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Zusammenfassung / Abstract

Zusammenfassung

Das Ochotskische Meer ist ein Randmeer des Pazifischen Ozeans, das durch starke Variationen in
der Produktivitdt und dem terrigenen Sedimenteintrag infolge von Meereistransport und Flul3fracht
gekennzeichnet ist. Darliber hinaus bestimmen Verdnderungen im hydrologischen Zyklus die
Bildung von SOIW (Sea of Okhotsk Intermediate Water), das as Quedle der
Zwischenwasserdurchliftung im N-Pazifik von Bedeutung ist. Mittels I sotopenkurven, gemessen
an planktischen und benthischen Foraminiferen, sowie sedimentologischer und geochemischer
Untersuchungen an Sedimentkernen und Oberfl&chenproben aus dem Ochotskischen Meer erfolgt
eine Rekonstruktion der paldozeanographischen Verhaltnisse fir die letzten ca. 350.000 Jahre. Die
Datierung und eine Korrelation der Sedimente werden auf der Grundlage einer Sauerstoff-
| sotopenstratigraphie, absoluten Sedimentaltern, mit Hilfe der magnetischen Suszeptibilitét, sowie
einer beckenweiten Tephrachronol ogie durchgeftihrt.

Die Sedimentationsraten weisen im Ochotskischen Meer starke réumliche und zeitliche
Schwankungen auf. Die hochsten Sedimentationsraten treten am Kontinentalhang vor Sachalin auf,
welche den Einfluf3bereich des Amur-Flul3es, die Hauptbahn der Meereisdrift und eine erhthte
Produktivitét widerspiegeln. Relativ hohe Sedimentationsraten kennzeichen auch die 6stliche
Region vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas im Einflul3bereich des nahrstoffreichen
Kamtschatkastromes. In der zentraen und ndrdlichen Region, beides Bereiche geringer
Produktivitét und verringerter Terrigenzufuhr, sind die Sedimentationsraten deutlich niedriger.

Anhand der Bearbeitung des Oberflachenprobensatzes konnten die (sub-)rezent wirkenden
Eintrags-, Transport- und Sedimentationsprozesse identifiziert und charakterisiert werden. d°C, -
und d*°0,,-Signale, hohe IRD-, sowie AR, AR~ und Opa-Akkumulationsraten
kennzeichnen auf der westlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins einen dominanten
M eereistransport sowie eine Hochproduktivitétsregion im Einflul3bereich des Amur. Die stliche
Region vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas ist infolge des EinfluRes des warmeren und
nahrstoffreichen Kamtschatkastromes, der die stidostliche Ausdehnung des Meereises begrenzt,
gepréagt durch einen geringen |RD-F ul3, erhthte Akkumulationsraten an Produktivitéts-Parametern
und markante d*C, - und d*°0, ,.-Werte.

Zeitliche und raumlich stark fluktuierende terrigene, biogene und vulkanogene Sedimenteintrége
kennzeichnen die Ablagerungen der letzten ca. 350.000 Jahre, wobel das Sedimentationsmuster vor
allem von terrigenen Komponenten bestimmt wird. Sowohl die Gesamtsedimentparameter als auch
die Partikel zusammensetzungen erlauben es, glazia e/interglazial e Fluktuationen zu unterscheiden.
Erhohte Antelle an eistransportiertem Materia (IRD) charakterisieren vor alem die Kaltzeiten.



Zusammenfassung / Abstract

Waéhrend der Warmzeiten ist die Primérproduktion erhoht. Fir den letzten Glazial/Interglazialzyklus
belegt das aus [RD-Verteilungsmustern abgeleitete Eisdriftmuster einen  dominanten
Meereistransport im Westteil und grofdtenteils offene Wasserflachen im Ostteil mit einem mehr oder
weniger stark ausgebildeteten, zyklonalen Oberflachenzirkul ationssytem.

Im Stadium 6 spiegelt der hohe IRD-Flul? im 6stlichen Teil des Ochotskischen Meeres ein véllig
neues Bild wider: Wahrend dieser Kaltphase reichten die Gletscher wahrscheinlich bis an die Kiste
bzw. bis an den Schelfrand des Ochotskischen Meeres. Infolgedessen scheint auch der
Eisbergtransport aus norddstlicher bzw. dstlicher Richtung fur diese Zetscheibe eine Rolle zu
spielen. Zu Zeiten von M eeresspi egel absenkungen kommt esin den Kaltzeiten im Ochotskischen
Meer gleichfalls zu méchtigen Methanpulsationen, welche die dC-Signatur der planktischen
Foraminifere N. pachyderma (s) beeinflussen.

Sedimentkerne am Kontinentalhang Sachalins erlauben Einblicke in die holozane Klimageschichte
und weisen auf eine kurzfristige Klimavariabilitét im Ochotskischen Meer hin, wobei kleinskalige
Variationen im Stadium 3 in Beziehung zu den globalen, klimatischen Wechseln stehen, diein den
gronlandischen Eiskernen als Dansgaard-Oeschger-Zyklen und in den verschiedenen marinen
Sedimentkernen des Nordatlantiks a's Heinrich-Ereignisse beschrieben wurden.

Abstract

The Sea of Okhotsk is amarginal seaof the Pacific Ocean, which is characterized by strong
variations in the productivity and sediment supply due to sea ice transport and river input.
Furthermore the variationsin the hydrological cycle determine the formation of the SOIW (Sea of
Okhotsk Intermediate Water) which plays an important role in the ventilation processes in the
intermediate water of the N-Pacific. | sotope data measured on planktonic and benthic foraminifera,
sedimentological and geochemical studies of sediment cores and surface samples from the Sea of
Okhotsk are used to reconstruct the paleoceanography during the past 350.000 years. The dating
and correlation of the sediments are based on oxygen isotope stratigraphy, absolute ages, magnetic
susceptibility aswell as adetailled tephrachronology of the entire basin.

The sedimentation rates are characterized by tempora and spatial variations. The maximum
sedimentation rate takes place at the continental slope off Sakhalin due to the input of the Amur
River, the seaice drift and the high productivity. The sedimentation rate in the eastern part of the
Sea of Okhotsk is generelly high because of the influence of the nutrient-rich Kamchatka Current.



Zusammenfassung / Abstract

In the central and northern parts of the Sea of Okhotsk, areas with low productivity and reduced
terrestria supply, the sedimentation rate is the lowest.

The analyses of the surface sediment samples make it possible to characterize the (sub)- recent
sediment supply and transportation processes. The bulk sediment measurements, isotope data and
the accumulation rate of ice-rafted debris (IRD) show a dominant seaice cover and aregion with a
high productivity aswell as ahigh Amur River input in the western part of the sea. The eastern part
of the Sea of Okhotsk, however, is marked by the predominance of warm and nutrient-rich water
masses coming from the Kamchatka Current which restricts the seaice cover. Thisisreflected in
low content of ice-rafted debris and high productivity proxies as well asin isotope data.

The deposits of the Sea of Okhotsk are characterized by terrestrial, biogenic and volcanogenic
sediment input which varies temporally and spatially. Here, the sedimentation pattern is dominated
by the terrestrial input. Bulk sediment measurements and sample analyses of the > 63 micron
particle input make it possible to distinguish glacial and interglacial fluctuations. The sedimentation
processes during glacial times are determined by a high content of ice-rafted debris, whereas the
primary production is higher during interglacia periods. During the last glacial/interglacia cyclethe
IRD-distribution pattern indicates a strong seaice transport in the western part and in large areas of
the open seain the eastern part of the Sea of Okhotsk with arelatively constant ice-drift system.

The IRD flux in sediments of the oxygen isotope Stage 6 reflects a new sedimentation pattern in the
eastern part of the sea. This high IRD accumulation rate indicates ice advances beyond the shelf
margin and an iceberg transport from NE-E direction into the Sea of Okhotsk. The several large,
brief, negative anomaliesin d“C values of Neogloboquadrina pachyderma (s) show releases of
methane from basin sediments which correspond to periods of relative sealevel falls.

The high sedimentation rates on the Sakhalin slope allow insights into the climatic history in
Holocene and indicate shorter-scale variations oscillation in Stage 3, which correlate with the global
climatic changes. These variations are described as Dansgaard-Oeschger cyclesin Greenland ice
cores and as Heinrich-Events in several marine sediment cores from the N-Atlantic.
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1. Einleitung und Fragen dieser Arbeit

1. Einleitung und Fragen dieser Arbeit

Die vorliegende Arbeit untersucht die Ablagerungsgeschichte und die Pa&dozeanologie des
Ochotskischen Meeres Uber die letzten 350.000 Jahre und versucht die Steuerungsmechanismen
aufzuzeigen. Einen Schwerpunkt der sedimentol ogisch-chemischen Untersuchungen bilden die
raumlichen Veranderungen im Sedimentgeschehen des letzten Glazial/Interglazial-Zyklus.
Ausgehend von der terrigenen und biogenen Komponentenverteilung erfolgt eine Bestimmung
der raumlichen und zeitlichen Sedimentverteilung und-konzentration. Untersuchungen an der
Grabfraktion in hohen Breiten sind bereits von verschiedenen Autoren mit unterschiedlichen
methodischen Ansédtzen verfolgt worden (z.B. RUDDIMAN und MCINTYRE, 1981; VORREN €
al., 1984; HENRICH, 1986; 1990; HENRICH et a., 1989b). Die Arbeiten zeigen, dal’ die hohe
Vaiabilitdét und zeitliche Verdnderlichkeit der biogenen und terrigenen Partikeleintrége
Schluf¥folgerungen erlauben, aus denen sich die paldozeanographisch-klimatische Entwicklung
rekonstruieren 18/%. Hinweise auf den terrigenen Sedimenteintrag liefern die Kurven der
magnetischen Suszeptibilitét sowie die Grobfraktionsanalysen zur Quantifizierung von
eistrangportiertem Schutt. Andere Sedimentparameter, wie Kalziumkarbonatgehalte, planktische
und benthische Foraminiferengehalte sowie die Charakterisierung des organischen Kohlenstoffs
wurden herangezogen, um Aussagen Uber die Produktivitdt im Ochotskischen Meer zu
estellen. Bestimmungen der KorngroRenverteilung ermdglichen Aussagen Uber die
Sedimentationsprozesse und die Eintragsmechanismen. Die Pal&o-Wassermassensignatur sol|
mit planktischen und benthischen 5'°0- und &**C-1sotopen erfal3t werden.

Zid ist es mit Hilfe dieses Multi-Proxy-Ansatzes vor dlem Antworten auf folgende Fragen zu
finden:

(1) Welche Aussagen lassen sich zur Meereisvertellung im letzten Glazial/Interglazia-Zyklus
machen?

(2) Gibt es Belege fur Vorstofie von Gletschermassen/Eisbergen in das Ochotskische Meer?

(3) Wie sah die Verbreitung von vulkanischen Aschenlagen im Ochotskischen Meer aus, und
lassen diese sich a's stratigraphi sche Marker nutzen?

(4) Gab es wahrend der Glazide eine erhdhte Bildung von Zwischenwasser, die zu einer
verbesserten DurchlGftung des Zwischenstockwerkes fihrte?

(5) Weéchen Einflud haben der Kamtschatkastrom und der Amur auf die
Wassermassensignatur und Paléoproduktivitét wahrend der letzten ca. 350.000 Jahre?

(6) Gibt es Belege fur massive Methanentgasungen wahrend der letzten 350.000 Jahre?



2. Physiographische und ozeanographische Situation im Ochotskischen Meer

2. Physiographische und ozeanographische Situation im Ochotskischen Meer

2.1 Bathymetrie und rezente Hydrographie

Das Ochotskische Meer ist ein subarktisches Randmeer des Pazifiks. Es wird geographisch von
folgenden geologischen Einheiten begrenzt: im Siden von den Kurilen-Inseln
(Oligoz&n/Miozéan), im Osten von der Kamtschatka-Faltungszone (Kreide/Tertiar mit
zwischengeschalteten dlteren Gesteinen), im Norden und Nordwesten vom spétmesozoischen
Ochotsk-Chutotsk-Vulkangurtel  und im  Westen vom  spétpal &0zoisch-mesozoischen
Faltungskomplex von Sachalin und Nord-Hokkaido. Entlang des Kurilen-Kamtschatka-Bogens
wird auf einer Lange von ca. 2500 km die Pazifische Platte subduziert (SAVOSTIN et al., 1983).
Die Datierungen weisen auf ein Entstehungsalter fir das Ochotskische Meer zwischen 209- 45
Mio. Jahren (GNIBIDENKO, 1985).

140° 145° 150° 155° 160°
SIBERIA

60°

60°

KAMCHATKA

Kashevarov Bank

55° 55°

.OK 2182
Ipst. of Oceanolog

50° 50°

45° 45°

!

a =
140° 145° 150° 155° 160°E

Abb. 1: Bathymetrische Karte des Ochotskischen Meeres mit den Lokationen der Sedimentkerne (Kreise) und der

Sedimentoberflachenproben (Sterne), dieim Rahmen dieser Arbeit bearbeitet wurden.



2. Physiographische und ozeanographische Situation im Ochotskischen Meer

Im Gebiet des Ochotskischen Meeres lassen sich as groliere strukturelle und morphologische
Einheiten der breite Schelf im Norden, das Kurilen-Becken im Siiden und mehrere Schwellen
und Becken im zentralen Teil unterscheiden, so z.B. Ingtitute of Oceanology-Rise, das Derugin-
und das Tinro-Becken (GNIBIDENKO, 1985; GNIBIDENKO und SVARICHEVSKY, 1984;
SAVOSTIN et al., 1983). Das Kurilen-Becken ist das gréfte und mit einer Wassertiefe von 3374
m dastiefste der drel Becken im Ochotskischen Meer (Abb. 1).

