiger Gebiete von Marie-Byrd-Land beschriankt. Die letzten
40 Ma der Riftbildung sind durch Alkalimagmatismus dokumentiert.

Einzelne Blocke des Transantarktischen Gebirges wurden wihrend dieser Zeit herausge-
hoben (Tessensohn, 1994; Wilson, 1999; Busetti et al., 1999). Die Hauptphase der
Heraushebung des heutigen Transantarktischen Gebirges begann im Paldozén/Eozén vor
ca. 55-50 Ma (Gleadow & Fitzgerald, 1987). Neueste Modellierungen ergeben eine
Hebung des Transantarktischen Gebirges von 1.5 bis 2 km wihrend der spéten Kreide und
eine kdnozoische Hebung von 1.3 km, die auf das Sud-Victoria-Land beschrinkt ist
(Busetti et al., 1999).

Die hochste Heraushebung innerhalb des Transantarktischen Gebirges fand entlang der an
das Westantarktische Riftsystem angrenzenden Kiisten statt (Fitzgerald, 1999a).

Rezenter Vulkanismus deutet auf eine bis heute andauernde Aktivitdt des Ross-Meer-Rift-
Systems.
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3 Grundlagen

3.1 Sedimentologische Grundlagen

Die Sedimente der untersuchten Bohrungen erfassen einen Ablagerungszeitraum zwischen
Unteroligozdn und Pleistozan. Sie zeigen durchwegs einen glazialen EinfluB mit
verschiedenen Glazial- und Interglazial-Phasen an. Aus diesem Grund soll in diesem
Kapitel eine kurze Ubersicht tiber die grundlegenden Sedimentationsprozesse im glazialen
antarktischen Milieu gegeben werden.

Hinweise auf eine ausgedehnte Vereisung liefern in erster Linie Diamiktit-Ablagerungen
und morphologische Merkmale glazialer Erosion. Glaziologische Prozesse fithren jedoch
zu einer sehr komplexen Fazies-Vergesellschaftung. Das erodierte Gesteinsmaterial wird
nicht nur auf verschiedene Arten von Gletschern und Eismassen transportiert, sondern auch
durch Gravitations-Stréme, Meeresstromungen, fluviatile und #olische Prozesse beeinfluft
bzw. aufgearbeitet. Die glaziologischen Prozesse, die zur Ablagerung der Sedimente
fuhren, sind Gegenstand zahlreicher Untersuchungen und Diskussionen (z.B. Alley, 1989;
Hambrey, 1994, 1999; Menzies & Shilts, 1996).

Gletscherablagerungen werden im allgemeinen als Morinen oder Tills bezeichnet. Sie
werden direkt von Gletschern und Eisstromen abgelagert und bestehen gewdhnlich aus
einer schlecht sortierten Mischung aus Ton, Silt, Sand und Kies, die gekritzte Gerdlle
enthélt. Der Begriff ,Diamiktit” beschreibt diese Sedimente ohne Bezug auf ihre Genese zu
nehmen (Flint, 1960). Glazialmarine Sedimente sind durch Eistransport ins Meer gelangt.
Sie ,regnen’ an der Unterseite von flieBenden Eismassen oder Eisbergen aus oder lagern
sich durch Ausschmelzen an der Eisfront ab.

Sedimentgefiige und Kornform héngen davon ab, in welchem Bereich des Gletschers das
Material transportiert wurde (Boulton, 1978). Sedimente, die im oberen Bereich eines
Gletschers transportiert werden, stammen meist von Bergstiirzen und sind grob und eckig.
Material, das an der Basis eines Gletschers transportiert wird, wird mechanisch zerkleinert.
Die Komponenten sind schlecht sortiert und umfassen das gesamte KorngroBen-Spektrum.,
Die Klasten sind kantengerundet und zeigen Merkmale wie gekritzte Oberflichen. Die
Sedimente im Inneren eines Gletscher stammen von der Oberfliche oder wurden durch
glazialtektonische Prozesse von der Basis ins Innere transportiert (Hambrey, 1999).

Die bedeutendsten und kompliziertesten Sedimentations- und Erosionsprozesse spielen
sich im subglazialen Milieu ab, an der Grenzfliche zwischen Eis und Untergrund. Die
Bedingungen, die an dieser Grenzfliche vorherrschen, hingen von der Eisdynamik, den
Eigenschaften der subglazialen Sedimente und der anstehenden Gesteine, subglazialen
hydraulischen Prozessen und dem thermischen Regime ab (Muller, 1983; Menzies &
Shilts, 1996; u.a.). Subglaziale thermische Bedingungen werden meistens entweder als
,polar’ oder ,temperiert’ beschrieben (Paterson, 1981). Es ist jedoch wahrscheinlich, daf3
die thermischen Bedingungen an der Grenzfliche zwischen Eis und Untergrund wesentlich
komplexer sind (Sugden, 1977, Hughes, 1981). Vermutlich variieren an einer Eis-
Untergrund-Grenzfliche polare und temperierte Bedingungen rdumlich und zeitlich und
die meisten Eismassen konnen daher als polythermal charakterisiert werden (Menzies &
Shilts, 1996).

Bisher wurde angenommen, daf3 unter polaren Bedingungen (die Temperatur des Eis
befindet sich unter dem Druckschmelzpunkt) Gletschereis an seinem Untergrund festgefro-
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ren ist und das kein freies Schmelzwasser vorhanden und damit keine Eisbewegung und
Erosion moglich ist (Sugden & John, 1976; Drewry, 1986). Untersuchungen zeigen jedoch,
dal3 unter polaren Bedingungen an der Eis-Untergrund-Grenzflache tektonische Deforma-
tionsprozesse stattfinden, die dazu fiihren, dafl Gesteinsmaterial in den sich langsam
bewegenden Eiskorper gelangen kann (Boulton & Spring, 1986). Dabei konnen betrachtli-
che Mengen von Sediment / Gesteinsmaterial angesammelt und transportiert werden
(Christiansen & Whitaker, 1976, van der Wateren, 1987; Croot, 1988).

Das Eis temperierter Gletscher befindet sich am Druckschmelzpunkt. Temperierte
Gletscher fihren viel Schmelzwasser und sind durch ihr FlieBverhalten und die mitgefiihrte
Gesteinsfracht in der Lage, ihr Bett stark zu erodieren (Hambrey & Alean, 1992). Das
Vorhandensein und die Menge des Schmelzwassers sind das Hauptunterscheidungsmerk-
mal zwischen polaren und temperierten Gletschern. Temperierte Gletscher lagern ihr
mitgefiihrtes Gesteinsmaterial als Grundméranen und Ausschmelztills (,meltout till’) ab
(Abb. 3.1).

Terrestrial temperate/polythermal glacier

erosion

englacial detxis supraghacial debris
{supraglacially derived} {subglaciaily derived)

englaciai dabiis fhovial
subgiacially derived stagnating loe outwash
with supra— end~
and subglacial
4

2 with meltout end x x x x K X x X X

mmof Xllllxililliil
basel debris x
xx mlmmimmllll!ll
Abb. 3.1 Sedimentationsprozesse und Faziestypen eines temperierten Gletschers

(nach Hambrey, 1994)

Bedingt durch das polare Klima schieben sich grofle Eisschilde tiber den antarktischen
Kontinent. Der Eistransport innerhalb des marinen Eisschildes findet tiberwiegend in
breiten, schnell flieBenden Eisstromen statt. Auch hier werden grof3e Mengen von basalem
Detritus transportiert und abgelagert. Der marine westantarktische Eisschild bewegt sich
mit mehreren hundert Metern pro Jahr schneller als der terrestrische ostantarktische
Eisschild, der sich mit einigen 10er Meter pro Jahr bewegt (Drewry & Cooper, 1981). Aus
diesem Grund sollte die durch den marinen Eisschild angelieferte Sedimentmenge hoher
sein, als die durch den terrestrischen Eisschild angelieferte Menge (Anderson, 1999). Die
schnelle FlieSgeschwindigkeit des marinen Eisschildes wird durch den weichen, defor-
mierbaren Untergrund verursacht, auf dem der Eisschild aufliegt. Dieser Untergrund
verhindert das Anfiieren des Eisschildes und unterstiitzt die schnelle FlieBgeschwindigkeit
(Alley et al., 1987a,b; Boulton, 1990).

Die basalen thermischen Bedingungen des terrestrischen Eisschildes sind sehr komplex.
Am Rand des terrestrischen Eisschildes kann es zum Anfrieren des Eisschildes auf dem
Untergrund kommen (Hughes, 1981). Detritus, der in zentralen Regionen des Eisschildes
erodiert wurde, friert am Rand im basalen Bereich des Eisschildes an und bildet eine
méchtige basale Detritusschicht.

Der durch Eisschilde angelieferte Detritus wird entweder als ungeschichteter Diamiktit mit
z.T. orientierten Partikeln (Grundmorine oder ,lodgement till’) oder als Deformationstill
abgelagert. Deformationstill entsteht, wenn sich der Scherdruck auf die basale Detritus-
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schicht durch das iiberfahrende Eis erhoht und/oder Wasser in diese Schicht gelangt
(Boulton et al., 1974).

Schieben sich polare Eisschilde ins Meer, ohne im unmittelbaren Kiistenbereich zu kalben,
entstehen Schelfeise. Die Eisfront von Eisschilden/Gletschern kann aufschwimmen
(Menzies, 1995). Der Bereich, an dem sich das Eis vom Untergrund abtrennt, wird als
Grundlinie (,grounding line’) bezeichnet (Abb. 3.2). An der Grundlinie wird subglazialer
Detritus in ein proglaziales subaquatisches Milieu transportiert. Dabei kdnnen verschiede-
ne Sedimente abgelagert werden, die Merkmale sowohl eines subglazialen als auch eines
subaquatischen Sedimentmilieus zeigen koénnen. Die basale Detritusschicht schmilzt an der
Unterseite der aufschwimmenden Eiszunge oder von abgekalbten Eisbergen aus. Es lagern
sich geschichtete Diamiktite mit zufillig orientierten Partikeln und/oder vermischt mit
biogenen Sedimenten, aber auch ungeschichtete Diamiktite ab (,waterlain till’ bzw.
subaquatischer Till).

Das meiste Material der basalen Detritusschicht wird innerhalb weniger Kilometer von der
Grundlinie ausgeschmolzen (Drewry & Cooper, 1981). Durch Anfrieren von Meereis an
der Unterseite der Schelfeise kann die basale Detritusschicht jedoch vor dem Ausschmel-
zen geschiitzt werden und bis zur Kalbungslinie transportiert werden (Drewry & Cooper,
1981; Budd et al., 1982).

Im Gegensatz zu Schelfeisen kommen Eiswille/Eiskliffs an Kisten vor, an denen der
EisfluB sehr langsam ist (5-50 m/Jahr, Drewry & Cooper, 1981). Eiswille liegen meist in
der Nihe des Meeresspiegels auf dem Untergrund auf und kénnen dadurch von Wellen und
Gezeiten so schnell abtragen werden, wie das Eis sich vorschiebt. Auch das schnelle
Kalben von Gletschern sobald sie die Kiiste erreicht haben, fiihrt zu Bildung von Eiswal-
len. Der basale Detritus wird meist nahe der Kiiste abgelagert.

fce shelf and continental shelf {Antarctica)

minor grounding— iceberg grounding,
fine accurmdation melting & twrbation
increases

seawards

minor kce—rafting

.....
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Abb. 3.2 Sedimentationsprozesse und Faziestypen eines Schelfeises (nach Hambrey,

1994)

Neben subglazialen Diamiktiten finden sich auf dem antarktischen Schelf verschiedene
andere Oberflichensedimente. Dazu gehoren: glazialmarine Sedimente mit mehr als 10 %
IRD (,ice rafted debris’ = 63 pm), Schlimme mit biogenem Material und weniger als 10 %
IRD, bioklastische Karbonate, terrigene Silte und Tone, die wenig oder kein biogenes
Material und IRD (< 10 %) enthalten, durch marine Stromungen méBig bis gut sortierte
Sandablagerungen, und durch Gravitationsstromungen umgelagerte Sedimente (Anderson,
1999). Die Umlagerung und der Transport von Sedimenten durch Gravitationsstrome wird
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durch das ausgeprigte topographische Relief des antarktischen Schelfes begtinstigt. Dieses
Relief entstand durch intensive glaziale Erosion.

Auch die Nihe grofBler Gletscher, die viel intra- und supraglaziales Material fithren, zur
Grundlinie der Eisschilde beeinflufit die Verteilung und Menge von Sediment in Schelfei-
sen. Das Schelfeis enthdlt so zusitzlich zur basalen Detritusschicht auch supra- und
intraglazialen Detritus. In unmittelbarer Nachbarschaft dieser Gletscher nimmt die
vertikale Verteilung der Sedimentfracht im Schelfeis zu und kann somit weiter auf den
Kontinentalschelf hinaus transportiert werden (Anderson, 1999). Im Gegensatz dazu
enthalten Schelfeise, die mit marinen Eisschilden verbunden sind, wenig oder keinen
supra- und intraglazialen Detritus, da mogliche Liefergebiete zu weit entfernt und/oder
verstreut sind. Im Gebiet des McMurdo-Sunds wird das Ross-Schelfeis direkt von den
Gletschern des Transantarktischen Gebirges gendhrt (Kellogg et al., 1990).

Die Ablation des antarktischen Eises findet iiberwiegend durch das Kalben von Eisbergen
statt. Auf dem Weg ins Sidpolarmeer schmilzt die mitgefiihrte Sedimentfracht der
Eisberge aus (Drewry & Cooper, 1981). Eisberge, die vom Schelfeis kalben haben
geringere Detritus-Gehalte, die sich in der basalen Detritusschicht konzentrieren, als
Eisberge, die von Gletschern stammen und daher supra- und intraglazialen Detritus fiihren
(Menzies, 1995).

3.2 Stabilitit der Schwerminerale

Die Schwermineralassoziation eines Sedimentes wird nicht allein durch die mineralogische
Zusammensetzung des Liefergebietes kontrolliert. Das primére Liefergebietssignal wird
durch verschiedene Prozesse iiberpragt (Boenigk, 1983; Morton & Hallsworth, 1999). Die
Verwitterung des Ausgangsgesteins fithrt durch selektive Auflosung zur Verdnderung des
Gesteinsmaterials vor dem Eintritt in das Transportsystem. Wihrend des Transportes
koénnen Minerale durch mechanische Abrasion zerstort werden. Verschiedene hydraulische
Prozesse beeinflussen das Schwermineralspektrum wihrend des Transportes, wihrend
eventueller Zwischenlagerung und wihrend der endgiiltigen Ablagerung. Die Versen-
kungsdiagenese beeintrdchtigt instabile Minerale durch verdnderte physikalisch-chemische
Bedingungen und kann zum vollstindigen Verlust dieser Minerale fithren. AuBerdem
konnen instabile Minerale nach ihrer endgiiltigen Ablagerung im Sediment erneut Verwit-
terungsprozessen unterliegen, die durch Hebungsprozesse und Erosion hervorgerufen
werden. Den starksten Einflul auf die Zusammensetzung der Schwermineralassoziationen
haben dabei hydraulische Prozesse und Diagenese.

3.2.1 Verwitterung

Die Anderung einer Schwermineralassoziation durch die Verwitterung des Ausgangsge-
steins hdngt von drei Faktoren ab: der mineralogischen Zusammensetzung des Ausgangs-
gesteines, den geomorphologischen Bedingungen und vom Klima. Bewegen die Trans-
portmedien das verwitterte Material schneller weg, als die Verwitterung neues Material
produziert, so spricht man von verwitterungs-limitierter Erosion (Johnsson et al, 1991).
Unter diesen Bedingungen wird das Gesteinsmaterial schnell und ohne signifikante
Anderungen durch chemische Verwitterung abgefiihrt. Das Liefergebietssignal geht so
unverdndert in das Transportsystem ein. Im Gegensatz dazu ist die Erosion transport-
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limitiert, wenn die Verwitterungsrate den Abtransport des Materials iibersteigt. Unter
diesen Bedingungen unterliegt das Verwitterungsmaterial, bevor es in das Transportsystem
gelangt, langer diversen Verwitterungsprozessen, die zu einer Anderung des Spektrums
fiihren konnen. Daher ist es wichtig, auf potentielle Ausgangsgesteine zu achten, die viel
instabile Minerale enthalten, wie Basalte mit Olivin und Pyroxen, da diese Schwerminerale
in der endgiiltigen Schwermineralassoziation unterreprisentiert sein konnen. Generell
nimmt die Diversitit der Schwerminerale mit zunehmender Verwitterung ab (Morton &
Hallsworth, 1999).

Die Stabilitit der Schwerminerale gegeniiber rein mechanischen Verwitterungsprozessen
ist ebenfalls Gegenstand einiger Arbeiten (Dietz, 1973; Van Andel, 1959). Untersuchungen
an FluB-Systemen (Van Andel, 1950, Morton & Smale, 1991) zeigen, daf eine Schwermi-
neralgruppe alleine durch mechanische Abrasion nicht aus dem Schwermineralspektrum
verschwinden kann. Der EinfluB der mechanischen Abrasion wéahrend des Transportes
kann aufgrund dieser Untersuchungen als relativ geringfiigig angesehen werden.

Zahlreiche Autoren beschiftigten sich in der Vergangenheit mit der Aufstellung von
Stabilitdtsreihen (u.a. Sindowski, 1938; Nickel, 1973; Dryden & Dryden, 1946, Wiesene-
der, 1953; Van Andel & Weyl, 1952; Boenigk, 1983). Diese Stabilitiatsreihen weichen sehr
stark voneinander ab. Eine allgemein giiltige Stabilit4tsreihe 148t sich nicht erstellen, da die
Stabilitit vom Verwitterungsmilieu (z.B. pH-Bedingungen) und auch der chemischen
Zusammensetzung einzelner Mineralvarietdten abhidngt. Tab. 3.1 zeigt die relative
Stabilitdt einiger spezifischer Schwerminerale bei unterschiedlichen pH-Bedingungen
(Morton & Hallsworth, 1999).

Relative stability of heavy minerals in podzol-type soil profiles, adapted from Bateman and Catt (1985) compared with experimental
stability patterns determined by Nickel (1973)

Podzolic soil profiles pH 36 pH 5.6 pH 10.6

Rutile, Anatase, Brookite

Zircon Zircon, Rutile Zircon, Rutile Zircon, Rutile
Tourmaline Garnet, Staurolite
Sillimanite Calcic amphibole Calcic amphibole
Andalusite Apatite

Kyanite Kyanite Kyanite Kyanite
Staurolite Staurolite Staurolite, Tourmaline Tourmaline
Topaz Tourmaline

Titanite Epidote

Monazite Bpidote Calcic amphibole

Garnet Gamnet Garnet

Epidote Epidote

Calcic amphibole

Orthopyroxene

Clinopyroxene

Olivine

Apatite Apatite Apatite

Most stable minerals are at the top of the table, least stable at the foot.

Tab. 3.1 Relative Stabilitit ausgewéhlter Schwerminerale unter unterschiedlichen
pH-Bedingungen (nach Morton & Hallsworth, 1999)

Im nicht-marinen Milieu kénnen Schwerminerale durch zirkulierende Grundwésser gelost
werden. Dieser Prozef3 ist klimaabhingig. So bilden sich z.B. in tropischen oder temperier-
ten Klimazonen durch die bakterielle Zersetzung von organischem Material saure Grund-
wisser (Burley et al.,, 1985). Sie verursachen eine wesentlich intensivere Aufldsung der
instabilen Minerale als die primire Bodenbildung (Friies, 1974). Apatit erweist sich bei
diesem Prozef} als Schliisselmineral, vor allem da er unter den diagenetischen Bedingungen
der Versenkung stabil bleibt. So ist der Apatitanteil im litoralen Bereich am Gesamt-



Grundlagen

30

spektrum verringert und in fluviatilen und Delta-Sandsteinen ist er fast vollig verschwun-
den. In marinen Sanden ist Apatit jedoch hiufig vertreten (Morton, 1986). Auch andere
stabile Minerale (Granat, Zirkon, etc.) zeigen unter dem FEinfluB saurer Grundwisser
eindeutige Losungserscheinungen wie Atzungen (Morton & Humphreys, 1983).

In ariden Klimagebieten (,red-bed’-Bedingungen) kommt es zur intensiven Aufldsung
ferromagnetischer Minerale, wie Pyroxenen oder kalkhaltigen Amphibolen (Walker et al.,
1978). Die Auswirkung dieses Prozesses auf andere Schwerminerale wurde bisher nicht
genauer untersucht. In alten red-bed’-Sedimenten von NW-Europa sind jedoch Apatit,
Rutil, Turmalin und Zirkon héufig und erscheinen daher unter diesen Bedingungen stabil
(Morton & Hallsworth, 1999).

Schwerminerale konnen auch temporir auf Uberflutungsebenen oder Diinen zwischenge-
lagert werden. Wihrend dieser alluvialen Ablagerung konnen sie ebenfalls nicht-marinen
Verwitterungsprozessen unterliegen (Morton & Hallsworth, 1999).

3.2.2 Hydraulische Prozesse

Das Prinzip der hydraulischen Aquivalenz sagt, daB Komer mit derselben Sinkgeschwin-
digkeit zusammen abgelagert werden. Das Absinken von Kérnern in flissigen/gasformigen
Medien wird durch GréBe und Dichte, aber auch durch die Kornform bestimmt. Grofere,
leichte Minerale und kleinere, schwere Minerale werden daher gemeinsam abgelagert
(Rubey, 1933). Dabei ist aber zu bedenken, daf3 die KorngréBenverteilung des Ausgangs-
gesteins die Schwermineral-Verteilung im Sediment ebenfalls beeinflussen kann. Treten
bestimmte Schwerminerale primir nur in einer kleinen Korngrofe auf, konnen sie in einer
groberen Fraktion nicht vorhanden sein, auch wenn das hydraulische Prinzip das erfordert.

Transport und Ablagerung von Schwermineralen hingen davon ab, wie Korner in das
Transportmedium gelangen, von der Art des Transportmediums (Luft oder Wasser) und
von der Schwermineral-Verteilung innerhalb dieses Mediums. Korner tendieren dazu, sich
bei niedrig-energetischem Transport durch Gleiten und Rollen zu bewegen. Bei hoher-
energetischem Transport kommt es zu Saltation und Suspension (Hjulstrom, 1955; Allen,
1994). Schwerminerale reagieren aufgrund ihrer verschiedenen Dichten sehr sensibel auf
veridnderte Transportbedingungen. Aus diesem Grund kann das Schwermineralspektrum an
verschiedenen Abschnitten eines Flusses (aktiver Kanal oder Uberflutungsebene) verschie-
den sein.

Die Ablagerung der Schwerminerale kann durch Windsortierung kontrolliert werden.
Dabei werden z.B. blittrige Amphibole ausgeblasen, wihrend gleichkornige Minerale, wie
Epidot, am Ort ihrer primdren Ablagerung zuriickbleiben (Flores & Shideler, 1978). Der
EinfluB der Kornform auf die hydraulische Aquivalenz 148t sich am besten am Beispiel des
Glimmers beschreiben. So sind trotz ihrer hohen Dichte Glimmer der Sandfraktion das
hydraulische Aquivalent zu Leichtmineralen der Siltfraktion (Doyle et al., 1983).

In vielen Fillen ist das Schwermineralspektrum eines Sediments von der Transportweite
abhingig (Van Andel, 1950). Einmal abgelagerte Schwerminerale gelangen im Vergleich
zu Quarz nur sehr schwer wieder in das Transportmedium zuriick (Eindringungsédquiva-
lenz). Sie liegen aufgrund ihrer geringen GroBe (hydraulische Aquivalenz) geschiitzt in den
Zwischenrdumen zwischen groBeren Leichtmineral-Kémern und tendieren daher im
Gegensatz zu den Leichtmineralen dazu, an proximalen Ablagerungsstellen zu verbleiben.
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Auch Vegetation und Porengrofe verhindern, daB3 Schwermineralen erneut in ein Trans-
portmedium gelangen (Hattingh, 1992).

3.2.3  Versenkungsdiagenese

Bei der Versenkungsdiagenese werden die stabilen Phasen aus der Schwermineralassozia-
tion herausgelost und Sekunddrminerale gebildet. Fiir die Mineralauflosung spielen
verschiedene Faktoren eine Rolle. Besonders wichtig ist hierbei die Temperatur. Mit
zunehmender Versenkungstiefe erhoht sich der geothermische Gradient und damit die
Temperatur der Porenflissigkeit. Die Mineralauflosung ist also eine Funktion der Tiefe.
Auch die chemische Zusammensetzung der Porenfliissigkeit bewirkt eine Anderung der
Mineralphase oder deren Auflosung. Die Losungsrate ist ferner von der Bewegungsrate der
Porenflissigkeit durch das Gestein abhingig. Letztendlich beeinflullt die Zeitdauer, der ein
Sediment Porenfliissigkeiten bei erhohten Temperaturen ausgesetzt ist, deutlich den Grad
der Mineralauflosung. Jede Mineralphase wird mit zunehmender Versenkungstiefe mehr
korrodiert und kann schlieflich vollig aufgelést werden. Die Eliminierung der Minerale
beginnt bei kalkigen Amphibolen, gefolgt von Epidot, Titanit, Disthen und Staurolith
(Abb. 3.3). Granat verschwindet selten voéllig, doch seine Hiufigkeit nimmt gegeniiber
Zirkon deutlich ab. Die verbliebenen Minerale wie Apatit, Rutil, Turmalin und Zirkon
zeigen nur sehr selten Atzungen und sind offensichtlich stabil (Morton, 1979).

Die Heraushebung der Sedimente nach der Versenkungsdiagenese setzt sie erneut Verwit-

terungsprozessen aus, die zur weiteren Auflésung einzelner instabiler Mineralphasen
fithren kénnen (Morton & Hallsworth, 1999).

3.2.4 _Geologisches Alter

Das Schwermineralspektrum eines Sediments ist letztendlich auch eine Funktion der Zeit.
Nach Pettijohn (1941) enthalten Sedimente mit zunehmendem Alter weniger Schwermine-
rale. Es gibt allerdings verschiedene Beispiele fiir Schwermineralassoziationen, die trotz
ihres hohen Alters eine hohe Diversitdt und Konzentration von instabilen Schwermineralen
zeigen (Morton & Hallsworth, 1999). Die betreffenden Schwermineral-Vergesell-
schaftungen wurden sehr schnell in unsortierten Sedimenten abgelagert. Diese Sedimente
enthalten hohe Anteile an empfindlichem noch nicht verwittertem Material und zeichnen
sich durch eine sehr geringe primére Permeabilitit aus. Die Permeabilitdt wird wihrend der
Verwitterung weiter reduziert, die Sedimente werden dadurch versiegelt und die Schwer-
mineralkdrner vor der aggressiven Porenfliissigkeit geschiitzt. Das geologische Alter kann
also nicht der einzige kontrollierende Faktor fur die Diversitdt der Schwerminerale sein
(Morton & Hallsworth, 1999).

Fazit:

Trotz der komplexen sekundiren Prozesse, denen Schwerminerale unterliegen, verlieren
diese ihre elementare Liefergebietsinformation nicht. Fiir eine korrekte Rekonstruktion des
Liefergebietes ist es unumgénglich, da3 die Faktoren betrachtet werden, die ein bestimmtes
Liefergebiet charakterisieren und die nicht durch sekundire Prozesse wihrend des
Sedimentationszyklus modifiziert worden. Morton & Hallsworth (1999) empfehlen zwei
Moglichkeiten zur Schwermineralanalyse und Liefergebietsrekonstruktion: Die erste
Methode analysiert das gesamte Schwermineralspektrum. Hydraulische Prozesse und
Versenkungsdiagenese sind die beiden wichtigsten Faktoren, die die Liefergebietssignale
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tiberpragen konnen. Aus diesem Grund scheint es sinnvoll zu sein, einzelne Mineralgrup-
pen mit dhnlichem hydraulischen und diagenetischen Verhalten im Verhiltnis zueinander
zu sehen. Morton & Hallsworth (1999) empfehlen verschiedene liefergebietssensible
Mineral-Verhéltnisse (Apatit-Turmalin-Index, Granat-Zirkon-Index etc.). Fir die vorlie-
gende Arbeit eignet sich keines dieser Verhaltnisse, da die entsprechenden Schwerminerale
nur in sehr geringen Konzentrationen vorkommen bzw. nicht vorhanden sind. Eine zweite
Moglichkeit konzentriert sich auf den Charakter individueller Schwerminerale, wie Farbe,
Ausbildung, Zonierung etc. Verschiedene Farbvariationen oder unterschiedliche morpho-
logische Merkmale einer Mineralgruppe konnen Liefergesteine anzeigen oder Aufschluf3
tber die Sedimentationsgeschichte geben (Krynine, 1946; Zimmerle, 1972; Allen &
Mange-Rajetzky, 1992). Dabei kann der EinfluB3 hydraulischer und diagenetischer Prozesse
weitestgehend unbeachtet bleiben.

amphibole epidote titanite kyanite staurolite gamet

?
7

7 L5

Abb. 3.3 Verhalten und Verteilung der Schwerminerale spatpalidozaner Sandsteine
aus der zentralen Nordsee wihrend der Versenkungsdiagenese. Mit zuneh-
mender Versenkungstiefe nimmt die Diversitdt der Schwerminerale durch
Auflosung instabiler Mineralphasen ab (nach Morton, 1984).
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4 Material und Methodik

4.1 Material

In der vorliegenden Arbeit wurde die Schwermineralverteilung in den Sedimentco der
Bohrungen DVDP-12, CIROS-2, MSSTS-1, CRP-1 und CRP-2/2A hinsichtlich ihrer

Schwermineralverteilung untersucht.
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Abb. 4.1 Ubersichtkarte des Untersuchungsgebietes im McMurdo-Sund des Ross-
Meeres mit der Lage der untersuchten Bohrungen, den Stationen Scott Base
(Neuseeland) und McMurdo Station (USA), die gestrichelte Linie zeigt den
Rand des Meereises, von dem aus die Bohrungen CIROS-2, MSSTS-1,
CRP-1 und CRP-2/2A abgeteuft wurden (nach Cape Roberts Science Team,
1999)

Die Bohrungen MSSTS-1, CIROS-2, CRP-1 und CRP-2/2A wurden vom Meereis auf dem
Kontinentalschelf des McMurdo-Sunds des Ross-Meeres, Teil des pazifischen Sektors des
Antarktischen Ozeans, abgeteuft (Abb. 4.1). Die Bohrung DVDP-12 wurde im Taylor-Tal
des Transantarktischen Gebirges abgeteuft.

Die Bohrung DVDP-12 (Dry Valley Drilling Project) wurde am Lake Hoare (77° 38.01” S;
162° 51.13° E) im Tal des Taylor-Gletschers, 16 km westlich New Harbour, abgeteuft und
erschliet mit ithrem 165 m langen Sedimentkern (98,5 % Kerngewinn; Chapman-Smith,
1975) hauptsichlich pleistozine und oberpliozine Sedimente (Abb. 4.2). Uberwiegend
wurden Diamiktite erbohrt, die mit lakustrinen, fluviatilen und terrestrischen Sedimentge-
steinen wechseln (Chapman-Smith, 1975). Bei 165 m drang die Bohrung in das Grund-
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gebirge ein. Die erbohrten Schichten enthalten, bis auf aufgearbeitete Diatomeen und
Schwiamme (Brady, 1978), keine datierbaren Mikrofossilien (Webb & Wrenn, 1982).
Damit ist eine sichere stratigraphische Zuordnung nahezu unmoglich. Eine ungefihre, z.T.
widerspriichliche Datierung liefern magnetostratigraphische Analysen (Elston & Bressler,
1981), U-Th-Alter an diinnen Karbonatlagen zwischen den lakustrinen Schichten (Hendy
et al., 1979), und vergleichende Untersuchungen in der Umgebung der Bohrung.