Die bathymetrischen Strukturen beeinflussen die Ausbreitung und den Austausch der
Wassermassen im Ochotskischen Meer. Abb. 2A gibt eine Ubersicht Uber die heutigen
Hauptstrukturen der Ozeanographie im Ochotskischen Meer (DODIMEAD €t al., 1963; REID,
1965; YASUOKA, 1967; KURASHINA et a., 1967, FAVORITE & a. 1976). Die
Oberflachenwassermassen im Ochotskischen Meer folgen infolge dominanter NW- und SE-
Winde im wesentlichen einem zyklonalen Wirbel (SAPozHNIKOV et al., 1999). Sidwestlich
von Kamtschatka stromt relativ warmes, salzreiches Wasser aus dem Pazifischen Ozean durch
die Kurilen-Stral3en in das Ochotskische Meer (TALLEY und NAGATA, 1995). Im Winter
verhindert dieser Einstrom im sdostlichen Tell des Ochotskischen Meeres grofdenteils die
Meereishildung. Die Wassermasse stromt weiter als Kamtschatkastrom in nordliche Richtung,
biegt in westliche Richtung ab und fliefdt als Ostsachalinstrom wieder nach Stden zuriick
(YANG und Susumu, 1996). In den Wintermonaten verstarkt sich der Ostsachalinstrom und
bringt sehr kaltes und sal zarmes Wasser nach Siiden bis an die Kiste von Hokkaido (SHUNTOV
et a., 1998; TAKIZAWA, 1982). Die Slfdwasserzufllisse, insbesondere durch den Amur, sorgen
oberflachennah fir eine AussliRung des Wassers (PARKINSON und GRATZ, 1983; ROGACHEV,
2000). Aus der Japan-See fuhrt der Soyastrom warmes und sal zreiches Wasser durch die Soya-
Stral%e in das Ochotskische Meer (Abb. 2A), wobel dieses auf den kalten und salzarmen
Ostsachalinstrom trifft und sich vermischt (TAKIZAWA, 1982; Y ASUOKA, 1967).

Waéhrend der Sommermonate wird das Ochotskische Meer durch eine spezielle hydrographische
Struktur geprégt, die dadurch gekennzeichnet ist, dal? eine warme salzarme Oberflachenschicht
in den oberen 30-50 m von einem Temperaturminimum nahe dem Gefrierpunkt unterlagert ist.
Diese sogenannte dichothermale Schicht kommt im zentralen Ochotskischen Meer in einer Tiefe
zwischen 50 und 150 m vor (Abb. 2B; FREELAND €t al., 1998). Hier treten auch die stérksten
Temperaturgradienten auf, die durch relativ warme Oberflachenwassertemperaturen (bis zu
>10°C) hervorgerufen werden. Die dichothermale Schicht bildet sich aus dem kalten
Oberflachenwasser des Winters durch Konvektion (Herbststirme) und ist mit dem
Winterwasser antarktischer Gebiete vergleichbar. Die geringe Sdinitdt in den oberen
Wasserschichten wird enerseits durch das Vorherrschen des Niederschlags Uber die
Verdunstung in diesem Gebiet, durch ene intensve Meereisschmelze im Fruhjahr und
anderseits durch den Frischwassereintrag durch Flisse in das Ochotskische Meer bestimmt
(UDINTZEV, 1957).
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2. Physiographische und ozeanographische Situation im Ochotskischen Meer

Dabei spielt der Amur mit seinem bedeutenden Frischwasserausstrom eine besondere Rolle. Der
bisherige Kenntnistand zum heutigen Flul3eintrag des Amur ist in Abb. 3 zusammengefaldt. Der
Amurzustrom betragt ca. 370 km*/a, wobei dieser Zustrom jahrlich stark fluktuieren kann (OGlI
et a., 1995; ROGACHEV, 2000). Unter dem Einfluld des Amurausstromes, der Eisschmelze und
des Niederschlages betragen die Obefléchensdinitdten in dem Bereich vor dem
Kontinentalhang Sachalins im Jahresmittel weniger as 32.5 Einheiten (KITANI, 1973). An der
NE-KUste Sachalins im Amurausstromgebiet konnen die Sdinitdten im Sommer zu Zeiten des
stérksten Amur-FlulReintrages, bisauf 27 Einheiten sinken (SOSNIN, pers. Mittlg.). Die grofidten
Abfluldraten treten zwischen Juli und Oktober auf, zeitverzogert zu den Niederschlagsmaxima

im Juli und August.
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Abb. 3: A) Jahreszeitliche Schwankungen im Wasservolumen und Speicherfahigkeit des Amur, Niederschlags
und Verdunstungsraten; B) den heutigen Amurzustrom; C) sowie Salinitétsmuster im Ochotskischen Meer (nach
OGI et al., 1995 und SOSNIN, unverdfftl. Daten; TIEDEMANN et a., unverdfftl.). Eingezeichnet sind die

Kernstationen LV28-4 und LV 28-2.
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Diesr  bedeutende  SURwassereintrag hat  weitreichenden  Einflu@  auf  die
Wassermassenschichtung im Ochotskischen Meer. So ist die deutlich ausgepragte Halokline im
Ochotskischen  Meer grofidenteils auf die hohe SiRwasserzufuhr vom  Amurfluld
zuriickzufthren. Paralel dazu bildet die Su3wasserzufuhr die Grundlage fur die Bildung und
damit fur den Export von enormen Eismassen. Mit dem Fluf3wasser werden auf3erdem grof3e
Mengen von Nahrstoffen und fluviatilem terrigenem Materia transportiert. Markant sind die
deutlich hoheren Anteile an Suspensionsfracht, welche in das Ochotskische Meer gelangen,
gegeniiber den anderen grof3en sibirischen Flussen (OGlI et al., 1995).

2.2 Zwischenwasserbildung und Karbonatl 6sung im Ochotskischen Meer

Ahnlich wie die Norwegisch-Gronl andische See fir den Atlantik, so hat das Ochotskische Meer
groRe Bedeutung as Quele fur die Bildung und Durchliftung des Nordpazifischen
Zwischenwassers (NPIW) (OHTANI und NAGATA, 1990; RISER, 1990; TALLEY, 1991,
FREELAND et al., 1998; WONG et al., 1998; MARTIN und KAWASE, 1998, WINCKLER, 1999).
Danach kommt es in Zuge der winterlichen Meereisbildung auf den ndrdlichen und westlichen
ochotskischen Schelfen zur Bildung von Zwischenwasser (SOIW = Sea of Okhotsk
Intermediate Water). Es wird angenommen, dal3 sich das SOIW durch Mischungsprozesse von
einstromendem nordpazifischen Wasser mit katem, dichten Schelfwasser bis zu einer Dichte

von 27.4 0,(WONG et al., 1998) bildet. Das sauerstoffreiche SOIW breitet sich in Wassertiefen

von 200-1000 m entsprechend seiner potentiellen Dichte aus (Abb. 2B). Es stromt heute in
einer Kerntiefe von ca. 500 m mit mindesten 2,7 Sv (1Sv = 10°m®s™) aus dem Ochotskischen
Meer und ventiliert das Zwischenstockwerk des NW-Pazifiks. Bel gleicher Dichteist das SOIW
im Vergleich zum NPIW sauerstoffreicher, nahrstoffarmer, kéter und salz&rmer. Aufgrund der
Vermischung verliert sich heute die Signatur des SOIW etwa 300-400 km stdlich der Kurilen-
Inselkette (WONG et al., 1998). Bidang waren die Regionen und die Prozesse der
Zwischenwassermassenbildung im Ochotskischen Meer strittig. Erste deutliche Anhatspunkte
dafir wurden wahrend der KOMEX-Expedition ,,Utyos* im Frihjahr 1999 an der Meereiskante
vor Sachain gefunden (Abb. 2C). Die Sdinitdtss und Temperaturanomaien am
Kontinental hang vor NE-Sachalin weisen dort auf deutliche Intrusionen von Wassermassen mit

Dichten >26.8 o, hin. Diese sinken am Schelf ab und stromen den Kontinentalhang entlang bis

se gsich entsprechend ihrer Dichte in die Wassersdule einschichten. Mit zunehmender
Entfernung von ihrem Ursprungsort nimmt das Alter der Wassermasse zu, wéahrend der
Durchlftungsgrad abnimmt. Das belegen erste C**-Altersdatierungen und &°C,,.-Analysen an
KOMEX-Wasserproben auf einem W-E-Profil nordostlich von Sachalin, mit C**-Altern von
380 und 615 Jahren fir eine Wassertiefe von 360-500 m (TIEDEMANN, pers. Mittlg.).

Unterhalb des SOIW (ca. 500 m Wassertiefe) bedingt der Einstrom ater CO,-reicher und daher
Karbonat-agressiver pazifischer Wassermassen eine rasche Zunahme der Karbonatldsung am
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Meeresboden. Die Grenzflache beider Wassermassen bestimmt im wesentlichen auch die
Tiefenlage der Lysokline (ACO,* = 0; Abb. 4). Darliber hinaus beeinflussen Schwankungen in
der oberfldchennahen Produktivitét tber Veranderungen im Corg/CaCO,-Flux die Tiefenlage der
Lysokline. Ein erhdhter Karbonat-Flux kann zu einer Vertiefung der Lysokline fihren,
wahrend ein erhShter organischer Kohlenstoff-Flux Uber die Oxidation von Corg zu einer
erhdhten Karbonatldsung am Meeresboden und in den obersten Sedimentschichten, sowie einer
Verflachung der Lysokline fuhrt. Dieser Prozef3 fuhrt insbesondere in Schelfndhe, also in
Regionen erhéhter Produktivitat und einem erhdhten Corg/CaCO,-Transfer zu einer Verflachung
der Lysokline bis auf ca. 250 m (BYCHKOV et a., 1994).
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Abb. 4: A) Wassertiefenabhdngige Karbonatldsung anhand von Kalzitsdttigungsprofilen (BIEBOW und
HUTTEN, 1998) und B) Karbonatgehalte (Gew.-%) von Oberflachenproben.

2.3 Atmosphérische Zirkulation und M eereisbedeckung

Das Ochotskische Meer wird stark beeinfluf durch die klimatischen Bedingungen auf dem
Kontinent. Im ganzen nordpazifischen Gurtel ist das Ochotskische Meer durch die geringsten
Lufttemperaturen und der am starksten ausgeprégtesten Meereisdecke charakterisiert. Die
rezente Meereisverbreitung wird besonders von der Temperaturvertellung, den
Windverhdltnissen und hydrologischen Faktoren beeinflul®. Die durchschnittliche
Lufttemperatur betragt im Winter -6°C und 18°C im Sommer (GROVES und NUNT, 1980).
Extreme Wintertemperaturen reichen von O°C im sidlichen Teil bis -32°C im nordlichen Tell
des Ochotskischen Meeres (WAKATSUCHI und MARTIN, 1990).

Die oberflachennahe Stromungsstruktur und die Meereisausbreitung sind eng an die
Verschiebung des Luftdruck- und Windfeldes gebunden. Die atmosphérischen Drucksysteme
und Winde Uber dem Ochotskischen Meer werden durch die saisonalen Variationen des
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regionalen Luftdruckmusters bestimmt. Im Winter herrscht das Shirien-Hoch und
Nordpazifische-Tief (Aleuten-Tief) vor, und im Sommer wird die atmosphérische Zirkulation
vom Kontinentalen-Tief und dem Hawaii-Hoch bestimmt (Abb. 5).

120° 150° 180° -150° E

Siberia
High

1030

120° 150° 180° -150° E

70°
65° I
60°
55° I -
50°

45° I —
40° .-

35°

Abb. 5: Luftdruck (in millibar) auf Meeresspiegel niveau und vorherrschende Winde (Pfeile), A) im Winter und B)
im Sommer (nach DODIMEAD et al., 1963).

Ein Hauptcharakteristikum fuor das Klima in dieser Region sind die vorherrschenden
Monsunwinde. Der SE-Monsun tritt hauptsachlich im Sommer auf, der NW-Monsun im
Winter. Dieser saisonal bedingte Wechsel hat einen grof3en Einfluf3 auf die Hydrographie und
Meereisverteilung im Ochotskischen Meer. So bringt vor alem der warme SE-Monsun
Feuchtigkeit und Niederschlag mit. Infolge dessen sinkt im Sommer die Oberfléchensalinitét im
Ochotskischen Meer. Der vorherrschende kate NE- bzw. NW-Monsun im Winter bringt kate
Luftmassen heran und fuhrt zur kistennahen Meereisbildung. Gleichzeitig wird das Meereis
von der Kiste weggedriickt und bis in das sudliche Gebiet des Ochotskischen Meeres
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wegtransportiert (WAKATSUCHI und MARTIN 1990). Solche Bedingungen kdnnen nur durch
dinnes Kusteneis vor den nord-nordwestlichen Schelfgebieten sowie durch kustennahe
Polynyas, wo stéandig neues Eis produziert wird, aufrechterhalten werden. Kistennahe
Polynyas treten im Ochotskischen Meer an den nordwestlichen Schelfgebieten und Gber der
Kashevarov-Bank auf (Abb. 1, ALFUTIS und MARTIN, 1987). Auch Fuleintrag hat einen
Einflufd auf die Meereisproduktion (AAGAARD et d., 1975). Weniger salines Wasser, verdinnt
durch den FluReintrag, gefriert aufgrund seiner geringeren Dichte bei hoheren Temperaturen.
Die, Kiche* der Meereishildung befindet sich somit im Ochotskischen Meer neben den flachen
nordlichen und nordwestlichen Schelfgebieten vor dem Amurausstrom.

Das Meereis wird zunéchst Mitte November im ndrdlichen Tell des Ochotskischen Meeres
gebildet. Die maximade Ausdehnung wird Mitte Mé&rz erreicht; durchschnittlich 80% des
Ochotskischen Meeres sind mit Meereis bedeckt (Abb. 6, WADACHI, 1987).
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Abb. 6: Die heutige Meereisverteilung von Januar bis Mé&z im Ochotskischen Meer nach Satelittendaten
(NASA, Nimbus 7, 1980; TIEDEMANN et a., in Vorb.). Eingezeichnet sind die Kernstationen.

Neben der saisonalen Variabilitét zeigt die Eisbedeckung auch eine hohe dekadische Variabilitét
(CAVALIERI und PARKINSON, 1987; PARKINSON und GRATZ, 1983). Das Meereis setzt sich
aus einjahrigem oder jingerem Eis zusammen. Die Eisméchtigkeit erreicht im Mé&z 1.0 m im
nordlichen Tell und bis zu 0.5 m im sldlichen Teill des Ochotskischen Meeres (WADACHI,
1987; AOTA und UEMATSU, 1989). Ein Grofdeil des Meereisesist dynamischer Natur und wird
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durch Wind und Strémungen in weite Gebiete des Ochotskischen Meeres fortbewegt (KALININ
und TRUSKOV, 1995; MOCHIZUKI €t al., 1995).

2.4 Produktivitédt im Ochotskischen Meer

Die Produktivitét des Ochotskischen Meeres ist stark saisonal gepragt, generell sehr hoch und
durch kieseliges Plankton bestimmt (KOBLENTzZ-MISHKE et al., 1970). Planktonbliten
verwandeln das Ochotskische Meer besonders wéhrend der Sommermonate in ene

Hochproduktionszone. Im Ochotskischen Meer treten zwel Planktonbliten auf (ALDERMAN,
1996), eine Fruhjahrsblite, die mit dem Abschmelzen des Meereises zusammenféllt und eine
Herbstblite, welche mit der beginnenden Abkihlung des Oberflachenwassers auftritt. Die
PlanktonblUten sind dabel auf die oberen 30-50 m begrenzt (ZENKEVITCH, 1963). Nach einer
ersten Abschitzung der rezenten Opalakkumulationsraten mit ca. 20-50 g/m?] ware das
Ochotskische Meer mit Hochproduktionsgebieten wie dem Antarktischen Opalgurtel
vergleichbar (NURNBERG, unverdff.). Schmelzwassereinfliisse, Eisbedeckung, Flul3eintrag,
einstromende Wassermassen aus dem N-Pazifik und der Japansee sind hier Steuergrof3en fur
die Bioproduktion. Die hohe marine Produktivitdt wird durch die dabile
Wassermassenschichtung wahrend des Sommers beglnstigt. Nahrstoffanreicherungen im
Oberflachenwasser konnen vollsténdig aufgebraucht werden, infolge dessen es zu einer hohen
Produktivitét im Oberflachenwasser kommt (TALLY und NAGATA, 1995).
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3. Material und Methoden

3.1 Probenmaterial und Probennahme

Probenmaterial

Um Antworten auf die in Kapitel 1 gemachten Fragestellungen zu finden, sind 23
Oberflachensedimentproben und 18 Sedimentkerne bearbeitet worden (Tab. 1). Das
Probenmaterial stammt von vier Expeditionen, die zwischen September 1992 und August 1999
durchgefuihrt worden sind. Die Auswahl der Kerne orientierte sich auf eine maoglichst
grof¥rdumige Abdeckung des Ochotskischen Meeres, um so ein flachendeckendes Muster zur
Charakterisierung der Oberflachenhydrographie fir das spéte Quartdr zu bekommen. Es stehen
Kerntransekte in W-E- bzw. N-S-Ausrichtung Uber den grofdten Teil des Ochotskischen Meeres
bereit. Zudem wurden die Kontinentalbereiche, das heildt die Hochakkumulationsgebiete vor
Sachalin und Kamtschatka beprobt.

Tab. 1: Ubersicht zu den untersuchten Kernstationen im Ochotskischen Meer (MUC-Multicorer, SL-Schwerelot).

Die Lange der Multicorer-Proben betragt durchschnittlich 30-50 cm. Bei den Kernen, die mit einem Stern

versehen sind, wurden fir die hier vorliegende Arbeit lediglich die Oberflachen- bzw. MUC-Proben verwendet.

Kern-Nr. Kernlang |Wassertiefe Geographische Expedition
SL/MUC e (m) Lange Breite

(cm) :
LV27-1-2* 40 1148 54°34.560'N 144°28.360 E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-2-3/2 352 1301 54°29.840'N 144°45270°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-4-3/2 552 865 55°03.220'N 145°44.190°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-5-4/5 211 476 54°47.410'N 149°29.290°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-6-2* 89 868 54°09.870'N 149°30.330°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-7-3/2 380 1140 53°15.270'N 149°35.730°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-8-3/2 565 1160 51°29.880'N 150°32.460°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-9-4 540 1400 50°00.760'N 152°28.430°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-10-5/1 579 1906 48°57.360'N 152°08.290°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-11-3* 38 1151 49°51.060'N 150°19.070°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-12-3/2 585 1301 48°43.480'N 148°14.770°E | RV A.Lavrentyev 27
LV27-15-1 577 1991 49°00.010'N 152°11.630°E | RV A.Lavrentyev 27
LV28-2-3/2 807 1265 48°22.730'N 146°02.217'E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-4-4/3 930 674 51°08.475'N 145°18.582°E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-34-2/1 969 1431 53°51.971'N 146°47.499°E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-40-4/3 979 1370 51°20.141'N 147°11.647'E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-41-4/3 981 1082 51°40.512'N 149°04.084'E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-42-4/3 1084 1041 51°42.886'N 150°59.125'E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-43-3* 32 842 51°54.461'N 152°16.600'E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-44-3/2 1112 684 52°02.514'N 153°05.949°E | RV A.Lavrentyev 28
LV28-64-3* 38 2480 47°54.203'N 146°07.110E | RV A.Lavrentyev 28
GE99-12-3* 45 930 52°50.787'N 144°47.626'E | M/V M. Gelovany |
GE99-21-2* 40 960 54°55.664'N 144°21.105E | M/V M. Gelovany |
GE99-29-2* 40 700 54°26.780'N 144°04.860°'E | M/V M. Gelovany |
GE99-30-2* 43 1470 54°24.323'N 145°08.739°E | M/V M. Gelovany |
GE99-31-3* 40 1600 54°23.327°N 145°54.979°E | M/V M. Gelovany |
GE99-38-3* 30 1080 49°21.022'N 150°29.418°E | M/V M. Gelovany |
0OK?2182 150 1120 52°65.000'N 149°63.300'E Nesmeyanov 1992
0K 2185 350 1750 53.55.000'N 146°03.300'E Nesmeyanov 1992
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Probennahme

Die Beschreibung der Sedimentprofile erfolgte unmittelbar nach der Kernentnahme (SUESS,
unverofftl. Daten; NURNBERG et a., 1997; BIEBOW und HUTTEN, 1999; BIEBOW et al., 2000).
Die geschnittenen Kernhélften wurden fotografiert und standardmal3ig fir Rontgenpréparate,
sowie fur Smear-Slide-Préparate beprobt. Gleichzeitig wurde an den Kernsegmenten die
magnetische Suszeptibilitdt und z.T. die Reflektivitdt des Sedimentes gemessen. Direkt an Bord
bzw. beim spateren Offnen der Arbeitshalften im Labor erfolgte eine gezielte Probennahme der
Schwerelote ale 10 cm bzw. 5 cm mit ca. 1 cm- méchtigen Scheibenproben und/oder mit 5 mi-
Spritzenproben. Die Probenserie wurde spéter, wenn notwendig, im Labor verdichtet. An den
Oberflachenproben, welche mittels Multi- bzw. Minicorer gewonnen wurden, erfolgte die
Beprobung in Abstanden von 1 cm (Abb. 7).

| Kernbeprobung des Schwerelotes (5 cm bzw. 10 cm) |

Beprobungsschema der KOMEX-Gruppe

Micropal. ¢y
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‘Jy O \ Radiographien
-"fyff\ 1o
G
] Phys. Prop.
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10 ml-Spritze
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Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenmessung
5180, 513¢
(GEOMAR, Kiel)
und AMS 14C-Messungen
(Leibniz-Labor, Kiel)

Abb. 7: Arbeitsschema der Probenaufbereitung und -bearbeitung der Sedimentkerne im Ochotskischen Meer.
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Lithologie der Sedimentkerne

Die Lithostratigraphie basiert auf der sukzessiven Ablagerung von deutlich unterscheidbaren
lithologischen Einheiten. Im zentralen Abschnitt des Ochotskischen Meeres wurden 6
Sedimentkerne bearbeitet, deren Hauptlithologien in Abb. 8 exemplarisch zusammengefaldt
sind. In den Kernen wechsellagern Diatomeenschldmme mit glazidlem sandig bis siltig
terrigenem Material. Zwischengeschaltet sind sogenannte  Ubergangssedimente, die von
terrigenen Komponenten dominiert werden, in denen die Diatomeengehdte vom Glazia zum
Interglazial graduell ansteigen. In den Kernen treten zudem vulkanische Aschenlagen auf, die
grofitenteils von Kamtschatka und den Kurilen stammen.
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Abb. 8: Lithologischer Aufbau der Sedimentkerne des zentralen W-E-Profils im Ochotskischen Meer (nach
BIEBOW und HUTTEN, 1999).

3.2 Analyse der stabilen Isotope
Die Audese zur Charakteriserung der Oberflachenwasserhydrographie erfolgte an der

planktischen Foraminiferenart N. pachyderma (s), die als einzige Planktonart in den Sedimenten
in ausreichender Haufigkeit und kontinuierlich in Glazid- und Interglazialzeiten vorkommt. Aus
jeder Probe wurden soweit moglich, 10-20 gesduberte Gehduse von N. pachyderma (s) aus der
Fraktion 125-250 um ausgelesen. Neben der planktischen Foraminifere N. pachyderma ()
erfolgte auch die 5'®0- und 5**C-Bestimmung an verschiedenen benthischen Foraminiferenarten.
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In den verschiedenen Sedimentprofilen wurde grofdtenteils die endobenthische Foraminiferenart
U. auberiana angetroffen. Andere endobenthische Foraminiferen wie z.B. U. peregrina, U.
senticosa und U. angulosa treten nur sporadisch auf. 3'°0-Doppelmessungen an den
verschiedenen Uvigerina-Formen zeigen keine Abweichungen untereinander. In den Bereichen,
in denen keine U. auberiana angetroffen wurde, erfolgte daher die Einbindung von
Isotopendaten der anderen Uvigerina-Arten. Die &“C-Werte dieser Foraminiferenarten
korrelieren dagegen kaum miteinander, so dal3 nur die endobenthische Foraminifere U.
auberiana in den "°C-Kurven dargestellt ist.

Auf eine spezielle Reinigung der Foraminiferengehause konnte nach Uberpriifung der Gehéuse
verzichtet werden, da nach WEFER (1985) ene Verunreinigung der Gehause keinen
bedeutenden Einflul auf die Isotopenmessungen hat, sofern die Kammern nicht mit
Nannoplankton verunreinigt oder mit einer sekundéren Karbonatkruste Uberzogen sind. Die
Messungen erfolgten mit dem FINNIGAN MAT 251 Massenspektrometer an GEOMAR
Forschungszentrum. Das Massenspektrometer ist mit ener automatischen Karbonat-
Praparationsanlage ,, Kiel CARBO 1l device® gekoppelt. Dabel werden die karbonatischen
Foraminiferengehduse in 100%iger Ortho-Phosphorsaure bel ca. 70°C gel6st. Das dadurch
entstehende CO, wird dann tber Kihlfallen gereinigt und Gber ein Mikrovolumen direkt in das
Massenspektrometer eingelassen. Die Haufigkeitsverhdltnisse der stabilen Isotope im
Probengas werden dann relativ zu einem laborinternen Standardgas (Quellkohlensdure aus
Burgbrohl) gemessen. Die Anpassung des laborinternen Standardgases an den internationalen
PDB-Standard (Pee Dee Belemnite; CRAIG, 1957) erfolgt Uber den Karbonatstandard NBS 19
des National Bureau of Standards.

Die Gesamtreproduzierbarkeit der Messungen betragt bei 5O-Werten 0.03%. und bei &C-
Werten 0.01%. bezogen auf einen laborinternen Karbonatstandard (Solnhofener Plattenkalk).

3.3 AMS *C-Datierungen

Fir absolute Altersdatierungen mittels AMS *C-Messungen wurden aus 14 Proben jeweils
1000-2000 Exemplare N. pachyderma (s) aus der Fraktion 125-250 pm ausgelesen. Um
Storeffekte wie Bioturbation weitgehend auszuschlief3en, wurden Proben ausgewdhlt, die ein
Haufigkeitsmaximum an planktischen Foraminiferen aufweisen. Die Messungen wurden im
Leibniz-Labor fur Altersbestimmung und Isotopenforschung an der Christian-Albrechts-
Universitét Kiel durchgefiihrt.

Die C-Alter sind nicht identisch mit Kalenderjahren und miissen daher kalibriert werden. Fur
diese Kalibrierung wurde das Programm CALIB 4.1.2 (STUIVER und REIMER, 1993)
verwendet, das auf dem Datensatz von STUIVER et al. (1998) basiert. Die Reservoir-Korrektur

14



3. Material und Methoden

betragt im Ochotskischen Meer 1000 Jahre (SOUTHON et al., 1993) und wurde jeweils von den
einzelnen C-Datierungen subtrahiert.

3.4 Sedimentol ogische Anadysen
3.4.1 Grobfraktionsanalyse (KorngrofRentrennung und Komponentenbestimmung)

An der durch Nal3siebung gewonnenen Fraktion > 63 um wurde eine Grobfraktionsanalyse
nach SARNTHEIN (1971) durchgefiihrt. Durch Trockensiebung mit einem ,, Sonic Sifter* (ATM
Corporation) wurde die Grobfraktion in funf Subfraktionen aufgeteilt und ihr Massenanteil
bestimmt. Fur die Grobfraktionsanalyse wurden die Fraktionen 125-250 um und 250-500 pum
wiedervereinigt. Dieses Korngrofzenspektrum ist représentativ fur die Gesamtprobe (z.B.
HENRICH et al., 1989a; WOLF et al., 1991). Aus einer reprasentativen Teilprobe erfolgte eine
Auszdhlung zwischen 400 und 500 Einzelpartikeln. Die Komponenten wurden in folgende
Partikelgruppen eingetellt:

Terrigene Komponenten: Quarz, Gesteinsbruchstticke, Feldspat, dkl. Minerale

Biogen benthisch: kalkige und agglutinerende Foraminiferen, Schwamm-
nadeln

Biogen planktisch: planktische Foraminiferen, Diatomeen, Radiolarien

Authigene Komponenten: Glaukonit, Pyrit

V ulkano-klastische Komponenten:  vulkanische Glasfragmente

3.4.2 Auswertung der Radiographien

Fir Radiographien wurden 0.5 cm dicke Schelben senkrecht aus dem ungestorten Sediment
herausgeschnitten. Die feine Auflosung der Radiographien erméglicht eine qualitative und
quantitative Auswertung der strukturellen und texturellen Befunde des Sedimentes. In
Horizonten von jeweils einem Zentimeter Hohe wurden mit Hilfe von Leuchttisch und
Millimeterpapier die Partikel mit eénem Durchmesser von 2 mm und grof3er ausgezahlt. Die
Auszahlung von Partikeln > 2 mm mit Hilfe von Radiographien ermdglicht es, einfach und in
kurzer Zeit eine Aussage Uber die Verteilung des estransportierten Materials im Kern zu treffen
(GROBE, 1986).