CIROS-2 (Cenozoic Investigations of the Ross Sea) wurde bei 77° 41 S und 163° 32° E
vor der Zunge des heutigen Ferrar-Gletschers, in einer Wassertiefe von 211 m erbohrt. Der
Kerngewinn betrigt 72 % (Barrett & Scientific Staff, 1985). Der 166 m lange Bohrkern
besteht aus einer Wechsellagerung von glazialen Diamiktiten mit distalen glazialmarinen
Ton- und Sandsteinlagen (Abb. 4.3). Er wurde mit Hilfe mariner Diatomeen datiert
(Harwood, 1986b). Die Schichten haben unterpliozénes bis quartires Alter (Barrett &
Scientific Staff, 1985). Zwischen 98 und 9 mbsf (metres below sea floor) sind die Sedi-
mente durch einen ausgesprochenen Mangel an marinen Diatomeen charakterisiert und
werden daher {iberwiegend als nicht-marin angesehen (Harwood, 1986b).

Die Bohrung MSSTS-1 (McMurdo Sound Sedimentary and Tectonic Studies) wurde in
einer Wassertiefe von 195 m bei 77° 33.26” S und 164° 23.12° E, 12 km vor der Kiiste des
Siid-Victoria-Landes, abgeteuft. Der 227 m lange Bohrkern besteht aus einer feinkdrnigen
glazialmarinen Sedimentfolge, in die geringméchtige Diamiktite eingelagert sind (Abb.
4.4; Barrett & McKelvey, 1981). Zwischen 71 und 116 mbsf wurden die Sedimente nur
unvollstindig erbohrt. Aus diesem Grund betrug der Kerngewinn insgesamt nur 56 %
(Barrett, 1986). Der Kern wurde mittels Diatomeen (Harwood, 1986a) und Foraminiferen
(Webb, 1986; Webb et al., 1986) datiert. Die Sedimente haben gréBtenteils oberoligozénes
bis untermiozines Alter. Dariiber lagern diskordant obermiozine bis pliozdne Sequenzen
und ebenfalls diskordant quartare Schichten.

CRP-1 (Cape-Roberts-Projekt) wurde bei 77° 00.70° S; 163° 75.50” E, 16 km von Cape
Roberts entfernt, in 153 m Wassertiefe erbohrt. Der 147 m lange Bohrkern erschlief3t
proximale und distale glazialmarine Sedimente (Abb. 4.5). Zusitzlich treten glazialmarine
Sedimente auf, die durch Gravitationsstréome mobilisiert wurden (Cape Roberts Science
Team, 1998a,b). In den oberen weichen Schichten betrug der Kerngewinn 77 %, in den
Schichten unter 100 mbsf 98 %. Der Kern wurde biostratigraphisch (Diatomeen, Foramini-
feren, Palynomorphe, u.a.) datiert und ergab untermiozines und quartires Alter (Cape
Roberts Science Team, 1998b). Zusitzlich konnten *°Ar/*’ Ar-Datierungen an vulkanischen
Klasten und Tufflagen durchgefiihrt werden (MclIntosh, 1998).

Die Position der Bohrung CRP-2 liegt bei 77° 00.60” S und 163° 71.90” E, 14 km 6stlich
Cape Roberts, und wurde in einer Wassertiefe von 178 m abgeteuft. Die Bohrung CRP-2
erreichte 57 mbsf (91% Kerngewinn). Bohrtechnische Schwierigkeiten machten es
notwendig eine neue Bohrung, unmittelbar daneben, anzusetzen. Die Bohrung CRP-2/2A
(95% Kerngewinn) erreichte 624 mbsf. Die Sedimente umfassen Diamiktite, Sandsteine,
Tonsteine, Konglomerate, Brekzien und vulkanoklastische Sedimente (Abb. 4.6). Der
Bohrkern enthilt eine Vielzahl von Fossilien (marine Diatomeen, Foraminiferen, Nanno-
fossilien u.a.), die eine stratigraphische Zuordnung erlauben. Danach sind die Sedimente
unteroligozédnen bis miozinen und quartdren Alters. **Ar/°Ar-Datierungen an Tephra-
Lagen stellen wichtige stratigraphische Orientierungspunkte dar (Cape Roberts Science
Team, 1999).
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DVDP-12, Taylor-Tal

Beschreibung

Interpretation

0
_ unkonsolidierter Sand mit rezente Morane, windsortiert
. eistransportiertem Material
10—
J . . proglaziale subaquatische
20— Sand_ mit ungeschichteten Ablagerungen durch
- Diamiktiten wechsellagernd Bodenstrmungen
30—
40— N . )
7] Diamiktite mit Sand- subaquatische Schiammstréme,
-] und Ton-Lagen subaquatische Moranen,
50— tiw. aufgearbeitet
60—
— 2.T. ungeschichtete Diamiktite Eisvorstof, abgelagert in
J mit geringméchtigen Sand-Lagen stehendem Gewésser,
70— Schlammstrom-Ablagerungen
£ 80
Py ] ungeschichteter und geschichteter | Flachwasser-Ablagerungen,
S ] Sand, untergeordnet Kies-, Ton- tiw. aufgearbeitet
£ 90— und Diamiktit-Lagen
R
100~
110 . .
. ungeschichteter Diamiktit und glaziale subaquatische
- Kiesig-siltiger Sand Ablagerung, tiw. aufgearbeitet
120—
130
140 ungeschichtete Diamiktite mit subaquatische Moranen,
. geringmachtigen Ton- und Sand- Grundmoranen, Ablagerungen
150 Lagen in stehenden Gewassern,
. subaquatische Schlammstréme
160—]
] . o
170-LBASAARAS Grundgebirge
Diamiktit Sandstein Tonstein Grundgebirge
Abb. 4.2 Kernbeschreibung und Interpretation des Bohrkernes DVDP-12, vereinfacht

nach Chapman-Smith (1975) und Powell (1981)
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CIR0OS-2, McMurdo-Sund

Beschreibung Interpretation
O
4 === ungeschichteter Sand distal glazialmarin/giaziallakustrin
10— _. _ ungeschichteter Diamiktit Absetzmérane und untergeordnet
s B — subaquatische Morane
20—: ]
30— Sand, geschichteter Sandstein, distal bis proximal glaziallakustrin/
3 geschichteter bis ungeschichteter glaziaimarin, untergeordnet
- Diamiktit subaquatische Morane, tiw.
40— durch Gravitationsstréme
qek aufgearbeitet
Ho il
50 &
E g ungeschichteter bis geschichteter subaquatische Morane/
601 Diamiktit Absetzmoréane
- ungeschichteter bis geschichteter distal glazialmarin/glaziallakustrin
- Sandstein
70— -
= - ungeschichteter bis geschichteter subaquatische Morane/
= . Diamiktit, untergeordnet Absetzmoréne
& 80 geschichteter Sand
'*E 7 schwach geschichteter Diamikdit, glazialiakustrin, subaquatische
g g0 geschichteter Sandstein Moréne
. ungeschichteter Sandstein eisbedecktes, lakustrines Milieu
100
- schwach und gut geschichteter Absetzmorane/subaquatische
7 Diamiktit Moréane
10— ¢
43
120_—_—- ﬁ"; schwach geschichteter Diamiktit subaquatische Moréne
— ©
— @
il ungeschichteter Diamiktit Absetzmorane/
130 subaquatische Morane
Z geschichteter Tonstein, distal und proximal glazialmarin,
140 = ungeschichteter Diamiktit subaquatische Moréne
- schwach geschichteter Diamiktit subaquatische Moréne
i G ungeschichteter Diamiktit Absetzmoréne/
150— =12 > subaquatische Moréne
- ‘5“ e ™" ~_geschichteter Tonstein distal glazialmarin
160 % .. s :_‘. ungeschichteter Diamiktit Absetzmorane
Q T,
— s|jw e e - - — - -
1€ Es=S * geschichteter Tonstein distal glazialmarin
17015 ERRRxm- Grundgebirge
Diamiktit Sandstein Tonstein Grundgebirge
Abb. 4.3 Kernbeschreibung und Interpretation des Bohrkernes CIROS-2, vereinfacht

nach Barrett & Hambrey (1992), Stratigraphie nach Harwood (1986b) und
Winter & Harwood (1997)
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MSSTS-1, McMurdo-Sund

Beschreibung

Interpretation

0
3 schwach kieshaltiger, glazialmarin
109 b= fonig-siltiger Sand
3 Tonstein, tonig-siltiger Sandstein glazialmarin

ungeschichteter Diamiktit und
tonig-siltiger Sandstein

Absetzmorane und
proximal glazialmarin

N

o

l
O.Mio./U.Plio] Qu.

|

30
40— ungeschichteter Diamiktit, Absetzmorane und glazialmarine
50_:_ sandige Tonsteine und Tiefenwasser-Sedimentation auf
st tonig-siltige Sandsteine, offenem Schelf
60—5 g mit Dropstones
s
705 8
EL:
80; 5
90—
-~ Kernverlust
100} -+

Kerntiefe (m)

geschichtete sandige
Tonsteine, mit Dropstones
und Bioturbationen

glazialmarin,
unter der Wellenbasis

Oberes Oligozén

Diamiktit

Diamiktit, geschichtete tonig-siltige
Sandsteine mit Dropstones und
geringmachtigen Sandsteinen,
stark deformiert

Absetzmorane und glaziaimarine
Flachwasserablagerungen

ungeschichteter Sandstein

Strandsand

ungeschichtet oder schwach
geschichteter tonig-siltiger
Sandstein mit Dropstones

glazialmarine
Flachwasserablagerung

Sandstein Tonstein . Diskordanz

Kernbeschreibung und Interpretation des Bohrkernes MSSTS-1, vereinfacht
nach Barrett & McKelvey (1986), Stratigraphie von Harwood (1986a) und
Harwood et al. (1989)

Abb. 4.4
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Kerntiefe (m)

o

CRP-1,

McMurdo-Sund

—
o

()]
(]
et b b bbb g Lrodb o b

Miozan

N
o

(O3]
o

I
o

()]
o

~
o

803
(=)

©
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I

J

—

—

o
l

Beschreibung

interpretation

Diamiktite

subglazial, Eiskontakt

Sand- und Tonsteine

glaziale Schelfablagerungen

Quartar

Diamiktite, Sand- und
Tonstein-Lagen

proximale Schiammstréme/
Eiskontakt, glaziale
Schelfablagerungen

Sandsteine mit Tonstein-Lagen,
geringméchtige Diamiktit-Schicht

Schelfablagerungen

Diamiktite, Sand- und Tonstein-Lagen

proximale Schlammstréme/Eiskontakt

Tonsteine mit Sandsteinlagen und
Dropstones

Schelfablagerungen,
z.T glazial beeinflufdt

Diamiktit

proximale Schlammstréme/Eiskontakt

Sand- und Tonstein-Lagen

distal glazialmarin

Tonsteine mit Sandsteinlagen und
Dropstones

glazialmarin, Schelfablagerungen

Diamiktite, Sandstein- und
Tonstein-Lagen

proximale Schlammstréme/
Eiskontakt

Sandsteine mit Tonsteinlagen und
eistransportiertem Material

proximale Schlammstréme,
nicht-glaziale Schelfablagerungen

Diamiktite mit Sand- und Tonstein-
Lagen

subgiaziale Moranen/Eiskontakt/
proximale Schiammstréme

Tonsteine, untergeordnet Sandsteine

distal glazialmarin

Abb. 4.5

Diamiktit Sandstein Tonstein -~ Diskordanz

Kernbeschreibung und Interpretation des Bohrkernes CRP-1, vereinfacht
nach Cape Roberts Science Team (1998a,b)
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Kerntiefe (m

CRP-2/2A, McMurdo-Sund

Beschreibung Interpretation
°7T3
| é’ Diamikton subglazial, Eiskontakt
: Diamikton und Sand Schelfablagerung, distai
50— bis proximal
] Sandstein und Tonstein Schelfablagerung, distal
. bis proximal
— =§ Diamiktit und Sandstein subgiazial, Eiskontakt
100 — éﬁ B proximale Schelfablagerung
: @ Sandstein und Diamiktit, Schelfablagerung, distal,
-8 Bimssteinlage subglazial, Eiskontakt
=
-1- Sandstein und Tonstein Versandung bis Schelfablagerung
150 —
I Tonstein Schelfablagerung
N Sandstein und Diamiktit Schelfablagerung, distal,
200 — subglazial, Eiskontakt
=
-1 Diamiktit und Sandstein Schelfablagerung, distal,
i) subglazial, Eiskontakt
106
250 & Sandstein und Tonstein Schelfablagerung, distal
&8¢
+4° Diamiktit und Sandstein Scheifablagerung, distal,
— subglazial, Eiskontakt
300 —
I Tonstein, Sandstein, Diamiktit Scheifablagerung, proximal
7 bis subglazial
- Tonstein Schelfablagerung, distal
350 —
h Diamiktit subglazial, Eiskontakt
- Sandstein und Diamikdit Schelfablagerung, proximal,
400 — subglazial, Eiskontakt
- Sandstein und Diamikit Schelfablagerung, proximal,
— subglazial, Eiskontakt
450 — . .
] Tonstein Schelfablagerung, distal
: c Sandstein, Diamiktit, Schelfablagerung, distal bis
] ‘B.“ : Konglomerat subglazial
500 —{ 2 : . .
|0 Sandstein und Tonstein Schelfablagerung, distal
7]
- 2
— *2 Sandstein Schelfablagerung, proximal
1= Tonstein Schelfablagerung, distal
550 —
- Sand- und Tonsteine Schelfablagerung,
=] proximal bis distal
600 __ Sandstein und Konglomerat Schelfablagerung, proximal
— Sandstein Schelfablagerung
o flachmarin, glazialer Einfluf

Diamiktit

Sand-, Tonstein, Konglomerat

Sandstein Tonstein

«~~ Diskordanz
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Abb. 4.6 (S.39)
Kernbeschreibung und Interpretation des Bohrkernes CRP-2/2A, vereinfacht
nach Cape Roberts Science Team (1999)

4.2 Methoden

Die Analyse der Schwerminerale wurde an der Komnfraktion 63-125 pm durchgefiihrt.
Diese Kornfraktion eignet sich fiir die Bestimmung der optischen Eigenschaften der
Schwerminerale unter dem Polarisationsmikroskop am besten (Boenigk, 1983; Mange &
Maurer, 1991). Bei Schwermineralen mit einer Grofe >125 pum ist die optische Bestim-
mung erschwert. Die Korner kénnen aufgrund der unterschiedlichen Dicke nur unscharf
eingestellt werden, und eine Bestimmung von optischen Eigenschaften im konoskopischen
Strahlengang ist nicht mehr moglich. Im Gegensatz dazu werden optische Eigenschaften
wie Farbe, Pleochroismus und Doppelbrechung bei Kérnern < 63 um verfiélscht.

In Vorbereitung der Siebung wurden kompaktierte Proben mit Ultraschall und/oder mit
H,0, behandelt, um das Ausgangsmaterial zu dispergieren. Nur einzelne Korner in einigen
Proben zeigten Fe-Hydroxid-Uberziige, die eine Identifizierung erschwerten. Auf eine
weitere chemische Behandlung der Proben zum Entfernen dieser Fe-Hydroxid-Uberziige
oder ahnlicher Verkrustungen wurde verzichtet, weil die Verfalschung des Schwermineral-
spektrums durch chemische Zerstérung ganzer Mineralgruppen wesentlich gravierender
gewesen wire als die Nichtberiicksichtigung eines statistisch vernachléssigbaren Prozent-
satzes an nicht identifizierten Mineralen.

Nach dem Absieben standen von 7 bis 35 g Ausgangsmaterial 0,2 bis 7 g Probenmaterial
der Fraktion 63-125 pum zur Schwermineraltrennung zur Verfligung. Diese Mengen
erwiesen sich fiir die Schwermineralabtrennung als ausreichend. Laut Definition sind
Schwerminerale Minerale deren Dichte tiber 2,89 g/cm3 liegt (Boenigk, 1983). Diese
Dichte entspricht dem spezifischen Gewicht von Bromoform, das frithere Bearbeiter zur
Schwermineraltrennung verwendeten. Da Bromoform jedoch giftig ist, wurde zur Schwe-
retrennung das ungiftige Natriumpolywolframat verwendet. Dieses Salz wird in destillier-
tem Wasser gelost und auf eine Dichte von 2,83 g/cm’ eingestellt. Aufgrund der Loslich-
keit in Wasser kann das Natriumpolywolframat nach der Trennung leicht ausgewaschen,
die gebrauchte Losung bei 50° C wieder eingedampft und somit zurtickgewonnen werden.
Maximal 2 g der gesiebten Proben wurden in Zentrifugengldser gegeben und mit ca. 10 ml
Natriumpolywolframat-Losung vermischt. Nach 20 Minuten Zentrifugation bei 3000
Umdrehungen/Minute waren Leichtmineralfraktion (auf der Natriumpolywolframrat-
Losung schwimmend) und Schwermineralfraktion (am Boden des Zentrifugenglases)
getrennt. Die Proben wurden in ihren Glisern in flissigem Stickstoff eingefroren. Durch
sukzessives Auftauen konnte erst die Leichtmineralfraktion und anschlieend die Schwer-
mineralfraktion ohne erneutes Vermischen in je einen Filter gespiilt werden. Die so
getrennten Fraktionen wurden bei 50° C im Trockenschrank getrocknet.

Die Schwerminerale wurden mit dem Einbettungsmittel ,Cargille Meltmount’ (Lichtbre-
chungsindex = 1.68) auf Objekttriger gebettet und abgedeckt.

Insgesamt wurden 168 Schwermineralpraparate bearbeitet (DVDP-12/n=26, CIROS-
2/n=37, MSSTS-1/n=21, CRP-1/n=37, CRP-2/2A/n=47).Unter dem Polarisationsmikro-
skop wurden entlang von Traversen mindestens 300 Kérner pro Probe identifiziert und
gezdhlt. Mit mindestens 300 Komern pro Prdparat ist die statistische Aussagekraft der
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Zihlung gegeben und die Grofle des Fehlers von Zihlergebnis zu tatsichlichem Schwer-
mineralgehalt vertretbar (Van Andel, 1959). Eine Zihlung von mehr Kérnern erhéht den
Arbeitsaufwand beachtlich und verringert den Fehler nur unbedeutend (Boenigk, 1983).
Die Schwermineralanalysen haben jedoch immer nur Stichprobencharakter.

Die Grofle des Fehlers hangt von der Anzahl aller ausgezahiten Schwerminerale und der

relativen Haufigkeit eines Minerals im Schwermineralspektrum ab (Boenigk, 1983) und
1Bt sich nach folgender Formel (Boenigk, 1983) bestimmen:

V=2 ‘/(p*q)/n :

V (in %): mogliche Abweichung des tatsdchlichen Wertes vom Zahlergebnis

Z: Faktor, der davon abhingig ist, wie viel % der untersuchten Probe innerhalb
der angegebenen Abweichung (V) liegen

p: Prozentsatz eines Minerals x in einem Spektrum

q Prozentsatz des Spektrumanteils, der nicht Mineral x ist (100 - p)

n: Anzahl der gezéhlten Korner

Fir eine Wahrscheinlichkeit von 95 % ist Z = 2, d.h. wenn man an einer Probe 100 mal
jeweils 300 Korner zihlt, liegen die ermittelten Mineralkonzentrationen in 95 % der Fille,
in den in Tabelle 4.1 angegebenen Fehlergrenzen. Schon bei 100 gezihlten Kornern liegt
der Fehler in einer GroBenordnung, die den tatsdchlichen Schwankungen im Schwermine-
ralspektrum eines geologisch einheitlichen Sedimentpaketes entspricht. Da seltene
Mineralvarietiten jedoch erst bei Zdhlungen von mehr als 200 Kémer angetroffen werden
konnen (Van Andel, 1950), ist es allgemein tiblich, 300 Koérner zu zihlen.

gezdhite Korner relativer Anteil einer Mineralart in % (p} im Korngemisch
(n) 5 10 20 30 40 S0 60 80 %
Wahrscheinlichkeit 95% (Z = 2)
100 44 60 80 92 98 100 98 80 ®
300 25 35 46 53 57 58 57 486 £
600 18 25 33 37 40 41 40 33 3
Wahrscheinlichkeit 90,1% (Z = 1,65) 2
100 36 50 66 76 81 83 81 66 3
300 21 29 38 44 47 48 47 38 k]
600 15 20 27 31 33 38 33 27 g
Wahrscheinlichkeit 80,64% (Z = 1,3) N
100 29 39 52 60 64 66 64 52 S
300 16 23 30 34 37 38 37 30 )
600 12 16 21 24 26 27 26 21 g
Tab. 4.1 Mogliche Abweichung des Zihlergebnisses (V) in Abhingigkeit von der

Kornhaufigkeit (p), der Wahrscheinlichkeit (Z) und der Zahl der ausgezihl-
ten Korner (n) pro Préaparat (nach Boenigk, 1983)

Um eine eindeutige Benennung der Pyroxene vornehmen zu kénnen, wurden individuelle
Pyroxen-Koérner mit dem Rasterelektronenmikroskop JSM 6300 der Firma JEOL unter-
sucht. Das Rasterelektronenmikroskop (REM) ist mit einem energiedispersen Ront-
genspektrometer (EDX) ausgestattet, das eine semiquantitative Analyse der Hauptelemente
gestattet.

In Vorbereitung der REM-Analysen, mussten unter dem Binokular die einzelnen Korner
ausgelesen werden. Da sich diese Prozedur bei der Kornfraktion 63-125 um als duBerst
mithevoll und langwierig erwies, wurden Kérner der Fraktion 125-250 um ausgelesen. Die
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Korner wurden in Epoxydharz eingebettet. AnschlieBend wurden die ausgehérteten
Praparate vorsichtig geschliffen und poliert bis die einzelnen Korner angeschnitten waren.

Ein Teil der Daten wurde bereits veroffentlicht (Ehrmann & Polozek, 1999; Polozek &
Ehrmann, 1998; Polozek, 2000). Alle Rohdaten sind in der Datenbank ,PANGAEA’ des
Alfred-Wegener-Institutes Bremerhaven verfligbar.
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5 Darstellung der Ergebnisse

5.1  Erkennungsmerkmale der Schwerminerale

Im folgenden werden nur die hiufig aufiretenden und fiir die Liefergebietsrekonstruktion
relevanten Minerale ausfiihrlich beschrieben. Alle anderen, nur vereinzelt, aufiretenden
Minerale sind den Tabellen (Anlage 1 bis 5) zu entnehmen. Die Bestimmung der Schwer-
minerale erfolgte nach den Angaben von Mange & Maurer (1991) und Boenigk (1983). In
diesen Bestimmungsbiichern finden sich detaillierte Angaben zur Identifizierung und Fotos
der einzelnen Schwerminerale.

Pyroxene

Die Klinopyroxene der im Rahmen dieser Arbeit untersuchten Sedimente sind generell
sehr bla gefdrbt und kommen in den Varietiten grin-braun, gelblich-blau und farblos vor.
Sie zeigen meist einen sehr schwachen Pleochroismus. Die Klinopyroxene sind meist
prismatisch ausgebildet und zeigen Alterationserscheinungen verschiedener Intensitit.
Idiomorphe Komer sind nur sehr selten anzutreffen. Als Verwitterungserscheinungen
treten hiufig Hahnenkdmme, oftmals auch eine Zurundung der Kérner auf. Einige Korner
zeigen Zwillingsbildungen oder Lamellen. Opake Einschliisse in den Kornern sind héufig.
Neben Klinopyroxenen mit klar ausgeprégter Spaltbarkeit fanden sich auch Korner ohne
sichtbare Spaltbarkeit.

Bei den mit dem Rasterelektronenmikroskop analysierten Klinopyroxenen handelt es sich
zum iberwiegenden Teil um Diopside und Augite. Bei der optischen Schwermineralzih-
lung kann davon ausgegangen werden, daB3 die blal gefirbten Varietiten diopsidische und
die kréftiger gefarbten Klinopyroxene augitische Pyroxene sind (Mange & Maurer, 1991).

Als vulkanisches Mineral wird Titanaugit als einziger Pyroxen gesondert dargestellt. Die
Titanaugite sind meist violett-braun bis braun gefirbt und zeigen oft anomale blaue und
lederbraune Interferenzfarben.

Die Orthopyroxene der untersuchten Sedimente sind prismatisch ausgebildet und zeigen
wie die Klinopyroxene nur sehr blasse Farben (gelblich-bldulich, gelb-griin, grin-braun,
farblos). Die Komer konnen kantengerundet sein oder Atzfiguren wie Hahnenkdmme
zeigen. Haufig treten opake Einschliisse auf. Hypersthene sind durch ihren deutlichen
Pleochroismus von rétlichbraun nach griin und ihren optisch negativen Charakter gut von
den anderen Orthopyroxenen zu unterscheiden.

Die mit dem Rasterelektronenmikroskop analysierten Orthopyroxene gehoren zum
uberwiegenden Teil der Mischkristallreihe Bronzit - Hypersthen an.

Die Unterscheidung der Klinopyroxene von den Orthopyroxenen erfolgte anhand optischer
Eigenschaften wie Ausloschung, optischer Charakter, Farbe, Doppelbrechung und Licht-
brechung.

Amphibole
Die griinen Hornblenden der untersuchten Sedimente besitzen einen charakteristischen
Pleochroismus von griin zu griin-braun, selten auch zu blau-griin. Die Kérner liegen, durch
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die perfekte Amphibolspaltbarkeit, meist als prismatische Spaltstiicke vor. Selten zeigen
sich Losungserscheinungen wie Atzfiguren, gezackte Rinder oder skelettartige Formen.
Kaersutit, die braune Hornblenden-Varietit, zeigt in den untersuchten Proben einen
deutlichen Pleochroismus von bla-braun zu dunkelbraun bzw. rétlichbraun und kann in
einigen Féllen nahezu opak erscheinen. Die tremolitischen Amphibolen sind meist farblos.
Andere Amphibole wie Antophyllit, Gedrit und Arfvedsonit konnten nur vereinzelt
beobachtet werden.

Granat

Die isotropen, meist gut gerundeten Granatkémer in den untersuchten Sedimenten treten
als farblose oder rosafarbene Pyralspit-Varietdten (Pyrop, Almandin, Spessartin) auf.
Griine Vertreter (Grossular) sind sehr selten. Opake Einschliisse sind héufig.

Zirkon

Die Zirkone sind in den untersuchten Sedimenten meist gut gerundet, konnen aber auch als
idiomorphe Korner mit angerundeten Kanten vorkommen. Sie zeigen oft Zonierungen und
konnen durch Einschliisse verunreinigt sein. Hiufigste Vertreter sind farblose Zirkone.
Rote Zirkone zeigen oft einen deutlichen Pleochroismus und gelten als Anzeiger fiir ein
prikambrisches Muttergestein. Die Rotfirbung wird durch anhaltende radioaktive Bestrah-
lung bedingt. Mit zunehmender Bestrahlung und damit zunehmendem Alter intensiviert
sich die Férbung (Zimmerle, 1972). Metamikte Zirkone kommen ebenfalls vor. Die
Metamiktisierung wird durch radioaktive Strahlung verursacht, die den Zirkon in eine
amorphe Masse umwandelt (Mange & Maurer, 1991).

Titanit

In den untersuchten Sedimenten kommen die honiggelben, seltener hellbraunen Titanite als
kantengerundete bis gerundete Bruchstiicke vor. Typische Merkmale sind hoher Glanz und
die charakteristischen anomalen gelblichen, nahe der Auslosch-Stellung himmelblauen
Interferenzfarben.

Epidot-Gruppe

In den untersuchten Sedimenten zeigen die blaB-griinen Klinozoisite charakteristische
gelbe und blaue Interferenzfarben. Fiir Epidot ist eine pistaziengriine Eigenfarbe kenn-
zeichnend. Die seltenen farblosen Epidote lassen sich nur schwer von Klinozoisiten
unterscheiden. Piemontit und Allanit wurden nur vereinzelt beobachtet.

Apatit

Die farblosen, selten blaB-braun oder grau gefirbten Apatite sind in den hier untersuchten
Sedimenten meist gut gerundet, konnen aber auch als idiomorphe kantengerundete Korner
vorkommen. Sie sind oft durch opake Einschliisse verunreinigt.

Alterite

Als Alterite wurden alle stark alterierten Minerale und Mineralaggregate zusammengefasst,
bei denen eine Zuordnung zur eigentlichen Mineralgruppe nicht mehr moglich war. Stark
verwitterte Minerale, die noch optische Eigenschaften zur Identifizierung erkennen lieen,
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wurden zu ihren Mineralgruppen gezihlt. Die meisten Alterite sind grau-braun bis grau-
schwarz gefarbt und erscheinen als unregelméaBige Mineralaggregate.

Opake Minerale

Die opaken Minerale koénnen i.d.R. im Durchlichtmikroskop nicht naher bestimmt werden.
Nur Hématit war infolge seiner charakteristischen rotbraunen Farbe, die im Durchlicht an
den diinnen Réndern gut erkennbar ist, optisch identifizierbar. Vor allem in den Oberfla-
chenproben der Sedimentkerne kann Hamatit als rotlicher Uberzug auf anderen Mineralen
aufireten. Spezielle Methoden zur Identifizierung der opaken Minerale wurden im Rahmen
dieser Arbeit nicht angewandt. Dennoch sind die opaken Minerale ein wesentlicher
Bestandteil der Schwermineralspektren und liefern indirekte Hinweise, die zur Rekonstruk-
tion der Liefergebiete herangezogen werden konnen.

Glas

Vulkanische Gléser sind keine eigentlichen Schwerminerale. Die Dichte von Glas liegt mit
2.3-2.8 g/em® an der Grenze zur Schwermineralfraktion. Durch opake Einschlisse und
Verunreinigungen kann die Dichte jedoch soweit ansteigen, daf vulkanisches Glas in die
Schwerefraktion gelangt. Bei den hier beschriebenen Glidsern handelt es sich um eine
braune, z.T. blasige Varietdt. Die vulkanischen Gliser koénnen zu Palagonit umgewandelt
sein. Palagonit bildet sich durch teilweise Entglasung aus basaltischem Glas unter Wasser-
aufnahme und Oxidation des Eisens (Carozzi, 1993).

Olivin
Die meist gerundeten Olivin-Korner sind oft durch opake Einschliisse verunreinigt. Sie
sind meist farblos oder blaB3-griin gefarbt.

5.2 Verteilung spezifischer Schwerminerale in den Sedimentkernen

5.2.1 Schwermineralverteilung in der Sedimentabfolge des Bohrkernes DVDP-12

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes DVDP-12 umfaf3t 27 Mineralgruppen
(Anlage 1), von denen hier nur die fiir die spitere Diskussion bedeutenden Minerale
dargestellt werden (Abb. 5.1).