3.5 Karbonat-, Stickstoff- und organische K ohlenstoff-Gehal tshestimmungen

Die Konzentration von Gesamtkohlenstoff (TC), organischem Kohlenstoff (TOC) und
Gesamtstickstoff (TN) wurde mit eéinem C/N Andyzer NA 1500 Series (Carlo Erba
Instruments) in Anlehnung an VERADO et al. (1990) bestimmt. Dazu wurden 15-20 mg
getrocknetes und gemorsertes Sediment fir die TC- und TN-Bestimmung in Zinn-, und fur die
TOC-Bestimmung in Silberhiitchen eingewogen. Zusétzlich erfolgten Parallelmessungen an
einen Acetanilid-Standard (ca. 0.1-0.9 mg) und ein Aliquot des MAG-1 Sediment-Standard.
Der erstgenannte Standard dient zur externen Kalibrierung, der zweite zur Erfassung einer
potentiellen Geréte-Drift wéhrend des Meldlaufes. Zur Bestimmung des organischen
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K ohlenstoff-Gehaltes wurden die Proben vor der Messung mehrmals mit 0.25 N HCI versetzt
und im Abzug abgeraucht bis das gesamte Karbonat in CO, umgesetzt worden ist. Der
Karbonatantell (CaCO,) im Sediment ergibt sich aus der Differenz von TC und TOC
multipliziert mit dem stGchiometrischen Faktor von 8.3331 fur die Umrechnung von C in
CaCO, (KUSTER und THIEL, 1982). In den meisten Féllen erfolgten bei den TC-, TOC-, und
TN-Bestimmungen Doppelmessungen. Bei Abweichungen innerhalb einer Doppel bestimmung
wurde der Mittelwert der Messungen Ubernommen.

3.6 ..Logaing-Daten”

3.6.1 Magnetische SQuszeptibilitét

Zur Erfassung fir den siliziklastischen Sedimenteintrag in Sedimenten dienen Messungen der
magnetischer  Suszeptibilitdt. In  Kombination mit anderen  sedimentologischen,
isotopengeochemischen oder biostratigraphischen Befunden existiert mit ein wichtiges Mittel
zur Korrelation und dtratigraphischen Einordnung der Sedimentkerne. Kontinuierliche
Ganzkernmessungen der magnetischen Suszeptibilitét erfolgten an Bord mit einem Bartington
Susceptibility Meter M.S.2 in jeweils 1 - 2 cm Schritten. Mef3vorgang und Gerdteanordnung
zur Suszeptibilitatsbestimmung erlautern NOWACzYK (1991) und NOWACZYK et al. (1991).

3.6.2 Farbspektrum

Fur die Farbanalyse der Sedimente wurde das Minolta Spektrophotometer CM-2002 benutzt
(NAGAO und NAKASHIMA, 1992; BARRANCO €t a., 1989). Es ermdglicht Messungen der
spektralen Reflexion im Bereich des sichtbaren Lichtes (400 bis 700 nm). Als Voreinstellungen
fur alle Messungen wurde ein Betrachterwinkel von 2° und die Normallichtart D, die mittlerem
Tagedicht einschliefdich des UV-Bereiches entspricht, gewahlt. Nach Inbetriebnahme wurde
jedesma eine Waellkalibrierung gegen den internen Standard durchgefihrt, in grofderen
Abstanden wurde eine Schwarzkalibrierung (Null-Punkt) eingesetzt. Die Messungen erfolgten
jeden Zentimeter an den Archivhéften der Kerne der 98’ KOMEX-Expedition (BIEBOW und
HUTTEN, 1999) direkt an Bord bzw. im Labor. Das Programm SPECTRO LOG ermdglichte
dabel eine direkte Datenaufnahme vom Spektrometer auf dem Computer.

3.7 Hauptelementanalyse vulkanischer Aschen

Die Probenauswahl, die mit Hilfe von Radiographien und der Kernansprache getroffen wurde,
beschrénkte sich auf diskrete, moglichst nicht bioturbat gestorte Aschen. Fur die
Elektronenmikrosondenpraparate wurden ca. 15-35 représentative Glasbruchstiicke pro
Aschelage ausgelesen, die in enem definierten Muster mit Epoxidharz befestigt und
eingegossen wurden. Nach dem Aushérten wurde der ,,Rohling® geschliffen, poliert und mit
Kohlenstoff bedampft. Die Einzelkornpréparation bietet wesentliche Vortelle gegentber der
Streuprgparation. Aus einem grof3en Spektrum unter dem Binokular kann gezielt ein moglichst
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représentatives Glasscherben-Spektrum ausgewdhlt werden. Glasscherben, die Spuren von
Alteration aufweisen, wurden von der Analyse ausgeschlossen.

Die Anayse der Elemente Si, Al, Ti, Fe, Mn, Mg, Ca, Na und K erfolgte an einer mit vier
Spektrometern ausgestatteten automatiserten CAMECA-Elektronenstrahl-Mikrosonde (EMS)
am GEOMAR Kiel. Sie wird mit einer Beschleunigungsspannung von 15 kv und ener
Stromstéarke von 10 nA betrieben. Die Melzeit pro Element-“Peak” belief sich auf 20
Sekunden, die des ,,Background” jeweils auf 10 Sekunden vor und nach der ,, Peak”-Messung.
Verschiedene basaltische und rhyolitische Glasstandards bekannter Zusammensetzung (z.B.
JDF-D2, KN18, KE12) wurden periodisch mitanadysiert, um die Mel3genauigkeit zu
Uberprifen. Aufgrund des hohen Anteils an Volailen und primdren Wassers in den
vulkanischen Glasern (2-7%; BITSCHENE und SCHMINCKE, 1990) und Mef3ungenauigkeiten
variieren die Totalgehalte zwischen ca. 92-101%. Die Streuung der Mef3werte wurde durch bis
zu funf Messungen an einem Korn minimiert. Die Elementkonzentrationen wurden auf Oxide
umgerechnet und as Gewichtsprozent angegeben. Fir jede Probentiefe wurden die
Einzelmessungen einer Aschenart nach den Konzentrationen der einzelnen Elemente gruppiert
und die Mittelwerte der einzelnen Gruppen berechnet.

3.8 Berechnung Akkumulationsraten

Lineare Sedimentationsraten (LSR) sind von der Kompaktion und Porositét des Sediments
abhangig. Daher konnen keine vergleichenden Aussagen Uber die linearen Sedimentationsraten
unterschiedlich stark kompaktierter Sedimente getroffen werden. Zur besseren Vergleichbarkeit

solcher Sedimente wird daher die Akkumulationsrate (AR, ) herangezogen (VAN ANDEL et
a., 1975), welche die Sedimentmenge angibt, die wahrend eines bestimmten Zeitraumes auf
einer definierten Fldche abgelagert wird. AR, « ist das Produkt aus der linearen
Sedimentationsrate und der Trockendichte (Dd) des Sediments und berechnet sich wiefolgt:

(1) AR, « (@ cm? ka') = LSR (cm ka') x Dd (g cm?).

Die Trockendichten wurden an Bord bzw. sofort nach Ankunft der Proben in Kiel durch
Gefriertrocknen und Wiegen eines definierten, feuchten Probevolumens bestimmt (siehe
Anhang). Sie errechnen sich aus der Masse der trockenen Probe in g (M) und dem
Feuchtvolumen der Probein cm® (V,,,):

dry.

(2 Dd (g cm?®) =M,/ V

dry wet *

Damit berlicksichtigt die Akkumulationsrate die Kompaktion eines Sedimentes unter der
Annahme, das der Porenraum vollstandig wassererflllt ist und diagenetische Effekte
vernachléssigt werden kénnen (VAN ANDEL et al., 1975, THIEDE et al., 1986).
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Nach THIEDE et al. (1982), BOHRMANN (1988), HENRICH et a. (1989a), sowie WOLF (1991)
wird fur die Berechnung von Akkumulationsraten, die sich auf einzelne Parameter beziehen,
deren prozentualer Anteil am Gesamtsediment (%) mit AR, multipliziert:

(3) ARparamerer (0 cm? ka')=Parameter (Gew.%) x ARy, « (g cm? ka™).

Fir die spatere Berechnung der jeweiligen Akkumulationsrate wurden die gezéhlten
Komponenten in den Fraktionen 125-250 um und 250-500 um nach folgendem Beispiel in
Anzahl pro Gramm Gesamtsediment umgerechnet und aufaddiert:

(4) Flg = Ft x 2" / Wd.

F/g = Anzahl der Foraminiferen pro Gramm Gesamtsedi ment
Ft = Anzahl der Foraminiferen in der Teilprobe

2" = Teilfaktor (n = Anzahl der Teilungen)

Wd = Trockengewicht der Gesamtprobe in Gramm

Die ausgezéhlten lithogenen Komponenten (eistransportiertes Material, IRD) in der Fraktion
125-500 pm wurden nachdem sie in Anzahl der Koérner pro Gramm Gesamtsediment

umgerechnet wurden, wiefolgt in AR, errechnet:

(5) IRD (#/cm? ka')=IRD (grains/g bulk sediment #) x LSR (cm ka) x
Dd (g cm™).

Die Errechnung der Akkumulationsraten von Komponenten innerhalb der Grobfraktion folgt
der Gleichung:

(4) AR oyp (@ cm? ka')=Komponente (Korn.-%) x AR.g,, (g cm? ka™).
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4. Stratigraphie und Sedimentationsraten

4.1 Stratigraphische Korrelation zwischen parallel-gekernten MUC/MIC- und SL-Profilen

In den Sedimentkernen waren die oberen Zentimeter haufig gestort und nicht zu beproben bzw.
nicht mehr vorhanden. Statt dessen wurden MUC- bzw. MIC-Proben (20-50 cm) von
derselben Station in den Datensatz aufgenommen. Die verwendeten Teufenangaben der
Schwerelot (SL)-Proben entsprechen der urspriinglichen Kernvermessung (Festlegung des
Nullpunktes an Bord). Darauf basiert die Sedimentbeschreibung und die Probenahme. Der
Vergleich  von  Isotopendaten,  geochemischen  Parametern  sowie  einzelnen
Sedimentkomponenten gestattet eine nachtrégliche Korrelation der Sedimentprofile von
MUC/MIC- mit SL-Kernen je Station. Eine direkte Korrelation der MUC/MIC-Profile mit den
SL-Sedimentprofilen war aufgrund des Fehlens der Sedimentoberfldche in den Schwereloten
nicht moglich. Danach fehlen bei allen Sedimentkernen die obersten 30-50 cm (im Mittel etwa
40 cm). Fir die Berechnung der holozénen Sedimentationsraten (0-6 ka) wurden die
Mé&chtigkeiten der MUC/MIC- Sedimentprofile zu den holozénen Maéchtigkeiten der
Sedimentprofile von Schwereloten hinzuaddiert. Da keine Uberlappungen gefunden wurden,
fuhrt die Korrektur zu ,Mindestméchtigkeiten® fir das holozéne Sedimentprofil. Tatsichlich
sind noch hohere Sedimentationsraten zu erwarten as hier angegeben. In Ausnahmefédlen
konnten die Sedimentverluste der Schwerelotkerne néher eingeengt werden, insbesondere dort
wo AMS *C-Datierungen vorlagen.

4.2 Stratigraphische Methoden

4.2.1 Sauerstoffisotopen- und Lithostratigraphie, AMS *C-Datierungen und magnetische
Suszeptibilitat

AMS *C-Altersdatierungen, lithostratigraphische und isotopen-stratigraphische Ergebnisse im
Zusammenhang mit zyklischen Anderungen der magnetischen Suszeptibilitat wurden genutzt,
um en stratigraphisches Gertst fir Sedimentprofile aus dem Ochotskischen Meer zu
entwickeln, das die letzten ca. 350 ka abdeckt (Abb. 9). Zundchst wurden die typischen
Verlaufe der magnetischen Suszeptibilitét sowie die lithologischen Wechsal dazu verwendet,
Kerne Uber weite Distanzen zu korrelieren und sie an datierte Sedimentkerne anzukoppeln.

Als Referenzkern eignete sich insbesondere der Kern LV 28-42, dessen Altersmodell auf einer
hochauflésenden benthischen Sauerstoffisotopen-Stratigraphie basiert (TIEDEMANN et al., in
Vorb.). Dieses Vefahren ermdglichte die direkte Ubertragung des Altersmodells von Kern
LV28-42 auf die Ubrigen Kerne. Dabe erfolgte Uber die Kurven der magnetischen
Suszeptibilitat eine fortlaufende, genaue graphische Zuordnung eindeutiger Kurvenstrukturen
zwischen den enzelnen Kernen. Im Ochotskischen Meer reflektieren hohe Werte der
magnetischen Suszeptibilitét eine erhthte Ablagerung von terrigenem Sedimentmaterial,
wahrend niedrige Werte auf einen erhthten Antell von biogenen Opa wéhrend der warmen
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| sotopenstadien deuten. Deshalb konnten die Schwankungen in der magnetischen Suszeptiblitét
genauso wie die Variaionen im &0 dazu genutzt werden, um glazid/interglazia Zyklen im
Sediment zu identifizieren (TIEDEMANN und HAUG, 1995).
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Abb. 9: A) Stratigraphisches Gerlist zur zeitlichen Einstufung von Sedimentprofilen aus dem Ochotskischen Meer.
Typische Verlaufe der magnetischen Suszeptibilitét, z.B. am Kern LV28-41, wurden dazu verwendet Kerne Uber weite
Distanzen zu korrelieren und an datierte Sedimentkerne (LV28-42) anzukoppeln. B) Kurven aus Sauerstoffisotopen,
Karbonaten und Diatomeen der letzten 25 ka dienen als stratigraphisches Gerust zur zeitlichen Einstufung von
Sedimentprofilen. Zugewiesene Alter kennzeichnen markante Strukturen in den Proxy-Kurven und basieren auf einer
Synthese von bisher “C-datierten Sedimentkernen (GORBARENKO, 1996; und eigenen Kernen; TIEDEMANN et al., in
Vorb.). C) Stratigraphisches Auftreten der Aschenlagen basieren auf “C-Altersdatierungen (GORBARENKO et al., in

Vorb.) und ihren Positonen innerhalb der 0 Kurven.
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AMSYC-Altersdatierungen an zwei Kernen im Ochotskischen Meer (LV28-42; LV 28-4) bilden
in Erganzung zu bereits AM S *'C-datierten Sedimentkernen (GORBARENKO, 1991a,b; 1996; in
Vorb.) die stratigraphische Grundlage fur die zeitliche Einstufung der Sedimente junger als
25.000 Jahre (Abb. 9).

Geringflgige Korrekturen des Altersmodells wurden im Laufe dieser Arbeit durch den
Vergleich mit benthischen und planktischen Sauerstoffisotopenkurven durchgefihrt. Zur
Identifizierung der Sauerstoffisotopenstadien diente die standardisierte |sotopenkurve von
BASSINOT et al. (1994).

4.2.2 Tephrachronologie

Zusdtzliche sratigraphische Informationen liefern zahlreiche Aschenlagen. Die Alter der
einzelnen Aschenlagen basieren auf *C-Altersdatierungen (GORBARENKO et al., in Vorb.) und
ihren stratigraphischen Positionen innerhalb des 5'°0-Records (Abb. 9). Die dtesten Aschen
treten dabel im Stadium 10 auf. Jingere vulkanische Ausbriiche fanden im frihen Holozan vor
ungefdhr 8000 Jahren statt. Aufgrund der grofRen flachenhaften Verbreitung vulkanischer
Aschenlagen in den marinen Sedimenten bilden diese ausgezeichnete stratigraphische
Leithorizonte und sind fir die Erstansprache im Sedimentprofil von grof3er Bedeutung. Anhand
der chemischen Charakteristika und ihrer Textur, sowie der zeitlichen Einstufung Uber die
Sauerstoffisotopenstratigraphie, wurden zahlreiche Aschenlagen im Ochotskischen Meer
erstmals umfassend unterschieden und so a's stratigraphische L eithorizonte genutzt:

*Sedimentologische Charakterisierung der auftretenden Aschen

Die untersuchten marinen Aschenlagen sind in der Regel eine Mischung aus vulkanogenen und
nichtvulkanogenen (z.B. biogenen) Partikeln. Die vulkanogenen Komponenten der Aschen
enthalten hauptsachlich farblose, blasenreiche Gléser. Die Form der Glasscherben variiert in
den einzelnen Aschenlagen (Anhang A2). Die Glasscherbenformen reichen von sdten
blockigen, nahezu blasenfreien Scherben bis zu Scherben mit stark blasigem, sperrigem Geflige
(Anhang A3). Die Mé&chtigkeit der Falout-Lagen variiert von 3 - 10 cm. Die Basis der
Aschenlagen zeichnet sich durch einen scharfen Kontakt zum unterliegenden Sediment aus. Der
Top der Aschenlagen zeigt oft einen scharfen Kontakt bzw. einen graduellen Ubergang zum
Uberlagernden Sediment (Anhang A2). Nachlassende vulkanische Aktivitét einer Eruption und
Bioturbation kénnen fr die Ausdiinnung des Aschenanteils im Topbereich verantwortlich sein.
Die untersuchten vulkanischen Aschenlagen wiesen zum Teil eine KorngrofRen-Gradierung auf
und deuten damit auf eine gute Sortierung. Subaerische Fallablagerungen haben generell eine
maliige bis gute Sortierung, die sich mit der Entfernung von der Qudle infolge des Ausfalls
grober Partikel noch verbessert. Die Korngréf3e der Glasfraktion der untersuchten Aschen
variiert zwischen siltig bis grobsandig, mit groftenteils guter Sortierung. Ausnahme dabei bildet
die Aschenlage K3, die bis zu 1 cm grof3e Bimspartikel inihrer Abfolge besitzt (Anhang A2).
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*Geochemische Identifizierung der vulkanischen Aschen

Die chemische Variabilitdt der untersuchten Aschenlagen ist insgesamt begrenzt, was fir ene
diskrete Ursprungsprovinz spricht. Allerdings kénnen vulkanische Eruptionsperioden auch mit
Veranderungen des Chemismus als auch der Art der geforderten Produkte einhergehen. Die
Glasfraktion der geochemisch analysierten Aschenlagen besitzt nach LE MAITRE (1989) eine
rhyolitische Zusammensetzung (Abb. 10). Aufgrund von charakteristischen Kaliumgehalten
konnen drei grof3e Glasscherben-Popul ationen unterschieden werden: ,, Kaliumarme Rhyolite® ,
» Kaliumreiche Rhyolite® und rhyolitische Aschen mit enem Kalium-Gehalt von 2 - 4
Gewichts-% (,, medium-Potassium-Rhyolite" ).
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Abb. 10: Links: Geochemische Charakterisierung von Aschenlagen im Ochotskischen Meer nach LE MAITRE
(1989). Rechts: Geochemische Differenzierung der verschiedenen Aschenlagen anhand der Kalium- und
Siliziumgehalte. KO, TR, Spfa 1,2, K3 und K4 kennzeichnen die jiingsten Aschenlagen der letzten ca. 120 ka.
Die Kennzeichnung dlterer Aschenlagen beinhaltet das genaue stratigraphische Auftreten der Aschenlage.

Die Glasscherben-Serien zeigen jeweils unterschiedliche Elementkonzentrationen. An- und
Abreicherungstrends der Glasscherben-Serien sind in  Variationsdiagrammen  (, Harker-
Diagramme") dargestellt (Abb. 11). Die vulkanischen Gléaser weisen einen mehr oder weniger
ausgepragten Differenzierungsgrad auf. Dieser spiegelt sich im Si0,-Gehalt und den davon
abhangigen Gehdten der Hauptedement-Oxide wider. Die in den ,Harker-Diagrammen®
dargestellten Hauptelemente-Trends zeigen eine deutliche Differenzierung in den Elementen, die
den verschiedenen Aschen zugeordnet werden kénnen. Die geringsten Al,0,-, Fe0-, Ca0-, Ti0,-
und MgO-Gehalte weisen die vulkanischen Glaser der Kalium-reichen Rhyolite der Aschen Spfa
1.2, AL 7.4, AL 9.24 und AL 10.0 auf. Dagegen zeigen die vulkanischen Glaser der
Aschenlagen TR und K4 (,, Kalium-arme-Rhyalite) durchschnittlich die héchsten Werte in den
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Hauptelementen. Die Aschenlagen K2, K3, KO und AL 7.2 (MIS 7.2), die zu den ,medium-
Potassium-Rhyoliten“ gehoren, weisen in ihrer Hauptelementanalyse Werte auf, die zwischen
den Aschen der ,,Kalium-armen” und ,, Kalium-reichen* Rhyolite liegen.
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Abb. 11. Gegeniberstellung der Hauptelement-Trends der Glasscherben-Serien verschiedener Aschenlagen in
Variationsdiagrammen in den unterschiedlichen Sauerstoffisotopenstadien (Anhang s. Abb. 10).
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4. Stratigraphie und Sedimentationsraten

Die geochemischen, mikro- und makroskopischen Untersuchungen erlauben es, die
untersuchten Aschen in den verschiedenen Kernen miteinander zu korrelieren (Abb. 12). Die
Elementgehdte aller analysierten Proben sind in der Anlage A tabellarisch zusammengefalt.
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Abb. 12: Korrelation zwischen den verschiedenen Kernen des W-E- und N-S-Transekts basierend auf der

geochemischen Charakterisierung unterschiedlicher A schenlagen.

4.3 Alterg/Tiefen-Modellaind lineare Sedimentationsraten

Die linearen Sedimentationsrden und ihre entsprechenden Alters/Tiefen-Modelle fUr einige
ausgewahlte Sedimentkernesind in der Abb. 13 dargestellt. An den Kernstationen aus dem
Ochotskischen Meer weisen die linearen Sedimentationsraten sowohl ré&umliche as auch
zeitliche Schwankungen auf. Es lassen sich hier  drei  Sedimentationsr&ume mit
unterschiedlichen Sedimentationsraten charakterisieren. So treten an den Kernstationen am
Kontinentalhang Sachalins die hochsten Sedimentationsraten auf. Die ermittelten
Sedimentationsratenwahrend der letzten ca. 15.000 Jahre (LV28-4) erreichen Werte bis 260
cm/ka. Dieses Maximum an Sedimentationsraten im Ochotskischen Meer kennzeichnet den
Einflubereich des Amur-Flul3es, die Hauptbahn der Meereisdrift und eine Region erhohter
Produktivitét (Kapitel 5). Relativ hohe Sedimentationsraten mit geringeren Werten (2.7-24.6
cm/ka) treten am stidwestlichen Kontinentalhang vor Kamtschatka und den Kurilen, sowie am
stidostlichen Kontinental hangSachalins auf. Im zentralenTeil des OchotskischenMeeresund in
der nordlichen Region, beides Bereiche geringer Produktivitét und niedrigerer Terrigenzufuhr,
liegen die Sedimentationsratendurchschnittlichunter 5cm/ka. Die hdchsten Sedimentationsraten
werden im Stadium 1, 2 und 5.5, in den Terminationenl, 11 und 1V, sowie am Stadienlibergang
2/3 in den Sedimentkernenerreicht.
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4. Stratigraphie und Sedimentationsraten

Depth in core (cm)
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5. Ergebnisse und Diskussion - Rezente Verteilung

5. Ergebnisse und Diskussion

5.1 Rezente Vertellung sedimentologischer und geochemischer Parameter als Abbild des
modernen Environments

5.1.1 Zeitliche Einstufung der Oberflachensedimente

Die Ablagerungszeit, die von einer Oberflachenprobe reprasentiert wird, ist abhangig von der
Sedimentationsrate und der Méachtigkeit einer durchmischten Wiahlschicht (JOHANNESSEN &
al., 1994). Unterschiedliche Studien haben gezeigt, dal3 die bioturbate Wihlschicht zwischen 2
und 8 cm variieren kann (BERGER und HEATH, 1968; PENG e al., 1979; JONES und
RUDDIMAN, 1982; JOHANNESSEN, 1987). Die Sedimentationsraten an der Sedimentoberfldche
schwanken im Ochotskischen Meer zwischen 2 cm/kain der ndrdlich-zentralen Region und 195
cm/ka vor dem Kontinentalhang Sachalins. Eine angenommene bioturbate Schicht von 4 cm
wrde somit ein Oberfl&chenalter zwischen 20 und 2000 Jahren aufweisen. Dies zeigt, dal3 die
Sedimentoberflachenproben, abhangig von der Kernlokation, zwischen einigen 10er Jahren und
2000 Jahren variieren kénnen. Trotz der fehlenden AMS C¥-Datierungen und der damit
moglichen Fehleinschétzung des Oberfléchenaters kann somit davon ausgegangen werden, dal3
die Oberfl&chensedimente spétholozanes Alter haben.

5.1.2 Hinweise zur Produktivitéat und den terrigenen Sedimenteintrag

*Ergebnisse

Die rezenten Oberflachensedimente des Ochotskischen Meeres bestehen Uberwiegend aus
weichen, gelbbraunen bis olivgriinen Diatomeenschlammen. Die Korngréf3e dieser Sedimente
schwankt zwischen tonigem Silt mit Sand bis siltigem Ton mit einem durchschnittlichen
Grobfraktionsgehalt (> 63 um) von 1-16 Gew.-%. Diese Sedimente bestehen vor dlem aus
Diatomeen, die bis zu 90 Kornzahl-% des Sediments ausmachen kdnnen. Ausnahmen dabei
bilden die Oberflachensedimente der nordlichen Kerne, die einen Grobfraktionsgehalt von Uber
60 Gew.-% aufweisen und grofitenteils aus lithogenen Partikeln bestehen.

Die organischen Kohlenstoffakkumulationsraten (TOC) der Oberflachensedimente zeigen hohe
Werte an den Kontinentalhangen Kamtschatkas und Sachalins, die zwischen 0.1 und 2.1 (g cmv
2 ka') variieren (Abb. 14A). Die hochsten AR,.. (> 2 g cm? ka') werden vor dem
Kontinentalhang Sachalins (LV28-4) erzidlt. Diesen TOC-reichen Sedimente stehen TOC-arme
Ablagerungen in den nérdlichen zentralen Gebiet mit < 0.01 (g cm? ka') TOC gegeniiber.

Abb. 14A-B (né&chsten Seiten): Raumliche Verteilung der Akkumulationsraten von Oberfléchensedimenten
verschiedener lithologischer und Produktiviéts-Parameter (Opa-NURNBERG et al., in Vorb.), im Vergleich mit
der heutigen Meereishedeckung (nach Satellitendaten, NASA, Nimbus 7), den Chlorophyll a Konzentrationen
(Satellitendaten, SeaWiFS-Projekt, NASA) und der Sedimentationsrate (0-6ka).
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Weite Bereiche des Ochotskischen Meeres sind gepragt durch sehr geringe Akkumulationsraten
an Kalzumkarbonat (< 0.1 g cm? ka') und erreichen nur in dem zentralGstlichen Teil des
Ochotskischen Meeres (LV28-42) und an den Schelfgebieten Sachalins und Kamtschatkas
Werte Uber 0.1 (g cm® ka'). Maxima in den AR_; Werden am Kern LV28-42 mit 1 (g cm®
ka') sowie vor dem Kontinentalhang Sachalins (LV28-4, GE99-12-1) mit Werten um 0.5 (g
cm? ka') erreicht. Die AR_o;-Werte am Kontinentalhang Kamtschatkas weisen Werte um 0.3
(g cm? ka') auf, wobei die Kaziumkarbonatgehalte in den Oberflachensedimenten fast
ausschliefdich auf das Vorkommen planktischer Foraminiferen zuriickzufhren sind.