Pyroxene: Die Klinopyroxene kommen im Schwermineralspektrum des Sedimentkernes
DVDP-12 in Konzentrationen von 20 bis 55 % vor. Titanaugit als typisches vulkanisches
Mineral zeigt Konzentrationen zwischen 0 und 16 %. In den Schichten zwischen 165 mbsf
und 86 mbsf sind die Titanaugit-Konzentrationen nur sehr gering. Bei 86 mbsf und 77
mbsf zeigen sie maximale Gehalte, die zum Hangenden hin stetig abnehmen. Die Orthopy-
roxene kommen in Gehalten von 4 bis 22 % vor. Sie zeigen ein &hnliches Verteilungsmus-
ter wie die Klinopyroxene.

Amphibole: Die Gruppe der griinen Amphibole wird durch die griinen Hornblenden
dominiert. Antophyllit, Gedrit und Arfvedsonit kommen nur in Spurengehalten vor und
beeinflussen damit die Verteilung der griinen Amphibole nicht. Aus diesem Grund wurden
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sie zu dieser Gruppe gezihlt. Die Konzentrationen an griinen Amphibolen schwanken
zwischen 3 und 51 %. Die maximalen Gehalte kommen im unteren Bereich des Sediment-
kernes zwischen 165 und 105 mbsf vor. Kaersutit tritt in Konzentrationen zwischen 1 und
19 % auf. Die tremolitischen Amphibole zeigen Konzentrationen zwischen O und 3 %.
Griine und tremolitische Amphibole zeigen ein dhnliches Verteilungsmuster.

griiner tremolitischer
Klinopyroxen Titanaugit Orthopyroxen  Amphibol Kaersutit Amphibol Zirkon Granat
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Stabile Minerale: Zirkon (0-5 %), Granat (0-1 %), Titanit (0-1 %), Apatit (1-3 %) und
Epidot (0-1 %) treten nur in geringen Konzentrationen auf. In der spiteren Diskussion
werden sie als eine Klasse, die der stabilen Minerale, betrachtet. Klinozoisit kommt zwar
nur in Spurengehalten (<1 %) vor, wird aber aufgrund seiner Liefergesteinsrelevanz
unabhéngig von den Mineralen der Epidot-Gruppe dargestellt.

Vulkanisches Glas: Vulkanische Glédser treten nur in einigen Proben in Gehalten bis 2 %
auf. Thre Anwesenheit beschrinkt sich auf Sedimente zwischen 92 mbsf und 77 mbsf und
zwischen 39 mbsf und 2 mbsf.

Olivin: Die sehr geringen Olivin-Konzentrationen von max. 3 % beschrinken sich auf die
oberen 39 m des Sedimentkernes.

Opake Minerale: Obwoh! sich die opaken Minerale im Durchlicht nicht einem bestimmten
Mineral zuordnen lassen, sind sie wichtiger Bestandteil des Schwermineralspektrums. Die
Konzentrationen an opaken Mineralen liegen, bis auf ein Maximum zwischen 86 und 77
mbsf, zwischen 1 und 5 %.

Alterierte Minerale: Mit 0-21 % sind die alterierten Minerale essentieller Bestandteil des
Schwermineralspektrums. Bis zu ihrem Maximum bei 71 mbsf zeigen sie einen deutlich
ansteigenden Trend. Im Hangenden schwanken ihre Gehalte zwischen 8 und 15 %.

5.2.2 Schwermineralverteilung in der Sedimentabfolge des Bohrkernes CIROS-2

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes CIROS-2 umfaft 37 Mineralgruppen
(Anlage 2), von denen hier nur die fiir die spitere Diskussion bedeutenden Minerale
dargestellt werden (Abb. 5.2). Die Daten sind bereits publiziert (Ehrmann & Polozek,
1999).

Pyroxene: Die Klinopyroxene kommen in Konzentrationen von 3 bis 38 % vor, wobei die
hohen Konzentrationen im Kernabschnitt zwischen 0 und 107 mbsf aufireten. Die Titanau-
git-Konzentrationen schwanken zwischen 0 und 19 %. Sie korrelieren mit der Verteilung
der iibrigen Klinopyroxene. Die Orthopyroxene treten in Konzentrationen von 1 bis 16 %
auf. Die hochsten Konzentrationen kommen in den oberen 45 m vor.

Amphibole: Die grinen Homnblenden dominieren das Spektrum der griinen Amphibole.
Antophyllit, Gedrit und blau-griine Amphibole treten nur in sehr geringen Mengen auf und
wurden zur Klasse der griinen Amphibole gerechnet. Die Konzentrationen der griinen
Amphibole schwanken zwischen 2 und 37 %. Die hoéchsten Gehalte zeigen sich in den
Sedimenten unter 112 mbsf. Kaersutit kommt in Konzentrationen von 1 bis 40 % vor,
wobei die hochsten Gehalte in den Sedimenten zwischen 165 und 139 mbsf auftreten.
Tremolitische Amphibole kommen in Konzentrationen von 0 bis 7 % vor.

Stabile Minerale: Zirkon (0-14 %), Granat (0-2 %), Titanit (0-3 %), Apatit (0-18 %) und
Epidot-Varietiten (0-4 %) zeigen ein sehr dhnliches Verteilungsmuster. Thre maximalen
Konzentrationen liegen zwischen 112 und 142 mbsf. Die deutliche Ubereinstimmung der
Verteilungskurven begriindet auch in den CIROS-2-Sedimenten die Zusammenfassung zu
einer gemeinsamen Klasse. Klinozoisit kommt in Konzentrationen von 0 bis 3 % vor und
zeigt ein dhnliches Verteilungsmuster, wie die 0.g. stabilen Minerale.
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Vulkanisches Glas: In den Sedimenten der Bohrung CIROS-2 treten zwei verschiedene
Glasvarietiten auf In den oberen 100 m erscheint braunes, frisches Glas in Konzentratio-
nen von 0 bis 5 %. Darunter kommt es nur in 2 Proben (< 1 %) vor. Von 141 bis 164 mbsf
tritt zusétzlich Palagonit in hohen Konzentrationen auf (max. 18 %).

griner tremolitischer
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Olivin: Olivin ist nur in der obersten Probe mit 9 % vertreten.

Opake Minerale: Die Konzentrationen an opaken Mineralen schwanken von 1 bis 32 %.
Dabei zeigt sich, ein Maximum bei 136 mbsf ausgenommen, ein vom Hangenden zum
Liegenden abnehmender Trend.

Alterierte Minerale: Die alterierten Minerale kommen in Konzentrationen von 4 bis 24 %
vor. In den Sedimenten zwischen 165 mbsf und 100 mbsf liegen die durchschnittlichen
Gehalte bei 4 %. Im Hangenden erhohen sich die Gehalte auf durchschnittlich 15 %.

5.2.3 Schwermineralverteilung in der Sedimentabfolge des Bohrkernes MSSTS-1

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes MSSTS-1 umfafit 38 Mineralgruppen
(Anlage 3), von denen hier nur die fiir die spitere Diskussion bedeutenden Minerale
dargestellt werden (Abb. 5.3).

Pyroxene: Die Klinopyroxene kommen in Konzentrationen von 27 bis 60 % vor. Die
Titanaugit-Konzentrationen schwanken zwischen 1 und 6 %. Erhohte Konzentrationen
treten nur in den oberen 38 m auf. Darunter tritt Titanaugit, bis auf eine Ausnahme bei 204
mbsf (2 %), entweder nicht oder nur vereinzelt auf. Orthopyroxene treten in Konzentratio-
nen von 4 bis 25 % auf).

Amphibole: Die griinen Hornblenden, blau-griinen Amphibole, Antophyllit und Arfvedso-
nit werden zur Klasse der grinen Amphibole zusammengefasst. Die Konzentrationen
dieser Amphibol-Klasse schwanken zwischen 0 und 11 % und zeigen nach oben einen
schwach ansteigenden Trend. Die Gehalte an Kaersutit liegen bei maximal 6 %. Die
hochsten Konzentrationen treten in den oberen 38 m auf. Darunter ist Kaersutit nur in
Spurengehalten vertreten. Die tremolitischen Amphibole kommen in Konzentrationen von
0 bis 4 % vor.

Stabile Minerale: Zirkon (0-1 %), Granat (0-6 %), Titanit (0-3 %), Apatit (0-2 %) und
Epidot (0-8 %) werden in der spiteren Diskussion als eine Klasse, die der stabilen
Minerale, betrachtet. Klinozoisit kommt in Konzentrationen von O bis 4 % vor. Die
hochsten Konzentrationen treten unter 123 mbsf auf.

Vulkanisches Glas: Glas ist, bis auf ein Maximum (2 %) bei 116 mbsf, nur vereinzelt
vertreten. Sein Vorkommen beschrinkt sich dabei auf die oberste Probe und die Sedimente
zwischen 221 mbsfund 116 mbsf.

Olivin: Olivin kommt nur vereinzelt in den oberen 30 m vor. Seine héchste Konzentration
(12 %) zeigt er in der obersten Probe bei 11 mbsf.

Opake Minerale: Die opaken Minerale weisen Gehalte von 2 bis 18 % auf. In den oberen
25 m sind die Konzentrationen deutlich erhoht.

Alterierte Minerale: Die Konzentrationen der alterierten Minerale liegen zwischen 8 und
25 %. Sie nehmen zum Hangenden hin leicht ab.
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Abb. 5.3 Verteilung der wichtigsten Schwerminerale im Sedimentkern MSSTS-1

5.2.4 Schwermineralverteilung in der Sedimentabfolge des Bohrkernes CRP-1

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes CRP-1 umfaB3t 32 Mineralgruppen
(Anlage 4), von denen hier nur die fiir die spédtere Diskussion bedeutenden Minerale
dargestellt werden (Abb. 5.4). Die Daten wurden bereits veroffentlicht (Polozek &
Ehrmann, 1998).
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Pyroxene: Die Klinopyroxene kommen in Konzentrationen von 35 bis 75 % vor. Sie
zeigen eine zyklische Verteilung, d.h. Sedimentabschnitte mit hohen Klinopyroxen-
Konzentrationen wechseln mit geringméichtigeren Sedimentabschnitten, in denen die
Konzentrationen niedrig sind. Titanaugite liegen in Konzentrationen bis 7 % vor und
zeigen trotz groBer Schwankungen zum Hangenden hin einen ansteigenden Trend. Die
Orthopyroxene treten in Konzentrationen von 2 bis 17 % auf und zeigen zwischen 147 und
50 mbsf eine dhnliche zyklische Verteilung, wie die Klinopyroxene.
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Amphibole: Die Gruppe der grinen Amphibole wird von den griinen Hornblenden
dominiert. Blau-griine Amphibole, Aktinolith, Antophyllit und Arfvedsonit treten nur in
Spurengehalten auf. Die grinen Amphibole zeigen Gehalte von 1 bis 6 %. Auch hier 1af3t
sich eine schwach zyklische Verteilung erkennen, die sich zu der Verteilung der Pyroxene
gegenldufig verhalt. Kaersutit kommt in Konzentrationen von 0 bis 4 % vor, wobei zwei
Maxima in den oberen 60 m auftreten. Tremolitischer Amphibol tritt in Konzentrationen
von O bis 4 % auf. In seiner Verteilungskurve lassen sich 3 deutliche Maxima erkennen.

Stabile Minerale: Zirkon (0-2 %), Granat (0-3 %), Titanit (0-1 %), Apatit (0-2 %) und die
Vertreter der Epidot-Gruppe (0-1 %) werden zur spiteren Diskussion als eine Klasse
(stabile Minerale) betrachtet. Klinozoisit kommt in Konzentrationen von 0 bis 2 % vor und
wird aufgrund seiner Liefergebietsrelevanz, unabhéngig von der Epidot-Gruppe dargestellt.

Vulkanisches Glas: Die Konzentrationen an vulkanischem Glas liegen bei durchschnittlich
1 %. Hohere Konzentrationen (4-7 %) kommen nur bei 147 mbsf, 142 mbsf, 114 mbsf und
19 mbsf vor.

Opake Minerale: Opake Minerale kommen in Konzentrationen von 1 bis 9 % vor. Thr
Verteilungsmuster korreliert schwach positiv mit dem der alterierten Minerale.

Alterierte Minerale: Die Konzentrationen an alterierten Mineralen liegen zwischen 6 und
34 %.

5.2.5 Schwermineralverteilung in der Sedimentabfolge des Bohrkernes CRP-2/2A

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes CRP-2/2A umfalit 24 Mineralgruppen
(Anlage 5), von denen hier nur die fiir die spitere Diskussion bedeutenden Minerale
dargestellt werden (Abb. 5.5). Die Daten wurden bereits verdffentlicht (Polozek, 2000).

Pyroxene: Klinopyroxen kommt in Konzentrationen von 4 bis 75 % vor. Die Titanaugit-
Gehalte schwanken zwischen 1 und 5 %. In den Sedimenten zwischen 624 und 247 mbsf
liegen die Konzentrationen unter 1 %. Ab 247 mbsf steigen die Konzentrationen zum
Hangenden schwach an. Orthopyroxene treten in Konzentrationen von 3 bis 25 % auf. Die
Verteilungsmuster der Klino- und Orthopyroxene sind dhnlich.

Amphibole: Die grinen Hornblenden dominieren die Gruppe der griinen Amphibole, zu
der aufgrund der sehr geringen Gehalte auch blau-grilne Amphibole und Glaukophan
gerechnet werden. Die griinen Amphibole kommen in Konzentrationen von 1 bis 6 % vor.
Kaersutit und tremolitischer Amphibol treten in Konzentrationen von 0 bis 2 % auf.

Stabile Minerale: Zirkon (0-3 %), Granat (0-12 %), Titanit (0-1 %), Apatit (0-12 %) und
die Minerale der Epidot-Gruppe (0-2 %) werden im Diskussionskapitel als eine Klasse
betrachtet. Klinozoisit kommt in Konzentrationen von max. 1 % vor und wird, wie in den
anderen Sedimentkernen, gesondert dargestellt.

Vulkanisches Glas: Hohe Konzentrationen an Glas (max. 6 %) sind auf die oberen 247 m
beschréankt. In den liegenden Schichten kommt Glas nur vereinzelt vor.

Opake Minerale: Opake Minerale kommen in Konzentrationen von 1 und 10 % vor.



Darstellung der Ergebnisse

Alterierte Minerale: Die alterierten Minerale zeigen Konzentrationen von 5 bis 72 %. Sie
zeigen ein ahnliches Verteilungsmuster wie die opaken Minerale.

griner tremolitischer
Klinopyroxen  Titanaugit = Orthopyroxen  Amphibol Kaersutit Amphibol Zirkon Granat
Q 90 Q 6 Q 30 0 6 0 3 0 3 0 4 0 20 (%)
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Abb. 5.5 Verteilung der wichtigsten Schwerminerale im Sedimentkern CRP-2/2A
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6 Interpretation und Rekonstruktion

6.1  Topographie, Geologie und Petrographie des Transantarktischen Gebirges
und der McMurdo-Vulkanit-Provinz

An dieser Stelle soll kurz auf die regionalgeologische Situation des Sud-Victoria-Landes
im Transantarktischen Gebirge eingegangen werden, da sie von grundlegender Bedeutung
flir das Verstidndnis der nachfolgenden Interpretationen der Schwermineralverteilungen in
den Bohrungen des McMurdo-Sunds ist.

Das Transantarktische Gebirge stellt eine grof3e transkontinentale Bergkette von tiber 2500
km Lénge dar, die bis 4500 m hoch ist (Gunn & Warren, 1962; von Frese, 1998). Die
Heraushebung der Gebirgskette fand in mehreren Phasen statt (vgl. 2.2.3, Gleadow &
Fitzgerald, 1987; Tessensohn, 1994; Wilson, 1999, Busetti et al., 1999).

6.1.1 Topographie des Transantarktischen Gebirges

Das Gebiet, dessen Geologie fiir die Liefergebietsrekonstruktionen relevant ist, umfaflt den
Teil des Transantarktischen Gebirges zwischen Mackay-Gletscher im Norden und
Koettlitz-Gletscher im Stuiden des Victoria-Landes (Abb. 6.1 und 6.2). Dieses Gebiet wird
auch als ,Trockentiler-Region’ oder ,McMurdo-Oase’ bezeichnet. Die aufgeschlossenen
Gesteinsformationen werden im Westen vom ostantarktischen Eisschild und im Osten vom
Victoria-Land-Becken des Ross-Meeres begrenzt. Die Breite des Transantarktischen
Gebirges im Siid-Victoria-Land variiert zwischen 48 km im Norden und 160 km im Stiden
(Gunn & Warren, 1962). Grofle Talgletscher flieen in 6stlicher Richtung durch diesen
Teil des Gebirges, Mackay-, Ferrar-, Blue- und Koettlitz-Gletscher erreichen den Meeres-
spiegel und kalben michtige Eisberge in das Ross-Meer. Wright- und Taylor-Gletscher
haben sich von der Kiiste zuriickgezogen. Neben diesen groen Talgletschern, gibt es noch
zahlreiche kleine Gletscher. Einige Talgletscher dehnen sich an der Kiiste zu Piedmont-
Gletschern aus.

Das heutige Landschaftsbild der Region wird von den verschiedenen Gletschern geprégt.
In den wenigen eisfreien Gebieten, den Trockentilern, bestimmen die glazialen Erosions-
formen der Gesteinsformationen die Landschaft. So wechseln zB. in den Regionen, in
denen die Gesteine der Beacon- und der Ferrar-Gruppe anstehen, flache Plateaus mit sehr
steilen, nahezu vertikalen Talwinden. Der Kontakt zwischen Graniten und Doleriten
entlang von Talwinden wird durch deutliche Stufen angezeigt. In einigen entgletscherten
Télern haben sich groflie Schmelzwasser-Seen gebildet (Gunn & Warren, 1962).
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Legende zu Abb. 6.1 und 6.2

//// Ferrar-Gruppe

Beacon-Supergruppe

‘Cinder Cones’ der McMurdo-
Vulkanit-Gruppe

Beacon-Supergruppe
mit Ferrar-Gruppe

|2 % XX . . V)&X Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex
e ot Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex % mit Ferrar-Gruppe
o Skelton-Gruppe : * quartire glaziale Ablagerungen
“—"—,;'_—% Gletscher ®  Lage der Bohrungen

Abb. 6.1 (8. 55) Geologische Karte des Untersuchungsgebietes zwischen Wright-
und Mackay-Gletscher (vereinfacht nach Gunn & Warren, 1962)

Abb. 6.2 (S. 56) Geologische Karte des Untersuchungsgebietes zwischen Koettlitz-
und Wright-Gletscher (vereinfacht nach Gunn & Warren, 1962)

6.1.2 Geologie der Region

Das Transantarktische Gebirge wird in der Region zwischen Mackay- und Koettlitz-
Gletscher aus vielfiltigen Gesteinsformationen aufgebaut. Das kristalline Grundgebirge
besteht aus meist amphibolitfaziellen Metamorphiten (z.B. Koettlitz-Gruppe) und den
Grauwacken und Kalksteinen der Skelton-Gruppe (Gunn & Warren, 1962; Ghent &
Henderson, 1968; Skinner & Ricker, 1968a; Riddolls & Hancox, 1968). Es gibt keine
Anzeichen fur hochmetamorphe Gesteine wie in der Ostantarktis oder dem Nord-Victoria-
Land (Laird, 1991). In das kristalline Grundgebirge intrudierten die prdkambrischen bis
unterpaldozoischen Granitoide des Granite-Harbour-Intrusiv-Komplexes (GHIK) in drei
Phasen (Gunn & Warren, 1962; Ghent & Henderson, 1968; Skinner & Ricker, 1968a;
Riddolls & Hancox, 1968; Smillie, 1992). Bei den dariiber liegenden Sedimentgesteinen
handelt es sich hauptsichlich um devonische bis triassische, nicht-marine Sandsteine,
Quarzite und Siltsteine der Beacon-Supergruppe (BS) (Gunn & Warren, 1962; Nathan &
Schulte, 1968; Skinner & Ricker, 1968b; Laird & Bradshaw, 1982). Die méchtigen
Sedimente der Mawson-Formation beenden im unteren Jura die Sedimentation der Beacon-
Supergruppe (Gunn & Warren, 1962). Grundgebirge und Sedimentgesteine werden von
den Sills und Dikes der jurassischen Ferrar-Gruppe (FG) intrudiert (Nathan & Schulte,
1968; Skinner & Ricker, 1968b; Young & Ryburn, 1968; Elliot et al., 1986; Wilhelm &
Worner, 1996). Die Vulkanite der kdnozoischen McMurdo-Vulkanit-Gruppe (MVG) sind
innerhalb des Transantarktischen Gebirges auf kleine Vorkommen beschrinkt und bilden
dort sogenannte ,Cinder Cones’ (Wright & Kyle, 1990).

6.1.3  Petrographie

Skelton- und Koettlitz-Gruppe
Die spatproterozoischen Metasedimente sind eher geographisch als petrographisch

untergliedert und tiberwiegend auf das Gebiet zwischen Skelton-Gletscher und Marble-
Point beschrinkt (Abb. 6.2). Nordlich und westlich von Marble-Point wurde die Skelton-
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und Koettlitz-Gruppe durch die Intrusionen des GHIK verdringt und nur kleine Reste
zeugen von ihrer ehemaligen Anwesenheit (Gunn & Warren, 1962).

Die Gesteine der Skelton-Gruppe werden in eine éltere grinschieferfazielle Karbonat-
Quarzit-Vulkanit-Assoziation (Anthill-Kalkstein) und eine dariiberliegende jiingere
grinschiefer- bis amphibolitfazielle kalkig-vulkanische-turbiditische-Assoziation (Cocks-
Formation) untergliedert (Skinner, 1982). Die urspriinglichen Grauwacken und Kalksteine
wurden durch eine Serie granitischer und gneisischer Intrusionen beeinfluft und dadurch
deformiert und metamorphisiert (Skinner, 1983). Der Grad der Metamorphose nimmt dabei
nordwirts in Richtung Blue-Gletscher-Areal zu. Die Koettlitz-Gruppe, nordlich des
Koettlitz-Gletscher, besteht aus niedrig bis méBig metamorphen Konglomeraten,
Amphiboliten, Marmoren, Pillow-Laven und Schiefern (Hobbs-Formation), mittel- bis
hochgradig metamorphen Marmoren (Salmon-Marble) und hochgradigen Biotit-
Paragneisen und Amphiboliten (Marshall-Formation) (Findley et al., 1984). Die Gesteine
der Koettlitz- und Anthill-Formation unterscheiden sich lediglich in der Intensitét ihres
Metamorphosegrades. Die Anlagen 6.1 bis 6.3 zeigen die wichtigsten Gesteinsformationen
und ihre spezifischen Schwerminerale.

Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex

Die Gesteine des GHIK intrudierten im Prikambrium bis Ordovizium wihrend und
zwischen drei Deformationsereignissen (Skinner, 1983). Die ersten beiden Deformationen
werden verschiedenen Impulsen der prikambrischen Beardmore-Orogenese zugeschrieben.
Zwischen diesen beiden Deformationsereignissen intrudierten Orthogneise (Portal-
Augengneis) und Granitoide. IThre regionale Ausdehnung ist auf das Gebiet zwischen
Skelton- und Darwin-Gletscher beschrinkt (vgl. Abb. 2.4, Laird, 1991). Wéhrend der
zweiten Deformation entstanden durch Metamorphose und Anatexis synkinematisch
Renegar-Gneis und Buddha-Diorit. Darauf folgte, ebenfalls noch synkinematisch, die
Bildung des Chancellor-Orthogneises und des Larsen-Granodiorites. Letzterer tritt in zwei
Variationen auf, Olympus-Granit-Gneis und Dias-Granit. Eine dritte Deformation fand
wihrend der Ross-Orogenese im frithen Ordovizium statt. Sie fiihrte zur Intrusion des
Theseus- und Skelton-Granodiorites. Alle anderen undeformierten Plutone, wie Vida- und
Irizar-Granit, Delta-Diorit, Murray-Granit u.a., entstanden postkinematisch, aber noch
wihrend der Ross-Orogenese. Die Abkiihlungsalter der GHIK-Gesteine liegen zwischen
590 und 450 Ma (Gunn & Warren, 1962; Skinner, 1983; Roland & Kleinschmidt, 1994).
Aufschlusse der verschiedenen Intrusiva finden sich in der weiteren Umgebung von
Granite-Harbour und den Trockentilern (Abb. 6.1, 6.2).

Beacon-Supergruppe

Die intrusiven und metamorphen Gesteine des Grundgebirges wurden im Silur und frithen
Devon erodiert und es bildete sich die Kukri-Peneplain. Auf dieser Erosionsoberfliche
wurden die Sedimente der Beacon-Supergruppe (BS) abgelagert, die mindestens zwei
Hebungsphasen unterworfen waren. Die hierdurch bedingte Erosion der Beacon-Sedimente
fihrte zu einer starken Reduktion der urspriinglichen Méchtigkeit und lokal zur volligen
Abtragung. Die Kukri-Peneplain taucht mit flachem Winkel nach Westen in Richtung
Inland (Gunn & Warren, 1962). Entlang des Kontaktes zwischen Beacon-Supergruppe und
Kukri-Peneplain intrudierten bis zu 350 m maichtige Sills der Ferrar-Gruppe. Durch diese
Intrusionen wurden die méchtigen Beacon-Sedimente herausgehoben und erodiert. Mit
dem Anstieg der Topographie in Richtung Kiiste und dem westwirts gerichteten Einfallen
der Kukri Peneplain werden die Aufschliisse in Richtung Westen (Inland) hiufiger und
méchtiger (Abb. 6.1, 6.2). An der Kiiste sind Beacon-Sedimente nicht aufgeschlossen. Die
ostliche Grenze der Beacon-Supergruppe liegt 25 bis 40 km von der Kiiste entfernt und
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Beacon-Aufschliisse sind auf vereinzelte hoher gelegene Lokationen beschrénkt (z.B.
Royal Society Range).

Die Beacon-Supergruppe besteht aus klastischen Sedimenten und wird in die devonische
Taylor-Gruppe (Quarzsandsteine) und die spétkarbonische bis frithjurassische Victoria-
Gruppe (glaziale Lagen an der Basis, Sandsteine, Tonschiefer, Konglomerate und Kohlen-
lager) untergliedert (vgl. Kap. 2.2.1).

Als Liefergebiet der Beacon-Sedimente werden die heute eisbedeckten Gebiete der
Ostantarktis angenommen. In der ,McMurdo-Oase’ erscheinen die Beacon-Sedimente
monomineralisch und stammen vermutlich von granitischen oder metamorphen Gesteinen.
Vor der Sedimentation wurden mindestens 50 % des Ausgangsmaterials verwittert und
abgefiihrt, so daf3 nur Quarz abgelagert wurde. Die monomineralische Zusammensetzung
der Beacon-Sedimente konnte durch die Verwitterung weniger stabiler Minerale, einer
Korngroflen-Reduktion und dem Abtransport des feinen Materials verursacht worden sein.
Nach Gunn & Warren (1962) sprechen die relativ frisch aussehenden Feldspéte, die noch
vorhanden sind, dafiir, dal chemische Verwitterungsprozesse keine bedeutende Rolle
gespielt haben konnen. Die Sedimente der Beacon-Supergruppe wurden durch Wind und
Wasser antransportiert. Das angelieferte Material akkumulierte langsam in einem Gebiet
mit wandernden Diuinen, flachen, episodischen Seen, und moglicherweise unter &dstuaren
Bedingungen (Gunn & Warren, 1962). Die Sedimente wurden mehrmals durch Wind und
mdandrierende Fliisse aufgearbeitet und feines Material durch Ausblasung bzw. Ausspi-
lung abgefithrt. Im spiten Karbon entwickelte sich eine reiche Vegetation, die Diinen und
Strome stabilisierten sich, und der Abtransport des feinen Materials wurde reduziert. Es
lagerten sich méBig sortierte, glimmerhaltige Sedimente ab.

Ferrar-Gruppe

Die Ferrar-Gruppe besteht zum grofiten Teil aus magmatischen Gesteinen mit tholeiiti-
schem Chemismus. Sie bilden Sills, Dikes, Lakkolithe sowie Tuffe und Lavastréme (vgl.
Kap. 2.2.1). Die Typus-Lokalititen dieser Gesteine liegen im Ferrar- und Taylor-Tal. Die
Ferrar-Gruppe ist im Victoria-Land sehr weit verbreitet. Bei Granite Harbour reichen sie
bis an die Kiiste und nérdlich davon streichen sie lokal entlang der Kiistensteilhdnge aus
(Abb. 6.1).

Zur Zeit der Intrusion der Ferrar-Gesteine war die Landschaft des Victoria-Landes
herausgehoben und miBig zerkliiftet. Die Blocke der Beacon-Sedimente waren unter-
schiedlich herausgehoben und z T. stark geneigt. Die Intrusionen der méchtigen Ferrar-
Gesteine verursachten vermutlich eine betrachtliche Hebung der Beacon-Gesteine (Gunn
& Warren, 1962).

Die Mawson-Formation beendete im frithen Jura die Beacon Sedimentation im Sud-
Victoria-Land. Sie steht auf der siidlichen Hilfte des Allan-Nunataks und am Carapace-
Nunatak an. Die Mawson-Formation besteht aus Diamiktiten, Explosionsbreccien und
Lahar-Ablagerungen, die sich durch das Eindringen von Magma in wassergesittigte
Sedimente bildeten (Korsch, 1984). Am Carapace-Nunatak sind vulkanische Sande
aufgeschlossen, die palagonitisierte Hyaloklastite mit basaltischen Pillows fiihren.

Die darauffolgenden Kirkpatrick-Basalte im Hangenden sind im zentralen Transantarkti-
schen Gebirge sehr weit verbreitet und erreichen sehr grole Michtigkeiten. Im Sid-
Victoria-Land hingegen sind Kirkpatrick-Basalt-Vorkommen nur selten und weit verstreut
(Skinner & Ricker, 1968b; Kyle, 1979; Tingey, 1991). Petrographisch handelt es sich um
typische tholeiitische Laven, die Pillow-Strukturen bilden und zum Teil blasig ausgebildet
und verwittert sind. Hall et al.,(1982) bestimmten fiir diese Lavastrome ein Alter von 184
Ma.

Die bis zu 400 m méchtigen Dolerit-Sills der Ferrar-Gruppe sind das markanteste Merkmal
des Transantarktischen Gebirges. Untergeordnet treten die Gesteine der Ferrar-Gruppe
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auch als Dikes auf. Die Dolerite sind in den gufleren Bereichen feinkornig und im Zentrum
meist grobkomig ausgebildet. Einige der grofBeren Sills zeigen partielle Differentiationen
zu pegmatitischen Doleriten und eine Erhohung des Pyroxen/Feldspat-Verhiltnisses (Gunn
& Warren, 1962, Tingey, 1991, Elliot et al., 1995).