Die hohen Sedimentationsraten am Kontinentalhang vor Sachalin gehen neben der verstérkten
Anlieferung von fluviatilem Material durch den Amur und biogenem Material durch eine erhthte
Produktivitét, auf einen erhdhten Eintrag von eistransportiertem Material (IRD) zuriick (Abb.
14B). Die Akkumulationsraten von eistransportiertem Materid (AR z,, 125-500 pm) erreichen
dabei Werte von >3000 K 6rnern/cm? ka. Entsprechend der heutigen Meereisverbreitung zeigt
das rezente Muster eine Abnahme in den IRD-Akkumulationsraten von NW nach SE. Unterhalb
der Hauptbahn der heutigen Eisdrift reicht ein Maximum vom norddstlichen Kontinentalhang
vor Sachalin bisweit nach Stiden. Maxima in den AR, erreichen hier Werte bis zu ca. 4000
Korner/ cm? ka. An der Sidspitze Sachalins weisen die AR, noch ca. 2000 Karner/ cn? ka
auf. Weitere Maxima treten im zentralen Tell des Ochotskischen Meeres (LV28-41, LV28-42)
und an den zentral-nordlichen Kernstationen (LV27-5, LV27-6) auf. Die ¢stliche Region des
Ochotskischen Meeres am Kontinentalhang Kamtschatkas ist charakterisiert durch markante
Minima, wobei die AR, nicht 40 Kdrner/ cm? ka Uberschreiten. Dominiert wird der terrigene
Eintrag durch Gesteinsbruchstiicke und Quarzanteile, wobel der Antell an vulkanischen Glas
nicht unbedeutend ist.

*Diskussion

Im Ochotskischen Meer ist die Produktivitét generell sehr hoch (Kapitel 2). Die Chlorophyll &
Vertellung an der Wasseroberflache anhand von satellitengestiitzten Messungen zeigt, dal3 die
biologische Produktion Uber den Schelfgebieten bei Sachalin und Kamtschatka infolge von
Nahrstoffzufuhr von der Kiiste am grofdten ist (LEONOV, 1997; MORDASOVA, 1997; SOROKIN
und SOROKIN, 1999) (Abb. 14A). Der Fluz Amur trégt dabei groflie Mengen an geléstem und
schwebendem Materid in das Gebiet nérdlich vor Sachain ein und fungiert als
Nahrstofflieferant fir die Region in der Néhe von Sachalin (AGATOVA et al., 1996;
ARZHANOVA und NALETOVA, 1999; ROGACHEV, 2000; SOROKIN und SOROKIN, 1999). Wie
fast Uberall im westlichen subarktischen Pazifischen Ozean bestimmen auch im Ochotskischen
Meer Opaskeett-bildende Planktonorganismen, vor adlem Diatomeen, die biologische
Produktion, wahrend Karbonat-produzierende Planktonorganismen eine untergeordnete Rolle
spielen (LEONOV, 1997; OBAYASHI et al., 2001; SOROKIN und SOROKIN, 1999; BROERSE €
al., 2000).
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Hohe Akkumulationsraten im Biogenopal (AR,,,;) zwischen 20-50 (g cm? ka®) (NURNBERG &
al., inVorb.), der AR .05 SOWie der AR, kennzeichnen die Hochproduktivitétsregion am
Kontinentalhang vor Sachalin im Einfluereich des Amur-Flusses (Abb. 14A). Ein weiteres
Maximum erhdhter Produktivitét tritt am stidwestlichen Kontinentalhang vor Kamtschatka auf,
infolge des einstromenden nahrstoffreichen Kamtschatkastromes (Abb. 2A). Im Vergleich zum
Schelfbereich vor Sachalin weisen die AR, ARz Und AR, um Faktor 3-7 geringere
Werte auf, welches auf den fehlenden Nahrstoffeintrag des Amurs zurtickzufthren ist. Geringe
Gehalte an biogenem Opd (< 2 g cm? ka*), Kaziumkarbonat und organischem Kohlenstoff
charakterisieren das ndrdliche Gebiet. Durch die gegen den Uhrzeigersinn gerichtete Zirkulation
im Ochotskischen Meer kann erklart werden, dal? das dingende Wasser des Amurs mit dem
Ost-Sachalin Strom nach Siden zirkuliert (Abb. 2A; SAPOZHNIKOV et al., 1999). Die weiter
nordlich gelegenen Gebiete sind aus diesem Grund weitaus weniger produktiv, was sich auch
in den deutlich geringeren Sedimentationsraten widerspiegelt. Daneben verursacht die langere
M eereisbedeckung im ndrdlichen Gebiet des Ochotskischen Meeres eine geringere Produktivitét
und gleichfalls einen erhdhten Flux an terrigenen Materia (Abb. 14B).

Grobes terrigenes Materid in so groRen Mengen von bis zu 5000 Korner/ cm? ka kann nur
durch treibendes Meereis oder durch Eisberge Uber weite Bereiche in das Ochotskische Meer
transportiert werden. Eisbergtransport scheidet als Mechanismus fir die heutige und holozéne
Verteilung von eistrangportiertem Materia (IRD) im Ochotskischen Meer aus, da heute nur die
Hochgebirgsregionen oberhalb von 1500 m Uber NN auf Kamtschatka und im ostsibirischen
Hinterland vergletschert sind (World Glacier Inventory, National Snow and Ice Data Center,
Univ. Colorado, USA). Demnach kann nur Meereis das dominierende Transportagens fir das
grobe terrigene Materid sein. Solche grof3en Mengen an IRD kdnnen nur abgelagert werden,
wenn enorme Mengen an kistennahen Meereis saisona produziert und verteilt werden. Diese
Bedingungen werden durch kistennahe Polynyas, wie im Bereich der Kashevarov-Bank im
NW in denen standig neues Eis produziert wird (Abb. 1; ALFUTIS und MARTIN, 1987), den
flachen nordlichen Schelfgebieten, durch die kalten NW-Winde und den Amurausstrom, der zur
einer Aussiifung des Oberflachenwassers fuhrt (Abb. 3C), aufrechterhalten. Als Folge des
oberflachennah niedrigen Salzgehaltes befindet sich die,, Kliche" der Meerei shildung, neben den
flachen nordlichen und nordwestlichen Schelfgebieten, vor dem Amurausstrom und fuhrt so zu
den markanten Maximavor den Kontinentalhang Sachalins.

Eine Region mit erhohten AR ., tritt gleichfallsim zentralen Tell des Ochotskischen Meeres auf
(Abb. 14B; LV28-41, LV28-42). Nach der Meereisbildung an den nérdlichen und
nordwestlichen Schelfen wird das Meereis laufend in den zyklonalen Wirbel eingespeist und
geblUndelt, infolge dessen es in der zentrden Region des Ochotskischen Meeres zu ener
intensiven Freisetzung des elstransportierten Materids kommt. Die IRD-Sedimentation hangt
somit - neben dem Detritusgehat des Meereises - entscheidend davon ab, wie schnell das
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Meereis abschmilzt und wie haufig das Meerels Uber eine bestimmte Probenposition am
Meeresboden driftet. Am stidwestlichen Kontinentalhang vor Kamtschatka treten sehr geringe
Gehalte an eistransportiertem Materia auf (Abb. 14B), infolge des EinfluRes des warmeren
Kamtschatkastromes (TALLEY und NAGATA, 1995), der die siudostliche Ausdehnung des
M eereises begrenzt.

Kliffabfall auf Kusteneis (“cliff fall”) und Aufnahme von Strand/Schelfmaterial durch Kisteneis
(“coastal adfreezing”) sind vermutlich die dominierenden Eintragsmechanismen fir grobes
lithogenes Materia in das Meereis des Ochotskischen Meeres. Die Gberwiegend gut gerundeten
“Dropstones’ von bis zu 5 cm Durchmesser deuten auf eine Herkunft aus dem Strandbereich.
Effektives und grofraumiges Einfrieren von IRD in das Meereis efolgt in den flachen,
gezeitenbeeinflufden, ndrdlichen Schelfgebieten des Ochotskischen Meeres (Tidenhub 13 m,
KOWALIK und PoLYAkov, 1998). Anschlief3endes beckenweites Verdriften des Meereises,
gesteuert durch die bevorzugte Oberflachenwasserzirkulation (MOROSHKIN, 1966; TALLEY und
NAGATA, 1995), die vorherrschenden Windsysteme und die ausgepragten Gezeitenstréme,
sowie sommerliches Abschmel zen, kann dieses beckenweite Muster von IRD im Ochotskischen
Meer erkléren. Die Bedeutung des &olischen Sedimenteintragesin und auf das Meereis in dieser
Region ist aufgrund des hohen Eintrages an eistransportiertem Materid schwer zu erfassen.
Untersuchungen an Sedimenten im Nordpazifik zeigen, dal3 hohe Akkumulationsraten von
dolischen Material vor der Kiste Japans ereicht werden (DUCE e al., 1991). Die
Hauptflugbahn der &olischen Partikel, die von den zentralen und Ostlichen Lo3gebieten Asiens
mit dem subtropi schen Jetstream in weite Gebiete des Nordpazifiks transportiert werden, reicht
aber nicht in das Ochotskische Meer hinein (ARNOLD et al., 1998; ONO et al., 1998). Aolischer
Eintrag spielt daher eher eine untergeordnete Rolle.

5.1.3 Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope der Oberflachensedimente

L ebensraum der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s)

Die paléozeanographische Rekonstruktion der Oberflachenwassermassen erfolgte anhand
stabiler leichter 1sotope der planktischen Foraminiferenart Neogloboquadrina pachyderma (s).)
Sie ist neben der Foraminiferenart Globigerina bulloides mit einen Antell von ca. 90% die
dominierende Art in den Sedimenten des Ochotskischen Meeres (SAIDOVA, 1957; LIPPS und
WARME, 1966). Die ganzjahrigen Untersuchungen an Sedimentfallen (ALDERMAN, 1996)
weisen darauf hin, dal3 N. pachyderma (s) im Spdtsommer in Tiefen zwischen 20 und 40 m
oberhalb der dichothermalen Schicht kalzifiziert. Im Gegensatz dazu weisen die KOMEX-
Untersuchungen der Planktonnetzfénge (BAUCH et d., in press) Kazifizierungstiefen von N.
pachyderma (s) zwischen 50-und 200 m aus, aso das typische Tiefeninterval der
dichothermalen Schicht. Diese Tiefen leiten sich aus dem Vergleich zwischen 5 0-Wert
(Foraminifere) und den berechneten 5'0-Kalzifizierungswerten ab (5 %0-Wasserwert und
Temperatureffekt).
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Demzufolge ist es nicht eindeutig geklart, in welchem Tiefenbereich N. pachyderma (s) das
Temperatur- und/bzw. Salinitétssignal einbaut. Ubereinstimmend weisen beide Autoren darauf
hin, daR die 5'%0-Werte von N. pachyderma (s) nicht die Oberflachentemperatur widerspiegeln,
was so auch seine Bestdtigung findet beim Vergleich der &°0,,.-Werte ener rezenter
Oberflachenprobe mit ,, standing stock”-Daten von N. pachyderma (s) in der Wassersdule und
dem berechneten Kalzifizierungsgleichgewichtswert (BAUCH et al., in press) an der Kernstation
LV28-43 vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas (Abb. 15B).

sInterpretation der 5'°0- und 3" °C- Verteilungsmuster von N. pachyderma (s)

Abb. 15A zeigt die Vertelung von &°0- und 5“*C-Werten in den Oberflachensedimenten.
Geringe 5'°0-Werte und hohe 5*C-Werte am Kontinentalhang Kamtschatkas (LV28-44, LV 27-
10) markieren den Einflul der einstromenden warmeren Wassermassen aus dem Pazifik,
welche eine erhdhte Produktivitét in diesem Bereich forcieren (Abb. 14A). Der
Wassermasseneinstrom in diese Region bildet sich im Sommer mit htheren Temperaturen in der
dichothermalen Schicht ab (TALLEY und NAGATA, 1995).
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Abb. 15: A) Verteilungsmuster der 8'°0- und "°C -Isotope der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s) in den
Oberflachensedimenten des Ochotskischen Meeres. B) Temperatur- und Salintétsprofil der Station LV28-43 (BIEBOW
und HUTTEN, 1999) im Vergleich mit &"0,, -Werten, die die Foraminiferengehiuse theoretisch bei ihrer
Kalzifizierung im Gleichgewicht mit der umgebenen Wassermasse annehmen sollten, den "standing stock" von N.

pachyderma (s) in der Wassersaule (BAUCH et al., in press), und den 6130N_p_- Wert von der Sedimentoberfléche.
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Im Bereich des Kamtschatkastromes kazifiziert N. pachyderma (s) in der oberen Schicht der
dichothermalen Schicht (Abb. 15B). Die Differenz von ca. 0.3%o0 zu schwereren 5'°0-Werten an
den zentralen Kernstationen (LV28-41, LV 28-42) konnte so durch einen Temperaturanstieg von
ca 1°C in der dichothermalen Schicht an den Stationen LV27-10 und LV 28-44 erkléart werden
(BiIEBOW und HUTTEN, 1999).

Ein Angtieg der 50- und3“°C-Werte auf 3.0% und 0.75% im zentrden Teil des
Ochotskischen Meeres zeigen hier gut durchlUftete Wassermassen an, die mit hohen Gehaten
von gelostem Sauerstoff und in der Regd mit niedrigen Nahrstoffgehaten im
Oberflachenwasser verbunden sind (KROOPNICK, 1985). Aus den 5'°0- und &“C-Werten der
N. pachyderma (s) im zentralen Teil des Ochotskischen Meeres spiegelt sich der Einfluld des
,Ochotskischen Wirbels® und des Kamtschatka-Stromes wider. Dabe  verliert durch
Mischungsprozesse der warmere salzreichere Kamtschatka-Strom sein Signal, das mit einer
progressiven Abnahme der Temperatur und Salinitét einhergeht (SANCETTA, 1981).

An den Stationen ostlich von Sachalin (LV28-4, LV 28-40), an denen die geringen 5'°0-Werte
(ca 2.3%0; Abb. 15A) auftreten, wurde an der Meeresoberflache, neben sehr geringen
sommerlichen Sdinitéten (Abb. 3C), isotopisch leichtes Wasser mit typisch geringen 5'°0-
Signaturen angetroffen, die den Einflu3 des AmurflulBwassers entlang der Ostkiiste Sachalin
widerspiegeln (WINCKLER und BAYER, 1999). Sehr geringe 5°C- Werte (0.25-0.41%o0) entlang
des Sachdin Schelfes reflektieren ene enorme Produktivitdée am  Schelfrand.
Nahrstoffanreicherungen im Oberfldchenwasser kdnnen nicht aufgebraucht werden, was sich
S0 in den geringen 5°C-Werten aufzeigt (Kapitel 5.2.3).

Die geringsten 5°0- und 5"°C-Daten weist der Kern GE99-21 slidlich der Kashevarov-Bank auf
(Abb. 1 und Abb. 15A). Studien an der Kashevarov-Bank zeigen das permanent
tideninduziertes warmeres, salzarmes und nahrstoffreiches Wasser in diesen Bereich
aufgetrieben wird (POLYAKOV und MARTIN, 2000; ALFUTIS und MARTIN, 1987). Die extrem
geringen &°C (-0.25%o0)- und 5'°0 (2.16%o)-Werte deuten so auf warme, und/bzw. sazarme
und néhrstoffreiche aufgetriebene Wassermassen.

An der NE-K Uiste von Sachalin treten sehr hohe 5°0-Werte (4.2-4.9%o) auf. Diese hohen 5'%0-

Werte reflektieren wahrscheinlich ein glaziales Alter, infolge méchtiger Umlagerungsprozesse in
dieser Region des Amurausstromgebietes (LUDEMANN, pers. Mittlg.).
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5.2 Raumliche und zeitliche Anderungen im Sedimentationsgeschehen

5.2.1 Grobfraktionsanteile und Korngrof3enverteilung der Grobfraktion

Zur besseren Charakterisierung des Sandgehaltes wurde die Grobfraktion von sporadisch
auftretenden Gesteinsbruchstiicken > 1000 pm (,pebble”-freie Gehalte) bereinigt, da sie zu
einer Uberbewertung des terrigenen Eintrages fiihren. Statistisch haben diese einzelnen cm-
grofen Gerolle keine Bedeutung. Um Variationen der granulometrischen Kennwerte besser
aufzul 6sen, wurden auch die Aschen, die hohe Grobfraktionsanteile markieren, durch Selektion
der entsprechenden Datensdtze bei der graphischen Darstellung und fir die Interpretation
entfernt. Der Gewichtsanteil der Grobfraktion (> 63 pm) am Gesamtsediment schwankt bei den
untersuchten Sedimentkernen zwischen ca. 0 Gew.-% und 60 Gew.-%, wobei Werte Uber 20
Gew.-% selten sind und nur in den Kernen der nordlichen Region (LV27-5, LV27-4) bzw. nur
kurzfristig al's einzelne Spitzenwerte vorkommen (Abb. 16a-c). In den meisten Kernen liegt der
mittlere Grobanteil (MUC und SL) be 8-15 Gew.-%. Im Gegensatz dazu weist der Kern
LV28-4, der sich im Amurausstromgebiet befindet, nur sehr geringe Grobanteile zwischen 2
und 6 Gew.-% auf, was sicherlich auf einen erhdhten fluviatilen Tonanteil zurlickgeht, der den
Sandanteil deutlich ,, verdinnt”.

Erhohte Eintrége an der Grobfraktion erfolgen zu Beginn der Terminationen | und 1, sowie in
den glazialen Abkuhlungsphasen. An den Kernen aus dem zentralen Teil des Ochotskischen
Meeres werden diese typischen glazia-interglaziaden Fuktuationen besonders deutlich (Abb.
16b). Markante Maxima treten dabei im Stadium 6 und 8 auf (LV28-41 und LV28-42). Die
erhdhten Eintrage von groberem Materid in den Katzeiten werden am nordwestlichen Kern
LV27-4 nicht widergespiegelt, wobel gleichfalls die > 63 pm- Antelle der sidlichen Kerne
einen relativ gleichformigen Kurvenverlauf, mit kaum auftretenden Variationen aufzeigen (Abb.
16a, c¢). Da die Schwankungen der einzelnen Komponenten (terrigen, biogen) sowie das
Korngrofienspektrum innerhalb der Grobfraktion raumlich und zeitlich stark variieren, wird
eine abschlieffende Interpretation erst nach Vorstellung des Gesamtspektrums moglich.
Deswegen werden im folgenden zunéchst die Ergebnisse vorgestelIt.

Die Subfraktionen der Grobfraktion, bezogen auf die , pebble‘-freie Grobfraktion, weisen
besonders in den Kernen der sudlichen Region eine klare Dominanz der Fraktion 63-125 pm
mit durchschnittlich 50 Gew.-% Anteil auf (Abb. 16c).

Abb. 16a-c (n&chste Seiten): A) und B): Gewichtsanteile der Grobfraktion (> 63 pm) und der Fraktion > 500 pm
am Gesamtsediment sowie die Gewichtsanteile der Subfraktionen an der Grobfrafktion. Unter C) sind de
Akkumulationsraten der Kornzéhlungen (> 2 mm) mittels Radiographien in den verschiedenen Transekten
dargestellt. @) Sachalin-Transekt; b) W-E-Transekt; c) N-S-Transekt.
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Die Fraktion 125-250 pm zeigt besonders in den Kernen aus der nordlichen, zentralen und der
Ostlichen Region vor Kamtschatka sehr hohe Gehalte zwischen 50-75 Gew.-%. Die gréberen
Fraktionen (250-1000 pm) weisen aul¥erst geringe Werte zwischen 5-25 Gew.-% auf. Der
Antell der Fraktion 500-1000 pm sinkt in den ndrdlichen und zentralen Kernen aus dem
Ochotskischen Meer auf ein sehr niedriges Niveau von durchschnittlich 2 Gew.-% ab, dagegen
zeigen die sudlichen Kerne und der Kern LV 28-44 vor Kamtschatka um Faktor 2 hthere Werte.
Das signifikant hohe Auftreten der Fraktion 500-1000 um im Kern LV28-2 (Abb. 16a)
wahrend der Termination | ist mit Vorsicht zu betrachten, da das Gesamtsediment nur in 4
Fraktionen geteilt wurde, infolge dessen es hier zu keiner ,, pebble” -freien Normierung kam.

Ein fur ale untersuchten Kerne glltiges Muster wechselnder hoher und niedrigerer Gehalte an
der Fraktion > 500 um [&¥ sich nicht erkennen. Die Antelle der Fraktion > 500 um am
Gesamtsediment liegt in den Kernen bei durchschnittlich < 10 Gew.-%. Eine Ausnahme bildet
der Kern LV 28-34, der sich im Derugin-Becken nordostlich vor Sachalin befindet (Abb. 16a).
Hier treten zahlreiche Einzdmaxima auf, die besonders im Stadium 3 und am Ubergang 5/6
hohere Gehalte markieren (ca. 50 Gew.-%). Generell hohere Werte an der Fraktion >500 pm
belegen die zentralen Kerne (LV28-41, LV28-42) und Kerne ¢stlich des Kontinentalhangs
Sachalins (LV28-40, LV27-12) in den Terminationen |, 11, und den Isotopenstadien 3, 4, 5 und
7. Dagegen weisen die sudlichen Kerne (LV27-9, LV27-10, LV27-15) in dieser Fraktion kaum
signifikante Schwankungen auf (Abb. 16c).

Anhand von Radiographien kann auch der quantitative Eintrag grobkorniger
Gesteinskomponenten (> 2 mm) erkannt und abgeschétzt werden. Besonders auffalend sind
die wesentlich hoheren Kornzahlen/cm®kyr in der Termination | (Abb. 16a-c). Insgesamt sind
die Fluktuationen mit Schwankungsbreiten bis zu 4 Kérner/cm? ka sehr gering. Ein erhohtes
» Grundrauschen* tritt dabei in den westlichen, 6stlichen und stidlichen Kernen auf. Anstiege in
den Kornzahlen > 2 mm charakterisieren vor allem die Stadiengrenzen 2/3, 4/5, 5/6 sowie das
Stadid 5.4. Der siidliche Kern LV27-9 reflektiert mit bis zu 20 Korner /cm? ka an der
Stadiengrenze 2/3 markante Maxima. Noch héhere Kornzahlen dokumentiert lediglich der Kern
LV28-4 vor dem Amurausstrom wahrend der letzten ca. 4000 Jahre, der etwa 10-fach hohere
Kornzahlen gegentiber den anderen Kernen aufweist (Abb. 16b).
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5.2.2 Biogene und terrigene Komponenten der Grobfraktion

Das Sedimentationsmuster im Ochotskischen Meer wird von lithogenen und vulkanogen
Komponenten bestimmt (Abb. 17). Kerne aus dem nordlichen Gebiet zeigen dabel eine sehr
monotone Abfolge von litho- und vulkanogenen Komponenten, die bis zu 90% der
Grobfraktion ausmachen konnen. Der geringe Biogenanteil betragt hier durchschnittlich nur 5
Kornzahl-%. Im zentralen, ostlichen, stidlichen Tell und vor Sachalin kénnen sowohl bel den
biogenen Komponenten als auch bei den lithogenen Komponenten drastische Verdnderungen
der Partikelzufuhr beobachtet werden. Einen nennenswerten Antell an der terrigenen
Grobfraktion leisten Uberwiegend sedimentdre und metamorphe Gesteinsbruchstiicke. Die
Gehadte an Gesteinsbruchstiicken variieren zwischen 20-60 Kz.-% (Anhang C1). Im Mittd
betragt der Terrigenanteil innerhalb der Grobfraktion in den siidlichen Kernen 40 Kz.-%, in den
zentralen, ostlichen und westlichen Kernen liegt er zwischen 50-70 Kz.-%. Deutlich markante
Anstiege treten in glaziden Stadien auf, die teillweise um den Faktor 3 hohere Gehdte an
terrigenen Komponenten gegeniiber den interglazialen Stadien aufweisen. Diese signifikanten
glaziden/interglaziden Schwankungen kennzeichnen insbesondere die Kerne aus der zentralen
Region (LV28-41, LV 28-42) des Ochotskischen Meeres. (Anhang H1). In den Sedimenten der
sudlichen und éstlichen Region (LV27-9, LV28-2, LV27-12, LV 28-44) dominieren neben den
lithogenen Komponenten vor dlem die vulkanogenen Komponenten. Das Auftreten von
vulkanischem Glasist nicht alein auf diskrete Aschenlagen beschrénkt. Anteile von 10 Kz.-%
bis knapp 40 Kz.- % dispers verteilter Asche sind in den Sedimenten zu verzeichnen (Abb. 17).

Die biogenen Partikd zeigen in den Kernen ein nahezu zeitlich Ubereinstimmendes Auftreten.
Hohe Anteile an biogenen Komponenten treten generell in den Interglazialen auf (Anhang H1).
Der Biogenanteil wird vor dlem durch Diatomeen bestimmt. IThre Maximaanteile sind in den
interglaziden Stadien 11, 9, 7, 5, 3 und 1 zu finden. Drastische Anstiege bis zu 90 Kz.-%
treten im Holozan an den 6stlichen (L 28-44) und stidlichen Kernstationen (LV27-9, LV 27-10)
auf. Generdl niedrige Diatomeengehate und geringe Variationen reflektieren dagegen die
nordlichen Kerne (LV27-4, LV27-5, LV27-7) aus dem Ochotskischen Meer. Planktische
Foraminiferen zeigen Maxima (bis zu 80 Kz.-%) im Substadium 5.5 und Stadium 1 sowie in
den Terminationen I1I, Il und I. Ansonsten ist ihr Auftreten eher von untergeordneter
Bedeutung. Die Gehate an kalkschaligen benthischen Foraminiferen in der Grobfraktion
variieren generell zwischen O- und 30 Kornzahl-%. Das Vorkommen der benthischen
Foraminiferen zeigt dabel kein enheitliches Muster. In den Kernen aus der nordlichen,
westlichen und stidlichen Region korrelieren die Anteile grofdtenteils positiv mit den Anteilen
der planktischen Foraminiferen. Im nordwestlichen und zentralen Teil des Ochotskischen
Meeres (LV27-4, LV28-41, LV28-42) zeigen die benthischen Foraminiferen haufig ihre
hochsten Gehalte in den glazialen Stadien 2, 4 und 6. Erhohte Vorkommen an Radiolarien treten
in den interglazialen Stadien 3, 5 und 7 auf (Anhang H1). Gleichfalls kdnnen erhthte Anteile im
Stadium 4 auftreten (LV27-9, LV 28-44). Die hdchsten Gehalte mit bis zu 15 Kz.-% werden in
den Kernen aus den zentralen (LV27-8, LV 28-42),
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Abb. 17. Haufigkeitsverteilung der terrigenen, biogenen und vulkanogenen Komponentengruppen an den
Sedimentkernen der N-S-, W-E- und Sachain-Profile. Eingetragen sind die Sauerstoffisotopenstadiengrenzen.
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Ostlichen (LV28-44) und sudlichen Region (LV27-9, LV27-15) erreicht. Markante bis zu
Faktor 4 hdhere Gehalte an Radiolarien in den Interglazialen gegeniber den glaziden Stadien
werden an den zentralen Kernstationen erzielt. Minima kennzeichnen die Kerne aus der
nordlichen (LV27-4, LV27-5) und westlichen Region (LV28-2, LV28-4), die 5 Kz.-% nicht
Uberschreiten. Schwammnadeln sind nur vereinzelt zu beobachten. Ausnahme ist der Kern
LV28-42, der im Stadium 6 bis zu 35 Kz.-% Schwammnadeln an der Grobfraktion enthalt
(Anhang H1).