McMurdo-Vulkanit-Gruppe

Das Transantarktische Gebirge wird im Osten vom McMurdo-Sund mit seinen jungen
vulkanischen Inseln, wie White-Insel und Black-Insel (im Siiden) und Ross-Insel (im
Osten) begrenzt (Abb. 6.3). Die McMurdo-Vulkanit-Gruppe (MVG) ist eine der ausge-
dehntesten Alkali-Vulkanit-Provinzen der Erde. Sie umfaft die spitkanozoischen Vulkani-
te des Victoria-Landes, die Inseln des westlichen Ross-Meeres, die Balleny-Insel und
Scott-Insel. Die Entstehung und Verteilung der Vulkanite ist an die Entwicklung des
Westantarktischen Riftsystems und die Heraushebung des Transantarktischen Gebirges
gebunden. Die Unterteilung der McMurdo Gruppe erfolgt geographisch in drei Provinzen:
die Hallett-Vulkanit-Provinz, die Melbourne-Vulkanit-Provinz und die Erebus-Vulkanit-
Provinz (Kyle, 1990).
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Mt. Erebus und Mt. Melbourne sind aktive Vulkane, Kyle (1990) unterscheidet basaltische
Schildvulkane, Schichtvulkane mit trachytischer oder phonolitischer Zusammensetzung
und basaltische Schlacke-Kegel und Lavastrome. Im westlichen Ross-Meer deuten
magnetische Anomalien auf ausgedehnte basische Intrusivkorper, die das Ausdehnungsge-
biet kontinentaler Kruste (Westantarktisches Rift System) begrenzen (Bosum et al., 1989;
Damaske, 1994). Die Gesteine der McMurdo-Vulkanit-Gruppe dokumentieren die ersten
terrestrischen Vorkommen im Gebiet des Transantarktischen Gebirges seit der Intrusion
der Ferrar-Gruppe im Jura. Die iltesten datierten Gesteine, die der McMurdo-Vulkanit-
Gruppe zugeordnet werden, sind 25 Ma alte alkaline Intrusionen der Melbourne-Vulkanit-
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Provinz (Kyle, 1990). Die éltesten Laven sind auf 19.8 Ma datiert und kommen im
sidlichsten Ross Embayment am Sheridan Bluff vor (Scott Gletscher). Dennoch besteht
die Moglichkeit, daB der McMurdo-Vulkanismus wesentlich &lter ist, als terrestrische
Proben annehmen lassen. Belege liefern vulkanische Sedimente aus Bohrkernen des
McMurdo-Sunds (MSSTS-1), die ein Alter von 35 Ma zeigen und dennoch vergleichbar
mit den Gesteinen der MVG sind (Barrett et al.,1986). Im Rahmen dieser Arbeit ist in
erster Linie die Geologie und Petrographie der Erebus-Vulkanit-Provinz von Interesse
(Abb. 6.3). Die vulkanische Aktivitdt fand in zwei Phasen statt. Wahrend der ersten Phase
vor 19 bis 10 Ma flossen tiberwiegend trachytische Laven aus, wihrend der zweiten Phase
in den letzten 10 Ma wurden basanitische und phonolitische Laven gefordert.

Innerhalb des Transantarktischen Gebirges sind Vulkanite der MVG als ,Cinder Cones’ an
den Talwinden und den Talsohlen der Taylor- und Wright-Téler aufgeschlossen (Abb.
6.4). Das Alter dieser ,Cinder Cones’ liegt zwischen 4.8 und 1.5 Ma (Gunn & Warren,
1962; Armstrong et al., 1968; Wright & Kyle, 1990; Wilch et al., 1993a,b). Der Magma-
tismus im Taylor-Tal wird mit Heraushebungsphasen entlang des ostlichen Randes des
Transantarktischen Gebirges im Pliozdn und Pleistozin in Verbindung gebracht (Elston &
Bressler, 1981a; Wilch et al., 1993a,b).

-
RN - Basanite
N

V] Undifferentioted
B basement rocks

AN N s~ ~ N N N
AR AL NS RS or / ; \ \
SIS I62%E TS s C,\O(V\ G B
Q.2 ‘ N
i

ALY YR
N
ATPAYPR

%  Mapped vents
® Spot heights in meters

R

P
-~

- 7
\
SN

B

\/"
\TPA
NASN

~

~
17
A

I~
%
seNpa

VLAY
\
~

\ o~

\
~

{7/

\
5

A
N2

Y

b R ATATIA .
TE0ZTIEA F0I3

4T 021540 £ 010K

-

3198009 303*007

Abb. 6.4 Aufschlisse und K-Ar-Alter (in Ma) der ,Cinder Cones’ der McMurdo-
Vulkanit-Gruppe in der Taylor- und Wright-Tal-Region (nach Kyle, 1990)
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6.2  Interpretation der Schwermineralverteilung und Rekonstruktion der Liefer-
gesteine

Zur Interpretationen der Schwermineralverteilungen in den untersuchten Sedimentkernen
werden die aussagekriftigsten Minerale und Mineralgruppen herangezogen. Einige
Minerale, die nur in sehr geringen Prozentsitzen aufireten, konnen fiir die Rekonstruktion
des Liefergebietes von erheblicher Bedeutung sein und sollen daher mitberiicksichtigt
werden. Zur besseren Darstellung und Interpretation werden einige Minerale zusammen
dargestellt oder zu einer Mineralassoziation zusammengefasst. Voraussetzung dafiir ist die
Annahme eines gleichen Liefergesteins bzw. -komplexes. Die Minerale Granat, Zirkon,
Titanit, Epidot und Apatit werden zur Gruppe der stabilen Minerale zusammengefasst.

Die Tabelle 6.1 zeigt stark vereinfacht die zur Rekonstruktion verwendeten Schwerminera-
le und ihre Liefergesteinskomplexe. Detaillierte Angaben zur Herkunft der Schwerminera-
le finden sich in Anlage 6. Diese Zusammenstellung basiert auf den Kartierungen und
petrographischen Untersuchungen der anstehenden Gesteine im Victoria-Land des
Transantarktischen Gebirges und in den Vulkanit-Provinzen des McMurdo-Sunds (Gunn &
Warren, 1962; Cole & Ewart, 1968; Ghent & Henderson, 1968; Nathan & Schulte, 1968;
Riddolls & Hancox, 1968, Skinner & Ricker, 1968a,b; Kyle, 1981, 1990; Weiblein et al.,
1981; Laird & Bradshaw, 1982; Skinner, 1993; Elliot et al., 1986; Smillie, 1992; Wilhelm
& Worner, 1996).

Region des
Transantarktisches Gebirge heutigen Ross-
Schelfeises
Granite- Beacon-
Skelton- Harbour- Super- Ferrar- McMurdo-
Gruppe Intrusiv- P Gruppe Vulkanit-Gruppe
Komplex gruppe
Klinopyroxen X X X X
Orthopyroxen X
Titanaugit X
griine
Amphibole x % X
Kaersutit X
stabile Minerale X X X
vulkanisches X
Glas
tremolitischer
Amphibol und X
Klinozoisit
alterierte und « « «
opake Minerale % x

Tab. 6.1 Hauptliefergesteine der wichtigsten Schwermineralgruppen
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6.2.1 Interpretation der Schwermineralverteilung des Bohrkernes DVDP-12

Das Taylor-Tal schneidet sich ca. 85 km durch die ostliche Flanke des Transantarktischen
Gebirges. Es erstreckt sich vom Ostantarktischen Eisschild bis zum McMurdo-Sund. Im
Gegensatz zu seinen Nachbargletschern hat sich der Taylor-Gletscher in die westlichen
Bereiche des Tales zuriickgezogen (Marchant et al., 1994). Der ostliche Teil des Tales ist
damit bis auf kleinere alpine Gletscher, die aus Norden und Suden in Richtung Talachse
flieBen, eisfrei.

Die metasedimentdren Gesteine der Skelton-Gruppe und die Gneise des Granite-Harbour-
Intrusiv-Komplexes (GHIK) bilden das kristalline Grundgebirge und sind im zentralen und
dstlichen Tal weit verbreitet (Abb. 6.2; Gunn & Warren, 1962; Porter & Beget, 1981). Im
oOstlichen Talabschnitt (oberer N-Hang) ist der Larsen-Granodiorit aufgeschlossen, der
ebenfalls zum GHIK gehort (Abb. 6.2). Die sedimentiren Gesteine der Beacon-
Supergruppe (BS) und die Gesteine der Ferrar-Gruppe (FG) sind auf die westlichen
Bereiche des Tales beschrinkt. Kleine Vorkommen vulkanischer Gesteine (Olivin-Basalte)
der McMurdo-Vulkanit-Gruppe (MVG) stehen im zentralen Teil des Tales an (Gunn &
Warren, 1962; Armstrong et al., 1968; Wilch et al., 1993a,b).

Die Schwermineralverteilung der Sedimente des Bohrkerns DVDP-12 (Abb. 6.5) wird
durch die VorstéBe und Riickziige des Taylor-Gletschers und die Ausdehnung des Ross-
Schelfeises bis in das Taylor-Tal beeinfluf3t.

Spitestens seit dem Pliozén schob sich der Taylor-Gletscher, bedingt durch Schwankungen
in der Ausdehnung des ostantarktischen Eisschildes, periodisch in Richtung Ross-Meer vor
(Denton et al, 1971; Porter & Beget, 1981; Brook et al., 1993; Wilch et al., 1993b;
Marchant et al., 1994). Die frithen Vorst6Be erreichten den McMurdo-Sund (Porter &
Beget, 1981) und fithrten zur Ablagerung glazialer Sedimente, der sogenannten Quarter-
main-Drift und der Taylor-Drifts V-III. Die jiingeren Taylor-Drifts (II, I) sind weit weniger
ausgedehnt. Brook et al. (1993) geben fiir die Quartermain-Drift ein 1°Be-Alter zwischen 3
und 5 Ma an (Tab. 6.2). Die altere Taylor-Drift IVb wird auf 1.2 CHe) bzw. 2.1 Ma (‘°Be)
datiert und entspricht damit einem spétpliozinen Vorsto3 des Taylor-Gletschers (Brook et
al., 1993; Marchant et al,. 1994). Die 1.0 Ma alte Taylor-Drift IVa (Brook et al., 1993)
reprasentiert den weitesten Vorsto3 des Taylor-Gletschers im Quartdr (Marchant et al,,
1994). Auch Wilch et al. (1993b) konnten mittels “’Ar/*® Ar-Datierung der im Taylor-Tal
anstehenden Vulkanite die Ausdehnungen des Taylor-Gletscher rekonstruieren. Diese
Vulkanite zeigen keine Anzeichen von subaquatischen oder subglazialen Eruptionen, d.h.
die Eruptionen miissen subaerisch stattgefunden haben, als das Gletschersystem des
Taylor-Gletschers weniger ausgedehnt war. Die niedrigste Hohenlage der Aufschliisse
représentiert damit die maximale Hohe der Ausdehnung des Taylor-Gletschers. Zusammen
mit der Chronologie der hangenden und liegenden glazialen Ablagerungen 148t sich die
maximale Ausdehnung des Taylor-Gletschers zur Zeit der Eruption rekonstruieren (Tab.
6.2).

Die durch den Taylor-Gletscher abgelagerten Sedimente zeigen in ihrer mineralogischen
und petrographischen Zusammensetzung eindeutig das Taylor-Tal als Liefergebiet an
(Porter & Beget, 1981; Marchant et al., 1993¢, 1994).

Seit spitestens dem Pleistozidn, vermutlich aber schon seit dem Pliozédn, dehnte sich das
marine Ross-Schelfeis mehrmals aus und bildete einen Eisschild, der auf dem Meeresbo-
den auflag. Eiszungen dieses Eisschildes schoben sich periodisch bis in die Fjorde des
Transantarktischen Gebirges vor (Denton et al., 1971; Kyle, 1981; Stuiver et al., 1981,
Alonso et al., 1992). Bei diesen VorstéBen wurden Mordnen abgelagert und in den
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eisfreien Télern des Transantarktischen Gebirges wurden grofle, tiefe Seen angestaut.
(Porter & Beget, 1981; Denton et al.,, 1971, 1989; Anderson et al., 1992; Kellogg et al.,
1996). Die wihrend der letzten 1.2 Ma abgelagerten Ross-Meer-Drift-Sedimente bestehen
hauptsachlich aus vulkanischen Gesteinen der MVG, die 6stlich und siidlich vom Transan-
tarktischen Gebirge in der McMurdo-Sund Region verbreitet sind (Porter & Beget, 1981).

durchschnittliche Alter der Taylor-Drifi- Ausdehnung des Taylor-
Sedimente Gletschers
Brook et al., Wilch et al., 1993b
1993
Taylor II 113.000 a *He
117.000 a "Be
Taylor III 208.000 a *He
Taylor IVa 335.000 a *He
1.0 Ma Be
Taylor IVb 1.2 Ma He vor <1.5 Ma
2.1 Ma Be vor <2.71 Ma
Quartermain 3-5Ma Be zw. 2.97-2.71 Ma
vor 3.47 Ma
Tab. 6.2 Chronologie der Vorstéfe des Taylor-Gletschers

Die Ausdehnungen des Ross-Schelfeises sind zu den VorstéBen des Taylor-Gletschers
zeitlich phasenverschoben (Marchant et al., 1994; Brook et al., 1995). Wihrend glazialer
Perioden mit niedrigem Meeresspiegel vergroBerte sich das Ross-Schelfeis und lag dabei
auf dem Untergrund auf (Denton et al., 1989). Im Gegensatz dazu dehnte sich der ostant-
arktische Eisschild und damit der Taylor-Gletscher in den letzten 400.000 Jahren wihrend
interglazialer Perioden aus. Ursache daflir waren vermutlich erhdhte Niederschlagsmengen
im Innern der Ostantarktis (Porter & Beget, 1981; Brook et al., 1995). Auch fiir die &lteren
Gletschervorstofle (Taylor IV, III) werden interglaziale Bedingungen angenommen
(Marchant et al., 1994; Brook et al., 1995).

I Sedimentabschnitt 165-102 mbsf

Die tiberwiegend aus méchtigen Diamiktiten bestehende lithologische Abfolge zwischen
165 und 102 mbsf 148t auf einen Eistransport der Sedimente schlieBen (Abb. 4.2). Das
Schwermineral-Spektrum der Sedimente deutet auf das Taylor-Tal als Liefergebiet und
damit auf den Transport von Gesteinsmaterial durch den Taylor-Gletscher hin. Aufgrund
der unzureichenden Datierung des Sedimentkernes (vgl. Kap. 4.1) ist es kaum méglich, die
DVDP-12-Sedimente den oben erwihnten Taylor-Drifi-Sedimenten zuzuordnen. Eine
mogliche stratigraphische Einstufung des Sedimentkernes DVDP-12 wird im Kap. 6.2.3
besprochen.

Klinopyroxen bildet die Hauptkomponente des Schwermineralspektrums (Abb. 6.5). Er ist
wichtiger Bestandteil aller im Taylor-Tal anstehenden Gesteine und fiir eine exakte
Liefergebietsrekonstruktion daher nur bedingt geeignet (Tab. 6.1, Anlage 6). Lieferant der
Orthopyroxene ist die FG. Da Klinopyroxene und Orthopyroxene im Sedimentabschnitt
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165-102 mbsf deutlich positiv miteinander korrelieren (Abb. 6.5), kann angenommen
werden, daB3 ein GroBteil der Klinopyroxene ebenfalls aus den FG-Gesteinen stammt.

Die relativ hohen Konzentrationen der griinen Amphibole und der stabilen Minerale
(Granat, Zirkon, Titanit, Epidot und Apatit) stammen aus verschiedenen Ausgangsgestei-
nen im Taylor-Tal (Tab. 6.1, Anlage 6). Eine bedeutende Quelle fiir diese Schwerminerale
sind die Gneise des GHIK, die groBflichig im ostlichen und zentralen Teil des Tales
aufgeschlossen sind. Auch der Larsen-Granodiorit (GHIK) kommt als Ausgangsgestein in
Frage (Abb. 6.2). Die hohen Konzentrationen an griinen Amphibolen von durchschnittlich
30 % konnen nicht nur mit einer Herkunft aus den Gesteinen des GHIK erklart werden.
Zusammen mit den Orthopyroxenen konnen griine Amphibole auch auf eine FG-Quelle
hindeuten (Tab. 6.1, Anlage 6). Die Skelton-Gruppe (SG) ist Liefergestein der tremoliti-
schen Amphibole und Klinozoisite. Granat und Zirkon treten akzessorisch auch in den
Gesteinen der BS auf. Stabile Minerale und griine Amphibole werden als eine Mineral-
gruppe dargestellt (Abb. 6.5).

Kaersutit und Titanaugit treten in den Schichten zwischen 165 und 129 mbsf in erhéhten
Konzentrationen auf. Mogliche Ausgangsgesteine sind entweder die ,Cinder Cones’ der
MVG oder die lamprophyrischen Dikes des GHIK. Ein MVG-Liefergebiet ist sehr
wahrscheinlich, da in den entsprechenden Sedimenten basaltische Klasten auftreten,
lamprophyrische jedoch nicht (Chapman-Smith, 1975).

Die Schwankungen der Schwermineralkonzentrationen in den Schichten zwischen 165 bis
102 mbsf konnen nicht allein als Verdiinnungseffekt, hervorgerufen durch das Aufireten
der vulkanischen Minerale, erkldrt werden. Sie weisen zusitzlich auf eine wechselnde
Intensitdt der Erosionstitigkeit des Taylor-Gletschers und damit auf einen unterschiedlich
starken EinfluB der Liefergesteine innerhalb des Taylor-Tales hin. Bei einem Vorstof8 des
Gletschers werden zunidchst die Gesteine der FG und BS, die im westlichen Talabschnitt
aufgeschlossen sind, erodiert. Dringt der Gletscher weiter in Richtung Ross-Meer vor,
uberfahrt er sukzessive die ,Cinder Cones’ der MVG im zentralen und die Gesteine des
GHIK und der SG im 6&stlichen Taylor-Tal.

Die Schwermineralverteilung der Sedimentabschnitte I.1 und 1.3 (Abb. 6.5) dokumentieren
einen Vorstof3 des Taylor-Gletschers. Der Gletscher erodierte zusitzlich zu den FG/BS-
Gesteinen die Gesteine des GHIK, der SG und der MVG. Dadurch wird das Signal der FG
und BS verdunnt, d.h. die Konzentrationen an Klino- und Orthopyroxenen verringern sich
zugunsten der stabilen Minerale und griinen Amphibole. Die Schwermineralverteilung des
Sedimentabschnittes 1.2 lassen auf einen Gletscherriickzug schliefen. Es wurden nur die
Gesteine der FG, BS und MVG erodiert. Die Konzentrationen der Klino- und Orthopyro-
xene erhohen sich.

Das o.g. Verteilungsmuster der Schwerminerale im Sedimentabschnitt I stimmt mit den
sedimentologischen Untersuchungen von Powell (1981) iiberein (Abb. 4.2). Die Diamiktite
im Sedimentabschnitt I.1. (165-160 mbsf) und 1.3 (130-102 mbsf) wurden tiberwiegend als
Grundmorédnen (lodgement till) gedeutet, d.h. der Gletscher war zu dieser Zeit iiber die
Bohrposition vorgeriickt. Im Gegensatz dazu wurden die im Sedimentabschnitt 1.2 (160-
130 mbsf) auftretenden Sedimente tiberwiegend als subaquatische Morinen (waterlain till)
oder durch Schlammstréme abgelagert, d.h. der Gletscher hatte sich zu dieser Zeit etwas
zurtickgezogen.
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Legende zu Abb. 6.5
» Taylor-Tal - Liefergebiet
@ DVDP-12 - Bohrposition L] (Transantarktisches Gebirge)
™ ‘:’,'l Gletscher- bzw. Eisschild-Position
mit abgekalbten Eisberg /A FG -Ferrar-Gruppe
q—_———- Schelieis BS- Beacon.-Supergruppe )
[¥X] GHIK - Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex
=P Bewegungsrichtung des Eises B SG - Skelton - Gruppe
MVG - McMurdo-Vulkanit-G
f solischer Sedimenteintrag LHL eMurdo-Vilkant-Gruppe
[D:D]] MVG - Liefergebiet
% (Region des heutigen Ross-Scheffeises)
aktiver Vulkanismus .. Liefergestein nicht differenzierbar
,(ffmh}\ {McMurdo-Vulkanite) ¢

II Sedimentabschnitt 102-2 mbsf

Das Schwermineralspektrum zwischen 102 und 2 mbsf wird durch den auf dem Unter-
grund aufliegenden Eisschild beeinflult, der sich aus der Region des heutigen Ross-
Schelfeises kommend bis in das Taylor-Tal vorschob (Abb. 6.5). Die deutliche Anderung
des Schwermineralspektrums erfolgt gleichzeitig mit einem Wechsel der Lithologien (Abb.
4.2). Auf die michtigen Diamiktite des Sedimentabschnittes I folgen von 102 bis 75 mbsf
sandige Sedimente (IL.1). Diese sandigen Sedimente wurden wahrscheinlich unter glazial-
lakustrinen Bedingungen abgelagert (Chapman-Smith, 1975; Torii, 1981). Oberhalb 75
mbsf (I1.2-I1.4) wechseln sandige und tonige Sedimente, die uberwiegend durch Schlamm-
und Triibestrome abgelagert wurden, mit geringmichtigen Diamiktiten (waterlain till)
(Powell, 1981).

II.1 Sedimentabschnitt 102-75 mbsf

In den Sedimenten von 102 bis 75 mbsf (II.1) erhoht sich der Anteil an den vulkanischen
Mineralen Titanaugit und Kaersutit signifikant (Abb. 6.5). Zusitzlich tritt in diesem
Bereich vulkanisches Glas auf. Die gleichzeitige Konzentrationserh6hung der alterierten
und opaken Minerale deutet auf ein gemeinsames vulkanisches Liefergebiet aller ,vulkani-
schen’ Minerale. Die Vulkanite der ,Cinder Cones’ werden in den untersten Schichten
(165-102 mbsf) nur von Kaersutit und Titanaugit repréisentiert. Eine gleichzeitige Konzent-
rationserhohung an alterierten und opaken Mineralen bzw. eine positive Korrelation dieser
Minerale ist im Sedimentabschnitt I nicht zu erkennen. Aus diesem Grund wird angenom-
men, daB3 sich das vulkanische Liefergebiet der Sedimente dieses Abschnittes von den
,Cinder Cones’ im Taylor-Tal unterscheidet und daher in der Ross-Meer-Region zu suchen
ist. Gleichzeitig mit der Konzentrationserhohung der ,vulkanischen’ Minerale nehmen die
Konzentrationen der Minerale, deren Ausgangsgesteine im Taylor-Tal aufgeschlossen sind,
ab (stabile Minerale, griine Amphibole, tremolitische Amphibole und Klinozoisit).

Durch das Vordringen des Ross-Eises in das z.T. eisfreie Taylor-Tal wurde ein See
aufgestaut, in den das vulkanische Material der MVG aus dem McMurdo-Sund iiberwie-
gend durch Eis, dann Schlamm- und Gravitationsstréme transportiert wurde. Das Sedimen-
tationsmodell, das Barrett & Hambrey (1992) fiir die glaziallakustrinen Sedimente des
Bohrkerns CIROS-2 erstellt haben, kann auch auf die ungeschichteten sandigen Sedimente
des DVDP-12-Bohrkerns angewendet werden. Danach wurden die Sande durch kriftige
Winde transportiert und auf der zugefrorenen Oberfliche des Sees abgelagert (vgl. Kap.
6.2.2; Abb. 6.6). Der Sand besteht iiberwiegend aus vulkanischem Material, das vermutlich
von den vulkanischen Inseln im McMurdo-Sund und vom Eisrand und supraglazialem
Detritus des Ross-Schelfeises stammt. Die dunklen Sandkorner schmelzen durch solare
Aufheizung in die Eisoberfliche und gelangten durch Spalten und Kanile im Eis auf den
Seegrund. Durch diesen moglicherweise zusitzlichen #olischen Sedimenteintrag lassen
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sich auch die maximalen Konzentrationen der vulkanischen Minerale und der alterierten
und opaken Minerale zwischen 90 und 75 mbsf erkliren. Vereinzelt aufiretende gradierte
Schichtung und diinne Tonsteinlagen deuten auf gravitative Sedimentumlagerungsprozesse
hin.

Der Ubergang von einem ,Taylor-Tal-dominierten’ zu einem ,Ross-Meer-dominierten’
Schwermineralspektrum erfolgt zwischen 102 und 90 mbsf. Die sandige Sedimentation
wird in diesem Kernabschnitt von zwei geringmichtigen Diamiktiten unterbrochen. Die
maximalen Klino- und Orthopyroxen-Konzentrationen deuten auf eine Herkunft der
Sedimente aus der FG des Taylor-Tales. Allerdings muf3 davon ausgegangen werden, daf3
ein Teil der Klinopyroxene im Sedimentabschnitt II aus den vulkanischen Gesteinen der
MVG stammt. Gleichzeitig verringern sich die Konzentrationen der stabilen Minerale und
grinen Amphibole, die GHIK-Liefergesteine anzeigen, signifikant. Dieses Verteilungs-
muster der erhéhten Klino- und Orthopyroxen-Konzentrationen bei gleichzeitig niedrigen
Konzentrationen von stabilen Mineralen und griinen Amphibolen dhnelt dem fur den
Sedimentabschnitt 1.2 (160-130 mbsf) angenommenen Riickzug des Taylor-Gletschers ins
westliche Taylor-Tal. In dieser zuriickgezogenen Position erodiert der Gletscher nur die
Gesteine der FG/BS.

I1.2-11.4 Sedimentabschnitt 75-2 mbsf

Im Kernabschnitt oberhalb 75 mbsf (I1.2-11.4) verringern sich die Konzentrationen der
vulkanischen Minerale Kaersutit und Titanaugit sowie der alterierten und opaken Minerale.
Fiir diese Mineralgruppen wird weiterhin das vulkanische Liefergebiet im McMurdo-Sund
angenommen (Abb. 6.5). Die Konzentrationen der Minerale, deren Liefergebiete im
Taylor-Tal liegen (stabile Minerale, griine Amphibole, Orthopyroxene, tremolitische
Amphibole und Klinozoisite), erhéhen sich leicht. Sie erreichen jedoch nicht die Werte, die
auf einen Vorstof3 des Taylor-Gletschers hinweisen. Vulkanisches Glas und Olivin treten
nur in den obersten Sedimenten zwischen 35 und 2 mbsf auf (I1.4).

Nach der Sedimentation der glaziallakustrinen Sande (II.1) dehnte sich das Ross-Eis weiter
aus. Die Diamiktite des Sedimentabschnittes II.2 wurden durch einen auf dem Untergrund
aufliegendem Eisschild abgelagert, der vulkanisches Material der MVG aus der Region des
heutigen Ross-Schelfeises antransportierte. Durch eine Erhéhung des Meeresspiegels
und/oder einem Riickzug des Ross-Schelfeises schwimmt das Eis auf dem Wasser auf. An
seiner Unterseite schmilzt weiter vulkanisches Material aus (I11.3). Zusétzlich konnten
Schlammstrome Material aus dem Taylor-Tal transportiert haben, was die leichte Erho-
hung der Minerale erklart, die ihr Liefergebiet im Taylor-Tal haben.

Die vulkanischen Gliser und Olivine der obersten Schichten (I1.4) sind moglicherweise das
Produkt jlingster vulkanischer Aktivitit in der Mt. Erebus-Provinz und kénnen durch
dolischen Transport ins Sediment gelangt sein.

Das gleichzeitige Aufireten von Schwermineralen aus dem Taylor-Tal und dem McMurdo-
Sund kann seine Ursache auch in der Aufarbeitung ilterer Taylor-Sedimente durch das
vordringende Ross-Eis haben. Eine Aufarbeitung der Ross-Meer-Sedimente durch den
Taylor-Gletscher ist eher unwahrscheinlich, da die jingeren VorstoBBe des Taylor-
Gletschers (Taylor-Drift I-II) auf die westlichen Regionen des Tales beschrinkt waren
(Wilch et al., 1993b; Marchant et al.,1994; Schifer et al., 1999) und so die Position der
Bohrstelle nicht erreicht haben konnen. Der Transport der Minerale, die ihr Liefergebiet im
Taylor-Tal haben, kann auch durch die alpinen Gletscher erfolgt sein, die von Norden und
Stiden in das Tal abflieen. Diese Gletscher sind im Vergleich zum Taylor-Gletscher eher
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klein. Seit spitestens dem spiten Pleistozén variieren diese alpinen Gletscher synchron mit
dem Taylor-Gletscher (Denton et al., 1991). Erweitert man diese Annahme auf das frithe
Pleistozén, miissen sich die alpinen Gletscher wihrend Phasen eines ausgedehnten Ross-
Eises ebenfalls zuriickgezogen haben. Sie lieferten daher vermutlich nur wenig Material.

6.2.2 Interpretation der Schwermineralverteilung des Bohrkernes CIRQS-2

Im o&stlichen Ferrar-Tal (Abb. 6.2) sind tiberwiegend Gneise des Granite-Harbour-Intrusiv-
Komplexes (GHIK) und undifferenzierte Gesteine der Skelton-Gruppe (SG) aufgeschlos-
sen (Gunn & Warren, 1962; Porter & Beget, 1981). Den zentralen Bereich dominieren die
Gesteine des Larsen-Granodiorit (GHIK). Im westlichen Tal wechseln die Gesteine der
Beacon-Supergruppe (BS) mit denen der Ferrar-Gruppe (FG). Die vulkanischen Inseln im
McMurdo-Sund werden von tiberwiegend basaltischen Gesteinen der MV G aufgebaut.

Die plio- und pleistozénen Sedimente von CIROS-2 lagern direkt auf dem kristallinen
Grundgebirge und dokumentieren zwei grundsitzlich verschiedene Perioden der antarkti-
schen Vereisungsgeschichte. Das Altersmodell des CIROS-2-Sedimentkerns wird in Kap.
6.2.3 besprochen und ist in Abb. 6.8 dargestellt.

Die sedimentire Abfolge des Bohrkerns CIROS-2 fiihrt an der Basis einen marinen
Tonstein. Darauf folgen von 165 bis 110 mbsf mehrere Diamiktite, die durch den sich
ausdehnenden Ferrar-Gletscher abgelagert wurden (Abb. 4.3; Barrett & Hambrey, 1992).
Jeder VorstoB des Gletschers ist durch die Ablagerung einer Grundmorine (lodgement till)
dokumentiert. Dartiber folgen eine geringméchtige subaquatischen Morine (waterlain till)
sowie weitere distale und proximale glazialmarine Sedimente. Marine Diatomeen in den
Tonsteinen des Pliozédns deuten auf offen-marine Bedingungen im McMurdo-Sund bei
Ablagerung der entsprechenden Sedimente.

Waihrend des spiten Pliozéns bis Pleistozins dehnte sich das Ross-Schelfeis aus und wurde
zu einem auf dem Untergrund aufliegenden Eisschild, der sich aus Osten und Siiden bis in
die Fjorde des Transantarktischen Gebirges vorschob. Ein Vorstof3 des Ross-FEises bis zur
Miindung des Ferrar-Tales und seine Wirkung als Barriere flihrte zur Entstehung eines
Sees, in den Sande sedimentierten (Barrett & Hambrey, 1992). Die Sedimentabfolge
zwischen 110 und O mbsf besteht iiberwiegend aus Sandsteinen und geringméchtigen
Diamiktiten mit einem hohen Anteil vulkanischen Materials. Die Abwesenheit von
eistransportiertem grobkérnigem Material weist auf eine mehr oder weniger permanente
Eisbedeckung des Sees wiahrend des Ablagerungszeitraumes hin. Die sandigen Sedimente
wurden tberwiegend durch kriftige siidliche Winde transportiert und auf der Eisoberfliche
abgelagert. Sie stammen von den vulkanischen Inseln im Ross-Meer, vom Eisrand und von
der Oberfliche des Ross-Schelfeises. Die iiberwiegend dunklen Sandkorner heizten sich
solar auf und schmolzen in das Eis und gelangten durch Spalten und Kanile im Eis auf den
Seegrund (Abb. 6.6; Nedell et al., 1987; Barrett & Hambrey, 1992). Vereinzelt auftretende
gradierte Schichtung und dinne Tonsteinlagen deuten auf die Aufarbeitung der Sande
durch Schlamm- und Triibestréme hin.

Die Schwermineralverteilung der Sedimentfolge entspricht der o.g. sedimentologischen
Untergliederung und erlaubt die Einteilung des CIROS-2-Sedimentkernes in zwei Einhei-
ten. Die beiden Einheiten I (165-110 mbsf) und II (110-0 mbsf) kénnen in je zwei Unter-
einheiten gegliedert werden (Ehrmann & Polozek, 1999).
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Legende zu Abb. 6.7

@  CiROS2- Bohrposition

o) Gletscher- bzw. Eisschild-Position
@ mit abgekalbten Eisberg

Q! Schelfeis

== Bewegungsrichtung des Eises

f 4olischer Sedimenteintrag

,}M aktiver Vulkanismus
(McMurdo-Vulkanite)

Ferrar-Tal - Liefergebiet
(Transantarktisches Gebirge)

FG - Ferrar-Gruppe

BS - Beacon-Supergruppe

GHIK - Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex
SG - Sketton - Gruppe

MVG - McMurdo-Vulkanit-Gruppe

MVG - Liefergebiet
(Region des heutigen Ross-Schelfeises)

1E R N

Liefergestein nicht differenzierbar

1 Sedimentabschnitt 165-110 mbsf

Die uiberwiegend aus Diamiktiten bestehende Abfolge von 165 bis 110 mbsf deutet auf
einen Eistransport der Sedimente hin (Abb. 4.3). Das Schwermineralspektrum in diesem
Sedimentabschnitt 148t auf die im Ferrar-Tal anstehenden Gesteine als Quelle der Schwer-
minerale und damit den Ferrar-Gletscher als Transportmedium schlieBen. Obwohl der
Wechsel von Diamiktiten und glazialmarinen Sedimenten mehrere Vorstof3- und Riick-
zugsphasen des Ferrar-Gletschers reprisentiert, zeigen die Schwermineralkonzentrationen
in diesem Sedimentabschnitt I keine direkte Faziesabhdngigkeit.

Die stabilen Minerale Zirkon, Titanit, Apatit und Epidot sind typische Bestandteile des
Larsen-Granodiorites (Tab. 6.1, Anlage 6). Granate und Zirkone sind aus den GHIK-
Gneisen und akzessorisch aus der BS bekannt. Grine Amphibole kommen im Larsen-
Granodiorit, in den Gneisen des GHIK und den Gesteinen der FG vor. Die relativ hohen
Konzentrationen all dieser Minerale sowie eine positive Korrelation untereinander (Abb.
5.2, 6.7) lassen auf ein Ferrar-Tal-Liefergebiet schlieBen, das sich aus den Gesteinen des
GHIK, der BS und der FG zusammensetzt. Aufgrund ihres angenommenen gleichen
Liefergebietes werden die stabilen Minerale und grilnen Amphibole zwecks besserer
Darstellung und Interpretation zu einer Mineralgruppe zusammengefasst (Abb. 6.7).

Eine eindeutige Zuordnung der Klinopyroxene, opaken und alterierten Minerale zu einem
bestimmten Ausgangsgestein ist problematisch, da sie in fast allen Formationen des GHIK
und der FG, aber auch denen der MVG aufireten. Die Orthopyroxene stammen aus den
Gesteinen der FG (Tab. 6.1, Anlage 6). Da im Sedimentabschnitt I die Orthopyroxene mit
den Klinopyroxenen positiv korrelieren, kann fiir beide Mineralgruppen ein gemeinsames
Liefergestein angenommen werden, das in der FG zu suchen ist. Wiirde der GroBteil der
Klinopyroxene aus den Gneisen oder dem Larsen-Granodiorit des GHIK entstammen,
miissten sie mit den stabilen Mineralen und griinen Amphibolen positiv korrelieren. Auch
die MVG scheidet als Hauptlieferant der Klinopyroxene aus, da die vulkanischen Kompo-
nenten der MVG (Kaersutit und Palagonit) in den untersten Schichten (Sedimentabschnitt
1.1) und ihre sehr geringen Konzentrationen in den dariiber liegenden Sedimenten (Sedi-
mentabschnitt 1.2) die Verteilung der Klino- und Orthopyroxene nur unwesentlich
beeinflussen.

Die hohen Konzentrationen an griilnen Amphibolen und die gleichzeitig geringen Gehalte
an Klino- und Orthopyroxenen kénnten damit erkldrt werden, daf3 innerhalb des Larsen-
Granodiorites die Klinopyroxene zu griinen Amphibolen umgewandelt wurden (Skinner,
1983).
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1.1 Sedimentabschnitt 165-140 mbsf

Von 165 bis 140 mbsf treten zusétzlich zu den hohen Konzentrationen an stabilen Minera-
len und griinen Amphibolen, hohe Konzentrationen an Kaersutit und Palagonit auf (Abb.
6.7). Das Auftreten dieser Minerale fiihrt zu einem Verdiinnungseffekt, d.h. die Konzentra-
tionen an stabilen Mineralen und griinen Amphibolen erscheinen gegeniiber dem Sedi-
mentabschnitt 1.2 leicht verringert. Kaersutit und Palagonit weisen auf ein vulkanisches
Liefergestein hin, das vermutlich iiberwiegend aus hyaloklastischen Gesteinen besteht und
eine hohe Affinitit zur MVG hat (Ehrmann & Polozek, 1999). Wilch et al.,(1993Db)
vermuten vulkanische Gesteine der MVG, analog zu den ,Cinder Cones’ des Taylor-Tales,
auch unter dem Eis des Ferrar-Gletschers. Die subglaziale Lage dieser ,Cinder Cones’
wiirde die Anwesenheit von Palagonit erkliren, dessen Entstehung an subaquatische oder
subglaziale Eruptionen gebunden ist. Im Gegensatz zum Ferrar-Tal waren das Wright- und
Taylor-Tal im frihen Pliozédn bereits Trockentiler und die Eruptionen erfolgten somit
subaerisch (Wright & Kyle, 1990; Wilch et al.,1993a). Wihrend dieser Zeit nahm der
Ferrar-Gletscher sein Tal noch vollstindig ein.

Eine andere Erkldrung fiir das Aufireten der vulkanischen Minerale im Schwermineral-
spektrum dieses Sedimentabschnittes wire der VorstoB des auf dem Untergrund aufliegen-
den Ross-Eises, das Material der MVG aus Siiden antransportierte. Dabei wiirde das Eis
die stabilen Minerale und griinen Amphibole aus Liefergesteinen des Transantarktischen
Gebirges stidlich oder siidwestlich des heutigen Ross-Schelfeises (z.B. Koettlitz-Skelton-
Gletscher-Region) mitfiihren. Auf seinem Weg nach Norden erodierte das Eis dann
vulkanisches Material der MVG im McMurdo-Sund. Dieses Szenario erscheint nicht sehr
wahrscheinlich, da das Eis nicht nur Hyaloklastite erodieren wiirde, sondern iiberwiegend
die im McMurdo-Sund anstehenden basaltischen Gesteine. Dann miissten im Schwermine-
ralspektrum neben den hohen Konzentrationen von Kaersutit und Palagonit auch die
Klinopyroxen-Konzentrationen betrachtlich hoher sein.

Auch die Aufarbeitung von Sedimenten, die widhrend fritherer Vorstof8e des Ross-
Schelfeises abgelagert wurden, durch einen Vorstofl des Ferrar-Gletschers miisste zu einer
Erhohung der Klinopyroxen-Konzentrationen fithren.

Dariiber hinaus enthalten die CIROS-2-Sedimente im Sedimentabschnitt II, die durch das
Ross-Schelfeis angeliefert wurden, zusitzlich zu Glas und Kaersutit auch Titanaugit und
Olivin (Abb. 6.7). Palagonit tritt in diesen Sedimenten nicht auf.

1.2 Sedimentabschnitt 140-110 mbsf

Das vulkanische Signal verschwindet bei 140 mbsf plétzlich (Abb. 6.7). Moglicherweise
waren die Hyaloklastite durch den Ferrar-Gletscher vollstdndig abgetragen und abtranspor-
tiert (Ehrmann & Polozek, 1999).

IT Sedimentabschnitt 110-0 mbsf

Mit dem Wechsel der Sedimente von Gletscher-transportierten Diamiktiten zu einer
Wechsellagerung aus glaziallakustrinen Sandsteinen und geringméchtigen Diamiktiten,
bedingt durch die Barriere-Wirkung des Ross-Eises, veridndert sich auch die Schwermine-
ralverteilung in den Sedimenten signifikant.

In den Schichten zwischen 110 und O mbsf verringern sich die Konzentrationen der
stabilen Minerale und grinen Amphibole deutlich (Abb. 6.7). Klinopyroxene, alterierte
und opake Minerale dominieren das Spektrum. Gleichzeitig erhohen sich die Konzentrati-
onen von Titanaugit, Kaersutit, Glas und Olivin. Diese Minerale reprisentieren ein
vulkanisches Liefergebiet im Osten und/oder Siiden des McMurdo-Sunds und damit den
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Vorsto3 des Ross-Fises, das vulkanisches Material der MVG antransportierte. Die
Annahme eines vulkanischen Liefergesteins wird durch basaltische Klasten in der Kies-
fraktion und das Vorkommen von relativ frisch aussehenden vulkanischen Gléasern in der
Fraktion 125-250 um unterstiitzt (Ehrmann & Polozek, 1999). Die gleichzeitige Erhéhung
von vulkanischen Mineralen, Klinopyroxenen, alterierten und opaken Mineralen in diesem
Sedimentabschnitt II 148t auf ein gemeinsames MVG-Liefergestein dieser Minerale
schlieBen.

Zusétzlich zum dominierenden Einfluss des MVG-Liefergebietes reprasentieren geringe
Konzentrationen von stabilen Mineralen und griinen Amphibolen sowie Orthopyroxenen
einen EinfluB von Liefergesteinen aus dem Ferrar-Tal bzw. der Koettlitz-Skelton-
Gletscher-Region siidlich des McMurdo-Sunds.

I1.1 Sedimentabschnitt 110-47 mbsf

Zwischen 110 und 47 mbsf treten Titanaugite in maximalen Konzentrationen auf und
zeigen dabei eine deutliche Faziesabhingigkeit. Auch die Konzentrationen der vulkani-
schen Gléser sind faziesabhingig. Die Titanaugit-Konzentrationen der Diamiktite sind bis
zu 4 mal hoher als die der Sande (Abb. 6.7). Im Gegensatz dazu kommen hohe Konzentra-
tionen von vulkanischen Gldsern nur in den Sanden vor (Ehrmann & Polozek, 1999).
Letzteres unterstiitzt die Theorie von Barrett & Hambrey (1992), daB die Sande und damit
die vulkanischen Glaser liberwiegend dolisch transportiert wurden.

Ursache fur dieses Verteilungsmuster konnte eine unterschiedliche mineralogische
Zusammensetzung der MVG-Liefergesteine im McMurdo-Sund sein. Vermutlich stammt
das vulkanische Material der Sande mit seinen erhohten Glas-Konzentrationen von
Eruptionen aktiver Vulkane im Osten oder Siiden des McMurdo-Sunds. Material mit hohen
Titanaugit-Konzentrationen stammt dagegen von mehr basischen MVG-Liefergesteinen,
die durch das vordringende Ross-Eis erodiert und als Diamiktite abgelagert wurden.

I1.2 Sedimentabschnitt 47-0 mbsf

Eine eindeutige Faziesabhingigkeit der Titanaugit-Konzentrationen, wie im Sedimentab-
schnitt I1.1, ist in den Schichten zwischen 47 und 0 mbsf nicht zu erkennen. Hohe Kon-
zentrationen von vulkanischem Glas sind jedoch weiterhin auf die sandigen Schichten
beschriankt. Da die glaziallakustrinen Sedimentationsprozesse weiterhin das Ablagerungs-
milieu dominierten, kann angenommen werden, dafl vulkanisches Material (i.e. Glas) auch
in diesem Sedimentabschnitt dolisch transportiert wurde. Die Anlieferung von vulkani-
schem Material durch das Ross-Eis nimmt jedoch ab. Mdoglicherweise stagnierte das auf
dem Untergrund aufliegende Ross-Eis und damit verringerte sich Transport und Ablage-
rung von vulkanischem Material mit erhohten Titanaugit-Konzentrationen.

Bei 47 mbsf steigen die Konzentrationen an Orthopyroxenen stark an und deuten auf einen
zusétzlichen EinfluB eines Liefergesteines hin, das im Ferrar-Tal ansteht. Als Reaktion
darauf verringern sich die Konzentrationen an Titanaugit und Kaersutit. Klinopyroxene,
alterierte und opake Minerale zeigen in ihren Konzentrationen einen leicht ansteigenden
Trend. Vermutlich représentieren Orthopyroxene zusammen mit einem Teil der Klinopy-
roxene, alterierten und opaken Mineralen ein gemeinsames Liefergestein, das innerhalb der
FG zu suchen ist, die einzig moglicher Lieferant fiir Orthopyroxene ist.

Die Konzentrationen der stabilen Minerale und griinen Amphibole verringern sich
ebenfalls.

Die hohen Orthopyroxen-Konzentrationen in diesem Sedimentabschnitt konnten mit
Schmelzwasserstromen erklart werden, die von einem zuriickgezogenen Ferrar-Gletscher
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in Richtung Ross-Meer flossen. Der Gletscher hatte sich ins westliche Tal zuriickgezogen,
wo er hauptsichlich die FG-Gesteine erodierte (Abb. 6.7). Zur Ferrar-Gruppe gehort u.a.
eine Hypersthen-Fazies, die bis zu 80 % Hypersthen enthalten kann (Gunn & Warren,
1962; Anlage 6). Nimmt man diese Hypersthen-Fazies als Liefergestein an, lassen sich die
hohen Orthopyroxen-Konzentrationen im Sediment erkliren. Auch die geringen Konzent-
rationen der stabilen Minerale und griinen Amphibole lassen sich mit dem Transport durch
Schmelzwasserstrome erklaren. Auf ihrem Weg zum Ross-Meer nahmen diese Schmelz-
wasserstrome auch Material der iibrigen im Ferrar-Tal anstehenden Gesteine (i.e. stabile
Minerale und griine Amphibole) mit. Die durch Schmelzwasserstréome aus dem Ferrar-Tal
angelieferten Sedimente mit hohen Orthopyroxen-Konzentrationen wurden bei der
Ablagerung der Diamiktite durch das Ross-Eis aufgearbeitet. Diese Aufarbeitungsprozesse
wiirden die hohen Orthopyroxen-Konzentrationen in den Diamiktiten erkldren.

Es ist allerdings auch moglich, daB Orthopyroxene und geringe Konzentrationen an
stabilen Mineralen und griinen Amphibolen durch das Ross-Eis transportiert wurden. Als
Liefergebiete kdmen dann die Gebiete des Transantarktischen Gebirges in Frage, die im
Stden oder Stdwesten des McMurdo-Sunds liegen (z.B. Koettlitz-Skelton-Gletscher-
Region). Das vordringende Ross-Schelfeis wiirde dieses Material transportieren, auf
seinem Weg nach Norden aber iiberwiegend vulkanische Gesteine der MVG erodieren. Die
maximalen Orthopyroxen-Konzentrationen lassen sich durch diesen Transportprozess
jedoch nicht erkliren.

Auch die Aufarbeitung von Material, das bereits wihrend fritherer VorstoBe von Glet-
schern des Transantarktischen Gebirges auf dem Schelf des McMurdo-Sunds abgelagert
wurde, konnte die Anwesenheit der stabilen Minerale, griinen Amphibole und Orthopyro-
xene im Schwermineralspektrum erkldren. Allerdings wiren dann erhohte Konzentrationen
an stabilen Mineralen und grimen Amphibolen zu erwarten, nicht aber nur erhohte
Orthopyroxen-Konzentrationen.

Nach Barrett & Hambrey (1992) setzte die Ausdehnung des Ross-Eises und seine Entwick-
lung zu einem auf dem Untergrund aufliegenden Eisschild im Pleistozin und die dadurch
bedingte Anderung der Sedimentation bei 100 mbsf des CIROS-2-Bohrkerns ein. Die
Schwermineralverteilung andert sich jedoch schon bei 110 mbsf. Anscheinend reprisen-
tiert bereits der Diamiktit zwischen 110 und 100 mbsf einen ersten VorstoB des Ross-
Schelfeises. Zudem verschiebt sich die von Barrett & Hambrey (1992) angenommene
Pliozén/Pleistozén-Grenze bei 100 mbsf nach neueren Datierungen (Winter & Harwood,
1997) auf ca. 70 mbsf (siehe Kapitel 6.2.3).

6.2.3 Korrelation der Bohrkerne DVDP-12 und CIROS-2

Der Wechsel von Diamiktit-Ablagerungen und glazialer Erosion sowie der Mangel an
datierbaren Mikrofossilien in einigen Abschnitten der analysierten Sedimente der Bohrker-
ne DVDP-12 und CIROS-2 macht es schwierig, prizise Altersmodelle zu erstellen.
Daneben erschweren Effekte wie glaziale Aufarbeitung, Schichtliicken durch Sedimentati-
onsunterbrechung und Altersvermischung eine biostratigraphische Einordnung der
Sedimente (Winter & Harwood, 1997). Mit Hilfe spezifischer Schwermineralsignale in den
Sedimentkernen DVDP-12 und CIROS-2 soll versucht werden, die bisher unzureichend
datierten DVDP-12-Sedimente lithostratigraphisch einzuordnen.
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6.23.1 Stratigraphische Einordnung des Sedimentkernes DVDP-12

Die Datierung der Sedimente des Bohrkernes DVDP-12 ist bisher nur unzuldnglich, da sie
nur aufgearbeitete Diatomeen enthalten (Elston & Bressler, 1981; Powell, 1981). Paldo-
magnetische Analysen, Untersuchungen der sedimentphysikalischen Eigenschaften
(Purucker et al., 1981) und mogliche Korrelationen mit den Sedimentkernen der DVDP-
Bohrungen 8, 10 und 11, die ebenfalls im Taylor-Tal abgeteuft wurden, lassen lediglich auf
ein oberpliozdnes Maximalalter fiir die Sedimente von DVDP-12 schlieffen (Elston &
Bressler, 1981).

6232 Stratigraphische Einordnung des Sedimentkernes CIROS-2

Fur die Sedimente der Bohrung CIROS-2 konnte anhand von Diatomeen eine Biostra-
tigraphie erstellt werden, die durch paliomagnetische Analysen erginzt wird (Harwood,
1986b; Winter & Harwood, 1997). Die Stratigraphie des 166 m langen Bohrkernes umfaf3t
das Unterpliozén bis Quartir. Die &ltesten Sedimente sind anhand der Diatomeen-
Stratigraphie ca. 4.5 Ma alt (Abb. 6.8). Eine Aschelage bei 125 m wird auf 3.0 Ma (K-Ar)
datiert und bestétigt das pliozéne Alter der Sedimente (Barrett & Hambrey, 1992). Die
oberen 100 m des Kernes sind nur sehr vage datierbar, da zwischen 98 und 8 mbsf keine
Diatomeen oder fiir die Datierung relevante Mikrofossilien vorkommen. Bisher wurde fiir
dieses Sedimentintervall ein quartires Alter angenommen (Barrett & Hambrey, 1992;
Hambrey & Barrett, 1993). Winter & Harwood (1997) geben jedoch fiir die Sedimente
zwischen 81 und 70 mbsf das Chron C2N (1.95-1.77 Ma), also ein oberpliozines Alter an
(Abb. 6.8).

6233 Korrelation beider Sedimentkerne

Die Schwermineralverteilung in den Sedimenten der Bohrkerne DVDP-12 und CIROS-2
ermoglicht es, die Sedimente beider Bohrungen miteinander zu korrelieren. Obwohl
DVDP-12 im heute eisfreien Taylor-Tal erbohrt wurde, und CIROS-2 vor der Gletscher-
zunge des Ferrar-Gletschers vom Meereis aus abgeteuft wurde, zeigen die Fluktuationen
der Schwermineralgehalte beider Sedimentkerne einige bemerkenswerte Ubereinstimmun-
gen (Abb. 6.9), die moglicherweise zu einer lithostratigraphischen Korrelation der beiden
Kerne benutzt werden konnen. Das Verteilungsmuster der Schwerminerale, das in den
CIROS-2-Sedimenten eine Untergliederung in 2 Einheiten mit je zwei Untereinheiten
erlaubt, 143t sich auch in den Sedimenten der Bohrung DVDP-12 erkennen (Abb. 6.9).

Die Schwermineralspektren beider Bohrkerne zeigen in den unteren Schichten den Einfluf3
der im Transantarktischen Gebirge anstehenden Gesteine, die durch den jeweiligen
Gletscher erodiert wurden. Die Zusammensetzung der Sedimente in den oberen Schichten
wird in beiden Kernen zusitzlich durch das sich ausdehnende Ross-Eis beeinfluf3t.



Interpretation und Rekonstruktion

77

N
5 3 o €
T ~ o 0
c o =~ = >
m?_’ g @ < Riire !
S R E 0wWOo
2 o © e > 5 X
o8 c g 3 I
[ o EF = S5
=] E N o s D 2
N & 5N cEZ 0
c T 2 c o3 o <
[ o O @ -
Q oF 5 2B £2 Q0
Eyg = E o 6° 5
2 58 F Lol S =
CIROS2  Z& FHE
as= I58T aco
m0 = T
0.7_%0 Ma C1N-1
(8]
ION Freshwater diatomns 1.77 Ma
70 appear T
80 .
g C2N
3
C2N-2.3 * P -
" T. fasciculata T T. inura 1.7 Ma
100 F<T R. antarctica . 1.8 Ma**
N AL karstenii TT. vulnifica 2,28 Ma*
C2N-3773 195 Ma?
T. striata
120 - B
T. ellipti arrett & Hambrey (1992)
L 3.0 Ma Aschelage 2. 58 Ma
L T. vulnifica® 3.17 Ma* C2AN-1
<L A. actinochilus ‘T £ praeinterfrig.
1403
i 3.04 Ma
i | T T insigna L T. kolbei L F. curte 3.6 Ma*
S ey - curia o Ma
Can. 1 PC & E. imerfrigidaria* 364 Maw  4-29-4.18 Ma C3N-1
16015 |- F. barronii* 4.48 Ma*
j... L T. inura; T. complicata; T. striata 4.85Ma*  4.62-4.48 Ma C3N-2
CiN-2 T. fasciculata; F. praeinterfrigid.
1 = Productivity Il = Normal Polarity
Interval {1l = Reversed Polarity
4 =FAD = Transitional
(first appearance of -
diatoms) @= No Recovery
T =LAD
(last appearance of
diatorns)
Abb. 6.8 Zusammenstellung verfugbarer Daten zur stratigraphischen Einordnung des

Sedimentkernes CIROS-2. Die Diatomeen-Zonen und die paliomagnetische
Einordnung wurden von Winter & Harwood (1997) publiziert. Die Alters-
angaben der mittleren Spalte sind Referenzalter fiir das erste bzw. letzte
Auftreten von Diatomeen nach Harwood & Maruyama (1992). Die paldo-
magnetischen Altersangaben in der rechten Spalte wurden nach der Alters-
skala von Berggren et al. (1995) interpretiert.

Der Sedimentabschnitt (I) zwischen 165 und 110 mbsf im Bohrkern CIROS-2 besteht
tberwiegend aus michtigen Diamiktit-Paketen (Abb. 4.3). Das Schwermineralspektrum
dieser Sedimente wird von stabilen Mineralen und griinen Amphibolen dominiert, die ihr
Liefergebiet im Ferrar-Tal des Transantarktischen Gebirges haben. Gleichzeitig sind die
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Konzentrationen der alterierten und opaken Mineralen verringert (Abb. 6.7). In den
untersten Schichten zwischen 165 und 140 mbsf (Sedimentabschnitt I.1) treten hohe
Konzentrationen von Titanaugit und Kaersutit sowie Palagonit auf, die wahrscheinlich auf
ein MVG-Liefergestein hindeuten. Es wird angenommen, daf3 subglaziale ,Cinder Cones’
unter dem Eis des Ferrar-Gletschers Quelle dieses vulkanischen Materials sind. In den
Schichten zwischen 140 und 110 mbsf (Abb. 6.7, Sedimentabschnitt 1.2) kommen vulkani-
sche Minerale nur in sehr geringen Konzentrationen vor. Das Alter der Sedimente zwi-
schen 165 und 110 mbsf wird nach Winter & Harwood (1997) auf ca. 4.5 bis 1.95 Ma
geschitzt (Abb. 6.8).

Der Sedimentkern DVDP-12 besteht zwischen 165 und 102 mbsf ebenfalls aus méchtigen
Diamiktiten (Abb. 4.2). Als Lieferanten der Schwerminerale dieser Diamiktite werden die
im Taylor-Tal anstehenden Gesteine angenommen. Das Schwermineralspektrum zeigt in
diesen Sedimenten (Abb. 6.5, Sedimentabschnitt I) ebenfalls erhohte Konzentrationen an
stabilen Mineralen und griinen Amphibolen. Auch die Konzentrationen an alterierten und
opaken Mineralen sind deutlich verringert. Zwischen 165 und 129 mbsf treten zusétzlich
erhohte Konzentrationen an vulkanischen Mineralen (Kaersutit und Titanaugit) auf, deren
Quelle die im Taylor-Tal anstehenden ,Cinder Cones’ der MVG sind. Zwischen 129 und
102 mbsf sind Titanaugit und Kaersutit nur in sehr geringen Konzentrationen vertreten.

Aufgrund der o.g. markanten Ubereinstimmung im Verteilungsmuster der Schwerminerale
und der dhnlichen lithologischen Abfolgen in beiden Bohrkernen wird vermutei, daf3 es
auch eine stratigraphische Ubereinstimmung gibt. Fiir den Diamiktit an der Basis des
Bohrkernes DVDP-12 ergibt sich aus der lithostratigraphischen Korrelation mit CIROS-2
ein unterpliozidnes Alter von ca. 4.5 Ma. Die DVDP-12-Sedimente sind somit vermutlich
alter als bisher angenommen (Abb. 6.9).

Das vulkanische Signal schwicht sich in den unteren CIROS-2-Sedimenten bei 3.2 Ma
(140 mbsf) sehr stark ab. Demzufolge kann fiir die Konzentrationsverringerung von
Titanaugit und Kaersutit in den DVDP-12-Sedimenten bei 130 mbsf ebenfalls ein Alter
von 3.2 Ma angenommen werden.

In den Schichten zwischen 110 und 0 mbsf (Sedimentabschnitt IT) des Bohrkerns CIROS-2
wechseln Uberwiegend glaziallakustrine Sandsteine mit geringméichtigen Diamiktiten. Der
GroBteil der Schwerminerale dieser Sedimente wurde durch #olische Prozesse und das
vordringende Ross-Eis antransportiert. Thre Liefergesteine sind in der im McMurdo-Sund
des Ross-Meeres anstehenden MVG zu suchen. Die signifikante Anderung des Schwermi-
neralspektrums der CIROS-2-Sedimente erfolgt bei 110 mbsf (Abb. 6.9). Die Konzentrati-
onen der stabilen Minerale und griinen Amphibole nehmen bei 110 mbsf stark ab. Gleich-
zeitig erhohen sich die Konzentrationen der alterierten und opaken Minerale sowie der
vulkanischen Minerale (Titanaugit, Kaersutit) deutlich. Zusitzlich treten vulkanisches Glas
und Olivin auf.

Nach Winter & Harwood (1997) ergibt sich fuir die Sedimente zwischen 110 und 70 mbsf
ein oberpliozdnes Alter (1.95 Ma bis 1.77 Ma) und fiir die obersten 10 m ein pleistozénes
Alter (0.78 Ma bis 0 Ma; Abb. 6.8).
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Der Sedimentkern DVDP-12 besteht zwischen 102 und 2 mbsf (Sedimentabschnitt II)
ebenfalls aus einer Wechsellagerung von tberwiegend glaziallakustrinen Sandsteinen und
geringméchtigen Diamiktiten. Die Verteilung der Schwerminerale in diesen Sedimenten
zeigt ein dhnliches Verteilungsmuster wie im Sedimentabschnitt II des CIROS-2-
Sedimentkernes. Die Konzentration der stabilen Minerale und griinen Amphibole verrin-
gert sich bei 102 mbsf deutlich. Die Anderung des Schwermineralspektrums im DVDP-12-
Kern, die den Wechsel von einem ,Taylor-Tal’-dominierten Liefergebiet zu einem ,Ross-
Meer’-dominierten Liefergebiet anzeigt, erfolgt jedoch erst zwischen 96 und 90 mbsf. Ab
dieser Tiefe erhohen sich die Konzentrationen der vulkanischen Minerale (Titanaugit,
Kaersutit, Glas und Olivin). Auch die Konzentrationen der alterierten und opaken Minerale
erhohen sich deutlich. Da die ersten glaziallakustrinen Sedimente bereits bei 102 mbsf
aufireten, wird ein frither Vorsto des Ross-Eises ins Taylor-Tal angenommen, der zur
Anstauung eines Sees fiihrte. Die Schwermineralverteilung wird zwischen 102 und 96
mbsf jedoch noch durch die Minerale, die ihr Ausgangsgestein im Taylor-Tal haben,
dominiert (vgl. Kapitel 6.2.1).

Die Konzentrationserhdhung der vulkanischen Minerale (Titanaugit, Kaersutit, Glas,
Olivin) sowie der alterierten und opaken Minerale 148t vermuten, daf die entsprechenden
Sedimente in beiden Sedimentkernen auch stratigraphisch iibereinstimmen. Damit ergibt
sich aus der lithostratigraphischen Korrelation fiir die sandigen Sedimente des DVDP-12-
Kernes bei ca. 90 mbsf ein oberpliozines Alter von ca. 1.95 Ma.

Eine weitere Korrelationsmoglichkeit ergibt sich moglicherweise aus dem Einsetzen der
glaziallakustrinen Sedimentation und der signifikanten Konzentrationsverringerung der
stabilen Minerale und griinen Amphibole bei 102 mbsf im Sedimentkern DVDP-12 und bei
98 mbsf im CIROS-2-Kern. Fiir die hohen Konzentrationen der vulkanischen Minerale in
den glaziallakustrinen Sedimenten wurde ein zusitzlicher dolischer Eintrag angenommen.
Ein zeitgleiches Einsetzen glaziallakustriner Sedimentation in beiden Tilern ist jedoch
unwahrscheinlich. Es erscheint eher wahrscheinlich, daB das #olisch transportierte
vulkanische Material beider Sedimentkerne eine gemeinsame Eruptionsquelle im McMur-
do-Sund hat.

Im Sedimentkern CIROS-2 verringern sich bei 47 mbsf die Konzentrationen der vulkani-
schen Minerale. Auch in den DVDP-12-Sedimenten ist eine sichtbare Verringerung der
Titanaugit- und Kaersutit-Konzentrationen oberhalb 60 mbsf ersichtlich (Abb. 6.9).

Die stratigraphische Korrelation beider Sedimentkerne ist moglich, jedoch nicht zwingend.
Die Schwermineralassoziationen zeigen Sedimentationsbedingungen an, werden aber
hauptséchlich von ihren Liefergebieten bestimmt. In verschiedenen Tilern kénnen zu
verschiedenen Zeiten durchaus gleiche Sedimentationsbedingungen geherrscht haben.

6.2.4 Interpretation der Schwermineralverteilung des Bohrkernes MSSTS-1

Die Schwermineralverteilung des Sedimentkernes MSSTS-1 deutet auf ein dominierendes
Liefergebiet im Transantarktischen Gebirge hin. Obwohl die Bohrung MSSTS-1 im Ross-
Meer ca. 12 km nordéstlich des Taylor-Fjordes liegt, und der Bohrkern iiberwiegend aus
oberoligozénen und miozinen Sedimenten besteht, ist das Schwermineralspektrum mit
dem Spektrum des Bohrkernes DVDP-12 nahezu identisch. Die Schwermineralverteilung
wurde vermutlich spétestens seit dem oberen Oligozén durch die Vorschiibe und Riickziige
des Taylor-Gletschers beeinfluBlt. Zusitzlich kann auch das mitgefiihrte Gesteinsmaterial
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anderer Gebirgsgletscher der Trockentéler-Region (z.B. Ferrar-Gletscher) das Schwermi-
neralspektrum der MSSTS-1-Sedimente beeinflufit haben.

Das Schwermineralspektrum wird von Klinopyroxen, alterierten und opaken Mineralen
dominiert. Da Klinopyroxene in fast allen Gesteinen vorkommen, die im Taylor-Tal
anstehen, sind sie fiir eine exakte Rekonstruktion der Liefergesteine nur bedingt geeignet.
Barrett et al. (1986a) nehmen nach ihren Untersuchungen der Sandfraktion die Ferrar-
Dolerite als Ausgangsgesteine fiir die Klinopyroxene an. Falls jedoch nur die Gesteine der
Ferrar-Gruppe erodiert wurden, miissten in der Schwermineralverteilung die Anteile der
Klinopyroxene mit den Anteilen der Orthopyroxene positiv korrelieren, da die FG-
Gesteine Hauptlieferanten der Orthopyroxene sind (Tab. 6.1, Anlage 6). Da die Verteilung
der Ortho- und Klinopyroxene nicht positiv miteinander korreliert, muf3 ein, wenn auch
vermutlich geringer Teil der Klinopyroxene aus dem Larsen-Granodiorit und den Gneisen
des Granite-Harbour-Intrusiv-Komplexes (GHIK) stammen, die im 6stlichen und zentralen
Teil des Taylor-Tales anstehen (Abb. 6.2). Aus den Gesteinen des GHIK sind sowohl die
stabilen Minerale Apatit, Zirkon, Titanit, Granat, Epidot als auch griner Amphibol
bekannt. Aus diesem Grund werden sie in Abb. 6.10 zusammen dargestellt. Nach Barrett et
al. (1986a) ist ein hoher Anteil an gerundetem Quarz in der Sandfraktion der MSSTS-1-
Sedimente ein Anzeichen fiir eine Herkunft aus der Beacon-Supergruppe (BS). Da in den
Gesteinen der BS auch Granat und Zirkon akzessorisch auftreten, muf3 davon ausgegangen
werden, dal3 ein geringer Anteil in den Gesamtkonzentrationen an Granat und Zirkon der
MSSTS-1-Sedimente aus der BS stammt. Griilne Amphibole sind auch aus den Gesteinen
der FG bekannt. Deshalb muB3 ein geringer Anteil an den Gesamtkonzentrationen der
grinen Amphibole in den Sedimenten der Bohrung MSSTS-1 auch aus der FG stammen.
Tremolitische Amphibole und Klinozoisit sind nur in den Gesteinen der Skelton-Gruppe
(SG) nachgewiesen (Tab. 6.1, Anlage 6).

I Sedimentabschnitt 221-116 mbsf

1.1 Sedimentabschnitt 221-203 mbsf

In den Sedimenten von 221 bis 203 mbsf treten stabile Minerale, grine Amphibole,
Klinozoisite und tremolitische Amphibole in hoheren Konzentrationen auf (Abb. 6.10).
Die Konzentrationen der Klinopyroxene der FG sind entsprechend verringert. Zusétzlich
zu den geringen Konzentrationen an Granaten, Zirkonen und griinen Amphibolen, die das
Liefergebiet FG/BS représentieren, treten Granate, Zirkone, griine Amphibole, Titanite,
Apatite und Epidote des GHIK auf. Dadurch verstirkt sich das Signal der stabilen Minerale
und grinen Amphibole. Das Schwermineralspektrum, das auf Liefergesteine der FG/BS
(i.e. Pyroxene) hindeutet, unterliegt einem Verdinnungseffekt.

Dieses Muster kann dahingehend gedeutet werden, daB sich der Taylor-Gletscher bis in das
Ross-Meer vorschob und alle im Taylor-Tal anstehenden Gesteine (FG/BS, GHIK, SG)
erodierte und transportierte. Das angelieferte Material schmolz an der Unterseite einer auf
dem Ross-Meer aufschwimmenden Eiszunge aus (Barrett & McKelvey, 1986).

1.2 Sedimentabschnitt 203-170 mbsf

In den sandigen Sedimenten von 203 bis 170 mbsf verringern sich die Gehalte an tremoliti-
schen Amphibolen und Klinozoisiten sowie an stabilen Mineralen und griinen Amphibo-
len. Die Konzentrationen der Ortho- und Klinopyroxene erhéhen sich leicht (Abb. 6.10).

Verteilung und Sedimentfazies deuten darauf hin, da3 der Taylor-Gletscher hauptséchlich
die im westlichen Taylor-Tal anstehenden Gesteine der FG/BS erodierte und sich bis
dorthin zurickgezogen haben muf3. Nach Barrett & McKelvey (1986) wurden an der Basis,
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in der Mitte und im Hangenden des Sedimentintervalls zwischen 189 und 141 mbsf jeweils
geringméchtige Diamiktite abgelagert, die belegen, daB3 sich der Taylor-Gletscher mindes-
tens dreimal in Richtung Ross-Meer vorschob.

1.3 Sedimentabschnitt 170-145 mbsf

Die Konzentrationen der tremolitischen Amphibole und Klinozoisite, der stabilen Minerale
und griinen Amphibole erhdhen sich. Gleichzeitig verringern sich die Ortho- und Klinopy-
roxen-Konzentrationen. Die Schwermineralverteilung #hnelt der des Sedimentabschnittes
I.1 (221-203 mbsf) und stellt daher wahrscheinlich einen erneuten Vorsto3 des Taylor-
Gletschers dar (Abb. 6.10). Einen VorstoB3 des Gletschers belegen auch die Diamiktite
dieses Abschnittes. Der Gletscher dehnte sich aus und erodierte zusitzlich zu den Gestei-
nen der FG/BS die des GHIK und der SG.

1.4 Sedimentabschnitt 145-116 mbsf

In den sandigen Tonsteinen dieses Abschnittes sind die Konzentrationen der Klinopyroxe-
ne leicht erhoht, die der tremolitischen Amphibole, Klinozoisite, stabilen Minerale und
grinen Amphibole leicht verringert. Es erscheint daher wahrscheinlich, daB3 Fazies und
Verteilung einen Riickzug des Gletschers bis in das westliche Taylor-Tal reprasentieren.
Der Gletscher erodierte iberwiegend Material der FG/BS (Abb. 6.10).

IT Sedimentabschnitt 63-10 mbsf

Die Schwermineralverteilung der miozidnen bis quartiren Sedimente (63 bis 10 mbsf)
deutet auf mindestens zwei VorstoBe und Riickziige des Taylor-Gletschers hin (Abb. 6.10).

Die erhohten Konzentrationen der stabilen Minerale und griinen Amphibole bei gleichzei-
tig geringen Orthopyroxen-Konzentrationen deuten darauf hin, da der Diamiktit bei 63
mbsf einen Vorstofl des Taylor-Gletschers bis ins Ross-Meer (Sedimentabschnitt II.1)
reprisentiert. Dabei erodierte und transportierte der Gletscher {iberwiegend Material des
GHIK und der FG/BS (Abb. 6.10). Die hoheren Klinopyroxen-Konzentrationen kdnnen
damit erkldrt werden, daB, im Gegensatz zu den oligozdnen VorstoBen des Taylor-
Gletschers, innerhalb der FG Klinopyroxen-reichere Gesteine erodiert wurden.

Die glazialmarinen Sedimente im Hangenden des Diamiktites (Sedimentabschnitt II.2)
deuten darauf hin, dal sich nach diesem Vorsto3 der Gletscher zuriickzog. Die Konzentra-
tionen der stabilen Minerale, griinen Amphibole und Klinopyroxene verringern sich leicht.
Gleichzeitig erhohen sich die Gehalte an Orthopyroxenen, tremolitischen Amphibolen und
Klinozoisiten (Abb. 6.10). Dieses Spektrum zeigt, dal alle im Taylor-Tal anstehenden
Gesteine erodiert wurden und 148t vermuten, daB sich der Gletscher nur bis zum Taylor-
Fjord zurickgezogen hatte.

Die Diamiktite im Sedimentabschnitt II.3 zeigen hohe Konzentrationen an stabilen
Mineralen, grinen und tremolitischen Amphibolen, Klinozoisiten und Klinopyroxenen
(Abb. 6.10). Die Orthopyroxen-Konzentrationen verringern sich leicht. Schwermineralver-
teilung und Sedimentfazies deuten auf einen erneuten VorstoB3 des Gletschers bis mindes-
tens zur Bohrposition hin. Der Gletscher erodierte alle im Taylor-Tal anstehenden Gestei-
ne.
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Legende zu Abb. 6.10

@  MSSTS-1- Bohrposition

Gletscher- bzw. Eisschild-Position
U mit abgekalbten Eisberg

Q! Scheffeis
== Bewegungstichtung des Eises

v Diskordanz

Taylor-Tal - Liefergebiet
(Transantarktisches Gebirge}

FG - Ferrar-Gruppe

BS - Beacon-Supergruppe

GHIK - Granite-Harbour-intrusiv-Komplex
SG - Skelton - Gruppe

MVG - McMurdo-Vulkanit-Gruppe

MVG - Liefergebiet
(Region des heutigen Ross-Schelfeises)

18 BN N

aktiver Vulkanismus

5 Liefergestein nicht differenzierbar
(McMurdo-Vulkanite)

Der nachfolgende Riickzug (Sedimentabschnitt 11.4) wird durch glazialmarine Tonsteine
dokumentiert und erfolgte nur soweit, da der Gletscher weiterhin alle im Taylor-Tal
anstehenden Gesteine erodieren konnte. Die Konzentrationen an stabilen Mineralen,
grinen und tremolitischen Amphibolen und Klinozoisiten sind in diesen Sedimenten
weiterhin hoch (Abb. 6.10). Die Verringerung der Konzentrationen der Klino- und
Orthopyroxene ist auf einen Verdiinnungseffekt durch die vulkanischen Minerale (Tita-
naugit, Kaersutit) zuriickzufiihren.

Der quartére tonig-siltige Sandstein (Sedimentabschnitt 11.5) zeigt geringe Konzentrationen
an Schwermineralen, deren Liefergesteine im Taylor-Tal aufgeschlossen sind (stabile
Minerale und grine Amphibole, tremolitische Amphibole und Klinozoisite, Klino- und
Orthopyroxene). Im Gegensatz dazu sind die Konzentrationen von Titanaugit, Kaersutit,
Olivin sowie alterierten und opaken Mineralen deutlich erhoht (Abb. 6.10). Diese Vertei-
lung deutet auf die Existenz eines Ross-Schelfeises im McMurdo-Sund hin, das vulkani-
sches Material der MVG anlieferte (siehe unten).

Herkunft des vulkanischen Materials

In den oberoligozinen Schichten zwischen 221 und 116 mbsf kommen in geringen
Konzentrationen Titanaugit, Kaersutit und vulkanisches Glas vor, die auf Erosion und
Transport vulkanischen Materials hinweisen. In der Sandfraktion treten basaltische Klasten
zwischen 227 und 200 mbsf auf (Gamble et al., 1986; Barrett et al., 1986a). Auch hohe
Smektit-Gehalte von 216 bis 190 mbsf deuten auf den Einflul von Verwitterungsproduk-
ten einer vulkanischen Quelle hin (Ehrmann, 1998). Die chemische Zusammensetzung der
basaltischen Klasten (Alkalibasalt bis peralkaliner Ignimbrit) in der Sandfraktion unter-
scheidet sich von den tholeiitischen Gesteinen der FG und auch von den stérker alkalischen
spitkianozoischen Vulkaniten der Ross-Insel. Ahnliche vulkanische Gesteine sind nur
MVG-Gesteine, die in der Region um Mt. Melbourne (Nord-Victoria-Land) und am Mt.
Morning (Sid-Victoria-Land) aufgeschlossen sind (Abb. 6.3). Die éltesten datierten
Gesteine der MVG aus der Melbourne-Vulkanit-Provinz sind 25 Ma, die dltesten Vulkanite
am Mt. Morning 19 Ma alt (Kyle et al., 1990).

Moglicherweise reprasentiert das vulkanische Material, das eine deutlichen Affinitdt zur
McMurdo-Vulkanit-Gruppe aufweist, eine bisher unbekannte Phase vulkanischer Aktivitét
im mittleren Kénozoikum, die petrochemisch-mineralogisch der spitkénozoischen Phase
ghnlich ist (Barrett & McKelvey, 1986). Uber die genaue Herkunft und Lage des vulkani-
schen Ausgangsgesteins kann nur spekuliert werden.

Da die Sedimente des Bohrkernes MSSTS-1 zwischen 221 und 116 mbsf nach biostra-
tigraphischen (Diatomeen und Foraminiferen) und paliomagnetische Untersuchungen ein
Alter von 27.5 Ma haben (Barrett & McKelvey, 1986; Harwood, 1986a; Ehrmann, 1998),
ist es unwahrscheinlich, da3 die MVG-Gesteine der Melbourne-Vulkanit-Provinz der
Lieferant des vulkanischen Materials dieser Sedimente sind. Wiirde das vulkanische
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Material aus dieser Region um Mt. Melbourne stammen, mussten altere Vulkanite als
bisher bekannt, die Liefergesteine sein und #olische Prozesse oder Eisberge fiir einen
Transport verantwortlich sein.

Die ,Cinder Cones’ im Taylor-Tal entstanden erst vor 4.76 Ma (Kyle et al., 1990; Wilch et
al., 1993b) und koénnen daher nicht das Ausgangsgestein fur das vulkanische Material der
oligozinen Sedimente sein. Dennoch koénnten bisher unbekannte altere vulkanische
Gesteine im Taylor-Tal dhnlich diesen pliozdnen ,Cinder Cones’ ein mogliches Lieferge-
stein darstellen. Das vulkanische Material wire dann durch den Taylor-Gletscher erodiert
und ins Ross-Meer transportiert worden. Wéhrend des Oligozdns/Miozidns mussten die
Vulkanite, moglicherweise in Verbindung mit einer Hebungsphase im Transantarktischen
Gebirge, dann komplett erodiert worden sein.

Magnetanomalien iiber dem Ross-Meer deuten auf das Vorhandensein von Vulkanbauten
auf den Schelfgebieten des Ross-Meeres und unter dem Westantarktischen Eisschild, die
vermutlich ein kdnozoisches Alter haben (Bosum et al., 1989; Behrendt et al., 1994, 1995;
Damaske, 1994; Bozzo et al., 1997). Diese bisher nicht niher charakterisierten Vulkane im
Siiden des Victoria-Landes sind ebenfalls eine mogliche Quelle fir das vulkanische
Material in den oligozédnen Sedimenten des Bohrkernes MSSTS-1.

In den Sedimenten zwischen 58 und 10 mbsf treten Titanaugit und Kaersutit auf. Vulkani-
sches Glas und Olivin sind nur in der obersten Probe vertreten. Die vulkanischen Minerale
reprisentieren vermutlich das Einsetzen des spitkénozoischen Vulkanismus im McMurdo-
Sund (Kyle et al, 1990; Barrett & McKelvey, 1986). Quelle der vulkanischen Minerale
sind vermutlich Mt. Moming und/oder Mt. Terror (Ross-Insel). Die é&ltesten datierten
Laven der Vulkanite dort sind 19 Ma bzw. 15 Ma alt (Kyle et al., 1990). Bio- und magne-
tostratigraphische Untersuchungen geben flir die MSSTS-1-Sedimente bei 60 mbsf jedoch
ein Alter von ca. 21 Ma an (Harwood, 1986a; Barrett et al., 1986a). Korrelationen der
Tonmineral-Verteilung in den Sedimentkernen MSSTS-1 und CIROS-1 deuten auf ein
23.3 Ma-Alter bei 47 mbsf (Ehrmann, 1998).

Da die Datierung der Mikrofossilien nur eine grobe biostratigraphische Einteilung der
miozdnen Sedimente erlaubt, ist es durchaus angebracht die zeitliche Abweichung
zwischen dem maximal 19 Ma alten Vulkanismus am Mt. Morning und dem Auftreten des
vulkanischen Materials in den MSSTS-1-Sedimenten bei 21 Ma bzw. 23.3 Ma als nicht
allzu konsequent zu betrachten.

Bei 40 mbsf erhohen sich die Konzentrationen der vulkanischen Minerale deutlich (Abb.
6.10). Als Liefergesteine der entsprechenden Sedimente (Sedimentabschnitte II.3, II.4)
wurden jedoch alle im Taylor-Tal anstehenden Gesteine angenommen, d.h. der Gletscher
muf} das gesamte Tal ausgefiillt haben. Frithe vulkanische Phasen im Taylor-Tal konnen
also nicht die Ursache der Konzentrationserhohungen der vulkanischen Minerale sein,
denn diese Vulkane eruptierten subaerisch (Wilch et al., 1993b). Das Schwermineralspekt-
rum deutet eindeutig auf einen bis ins Ross-Meer ausgedehnten Taylor-Gletscher hin.
Palagonit als Anzeichen fiir subglaziale Eruptionen ist nicht vorhanden. Moglicherweise
erhohte sich die Intensitdt des Vulkanismus im McMurdo-Sund. Das vulkanische Material
wurde &dolisch transportiert und auf der Oberfliche des Gletschers abgelagert. Zusammen
mit dem Material aus dem Taylor-Tal gelangte es so ins Sediment.

In den obersten 20 m des Sedimentkernes MSSTS-1 erreichen die vulkanischen Minerale
(Titanaugit, Kaersutit, Glas und Olivin) maximale Konzentrationen. Wihrend der Ablage-
rung dieser Sedimente hatte sich der Gletscher zuriickgezogen. Vermutlich wurde das
vulkanische Material durch golische Prozesse oder durch Eisberge antransportiert. Letztere
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kalbten von den Gletschern oder dem Ross-Eis im Siiden des Siid-Victoria-Landes ab und
fuhrten somit vulkanisches Material aus der Region um Mt. Morning/Mt. Discovery.

6.2.5 Interpretation der Schwermineralverteilung des Bohrkernes CRP-1

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes CRP-1 deutet iberwiegend auf ein
Liefergebiet im Transantarktischen Gebirge hin. (Abb. 6.11.1, 6.11.2). Die Bohrstelle
CRP-1 liegt im McMurdo-Sund 6stlich von Cape-Roberts. Westlich der Bohrlokation
durchschneiden der Mackay- und Debenham-Gletscher das Transantarktische Gebirge und
flieBen in den McMurdo-Sund ab (Abb. 6.1). Die in den Télern dieser Gletscher anstehen-
den Gesteine sind vermutlich die Ausgangsgesteine der Schwerminerale des Sedimentker-
nes CRP-1. In der Kiistenregion um Granite Harbour und an den Talwinden des unteren
Mackay-Tales sind die Gesteine des Granite-Harbour-Intrusiv-Komplexes (GHIK)
aufgeschlossen (Larsen-Granodiorit, Irizar-Granit). Diese Intrusivkdrper werden von Dikes
und Sills der Ferrar-Gruppe (FG) durchschlagen. Weiter westlich, im oberen Mackay-Tal,
sind die Gesteine der Beacon-Supergruppe (BS) gemeinsam mit denen der FG aufge-
schlossen. Sporadisch anstehende Gesteine der Skelton-Gruppe finden sich stidwestlich
von Sperm-Bluff (Abb. 6.1). Das Gebiet um den Debenham-Gletscher besteht hauptsach-
lich aus den Gesteinen des GHIK und der FG/BS. Auch hier sind die Irizar-Granite und
Larsen-Granodiorite von Dikes der FG durchschlagen. Zusitzlich sind in dieser Region
Marmore und Schiefer der Skelton-Gruppe (SG) aufgeschlossen. Aufschliisse vulkanischer
Gesteine der McMurdo-Vulkanit-Gruppe (MVG), wie die ,Cinder Cones’ im Taylor-Tal,
sind aus dieser Region des Transantarktischen Gebirges nicht bekannt.

Die Sedimente des Bohrkernes CRP-1 wurden iiberwiegend unter glazialmarinen Bedin-
gungen abgelagert. Die Sedimentation wurde zeitweise durch auf dem Untergrund
aufliegendes Eis und glaziale Erosion unterbrochen (Cape Roberts Science Team, 1998b).
Der 147 m lange Bohrkern erschlieBt miozine Sedimente, die diskordant von quartéren
Sedimenten Uberlagert werden. Das Alter der miozinen Sedimente wird mit 22.1 bis 17.5
Ma angegeben (Cape Roberts Science Team, 1998a,b). “°Ar/*’ Ar-Datierungen an einer
Bimssteinlage bei 116 mbsf ergaben ein Alter von 18.4 Ma. Die quartiren Sedimente
haben ein Maximalalter von 1.3 Ma. Die miozdnen Sedimente wurden vermutlich von
polythermalen Gletschern abgelagert und deuten damit auf ein subpolares Klima hin
(Powell et al, 1998). Im Gegensatz zu temperierten Gletschern haben polythermale
Gletscher bei hohen Sedimentationsraten einen geringeren Anteil an sortierten Sedimenten
(Hallett et al., 1996, Powell et al., 1998). Die quartiren Sedimente wurden vermutlich
unter polaren Bedingungen abgelagert, wie sie auch heute noch auf dem antarktischen
Kontinent vorherrschen (Powell et al., 1998). Fazies- und Strukturanalysen an den
Sedimenten dokumentieren acht miozine und mindestens zwei quartire Sequenzen (Cape
Roberts Science Team, 1998b). Jede Sequenz beginnt mit einem basalen Diamiktit, der
zum Hangenden in Sandsteine und anschlieBend in Siltsteine, die hiufig ,Dropstones’
fithren, iibergeht.

Die Schwermineralverteilung adndert sich mit der Fazies und zeigt eine deutliche zyklische
Verteilung (Polozek & Ehrmann, 1998). Das Spektrum wird von Klino- und Orthopyroxe-
nen dominiert. Die Orthopyroxene kénnen nur aus den Gesteinen der FG stammen. In den
miozdnen CRP-1-Sedimenten korrelieren Ortho- und Klinopyroxene positiv miteinander.
Diese Korrelation gestattet fiir beide Pyroxen-Gruppen die Annahme eines gemeinsamen
Liefergesteins innerhalb der FG. Da Klinopyroxene aber in fast allen Gesteinen der
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Mackay-/Debenham-Gletscher-Region und der Region des heutigen Ross-Schelfeises
vorkommen, ist ein Anteil der Klinopyroxene wahrscheinlich auch auf eine Herkunft aus
Gesteinen des GHIK, der SG und der MVG zurtickzufiihren (Tab.6.1, Anlage 6). Aus den
Gesteinen des GHIK sind sowohl die stabilen Minerale Apatit, Zirkon, Titanit, Granat,
Epidot als auch griiner Amphibol bekannt, die alle in den CRP-1-Sedimenten vorkommen
und in Abb. 6.11.1 zusammen dargestellt werden. Griine Amphibole sind auBerdem aus
den Gesteinen der FG und der SG bekannt. Deshalb kann ein geringer Anteil an den
Gesamtkonzentrationen der griinen Amphibole aus der FG und SG stammen. Die sedimen-
téren Gesteine der BS fithren nur akzessorisch Granat und Zirkon. Am Gesamtgehalt der
Granate und Zirkone in den CRP-1-Sedimenten ist der Anteil an Granat und Zirkon, der
aus den Gesteinen der BS stammt, daher als gering zu betrachten. Tremolitische Amphibo-
le und Klinozoisite sind nur aus den Gesteinen der SG bekannt (Tab. 6.1, Anlage 6). Die
alterierten und opaken Minerale korrelieren in den Sedimenten des Bohrkerns CRP-1
positiv mit den vulkanischen Mineralen (Titanaugit, Kaersutit, Glas und Olivin). Aus
diesem Grund wird fur die vulkanischen Minerale und einen GroBteil der alterierten und
opaken Minerale ein gemeinsames Ausgangsgestein innerhalb der MVG angenommen.

In den miozénen Schichten zwischen 147 und 43 mbsf wechseln sich GletschervorstdBe
und Gletscherriickziige ab (Abb. 6.11.1). Diese glazialen Phasen zeigen eine jeweils
charakteristische Schwermineralverteilung (siehe unten).

I-b Sedimentabschnitt 147-140 mbsf: Gletscherriickzug

Die Sedimentfazies (feinkornig-glazialmarin) sowie die Schwermineralverteilung deuten
auf eine zuriickgezogene Position der Gletscher im Transantarktischen Gebirge hin. Die
Sedimente dieses Intervalls zeigen geringe Konzentrationen an Klino- und Orthopyroxe-
nen. Der Mackay-Gletscher erodierte iiberwiegend die Gesteine der FG/BS im westlichen
Tal und Eisberge transportierten dieses Material ins Ross-Meer. Die Gehalte an stabilen
Mineralen und griinen Amphibolen (GHIK), tremolitischen Amphibolen und Klinozoisiten
(SG), Titanaugit, Kaersutit und Glas (MVG) sowie an alterierten und opaken Mineralen
sind daher relativ erhoht (Abb. 6.11.1). Vulkanische Gesteine der MVG sind im Mackay-
Tal nicht aufgeschlossen bzw. bisher nicht bekannt. Die Vulkanite am Mt. Morning im
stidlichen Siid-Victoria-Land weisen ein Maximalalter von nur 19 Ma auf und unterschei-
den sich in ihrer petrochemisch-mineralogischen Zusammensetzung von der des vulkani-
schen Materials des Sedimentkernes CRP-1. Smellie (1998) nimmt daher fiir das vulkani-
sche Material der miozéinen CRP-1-Sedimente die Vulkanite eines ,Palio- Mt. Morning’
als Liefergesteine an. Das vulkanische Material wurde vermutlich durch Eisberge oder
dolische Prozesse antransportiert. Der gleichzeitig erhohte Eintrag der Minerale, die ihre
Liefergesteine im GHIK und der SG haben, legt nahe, daB diese Minerale gemeinsam mit
dem vulkanischen Material angeliefert wurden. Mt. Morning liegt siidlich der Royal-
Society-Range in der Koettlitz-/Skelton-Gletscher-Region. In diesem Gebiet sind neben
den Gesteinen des GHIK auch groBraumig die Gesteine der SG aufgeschlossen (Blank et
al., 1963).

Die Minerale, deren Liefergesteine der GHIK (stabile Minerale und griine Amphibole) und
die SG (tremolitische Amphibole und Klinozoisite) sind, kénnten auch aus der Region
zwischen Debenham-Gletscher und Wright-Gletscher stammen (Abb. 6.11.2-c). Da aus
diesem Gebiet jedoch vulkanische Gesteine der MVG nicht bekannt sind, erscheint die
Herkunft aus der Koettlitz-/Skelton-Gletscher-Region wahrscheinlicher.
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a) Die Skizze stellt die Phase der quartaren Vereisung dar (Phase Vb in Abb. 6.11.1). Das sich vorschiebende Ross-Eis liefert
vulkanisches Material der Ross-Insel an. Die Gletscher des Transantarktischen Gebirges transportieren Material der FG,
des GHIK, der BS und der SG.
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b) Die Skizze stelit eine miozédne VorstoR-Phase der Gletscher des Transantarktischen Gebirges dar. Dieses

Modell entspricht den Phasen |l-a, lil-a, IV-a der Schwermineralverteilung.

Mackay- und Debenham-Gletscher liefern iberwiegend Material der FG und des GHIK an. Der Einflu® durch

Eisberge, die Material (SG und MVG) aus der Koettlitz-/Skelton-Gletscher-Region im Siiden transportieren, ist gering.

Die Phase V-a des Quartars stelit eine Ubergangsphase dar. Sie wird hauptséchlich durch den Vorstot des Mackay-Gletschers
beeinflut, enthit aber schon vulkanisches Material, das aus der Region des Ross-Meeres antransportiert wurde.
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¢) Die Skizze stelit eine miozéne Riickzugs-Phase der Gletscher des Transantarktischen Gebirges dar, die den Phasen I-b,
li-b, 1l-b und IV-b der Schwermineralverteilung entspricht. Mackay- und Debenham-Gletscher liefern weniger Material der FG
und des GHIK an. Eisberge transportieren Material (SG und MVG) aus der Koettlitz-/Skelton-Gletscher-Region im Siiden.

Abb. 6.12.2 Modelle der Gletschervorstosse und -riickziige, die die Schwermineralverteilung des
Sedimentkerns CRP-1 beeinflult haben. Die Skizzen sind nicht mafstabsgerecht und
stark vereinfacht dargestelit.
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Legende zu Abb. 6.11.1 und 6.11.2
. CRP-1 - Bohrposition

T = ) Gletscher- bzw. Eisschild-Position

=g Bewegungsrichtung des Eises
sanr  Diskordanz

%}N aktiver Vulkanismus
(McMurdo-Vulkanite)

Liefergebiet innerhalb des
Transantarktischen Gebirges

FG - Ferrar-Gruppe

BS - Beacon-Supergruppe

GHIK - Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex
SG - Sketton - Gruppe

1 MVG - MeMurdo-Vulkanit-Gruppe

MVG - Liefergebiet
(Region des heutigen Ross-Scheffeises)

BREREEERNIY

Liefergestein nicht differenzierbar

II-a Sedimentabschnitt 140-119 mbsf* Gletschervorsto3

Die Sedimente zwischen 140 und 119 mbsf bestehen iiberwiegend aus Diamiktiten. Das
Schwermineralspektrum wird durch Klino- und Orthopyroxene (FG) dominiert. Die
Konzentrationen an stabilen Mineralen und griinen Amphibolen (GHIK), tremolitischen
Amphibolen und Klinozoisiten (SG), Titanaugit, Kaersutit und Glas (MVG) sowie an
alterierten und opaken Mineralen sind entsprechend geringer (Abb. 6.11.1). Diese Vertei-
lung deutet auf einen Vorsto3 des Mackay-Gletschers hin. Der Gletscher erodierte die
Gesteine der FG/BS im westlichen Tal sowie die des GHIK im ostlichen Talabschnitt und
transportiert sie in Richtung Ross-Meer (Abb. 6.11.2-b). Die Gesteine des GHIK im
Mackay-Tal sind von den Dikes und Sills der FG durchschlagen. Im Gegensatz zu den
Sedimenten, die in der Ferrar-/Taylor-Tal-Region erbohrt wurden (vgl. Kap. 6.2.1.-6.2.4),
wird hier das eigentliche Schwermineralsignal des GHIK (stabile Minerale und griine
Amphibole) durch die Schwerminerale der FG (Klino- und Orthopyroxene) iberprégt.
Ursache hierfur sind starke Michtigkeitsunterschiede innerhalb der FG in verschiedenen
Regionen des Stid-Victoria-Landes (Gunn & Warren, 1962). Die geringen Konzentrationen
der tremolitischen Amphibole und Klinozoisite kénnen von vereinzelt anstehenden
Gesteinen der SG im Mackay-Tal stammen.

II-b Sedimentabschnitt 119-110 mbsf: Gletscherriickzug

Die Schwermineralverteilung der Sedimente deutet auf einen Riickzug des Mackay-
Gletschers hin (Abb. 6.11.2-c). Die Konzentrationen der Klino- und Orthopyroxenen (FG)
sind verringert (Abb. 6.11.1). Diese Minerale wurden durch den Mackay-Gletscher erodiert
und antransportiert. Die Gehalte an stabilen Mineralen, griinen Amphibolen, tremolitischen
Amphibolen, Klinozoisiten, vulkanischen Mineralen sowie alterierten und opaken Minera-
len sind entsprechend erhoht. Diese Mineralgruppen wurden vermutlich aus der Koettlitz-
/Skelton-Gletscher-Region bzw. dem Gebiet zwischen Debenham- und Wright-Gletscher
angeliefert.

II1-a Sedimentabschnitt 110-90 mbsf Gletschervorstof3

Die Schwermineralspektren der Sedimente zeigen einen erneuten VorstoB3 des Mackay-
Gletschers und damit eine Uberwiegende Erosion der Gesteine im Mackay-Tal an (Abb.
6.11.2-b). Die Gehalte an Klino- und Orthopyroxenen (FG) sind erhoht. Die Konzentratio-
nen an stabilen Mineralen und griinen Amphibolen (GHIK), tremolitischen Amphibolen
und Klinozoisiten (SG), Titanaugit, Kaersutit und Glas (MVG) sowie an alterierten und
opaken Mineralen sind entsprechend verringert (Abb. 6.11.1).
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II1-b Sedimentabschnitt 90-81 mbsf: Gletscherriickzug

Die verringerten Konzentrationen an Klino- und Orthopyroxenen (FG) und die entspre-
chend erhohten Konzentrationen an stabilen Mineralen und griinen Amphibolen (GHIK),
tremolitischen Amphibolen und Klinozoisiten (SG), Titanaugit, Kaersutit und Glas (MVQ)
sowie an alterierten und opaken Mineralen deuten einen Riickzug des Mackay-Gletschers
und den Transport von Sedimenten aus der Koettlitz-/Skelton-Gletscher-Region bzw. dem
Gebiet zwischen Debenham- und Wright-Gletscher an (Abb. 6.11.1, 6.11.2-c).

IV-a Sedimentabschnitt 81-62 mbsf: Gletschervorstof3

Die Schwermineralverteilung der Sedimente dieses Intervalls zeigt einen erneuten Vorstof3
des Mackay-Gletschers und damit Erosion und Transport der Gesteine im Mackay-Tal an
(Abb. 6.11.2-b). Die Gehalte an Klino- und Orthopyroxenen (FG) sind erhéht. Die
Konzentrationen an stabilen Mineralen und griinen Amphibolen (GHIK), tremolitischen
Amphibolen und Klinozoisiten (SG), Titanaugit, Kaersutit und Glas (MVGQG) sowie an
alterierten und opaken Mineralen sind dementsprechend verringert (Abb. 6.11.1).

IV-b Sedimentabschnitt 62-43 mbsf: Gletscherriickzug

Die verringerten Konzentrationen an Klino- und Orthopyroxenen (FG) und die erhohten
Konzentrationen an stabilen Mineralen und griinen Amphibolen (GHIK), tremolitischen
Amphibolen und Klinozoisiten (SG), Titanaugit, Kaersutit und Glas (MVG) sowie an
alterierten und opaken Mineralen deuten einen Riickzug des Mackay-Gletschers an (Abb.
6.11.1). Die Minerale, deren Liefergesteine im GHIK, der SG und der MVG zu suchen
sind, wurden aus der Koettlitz-/Skelton-Gletscher-Region bzw. der Debenham-/Wright-
Gletscher-Region angeliefert (Abb. 6.11.2-c). In den Sedimenten dieses Intervalls erh6hen
sich die Gehalte an den vulkanischen Mineralen (Titanaugit, Kaersutit, Glas sowie an
alterierten und opaken Mineralen). Moglicherweise intensivierte sich der Vulkanismus am
Mt. Morning. Das Alter dieser Sedimente von ca. 17 Ma passt zu dem fur die Vulkanite
des Mt. Morning angegebenen Maximalalter von 19 Ma.

V Sedimentabschnitt 43-19 mbsf

Die quartdren Sedimente wurden unter polaren Bedingungen abgelagert (Powell et al.,
1998). Das Ross-Eis baute sich auf und dehnte sich periodisch bis in den McMurdo-Sund
aus. Dennoch wird das Schwermineralspektrum der quartiren Sedimente des Bohrkerns
CRP-1 iiberwiegend durch die Liefergesteine im Transantarktischen Gebirge beeinfluf3t.
Generell sind die Konzentrationen an Klino- und Orthopyroxenen in den quartéren
Sedimenten zugunsten der alterierten und opaken Minerale leicht verringert. Beide
Pyroxen-Gruppen korrelieren negativ miteinander.

Zwischen 43 und 34 mbsf (V-a) deutet das Schwermineralspektrum sowie die Fazies der
Sedimente (iiberwiegend Diamiktite, Cape Roberts Science Team, 1998ab) auf einen
Vorstofl des Mackay-Gletschers hin (Abb. 6.11.1). Der Gletscher erodierte und transpor-
tierte die im Mackay-Tal anstehenden Gesteine der FG/BS, des GHIK und der SG (Abb.
6.11.2-b). Die wvulkanischen Minerale Titanaugit, Kaersutit und Glas sind in geringen
Konzentrationen vertreten. Die negative Korrelation der Klino- und Orthopyroxene legt
nahe, daB ein Teil der Klinopyroxene der quartiren CRP-1-Sedimente aus Liefergesteinen
stammt, die nicht zur FG gehéren. Zusammen mit den vulkanischen Mineralen sowie den
erhohten Gehalten an alterierten und opaken Mineralen représentieren sie vermutlich ein
Liefergestein innerhalb der MVG, das von dem der miozidnen vulkanischen Minerale
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verschieden ist. Mogliche Lieferanten konnten die Vulkane der Ross-Insel (Mt. Bird, Mt.
Terror) sein.

Die Schwermineralverteilung zwischen 34 und 19 mbsf (V-b) wird vermutlich sowohl
durch die Gletscher des Transantarktischen Gebirges (i.e. Mackay-Gletscher) als auch
durch das sich ausdehnende Ross-Eis beeinfluBt (Abb. 6.11.2-a). In diesen Sedimenten
erhohen sich die Konzentrationen an Titanaugit, Kaersutit und Glas. Das Schwermineral-
signal, das auf Liefergesteine in der Region des Mackay-Gletschers hinweist, wird dadurch
verdiinnt. Die maximalen Konzentrationen an vulkanischen Mineralen an der Basis dieses
Intervalls deuten moglicherweise auf eine Ausdehnung des Ross-Eises hin, da sich
gleichzeitig die Konzentrationen der Orthopyroxene (FG) und der tremolitischen Amphi-
bole und Klinozoisite (SG) verringern. In den hangenden Schichten verringern sich die
Gehalte der wvulkanischen Minerale leicht. Der EinfluB der MVG-Liefergesteine, deren
erodiertes Material durch das Ross-Eis angeliefert wird, verringert sich.

6.2.6 Interpretation der Schwermineralverteilung des Bohrkernes CRP-2/2A

Das Schwermineralspektrum des Sedimentkernes CRP-2/2A deutet auf ein Liefergebiet
der Sedimente im Transantarktischen Gebirge hin (Abb. 6.12). Die Bohrlokation CRP-
2/2A liegt 14 km ostlich Cape-Roberts und 2 km westlich der Bohrposition CRP-1. Diese
Position wurde gewahlt, um sich stratigraphisch uberlappende Sedimentkerne erbohren zu
kénnen.

Die Sedimente des Bohrkerns CRP-2/2A wurden durch verschiedene glazialmarine und
glaziofluviatile Prozesse in einem kiistennahen bis kiistenfernen Milieu abgelagert. Die
Sedimentabfolgen des oberen Oligozins bis unteren Miozins wurden von temperierten
Gletschern unter warmeren klimatischen Bedingungen abgelagert (Cape Roberts Science
Team, 1999). Die miozidnen Schichten des Sedimentkernes CRP-2/2A &hneln dabei in
ihren Faziesmerkmalen den miozidnen Sedimenten der Bohrung CRP-1, deren Ablage-
rungsmilieu mit dem polythermaler Gletscher heutiger subpolarer Gebiete (Powell et al.,
1998) vergleichbar ist. Die pliozdnen und quartiren Sedimente bilden ein geringméchtiges
Intervall, das eine unvollstindige glaziale Geschichte der letzten 5 Ma widerspiegelt (Cape
Roberts Science Team, 1999).

Sequenzstratigraphische Analysen identifizierten 24 Sequenzen, die durch Diskordanzen
abgegrenzt sind (Cape Roberts Science Team, 1999). Die Sequenzen sind durch
Erosionsflachen (Sequenzgrenzen) begrenzt, die eine abrupte, landseitige Versetzung der
Fazies markieren. Eine typische Sequenz beginnt mit einer an der Basis scharf begrenzten
grobkornigen Einheit (Diamiktite und Konglomerate), die wihrend eines niedrigen
Meeresspiegels (LST - lowstand systems tracks) oder einer Transgression (TST -
transgressive systems tracks) abgelagert wurden. Diese grobkornige Fazies reprédsentiert
vermutlich die proximale Ablagerung wihrend eines Gletschervorstofles oder -riickzuges
innerhalb eines flachmarinen Milieus. Darauf folgen bei abnehmender Korngréfle Sand-
stein- und Tonsteinschichten, die als Transgressionsphase interpretiert (TST) werden. Das
darauf folgende Tonsteinintervall wird in einigen Fillen von grobkérnigen Sanden
tberlagert (tonige Sandsteine), die wihrend eines spiten Meeresspiegelanstieges, Stillstan-
des oder frilhen Meeresspiegelfalls abgelagert wurden (HST — highstand systems tracks).
Eine scharf begrenzte Sandstein-Abfolge, die wihrend einer Regression abgelagert wurde,
bildet das Hangende der Sequenz (RST — regressive systems tracks). Diese regressiven
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Sandsteine werden als proglaziale Deltaablagerungen einer meerwirts vorstof3enden
Eisfront interpretiert. Damit umfaBt eine Sequenz den Vorstof3 bzw. Riickzug der Gletscher
gefolgt von einer relativ eisfreien Periode oder offen-mariner Sedimentation. Die Sequenz-
Grenzen stellen vermutlich glaziale Erosionsflichen dar, die durch die erodierende
Wirkung von auf dem Untergrund aufliegendem Eis entstanden.

Die Schwermineralverteilung des Sedimentkernes CRP-2/2A spiegelt den unterschiedlich
starken Eintrag der Liefergesteine im Siid-Victoria-Land des Transantarktischen Gebirges
wider (Polozek, 2000). Proximale glazialmarine und glaziofluviatile Prozesse, die zur
Sedimentaufarbeitung zB. durch Gravitationsstrome fithrten, sind vermutlich die Ursache
dafiir, daB die Schwermineralverteilung der CRP-2/2A-Sedimente kein zyklisches Muster
zeigt (Abb. 6.12). Eine Rekonstruktion glazialer Zyklen anhand der Schwermineralvertei-
lung ist nicht méglich. Obwohl einzelne Sequenzen mit einer hoheren Probendichte
untersucht wurden, zeigt die Schwermineralverteilung einer einzelnen Sequenz keine
signifikante Abhéngigkeit von der Fazies.

Als Ausgangsmaterial der Schwerminerale der CRP-2/2A-Sedimente werden die Gesteine
angenommen, die auch die Schwerminerale des Bohrkernes CRP-1 anlieferten (vgl. Kap.
6.2.5).

Aufgrund der Dominanz der Klino- und Orthopyroxene sind die Liefergesteinssignale, die
durch die ubrigen Schwerminerale reprisentiert werden, nur sehr schwach ausgebildet
(Abb. 5.5). Generell zeichnet sich das Schwermineralspektrum der CRP-2/2A-Sedimente
durch sehr hohe Klino- und Orthopyroxen-Konzentrationen aus, die positiv miteinander
korrelieren (Abb. 6.12). Diese Korrelation erlaubt die Annahme gemeinsamer Lieferge-
steine innerhalb der Ferrar-Gruppe (FG), die weitrdumig im Mackay-Tal aufgeschlossen
sind (Abb. 6.1). Griine Amphibole und stabile Minerale (Zirkon, Granat, Apatit, Titanit
und Epidot) reprisentieren hauptsdchlich Liefergesteine des Granite-Harbour-Intrusiv-
Komplexes (GHIK), die kiistennah in der Region des Mackay-Gletschers anstehen.
Tremolitische Amphibole und Klinozoisite stammen aus Gesteinen der Skelton-Gruppe
(SG). Griine Amphibole konnen ebenfalls aus den Gesteinen der SG stammen, kommen
untergeordnet aber auch in der FG vor. Granate und Zirkone treten akzessorisch in den
Sedimentgesteinen der Beacon-Supergruppe (BS) auf. Als Liefergesteine der vulkanischen
Minerale (Titanaugit, Kaersutit und Glas) kommen sowohl die Kirkpatrick-Basalte der FG
als auch die Gesteine der McMurdo-Vulkanit-Gruppe (MVG) in Frage.

I Sedimentabschnitt 624-525 mbsf

In diesem Sedimentabschnitt variieren die Pyroxen-Konzentrationen sehr stark (Abb. 6.12).
Die niedrigen Pyroxen-Gehalte der untersten beiden Proben sind auf Zementationsprozesse
zurick zufiihren. Die Pyroxene in diesen Sedimenten zeigen deutliche Rekristallisations-
merkmale und sind teilweise in Karbonate umgewandelt. Aus diesem Grund kann ange-
nommen werden, daf3 die als Karbonate gezihiten Mineralkdmer urspriinglich Pyroxene
waren (Anlage 5).

Zusitzlich zu den Liefergesteinen der FG, die durch die Pyroxene repriasentiert werden, ist
ein Liefergesteinssignal der BS zu erkennen. Dieses Signal wird in den Schichten zwischen
624 und 569 mbsf durch erhohte Konzentrationen an stabilen und alterierten Mineralen
dargestellt, die positiv miteinander korrelieren. Das Schwermineralspektrum einer
Sandsteinprobe der BS vom Mt. Circe (Olympus-Range) besteht zu 40 % aus alterierten
und opaken Mineralen, zu 31 % aus stabilen Mineralen (iberwiegend Zirkon) und zu 29 %
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aus anderen Mineralen (Topas, Coelestin, Hellglimmer, Klinopyroxen u.a.). Die Analysen
der Klasten an den CRP-2/2A-Sedimenten zeigten ebenfalls sedimentire Gesteine
zwischen 624 und 570 mbsf (Talarico et al., 2000). Dennoch kann nur ein Teil der
Gesamtkonzentrationen an stabilen Mineralen der CRP-2/2A-Sedimente (i.e. Zirkone und
untergeordnet Granat) den Liefergesteinen der BS zugeordnet werden, da stabile Minerale
auch in den Gesteinen des GHIK vorkommen.

In den Schichten zwischen 569 und 525 mbsf deuten auch die Sedimente, deren Konzent-
rationen an griinen Amphibolen sehr gering sind, moglicherweise auf die BS als Lieferge-
stein hin. Wiirden die stabilen Minerale in diesen Sedimenten aus den Liefergesteinen des
GHIK stammen, sollten auch die Konzentrationen an griinen Amphibolen hoher sein.

Auf ein SG-Liefergestein weisen leicht erhohte Konzentrationen an tremolitischen
Amphibolen und Klinozoisiten hin. Da diese beiden Minerale in den CRP-2/2A-
Sedimenten schwach positiv mit den griinen Amphibolen korrelieren, muB3 ein Teil der
Gesamtkonzentrationen der griinen Amphibole in diesen Sedimenten aus den Gesteinen
der SG stammen. Der Einflu der SG ist als gering einzustufen, da der Anteil der tremoliti-
schen Amphibole und Klinozoisite am gesamten Schwermineralspektrum der CRP-2/2A-
Sedimente sehr gering ist.

Der ubrige Teil der Gesamtkonzentrationen der stabilen Minerale und griinen Amphibole
der CRP-2/2A-Sedimente, der nicht den Liefergesteinen der BS bzw. SG zugeordnet wird,
stammt wahrscheinlich aus den Gesteinen des GHIK. Auch die Untersuchung der Klasten
und der Sandfraktion weist auf den GHIK als Quelle hin (Talarico et al., 2000; Smellie,
2000).

Die sehr hohen Pyroxen-Konzentrationen deuten darauf hin, daB iiberwiegend die Gesteine
der FG im nahen Mackay-Tal erodiert wurden und durch Gletscher, Eisberge oder
glaziofluviatile Prozesse in den McMurdo-Sund des Ross-Meeres transportiert wurden.
Gleichzeitig mit den FG-Gesteinen wurden auch die Gesteine der BS erodiert. Wihrend
des unteren Oligozins war in der Mackay-Tal-Region die Michtigkeit der aufgeschlosse-
nen Sedimentgesteine der BS vermutlich wesentlich hoher als heute. Zusammen mit den
Gesteinen der FG deckten sie das Grundgebirge, bestehend aus SG und GHIK, ab. Da die
Sedimentgesteine der BS jedoch hauptsidchlich aus Quarz bestehen und Granate und
Zirkone nur akzessorisch auftreten, wird ein Signal der BS in den Schwermineralspektren
immer nur sehr schwach ausgebildet und durch die Schwerminerale anderer Liefergesteine
maskiert.

Das GHIK-Signal 148t darauf schlieBen, daB zumindest in Kiistennidhe Gesteine des GHIK
aufgeschlossen waren und erodiert werden konnten. Die Schwerminerale, die Liefergestei-
ne innerhalb der SG reprasentieren, konnen durch Eisberge oder Meeresstromungen aus
Siden angeliefert worden sein, wo in der Koettlitz-Skelton-Gletscher-Region die SG
weitrdumig aufgeschlossen ist. Auch die sporadisch auftretenden Gesteine der SG siidwest-
lich von Sperm-Bluff im Mackay-Tal koénnen die Quelle der tremolitischen Amphibole und
Klinozoisite sein (Abb. 6.1). Moglicherweise waren diese Gesteine schon wihrend des
Oligozéns nicht von der BS und FG bedeckt und konnten so erodiert werden.
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Legende zu Abb. 6.12

~~  Diskordanz
@  CRP-2/2A- Bohrposition
* Pyroxene sind durch Zementationsprozesse

Liefergebiet innerhaib des s .
/A Transentarktischen Gebirges rekristallisiert, das Schwermineralspektrum
dieser Proben wird durch hohe Karbonat-
FG - Ferrar-Gruppe Konzentrationen beeinfiullt, die hier nicht
KP - Kirkpatrick-Basalte dargestellt sind
BS - Beacon-Supergruppe % vulkanische Episoden nach Smellie (2000)

GHIK - Granite-Harbour-Intrusiv-Komplex
B3 SG - Skelton - Gruppe
T MVG - McMurdo-Vulkanit-Gruppe

[l MVG - Liefergebiet
(Region des heutigen Ross-Schelffeises)

Liefergestein nicht differenzierbar

Abb. 6.12 (8. 95) Verteilung einiger Schwerminerale und Schwermineralassoziationen
im Sedimentkern CRP-2/2A. Die Stratigraphie ist eine Synthese al-
ler angewendeten Datierungsmethoden (Cape Roberts Science
Team, 2000).

IT Sedimentabschnitt 525-307 mbsf

Die Schwermineralverteilung der CRP-2/2A-Sedimente dieses Abschnittes deutet darauf
hin, daf} iiberwiegend die Gesteine der FG und des GHIK im Mackay-Tal erodiert wurden
(Abb. 6.12). An der Basis dieses Sedimentabschnittes deuten leicht erhohte Konzentrationen
an griimen Amphibolen und stabilen Mineralen auf einen zunehmenden Einflu der Liefer-
gesteine des GHIK. Da es sich bei diesen Sedimenten um distale glazialmarine Sedimente
handelt, sind Aufarbeitungsprozesse durch Gravitationsstréme vermutlich eher die Ursache,
als eine zunehmende FErosion der Gesteine des GHIK. Die Klasten-Analysen zeigen
ebenfalls eine Zunahme an Klasten des GHIK (Talarico et al., 2000). Zwischen 434 und 397
mbsf deutet eine leichte Erhohung an stabilen Mineralen ohne gleichzeitige Konzentrations-
erhohung an grinen Amphibolen auf Erosion und Transport von Material der BS hin. In den
hangenden Sedimenten (Sedimentabschnitt III, IV) zeigen die Schwermineralspektren
keinen wesentlichen Einflu3 von Liefergesteinen der BS mehr. Die Analysen der Sandfrak-
tion zeigen oberhalb von ca. 310 mbsf ebenfalls keinen nennenswerten EinfluB der BS
(Smellie, 2000). Moglicherweise hatte sich der Mackay-Gletscher soweit in sein Tal
eingeschnitten, daB er hauptsichlich die Gesteine des Grundgebirges (GHIK und SG)
erodierte. Eine Hebungsphase in dieser Region des Transantarktischen Gebirges konnte das
Einschneiden der Gletscher beschleunigt haben. Moglicherweise wurden dadurch die
Gesteine der BS nicht mehr durch die Erosionstitigkeit des Gletschers beeinfluBt.
Gleichzeitig wurde durch die Hebung ein groBer Teil des Grundgebirges freigelegt. Obwohl
diese Szenario als spekulativ zu betrachten ist, wird es durch eine bedeutende Diskordanz
bei 307 mbsf unterstitzt (Cape Roberts Science Team, 1999, 2000). An dieser Diskordanz
veréndert sich nach Smellie (2000) und Talarico et al. (2000) der Einflu3 der verschiedenen
Liefergesteine von FG/BS-dominant zu GHIK/FG-dominant.

In der Schwermineralfraktion bleibt der Eintrag von Material der FG weiterhin dominant
und ist vermutlich in dem quantitativen Verhéltnis der FG zum GHIK begriindet, das in der
Region um den Mackay-Gletscher dem Verhilinis der FG zur BS dhnelt (Abb. 6.1). Im
Gegensatz dazu ist in der Ferrar-/Taylor-Tal-Region der GHIK nur wenig von Géngen der
FG durchschlagen (Abb. 6.2). Die BS wird, wie der GHIK, von den Gesteinen der FG
intrudiert und teilweise tiberlagert. Generell ist das Mengenverhiltnis zwischen FG und BS
hochvariabel und hingt von der GroBe der Intrusivkorper ab (Smellie, 1998). Das Mengen-
verhiltnis von BS zu FG im Siid-Victoria-Land wird von Gunn & Warren (1962) mit 50:50,
von P. Kyle mit 70:30 (pers. Mittl.) und von Smellie (2000) mit 80:20 angegeben.
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Das Maximum der stabilen Minerale bei 330 mbsf wird durch hohe Apatit-Gehalte
verursacht und reprisentiert zusammen mit dem Maximum an tremolitischen Amphibolen
und Klinozoisiten vermutlich ein Liefergestein der SG. Die geringen Pyroxen-
Konzentrationen bei 494 mbsf sind auf die Rekristallisation der Pyroxene zu Karbonaten
zurtick zufiihren.

IIT Sedimentabschnitt 307-130 mbsf

Zu den dominierenden Liefergesteinen der FG (Klino- und Orthopyroxene) und des GHIK
(stabile Minerale, griine Amphibole) dieses Sedimentabschnittes kommen oberhalb von
280 mbsf die der SG hinzu (Abb. 6.12). Die Konzentrationen an tremolitischen Amphibo-
len und Klinozoisiten erhéhen sich und korrelieren schwach positiv mit den griinen
Amphibolen. Aus diesem Grund kann ein Teil der grilnen Amphibole in diesem Sediment-
abschnitt ebenfalls aus der SG stammen. Zum Hangenden hin nehmen die Konzentrationen
der Minerale, die Liefergesteine der SG reprisentieren, wieder ab.

IV Sedimentabschnitt 130-17 mbsf

Die Sedimente dieses Abschnittes zeigen erhohte Konzentrationen an griinen Amphibolen
sowie tremolitischen Amphibolen und Klinozoisiten (Abb. 6.12). Beide Mineralgruppen
korrelieren positiv miteinander. Deshalb kann ein Teil der Gesamtkonzentrationen der
grinen Amphibole zusammen mit den tremolitischen Amphibolen und Klinozoisiten aus
der SG stammen. Gegeniiber dem liegenden Sedimentabschnitt (307 — 130 mbsf), der ein
dhnliches Verteilungsmuster zeigt, sind die Gesamtkonzentrationen der griinen Amphibole
jedoch stark erhoht. Obwohl die Konzentrationen der stabilen Minerale zum Hangenden
hin leicht abnehmen, deuten die erhéhten Konzentrationen an griinen Amphibolen
zusitzlich auf eine intensivere Erosion der Liefergesteine des GHIK. Die Analysen der
Klasten der CRP-2/2A-Sedimente zeigt ebenfalls eine prozentuale Erhohung der Klasten
des GHIK (Talarico et al., 2000). Der Einflu3 der Liefergesteine der FG bleibt weiterhin
stabil und dominant.

Verteilung und Herkunft des vulkanischen Materials

Zusitzlich zu den Mineralen, die Liefergebiete der FG, des GHIK, der BS und der SG
repriasentieren, kommt in fast allen Sedimenten des Bohrkernes CRP-2/2A vulkanisches
Material vor (Abb. 6.12). Die Analyse der Klasten und der Sandfraktion zeigt, dafl das
vulkanische Material aus verschieden Liefergesteinen stammt (Talarico et al., 2000;
Smellie, 2000). In den Schwermineralprdparaten zeigen die vulkanischen Minerale
Titanaugit, Kaersutit und Glas keine Anderung der optischen Eigenschafien, die auf
unterschiedliche Liefergesteine hindeuten wiirde.

Von 642 bis 307 mbsf sind die Kirkpatrick-Basalte der FG die Liefergesteine der vulkani-
schen Minerale (Talarico et al., 2000; Smellie, 2000). Die Konzentrationen an Titanaugit,
Kaersutit und Glas sind jedoch sehr gering. Uber 307 mbsf stammt das vulkanische
Material aus den Gesteinen der MVG. Die Konzentrationserhohung der vulkanischen
Schwerminerale in den CRP-2/2A-Sedimenten, die auf eine Anderung der Liefergesteine
schlieBen lassen wiirde, beginnt jedoch erst bei ca. 250 mbsf. Ab 250 mbsf erhohen sich
auch die Konzentrationen an alterierten und opaken Mineralen leicht. Diese Mineralgruppe
korreliert ab dieser Teufe positiv mit den vulkanischen Mineralen, was auf ein gemeinsa-
mes Liefergestein schlieBen 14Bt. Bei der Diskussion der Sedimentkerne DVDP-12,
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CIROS-2 und CRP-1 wurde bereits vermutet, daB3 eine positive Korrelation von vulkani-
schen Mineralen mit alterierten und opaken Mineralen auf ein gemeinsames Liefergestein
innerhalb der MVG hindeutet (Ehrmann & Polozek, 1998). Auch Smellie (2000) nimmt
an, daB} die opaken Korner oberhalb 310 mbsf aus MVG-Liefergesteinen stammen.

Das unterschiedliche Ergebnis der Analysen der Klasten und der Sandfraktion und der
Schwermineralfraktion beziiglich der Anderung des vulkanischen Liefergebietes bei 307
mbsf bzw. 250 mbsf 1dBt sich damit erkliren, daB in den Sedimenten zwischen 307 und 250
mbsf auch in den untersuchten KorngréBen von Smellie (2000) und Talarico et al. (2000)
der Anteil von vulkanischem Material sehr gering ist, sich aber im Gegensatz zu den
Schwermineralen exakter seiner Quelle zuordnen 14Bt.

Oberhalb 250 mbsf zeigen die vulkanischen Schwerminerale eine leichte
Konzentrationserhdhung zum Hangenden (Abb. 6.12). Smellie’s (2000) Untersuchungen
der Sandfraktion deuten auf 4 verschiedene vulkanische Episoden hin, wobei die oligozinen
und miozénen Perioden vermutlich ca. 1-2 Ma andauerten. Diese vulkanischen Perioden
lassen sich auch in der Verteilung der vulkanischen Schwerminerale erkennen (Abb. 6.12).
Das vulkanische Material oberhalb 307 mbsf stammt aus basaltischen bis trachytischen und
phonolitischen Gesteinen, wobei die basaltischen Gesteine iiberwiegen (Smellie, 2000).
Uber die Lage der vulkanischen Quellen kann nur spekuliert werden. Fiir Bimssteinlagen
zwischen 108 und 114 mbsf (21.44 Ma) wird eine unbekannte lokale vulkanische Quelle im
Umkreis von 60 km der Bohrposition CRP-2/2A angenommen (Cape Roberts Science
Team, 1999). Es ist daher méglich, daB auch das vulkanische Material zwischen 307 und 17
mbsf aus dieser Quelle stammt. Allerdings kann das MVG-Material der CRP-2/2A-
Sedimente auch aus einer anderen, mehr distalen Quelle stammen.

Die &ltesten datierten Vulkanite der MVG aus der Melbourne-Vulkanit-Provinz im Norden
des Victoria-Landes sind 25 Ma alt (Kyle, 1990). Die Diskordanz bei 307 mbsf, an der sich
die Liefergesteine des vulkanischen Materials von den Kirkpatrick-Basalten der FG zu den
Vulkaniten der MVG édndern, wird durch eine Erosionsphase und/oder tektonische
Prozesse an der Wende vom unteren zum oberen Oligozin verursacht. Das Alter der
Sedimente oberhalb dieser Grenze wird auf ca. 25 Ma geschitzt (Cape Roberts Science
Team, 2000). Liefergesteine des vulkanischen Materials der MVG konnten also die
Vulkane der Melbourne-Vulkanit-Provinz sein. Als Liefergesteine des vulkanischen
Materials der Sedimente des Bohrkernes CRP-1 wurden unbekannte Vulkanite der
Koettlitz-Skelton-Gletscher-Region angenommen (vgl. 6.2.5). Dieses siidlich der Bohrung
CRP-2/2A gelegene Liefergebiet konnte also auch Herkunfisgebiet des MVG-Materials
der oberoligozinen und untermiozinen CRP-2/2A-Sedimente sein. Magnetanomalien im
Ross-Meer deuten auf das Vorhandensein von basischen Intrusivkorpern (Bosum et al.,
1989; Behrendt et al., 1994; 1995; Damaske, 1994; Bozzo et al., 1997). Vermutlich werden
diese Magnetanomalien durch alte Vulkanbauten der MVG verursacht, die als Quelle des
vulkanischen Materials in den CRP-2/2A-Sedimenten in Frage kommen. Die nérdliche
Begrenzung dieser ,Magnetischen Provinz’ bildet die Ross-Storung, die sich sidlich des
Ferrar-Gletschers durch das Ross-Meer zieht (Wilson, 1999). Auf weitere mogliche
vulkanische Quellen deuten 2 Magnetanomalien, die nur ca. 6 km westlich Cape-Roberts
vorkommen (Cape Roberts Science Team, 1999).

Im unteren Miozin erhohen sich die Gehalte der vulkanischen Minerale der CRP-2/2A-
Sedimente leicht. Sie korrelieren positiv mit den grilnen Amphibolen und den tremoliti-
schen Amphibolen und Klinozoisiten. Dieses Verteilungsmuster deutet auf ein gemeinsa-
mes Liefergebiet dieser beiden Mineralgruppen und unterstiitzt die Annahme, daB das
vulkanische Material aus der Koettlitz-Skelton-Gletscher-Region angeliefert worden sein
kann (vgl. 6.2.5).
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6.2.7 Korrelation der Bohrungen MSSTS-1, CRP-1 und CRP-2/2A

Zwischen einzelnen Sedimentabschnitten der Bohrungen CRP-1, CRP-2/2A und MSSTS-1
besteht eine zeitliche Uberlappung bzw. erginzen sich in ihrer zeitlichen Abfolge. Die
Sedimente aller 3 Bohrkerne umfassen damit den Zeitraum zwischen ca. 33-34 bis 17.5
Ma. Eine Korrelation anhand der Schwermineralverteilungen ist jedoch nicht moglich.

CRP-1 und CRP-2/2A

Die Sedimentkerne der Bohrungen CRP-1 und CRP-2/2A wurden nur 2 km voneinander
entfernt abgeteuft. In den Sedimenten beider Bohrkerne sind die Schwermineralspektren
dhnlich. Dennoch besteht in den untermiozinen Schichten beider Sedimentkerne keine
eindeutige Korrelation der Schwermineralverteilungen (Abb. 6.11, 6.12). Im Sedimentkern
CRP-1 haben die Sedimente von 147 bis 43 mbsf untermiozines Alter. Die untermiozénen
Sedimente des CRP-2/2A-Bohrkernes sind zwischen 185 mbsf bis 25 mbsf aufgeschlossen.
Der Vergleich der sedimentphysikalischen Eigenschaften beider CRP-Sedimentkerne zeigt
zwei Sedimentabschnitte, die positiv miteinander korrelieren: der Abschnitt 92-105
mbsf/CRP-1 148t sich mit 30-49 mbsf/CRP-2/2A vergleichen und der Abschnitt 134-140
mbsf/CRP-1 korreliert mit 49-52 mbsf/CRP-2/2A (Niessen, pers. Mittl. 1999). Nach der
Schwermineralverteilung 146t sich jedoch nur der Diamiktit bei 50 mbsf des Sedimentker-
nes CRP-2/2A mit der Basis der Diamiktit-Schicht bei 139 mbsf des Sedimentkernes CRP-
1 vergleichen. Der geringmichtige Diamiktit im Sedimentkern CRP-2/2A wurde subglazial
an der Absetzlinie abgelagert. Die michtigere Diamiktit-Schicht im CRP-1-Sedimentkern
beginnt ebenfalls mit einer subglazialen Absetzmorine, die zum Hangenden hin in
proximale Schlammstrom-Sedimente iibergeht (Cape Roberts Science Team, 1998). Die
pliozdnen/quartdren Sedimente des Sedimentkernes CRP-2/2A sind nur geringméchtig. Ein
Vergleich mit den quartiren CRP-1-Sedimenten ist daher nicht aussagekriftig.

CRP-1 und MSSTS-1

Eine sinnvolle Korrelation der untermiozidnen Sedimente des Sedimentkernes MSSTS-1
mit denen des Sedimentkernes CRP-1 ist aufgrund der nur sehr geringen zeitlichen
Uberlappung und der geringeren Probendichte der entsprechenden MSSTS-1-Sedimente
nicht moglich. Datierungen an Diatomeen und paldomagnetische Untersuchungen geben
fiir die MSSTS-1-Sedimente bei 60 mbsf ein Alter von ca. 21 Ma an (Harwood, 1986a;
Barrett et al., 1986a). Korrelationen der Tonmineral-Verteilung in den Sedimentkernen
MSSTS-1 und CIROS-1 deuten auf ein 23.3 Ma-Alter bei 47 mbsf (Ehrmann, 1998). Die
altesten Schichten des CRP-1-Sedimentkernes sind 22.1 Ma (Abb. 6.10, 6.11). Es kann
also davon ausgegangen werden, daf3 die CRP-1-Sedimente die untermiozéne Sedimentab-
folge des Bohrkerns MSSTS-1 stratigraphisch ergianzen.

CRP-2/2A und MSSTS-1

Die Bohrlokation MSSTS-1 liegt ca. 60 km siidlich der Bohrlokation CRP-2/2A. Die
Einzugsgebiete der Gletscher, welche die Sedimente beider Bohrkerne anlieferten, sind
verschieden. Die anstehenden Gesteine in den jeweiligen Gletscher-Talern gehoren zwar
zu den gleichen Gesteinsformationen, aber die rdumliche Verbreitung dieser Formationen
ist in den Télern verschieden.

Eine positive Korrelation der oberoligozinen Sedimente beider Bohrungen ist nicht
nachweisbar. Auch die Schwermineralverteilung in den untermiozédnen Sedimenten beider
Bohrkerne ist verschieden. Die unteroligozinen CRP-2/2A-Sedimente umfassen den
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Zeitraum 34-33 bis 28-29 Ma. Die Grenze zwischen Unter- und Oberoligozén bildet die
Diskordanz bei 307 mbsf. Allerdings konnten die liegenden Schichten zwischen 410 und
307 mbsf bisher nicht ausreichend datiert werden. Die Sedimente von 307 bis 25 mbsf
werden auf 25 bis 18 Ma datiert (Cape Roberts Science Team, 2000). Da die oberoligozi-
nen Sedimente des Bohrkerns MSSTS-1 auf 27.5 bis 25.2 Ma datiert werden (Harwood,
1986a, Barrett & McKelvey, 1986) erscheint es daher eher wahrscheinlich, daf3 sich die
oligozdnen Sedimente beider Bohrkerne stratigraphisch ergénzen und nicht tberlappen.
Die geringen Michtigkeiten der quartiren Sedimente in beiden Sedimentkernen lassen
keinen sinnvollen Vergleich anhand der Schwermineralverteilungen zu.
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7 Schlufifolgerung

Anhand von Schwermineraluntersuchungen an unteroligozinen bis pleistozinen Sediment-
abfolgen, die im Rahmen verschiedener Bohrprojekte (DVDP-12, CIROS-2, MSSTS-1,
CRP-1, CRP-2) im Victoria-Land-Becken und in den Fjorden des Sud-Victoria-Landes
gewonnen wurden, konnten die Intensitdt der glazialen Erosion, die Ausdehnung der
Gletscher einschlieBlich der Lage ihrer Mindungen sowie die Vorstofle und Rickzige
aufliegender Eismassen im Ross-Meer wihrend des Kénozoikums rekonstruiert werden.
Eine zeitlich kontinuierliche Dokumentation der Erosions- und Sedimentationsgeschichte
gestaltete sich jedoch problematisch, weil die untersuchten Sedimentabfolgen teilweise
Schichtliicken aufweisen, umgelagerten Detritus enthalten oder unzureichend datierbar
sind. Dariiber hinaus erschwerten die aufgrund der Eisbedeckung begrenzte Anzahl von
Aufschliissen an Land sowie das potentielle Vorhandensein unbekannter Gesteinskomple-
xe unter dem Eis eine exakte Erfassung der raumlichen Ausdehnung von Liefergebieten.

Die Sedimente der Bohrungen MSSTS-1 (Ross-Meer, nordostlich des Taylor-Tal-Fjordes)
und CRP-1 und CRP-2/2A (Ross-Meer, siidostlich des Mackay-Gletschers) weisen ein
basales Alter von ca. 27.5 Ma, 22.1 Ma bzw. 34 Ma auf und ergédnzen bzw. iiberlappen sich
stratigraphisch. Die Sedimentkerne der Bohrungen DVDP-12 (Taylor-Tal) und CIROS-2
(Fjord des Ferrar-Tales) erschlieBen den Zeitraum von ca. 4.5 Ma bis heute. Die Sedimente
beider Bohrungen konnen mittels ihrer Schwermineralspektren und -haufigkeits-
fluktuationen gut miteinander korreliert werden. In beiden Bohrkernen weisen die
Schwermineralvergesellschaftungen in den édlteren pliozdnen Sedimenten auf den Eintrag
von durch Gletscher erodierten Gesteinsdetritus aus dem Transantarktischen Gebirge hin.
Die Zusammensetzung des Schwermineralspektrums in den jingeren oberpliozénen bis
pleistozdnen Abfolgen wird in beiden Bohrungen zusitzlich vom Terrigeneintrag durch aus
der Westantarktis in das Ross-Meer vordringende Eismassen beeinfluflit (vgl. Kap. 6.2.3).
Die markanten Ubereinstimmungen bestimmter Schwerminerale und Schwermineralgrup-
pen und ihrer Hiufigkeitsvariationen liefern eine Moglichkeit, den nur unzuldnglich
datierten Sedimentkern DVDP-12 mit der Bohrung CIROS-2 zu korrelieren und damit
stratigraphisch neu einzuordnen.

Da in den Bohrungen DVDP-12 und CIROS-2 pliozine Sedimentabfolgen dem Grundge-
birge diskordant aufliegen, liegt die Vermutung nahe, daf iltere kédnozoische Ablagerun-
gen vollstandig erodiert wurden. Das Fehlen von mittelmiozdnen Sedimenten in den
untersuchten Bohrkernen wurde wahrscheinlich durch ein mittelmiozdnes Erosionsereignis
verursacht, welches auf dem gesamten Schelf der Ross-Meer-Region als Diskordanz
dokumentiert ist und vermutlich auf das erstmalige Vorriicken von auf dem Untergrund
aufliegenden Eismassen aus der Westantarktis ins Ross-Meer zuriickgeht (Houtz & Meijer,
1970; Hayes & Frakes, 1975; Savage & Ciesielski, 1983; Anderson, 1999; De Santis et al.,
1995, 1999). Die in allen Bohrkernen fehlenden obermiozénen Sedimente wurden vermut-
lich ebenfalls durch ins Ross-Meer vorstoende westantarktische Eismassen im Plio-
zén/Pleistozan erodiert (Anderson & Bartek, 1992).

Vereisungsgeschichte und Hebung des Transantarktischen Gebirges

Die iltesten Sedimente der Bohrung CRP-2/2A dokumentieren mit ihrem Alter von 33-34
Ma eine Ubergangsperiode (36-34 Ma) von einem globalen ,Green-House’-Klima zu
einem ,Ice-House’-Klima (Anderson, 1999; Van der Wateren & Cloetingh, 1999; Cape
Roberts Science Team, 1999). Wihrend dieser Zeit entstand vermutlich der ostantarktische
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Eisschild durch die Ausdehnung und Verschmelzung von lokalen Eiskappen, die schon
wihrend des Eozins im Transantarktischen Gebirge existierten (Wise et al., 1991,
Ehrmann & Mackensen, 1992; Hambrey & Barrett, 1993; Zachos et al., 1994; Brancolini
et al., 1995; Barrett, 1996; vgl. Kap. 2.2.2). Die oligozidnen CRP-2/2A-Sedimente wurden
durch verschiedene glaziofluviatile Prozesse angeliefert und unter subpolaren Bedingungen
in einem marinen Milieu abgelagert, das zwischen kiistennah und kistenfern variierte
(Cape Roberts Science Team, 1999). Jede von insgesamt 16 in den oligozénen Sedimenten
beobachteten Sequenzen umfafit den Vorsto und Riickzug der Gletscher mit einer
anschlieBenden eisfreien Periode oder mit anschlieBender offen-mariner Sedimentation
(Cape Roberts Science Team, 1999). Die Sequenz-Grenzen stellen wahrscheinlich glaziale
Erosionsflichen dar. Anhand der Schwermineralverteilung im Bohrkern CRP-2/2A
konnten diese postulierten glazialen Zyklen jedoch nicht nachgewiesen werden. Ursache
dafiir sind vermutlich proximale glazialmarine und glaziofluviatile Prozesse, die zur
Sedimentaufarbeitung und zur -umlagerung fiithrten. Als Hauptliefergesteine der CRP-
2/2A-Sedimente werden die Gesteine angenommen, die in der Region um den Mackay-
Gletscher anstehen und durch diesen erodiert und ins Ross-Meer transportiert wurden
(Abb. 6.12).

Die oberoligozinen Sedimente des Bohrkerns MSSTS-1 scheinen eine im Sedimentkern
CRP-2/2A durch eine Diskordanz (bei 307 mbsf) angezeigte stratigraphische Liicke zu
schlieBen. Die Schwermineralverteilung des Sedimentkerns MSSTS-1 weist wiéhrend
dieses Zeitraums auf Vorst6Be und Riickziige des Taylor-Gletschers hin (Abb. 6.10). Die
Schwermineralverteilung in 6 untermiozidnen Sequenzen der Bohrung CRP-2/2A erlaubt
ebenfalls keine Rekonstruktion glazialer VorstoBe und Rickziige. Faziesanalysen zeigen
jedoch, daB3 die Ablagerungen der Bohrungen CRP-2/2A und CRP-1 wihrend des unteren
Miozins dieselben sedimentologischen Merkmale aufweisen (Cape Roberts Science Team,
1999). Sie wurden wahrscheinlich unter polythermalen Bedingungen in einem subpolaren
Klima abgelagert (Powell et al., 1998). Die Schwermineralverteilung der untermiozénen
Sedimente der Bohrung CRP-1 dokumentiert in 4 glazialen Zyklen die lateralen Fluktuati-
onen des Mackay-Gletschers sowie Sedimenttransport durch Eisberge aus Suden. Die
Quelle der angelieferten Schwerminerale liegt vermutlich in der Koettlitz-Skelton-
Gletscher-Region (Abb. 6.11.1, 6.11.2). Obwohl die miozdnen Abfolgen der Bohrungen
CRP-1 und CRP-2/2A stratigraphisch iiberlappen (Cape Roberts Science Team, 1999), ist
eine Korrelation beider Bohrungen anhand der Schwerminerale nicht moglich.

Die Schwermineralverteilungen der Sedimente der Bohrungen DVDP-12 und CIROS-2
dokumentieren plio- und pleistozine Erosionsereignisse der im Taylor- und Ferrar-Tal
anstehenden Gesteine bedingt durch die Vorstofie und Riickziige der dort befindlichen
Gletscher (Abb. 6.5, 6.7). Im oberen Pliozidn deuten die Sedimente und ihre Schwermine-
ralverteilungen auf die Ausdehnung von aufliegenden Eismassen aus dem Ross-Meer bis
in die Fjorde des Transantarktischen Gebirges hin (Denton et al., 1971; Kyle, 1981; Alonso
et al., 1992). Dabei wurden durch die Barrierewirkung dieser Eismassen im Taylor-Tal und
im Fjord des Ferrar-Tales grof3e Seen angestaut (Barrett & Hambrey, 1992). Die Expansion
des Eises im Ross-Meer weist auf polare Klimabedingungen seit spétestens dem Pliozén
hin.

Die Vermutung, daB hauptséchlich die groBen Talgletscher fiir die Erosion der anstehenden
Gesteine im Siud-Victoria-Land und den Transport der Sedimente ins Ross-Meer
verantwortlich sind, 146t Riickschliisse zu, wann sich die Talgletscher im Gebiet der
Trockentéler einschnitten. Dieser Zeitpunkt ist Gegenstand der kontroversen Diskussion,
die um die Stabilitit des ostantarktischen Eisschildes, die Chronologie der Hebungs-
perioden des Transantarktischen Gebirges und die kénozoische Klimageschichte der
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Antarktis insgesamt gefiihrt wird (vgl. Kap. 2.2.2).

Uber die Mechanismen, den zeitlichen Ablauf und das AusmaB der Hebung des Transan-
tarktischen Gebirges gibt es sehr unterschiedliche Vorstellungen (Gleadow & Fitzgerald,
1987, Stern & ten Brink, 1989; ten Brink et al., 1997, Busetti et al., 1999). Nach Gleadow
& Fitzgerald (1987) setzte die Hebung des Transantarktischen Gebirges im frithen
Kinozoikum vor 55-50 Ma ein. Analysen von Apatit-Spaltspuren deuten auf eine Hebung
von insgesamt 7-8 km seit dem frithen Kdnozoikum hin (Fitzgerald, 1992). Dagegen
nehmen Busetti et al. (1999) fur das Siid-Victoria-Land einen Hebungsbetrag von 1.5-2.0
km fur die obere Kreide und einen Hebungsbetrag von 1.3 km fiir das Kdnozoikum an. Die
Gletscher des Transantarktischen Gebirges begannen sich spitestens im Oligozén in ihre
Téler einzuschneiden (Campbell et al., 1998).

Nach Meinung der ,Stabilisten” unterlagen die verschiedenen Landschaftsformen im Siid-
Victoria-Land in den letzten 15 Ma nur geringen morphologischen Verdnderungen (Denton
et al., 1993; Marchant et al., 1993a,b; Marchant & Denton, 1996; Sudgen et al.,1995) und
spatestens seit dem Oberen Miozin ist die Hebung in der Region der Trockentéler nur noch
sehr gering (Sugden et al., 1999). So deuten z.B. “°Ar/*’ Ar-Datierungen an subaerischen
Laven im Taylor-Tal auf eine Hebung von weniger als 300 m seit 2.57 Ma hin (Wilch et
al,, 1993b). Fiir eine Stabilitit der Landschaft in der Region der Trockentiler seit dem
mittleren Miozédn sprechen auch niedrige Abtragungsraten, auf die Konzentrationen des
kosmogenen Nuklids 2'Ne (Schifer et al, 1999; Summerfield et al., 1999) und das
Vorhandensein relativ alter, unkonsolidierter, unverwitterter vulkanischer Aschen auf der
Oberflache von Talhdngen (Marchant et al., 1993b).

Die ,dynamische’ Hypothese basiert v.a. auf sedimentologischen und biostratigraphischen
Befunden in der Beardmore-Gletscher-Region (siidlich der Trockentiler), die dahingehend
gedeutet werden, daBl der ostantarktische Eisschild in der Vergangenheit mehrmals
weitgehend abschmolz. Die Hauptphase der Enteisung soll wéhrend des mittleren Pliozéns
stattgefunden haben (Webb & Harwood, 1991; Hambrey & Barrett, 1993). Untersuchun-
gen der Wachstumsbedingungen der Nothofagus-Flora lassen auf eine oberpliozidne
Hebung dieser Region um 1300 m schlieBen (McKelvey, 1991; McKelvey et al., 1991).
Nach Behrendt & Cooper (1991) lag die Hebungsrate des Transantarktischen Gebirges seit
dem Oberpliozidn bei 1 km/Ma, was den Untersuchungen von Wilch et al. (1993b) und
damit der Hypothese der ,Stabilisten” widerspricht.

Die teilweise Losung des Konfliktes zwischen stabiler und dynamischer Hypothese konnte
sich aus der individuellen Betrachtungsweise der verschiedenen tektonischen Blocke im
Transantarktischen Gebirge ergeben. Das Transantarktische Gebirge ist entlang seiner
gesamten Linge durch Transversalstorungen in leicht geneigte Blocke segmentiert (Van
der Wateren & Cloetingh, 1999). Die einzelnen Gebirgsblocke zeigen eine unterschiedli-
che neogene Entwicklung, unterschiedliche Hebungsphasen und Abtragungsintensitdten
(Van der Wateren et al., 1999). Die Entwicklung der tektonischen Strukturen im Transan-
tarktischen Gebirge und ihre Vertikalbewegungen miissen einen fundamentalen Einflu3
auf das Drainagesystem des ostantarktischen Eisschildes, die Eisdynamik und die fluviati-
len Systeme ausgeiibt haben (Wilson, 1999; Kerr & Huybrechts, 1999). Die Hauptgletscher
des Transantarktischen Gebirges folgen transversalen Storungen und kontrollieren dadurch
den glazialen und fluviatilen Transport der Sedimente von ihren Liefergebieten durch das
Gebirge bis ins Ross-Meer (Wilson, 1999; Kerr & Huybrechts, 1999). Es besteht ein
kausaler Zusammenhang zwischen Eisdynamik, glazialer Erosion und regionaler Tektonik,
da Erosion, Transport und Ablagerung durch Gletscher die lithosphérische Auflast
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reorganisieren und damit die Konfiguration des Untergrundes beeinflussen (Kerr &
Huybrechts, 1999). Die komplexe kidnozoische Vereisungsgeschichte der Antarktis kann
also nicht aus den Forschungsergebnissen rekonstruiert werden, die sich nur auf ein
Segment des Transantarktischen Gebirges und der angrenzenden Regionen beschréinken.
Weitere Untersuchungen und Modellierungen sind notwendig, um diese Zusammenhénge
zu untersuchen.

Die Schwermineralverteilungen in den Sedimentabfolgen der Bohrungen DVDP-12,
CIROS-2, MSSTS-1, CRP-1 und CRP-2/2A lassen Riickschliisse auf die Erosionsintensitét
der Gletscher im jeweiligen Hinterland zu und zeigen, daB sich das Einzugsgebiet der
Gletscher seit dem Oligozin nicht wesentlich veridndert haben kann. Der Gesteinsdetritus,
der durch Taylor-, Ferrar- und Mackay-Gletscher erodiert und transportiert wurde, zeigt fiir
das Einzugsgebiet des jeweiligen Gletschers typische Schwermineralkonzentrationen. So
sind zB. die Konzentrationen der Klinopyroxene in den Sedimenten, die durch den
Mackay-Gletscher (CRP-1, CRP-2/2A) angeliefert wurden, generell hoher als die der
Sedimente, die durch den Ferrar- bzw. Taylor-Gletscher (CIROS-2 bzw. DVDP-12 bzw.
MSSTS-1) antransportiert wurden. Die Schwermineralverteilungen der untersuchten
Sedimentkerne bestitigen, dafl in der Region der Trockentiler seit dem unteren Oligozén
Gletscher durch das Transantarktische Gebirge flossen. Diese Gletscher schoben sich in
mehreren Phasen in Richtung McMurdo-Sund des Ross-Meeres vor. Seit spéatestens dem
Pliozén stie das Ross-Eis aus Siiden und Westen bis in die Fjorde des Transantarktischen
Gebirges vor. Anzeichen einer pliozanen Enteisungsphase, wie sie von den Anhéngern der
dynamischen Hypothese gefordert wird, konnten nicht festgestellt werden. Allerdings kann
nicht ausgeschlossen werden, daB3 entsprechende sedimentologische Hinweise durch
nachfolgende Gletschervorstéf3e erodiert wurden. Die Ergebnisse dieser Arbeit sprechen
daflir, daB3 sich die Morphologie in der Region der Trockentdler seit mindestens dem
mittleren Miozén nicht mehr verandert hat und daf3 dort seit dieser Zeit polare Wiistenbe-
dingungen geherrscht haben miissen (Denton et al, 1993; Marchant et al., 1993 ap;
Marchant & Denton, 1996; Sudgen et al., 1995, 1999, Wilch et al., 1993b; Summerfield et
al., 1999; De Santis, 1999).

Die Schwermineralverteilung der Sedimentkerne it keine eindeutigen Riickschlisse auf
eventuelle Hebungsphasen des ,Trockentiler-Blocks’ zu, denn es ist fraglich, welche
Anderungen des Schwermineralspektrums bei einer Hebungsphase iiberhaupt zu erwarten
wiren. Das  Verschwinden eines bestimmten Schwerminerals bzw. einer
Schwermineralgruppe kann sowohl auf eine Hebungsphase hinweisen als auch auf die
komplette glaziale FErosion der Liefergesteine. Grundsitzlich laufen tektonische
Hebungsprozesse sehr langsam ab, wohingegen Anderungen der Eisdynamik in wesentlich
kiirzeren Zeitrdumen stattfinden (Kerr & Huybrechts, 1999). Da die Altersmodelle der
erbohrten Sedimentabfolgen eine zu geringe zeitliche Auflosung liefern, kann iber
eventuelle Hebungsphasen somit nur spekuliert werden.

In den unterpliozinen Sedimenten des Bohrkerns CIROS-2 treten hohe Konzentrationen an
Palagonit auf, die im Hangenden drastisch abnehmen (vgl. Kap. 6.2.2). Dieses ,Versiegen’
der vulkanischen Komponente im Schwermineralspektrum konnte auf tektonische Prozesse
zuriickzuftihren sein, welche eine rapide Hebung und/oder transversale Verschiebung der
anstehenden Hyaloklastite verursachten, so da3 der Ferrar-Gletscher diese lokal anstehen-
den Gesteine nicht mehr erodieren konnte. Auch der abnehmende Eintrag von aus der
Beacon-Supergruppe stammenden Schwermineralen, der in den oberoligozénen Sedimen-
ten der Bohrung CRP-2/2A zu beobachten ist, konnte im Zusammenhang mit einer
Hebungsphase stehen, die das Einschneiden der Gletscher beschleunigt hat (vgl. Kap.
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6.2.6; Smellie, 2000; Talarico et al, 2000). Moglicherweise hatte sich der Mackay-
Gletscher soweit in sein Tal eingeschnitten, da3 er hauptsichlich die Gesteine des Grund-
gebirges (GHIK und SG) erodierte. Gleichzeitig wurde durch die Hebung ein wesentlich
groferer Teil des Grundgebirges freigelegt. Ferner deutet die oberoligoziane Diskordanz im
Sedimentkern CRP-2/2A auf eine Erosionsphase und/oder tektonische Prozesse am
Ubergang vom unteren zum oberen Oligozin hin. Diese Diskordanz trennt die Kirkpatrick-
Basalte der FG als Liefergesteine der vulkanischen Schwerminerale im Liegenden von den
Vulkaniten der MVG als Liefergesteine der vulkanischen Schwermineralkomponente im
Hangenden.

Vulkanismus

Die Schwermineralanalysen an den untersuchten Sedimentkernen zeigen, daf3 der kanozoi-
sche Vulkanismus im McMurdo-Sund (McMurdo-Vulkanit-Gruppe) vermutlich &lter ist als
bisher angenommen wurde (Kyle, 1990). Die dltesten bekannten Gesteine der MVG aus
der Melbourne-Vulkanit-Provinz im Norden des Victoria-Landes sind 25 Ma alt (Kyle,
1990). Das Alter des vulkanischen Materials im Sedimentkern MSSTS-1, das der MVG
zugeordnet wird, wird jedoch auf ca. 27 Ma geschitzt (vgl. Kap. 6.2.4). Die Quelle dieses
Vulkanismus ist bisher unbekannt. Allerdings deuten magnetische Anomalien auf Vulkan-
bauten im McMurdo-Sund hin, welche vermutlich ein kdnozoisches Alter haben (Damaske
et al., 1994; Bozzo et al., 1997). Die Ross-Stérung, die sich siidlich des Ferrar-Gletschers
durch das Ross-Meer zieht, bildet die nérdliche Grenze dieser ,Magnetischen Provinz’
(Wilson, 1999).

Die hohen Palagonit-Konzentrationen in den untersten pliozinen Sedimenten des Bohr-
kerns CIROS-2 deuten auf das Vorhandensein von vulkanischen Gesteinen der MV G unter
dem Eis des Ferrar-Gletschers hin. Vermutlich sind diese vulkanischen Gesteine mit den
,Cinder Cones’ des Taylor-Tales zu vergleichen, die vor 4.76 Ma entstanden (Wilch et al.,
1993b; Ehrmann & Polozek, 1999). Aufgrund der Palagonitisierung miissen die postulier-
ten Vulkanite im Ferrar-Tal im Gegensatz zu den ,Cinder Cones’ des Taylor-Tales jedoch
subglazial gefordert worden sein.

8 Ausblick

Im Rahmen dieser Arbeit lieBen sich nicht alle zur Debatte stehenden Fragen l6sen.
Voraussetzung fiir eine Rekonstruktion der kidnozoischen Vereisungsgeschichte der
Antarktis ist die Erstellung korrekter Altersmodelle fiir die Sedimentabfolgen der unter-
suchten Bohrungen. Die bisher vorhandenen Datierungen sind jedoch oft nur liickenhaft,
widerspriichlich und nicht immer eindeutig. Die Sedimente auf dem Kontinentalschelf des
Ross-Meeres sind stark durch glaziale Prozesse beeinflufit. Der Wechsel von glazialer
Erosion und der Ablagerung glazialer und glazialmariner Sedimente fithrt zu Schichtli-
cken, Erosionsdiskordanzen und Sedimentaufarbeitung und erschwert damit stratigraphi-
sche Untersuchungen. Ohne ausreichende stratigraphische Auflosung ist es jedoch
schwierig, mehrere Sedimentkerne miteinander zu vergleichen. Die hier untersuchten
Sedimentkerne liefern aufgrund stratigraphischer Liicken und mangelnder Korrelations-
moglichkeiten (zumindest der oligozdnen und miozinen Sedimente) nur ein unvollstdndi-
ges Bild der Sedimentationsgeschichte des Victoria-Land-Beckens. Moglicherweise
werden vergleichende Untersuchungen mit dem 1999 erbohrten CRP-3-Bohrkern und dem
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CIROS-1-Bohrkern einige der offen gebliebenen Fragen der kdnozoischen Sediment-
ationsgeschichte beantworten.

Da die Schwermineralanalysen sehr gut zur Liefergebietsrekonstruktion glazialer Sedimen-
te geeignet sind, ist es durchaus moéglich, da hochauflosende Analysen ein praziseres Bild
der GletschervorstofBe und -riickziige ergeben. In den Sedimenten des untersuchten
Gebietes sind jedoch die Pyroxen-Konzentrationen sehr hoch. Da Pyroxene in fast allen
Liefergesteinen vorkommen empfiehlt es sich fiir zukiinftige Arbeiten, diese Mineralgrup-
pe differenzierter zu untersuchen. Voraussetzung dafiir ist allerdings auch ein detailliertes
Wissen iiber die Petrographie und Mineralogie der Liefergesteine sowie iiber die flichen-
hafte Verbreitung dieser Gesteine im jeweiligen Einzugsgebiet der Gletscher bzw. des
Schelfeises. Fiir die Region der Trockentdler gibt es dank guter Aufschlussverhéltnisse
bereits ausreichend genaue geologische Karten (Gunn & Warren, 1962), jedoch stellt die
Eisbedeckung des geologischen Untergrundes in weiten Teilen des Std-Victoria-Landes,
also im Hinterland der Trockentiler, ein gro3es Problem dar. Es empfiehlt sich, im Vorfeld
der eigentlichen Schwermineralzihlung die chemische Zusammensetzung der Pyroxene
verschiedener Liefergesteine und ausgewahlter Pyroxene, die im Schwermineralspektrum
vorkommen, zu analysieren. Damit konnten dann die Pyroxene mit unterschiedlichen
optischen Eigenschaften (z.B. Farbe, Spaltbarkeit) ihren Liefergesteinen zugeordnet
werden. Diese Methode ist jedoch technisch und zeitlich sehr aufwendig. Zum einen
benotigt man eine umfangreiche Kollektion der potentiellen Liefergesteine und zum
anderen muf3 man die Pyroxene der Kornfraktion, die zur Schwermineralbestimmung am
geeignetsten ist, erst hinsichtlich ihrer optischen Eigenschaften untersuchen und anschlie-
Bend exakt diese Korner chemisch analysieren.
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