Die Anteile an lithogenen Komponenten (IRD, 125-500 um; Kapitel 2) zeigen signifikante
zyklische Schwankungen in den Sedimentkernen aus dem Ochotskischen Meer (Abb. 18). Die
Gehalte an IRD variieren zwischen 100 und 20000 Kérnern pro Gramm Sediment. Maxima an
IRD kennzeichnen Uberwiegend die Kaltzeiten. Interglazide sind grof¥enteils durch Minima
gekennzeichnet. Ausnahme bildet das Stadium 3, das durch Maxima bis zu 3000 Kdrner/g
Sediment eistransportierten Materials an den stidwestlichen Kernstationen (LV28-2, LV27-12)
charakterisert wird. Der Kern LV28-2 im Siidosten vor Sachalin zeichnet sich durch eine
enorme Variabilitét mit kurzfristig maximaen Werten in der Zulieferung von eistransportiertem
Materid aus (Kapitel 5.3.2). Markante Maxima an IRD kennzeichnen das Stadium 6 in den
zentralen und 6stlichen Kernen des Ochotskischen Meeres (LV28-41, LV28-42, LV28-44). Die
Anteile kdnnen bis auf 20000 Korner IRD pro g Sediment in diesem Zeitraum ansteigen. Einen
relativ monotonen Eintrag an IRD weisen die sidlichen Kerne (LV27-12, LV27-10, LV27-9)
auf (Abb. 18). Die nordwestlichen Kerne LV27-4 und LV27-2 zeigen im letzten glaziden
Maximum signifikante IRD-Minimaan.

Die Antelle an planktischen Foraminiferen pro g Sediment weisen nur im Holozén, in den
Terminationen I, I1 und IV kurzzeitig drastische Anstiege auf (Abb. 18). Maximawerte werden
im Holozan an den 6stlichen Kernen (LV27-9, LV28-44) sowie in der Termination Il im Kern
LV28-42 erreicht.

Abb. 18 (né&chste Seite): Vergleich der stratigraphischen Vertellung und der Haufigkeit des eistransportierten
Materias (IRD) und der planktischen Foraminiferen an den Sedimentkernen der W-E-, N-S- und Sachalin-Profile.
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W - E- Transect Ice-rafted debris (IRD) and planktic foraminifer abundance (125-500um)
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5.2.3 Sabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope
Die benthischen und planktischen 5'°0- und 5°C-Kurven sind in Abb. 19A-C zusammengefalit.

«Sauerstoffisotope (5'°0)

Generdll wird das Sauerstoffisotopensignal durch Anderungen im Eisvolumen, der
Wassertemperatur und der Sdinitét beeinfludt. Da der Eiseffekt, der fir den letzten
Glazid/Interglazialwechsel ca. 1.1-1.3%0 betrégt, global gleichermal3en registriert wird
(DUPLESSY e al., 1988; FAIRBANKS, 1989), geben die Abweichungen von diesem Signd
Hinweise auf Schwankungen in der Wassertemperatur und/oder Salinitét in der Wassersaule.

Die Sauerstoffisotopenkurven von Uvigerina spp. schwanken zwischen 2.8%o und 5.1%.. Die
Amplitude zwischen Glaziden und Interglaziden betrdgt maxima 1.7%0 (Abb. 19A-C). In
einigen Sauerstoffisotopenkurven der Sedimentkerne ist die durch den raschen Klimawechsdl
vom letzten Glazial zum heutigen Interglazial definierte Termination | sehr gut dokumentiert
(BROECKER und VAN DONK, 1970). In den benthischen Kurven LV27-10, LV27-12, LV28-2
und OK 2182 bilden sich innerhalb der Termination | zwel deutliche Abschmelzphasen ab, die in
Analogie zu DUPLESSY et al. (1988) der Termination I, und Termination |, entspréchen (Abb.
19A-C). In diesen Kernen ist auch ein weiterer spéaterer Anstieg zu geringen 3°0-Werten
ausgebildet. Dieser wird als Termination |1, beschrieben (MiX und RUDDIMAN, 1985). Der
Sauerstoffisotopenhub an der Termination | variiert in den Sedimentkernen zwischen 1.5%. und
1.7%0. Diein den Kernen LV 27-10, LV27-12, LV28-2 und OK 2182 deutliche Unterteilung der
Termination | verlauft in Stufen mit jeweils 0.7%. Abnahme, wobei die Termination |. einen

geringeren Anstieg von ca. 0.5%. aufweist. Diesen I sotopenhub und den stufenweisen Anstieg
spiegeln auch andere, vor dlem benthische, 5'®*0-Kurven aus dem Ochotskischen Meer und
dem NW-Pazifik wider (KEIGWIN et a., 1992; KEIGWIN, 1998; GORBARENKO, 1991a,b; 1996;
GORBARENKO et al., 1998).

Der Glazia-Interglaziad Isotopenhub Uber die Termination | ist in den planktischen 5'°0-
Isotopenkurven von N. pachyderma (S) weniger stark ausgebildet (Abb. 19A-C). Der
Sauerstoffisotopenhub (Termination 1) betrégt im zentrden Teil des Ochotskischen Meeres
(Lv28-41, LV28-42, LV27-8, OK2182) ca. 1.1%0. Im 0Ostlichen und westlichen Teil des
Ochotskischen Meeres (LV27-10, LV27-15, LV28-44; LV 28-2, LV28-40) ist der |sotopenhub
deutlich stérker ausgebildet (1.3 bis 1.6%o). Das gleiche Muster gilt fir die Termination |1,

Abb. 19A-C (nachste Seiten): 30 und 5™C -Isotopenverhaltnisse von N. pachyderma (s) und Uvigerina spp. an
verschiedenen Kernen der W-E-, N-S-Profile und Sedimentkernen stidéstlich von Sachain.
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wobel im Ostlichen Bereich des Ochotskischen Meeres (LV28-44) ein aul¥ergewdhnlich hoher
Hub von 1.9%. ereicht wird (Abb. 19A). Der globale 5 0-1sotopenhub der letzten und
vorletzten Eiszeitterminationen (1.1-1.3%0) wird damit vor dlem in den Ostlichen und

westlichen Randbereichen des Ochotskischen Meeres um 0.3-0.6%. Uberschritten.

Glaziale SST-Rekonstruktionen der CLIMAP-Gruppe (1981) im Ochotskischen Meer weisen im
Vergleich zum Holozan auf etwa 2°C niedrigere Temperaturen hin. Die vorliegenden Daten aus
dem =zentralen Teil des Ochotskischen Meeres deuten auf keine signifikanten
Temperaturénderungen. Dabel ist jedoch zu bedenken, dal3 N. pachyderma (s) keine SST's
abbildet, sondern Wassertemperaturen der entsprechenden Kalzifizierungstiefe (20-200 m,
ALDERMAN, 1996; BAUCH e a., in press; Kapitel 5.1.3) widerspiegelt, die moglicherweise
kaum  von Glazid/Interglazia-Temperaturénderungen  betroffen waren. Eine
Temperaturverringerung von ca. 2°C im letztem glazidem Maximum wirde einen &'0-
Isotopeneffekt von 0.5%0 verursachen, der durch einen Sdintdtsanstieg um 1 Einheit
kompensiert werden wirde. Sdlinitétsverringerung durch SiRwasserzuflisse bzw. eine
Erhoéhung des Niederschlagsverhaltnisses gegeniber der Verdunstung kénnen gleichfalls dieses
gedampfte 5°0-Signal hervorrufen.

Die Uber den globalen Isotopenhub hinausgehenden 5'°0-Werte in der ostlichen und westlichen
Region des Ochotskischen Meeres zeigen insbesondere im Stadium 5.5 und im Holozan
geringere Werte as im Zentrum des Ochotskischen Meeres. Im Ostteil reflektiert diese
Abweichung den Einfluld des Kamtschatkastromes, der warmere Wassermassen aus dem
Pazifik entlang des westlichen Kamtschatka-K ontinentalhanges mit sich fhrt.

Im Westteil stehen die geringen holozénen Werte wohl im Zusammenhang mit dem
Amurausstrom, der geringe Sdinitéten und ein hohes Warmepotential aufweist (OGI & al.,
2000). Néahere Einsichten in die holozénen Isotopenschwankungen liefert der hochaufl6sende
Sedimentkern LV28-4. Die &0-Planktonkurve des Kernes LV28-4 weist insbesondere
wahrend der letzten ca. 5 ka extreme Isotopenhtibe von bis zu 4%. auf, die auf Variationen in
der StRwasserzufuhr durch den Amur hindeuten (Abb. 19A; Kapitel 5.3.1). Die Kerne LV28-2
und LV27-12 am Siidostende Sachalins unterscheiden sich mit geringeren 5'°0-Werten im
Stadium 3 und 4 deutlich von den anderen Kernen (Abb. 19C). Die Amplituden im 5®0-Signal
reflektieren hier maximale Schwankungen zwischen 0.6 und 0.9%. und weisen auf
hochfrequente Schwankungen im Klimasystem hin, die méglicherweise mit den bekannten
Dansgaard-Oeschger-Zyklen auf Gronland einhergehen (Kapitel 5.3.2).

Innerhalb der Glazide/Interglazide zeigen die Planktonkurven im Verglech zu den
Benthoskurven grofRere Amplitudenschwankungen, vor alem zu geringeren Werten hin. In
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diesem Zusammenhang ist ein weiteres Phanomen zu diskutieren, das be einem Vergleich
zwischen &'0-Plankton- und Benthoskurven hervortritt. Im |sotopenstadium 4 zeigen Benthos-
und Planktonkurven am Kern LV28-2 und LV27-12 (Abb. 19C) einen gegenldufigen Trend.
Wahrend die Benthoswerte wie erwartet ein §°O-Maximum erreichen, zeigen die
Planktonwerte, wie auch am Kern LV27-9, hier genau umgekehrt ein Minimum. Da ene
Erwdrmung im Stadium 4 eher unwahrscheinlich ist, stehen die Planktonanomalien wohl eher
im Zusammenhang mit Anderungen in der Sdinitét - entweder durch eine Zunahme der
Niederschlage im Bereich des NW-Pazifiks oder durch eine erhohte Stl3wasserzufuhr (Fluf3-
und Schmelzwasser; Kapitel 5.3.2).

Eine Rekonstruktion der Oberflachenwassersignale aus den Isotopendaten von N. pachyderma
(s) ist sehr schwierig, da die Tiefenwanderung dieser Foraminifere abhangig vom
hydrographischen Regime mdglicherweise eine Vermischung des Isotopensignals bewirkt.
Beziiglich der Diskussion Meereis- contra Eisbergtransport tragen die planktischen &°O-Kurven
noch zu keiner endgultigen Klarung bei. Zwar sind an den Kernen deutliche &°O-
Schmelzwasseranomalien zu beobachten, jedoch lassen sich keine sicheren Riickschliisse auf
die Veesung in der Untersuchungsregion fihren. Normalerweise findet bel  der
Meereishildung oder beim Abschmelzen des Meereises keine |sotopenfraktionierung stait
(CrRAIG und GORDON, 1965). Durch die Zumischung von Slf3wasser aus den Amur, der von
Schmelzwéassern aus Hochgebirgszonen des ostsibirischen Hinterlandes gespeist wird, kann
eine starke Abreicherung der 3'°*O-Gehdte im Meereis auftreten. Das zeitgleiche Auftreten von
eistransportiertem  Materid (IRD) it somit nicht zwangdaufig auf Eisbergtransport
zurtickzufiihren, sondern konnte auch auf Meereistransport zuriickgehen. Das 5'°0-Signal von
N. pachyderma (s) konnte so einerseits das Abschmelzen einer kontinentalen Vergletscherung
oder den vermehrten Sti3wassereintrag durch Schmelzwésser des Amur belegen.

+K ohlenstoffisotope (5°°C)

Die 5C-Variationen im Ozean werden hauptsachlich durch die globalen, klimabedingten
Schwankungen in der terrestrischen Biomasse, in der Produktion von mariner Biomasse und
ihrem Transfer in die Tiefsee bestimmt (SHACKLETON, 1977; BROECKER und PENG, 1982
SARNTHEIN et al., 1988). Im wesentlichen spiegeln 5*C-Gehalte die Nahrstoffverteilung im
Ozean und damit die Tiefenwasserventilation wider. So zeigt eine Wassermasse mit
zunehmender Entfernung von der Bildungsregion durch Zufuhr von leichtem *2C, durch
Oxidation von organischem Material, fortschreitende | eichtere 5*C-Gehalte (,, Alterungsprozef?).

Nur die epibenthischen 3“C-Werte von Cibicidoides wuellerstorfi werden als verlalicher
Proxy fur Schwankungen in der Tiefenwasserventilation angesehen (DUPLESSY et al., 1984,
ZAHN et a., 1986). Leider wurde diese Art nicht in den Sedimentkernen angetroffen.
Stattdessen liegen nur 3**C-Kurven von der endobenthischen Art U. auberiana vor. Gerade in
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Hochproduktionsregionen erlaubt diese Foraminiferenart jedoch aus folgendem Grund keine
Aussage zu Anderungen in der Tiefenwasserventilation. Sie besiedelt den obersten Zentimeter
im Sediment und lebt nicht wie C. wuelerstorfi auf der Sedimentoberfldche. Die
Kohlenstoffisotopenverhdltnisse von U. auberiana werden daher stark vom
Porenwasserchemismus und durch die lokade Zufuhr und Oxidation von 'C-reichem
organischem Materia beeinfluld (ZAHN et al., 1986). Erwartungsgemal? sollten Zeiten erhdhter
Produktivitdt mit benthischen 3“C-Minima einhergehen. Tatsichlich treten deutliche &C-
Minima an der Basis vom Isotopenstadium 1, sowie im Stadium 5.5 auf (Abb. 19A-C).
Angteigende Gehalte an Kaziumkarbonat und organischem Kohlenstoff weisen grofdenteils
eine strenge Korrelation mit leichten 5C-Werten in den Sedimentprofilen auf (Anhang H3).
Die 5"*C-Werte der benthischen Foraminifere U. auberiana spiegeln somit zu einem grofen Tell
Schwankungen in der Pa&oproduktivitédt wider. Aussagen zu Schwankungen in der
Tiefenwasserventilation konnen, wenn Uberhaupt, nur fUr Zeiten mit geringer Produktivitédt
getroffen werden.

Die Kohlenstoffprofile von N. pachyderma (s) zeigen deutlich niedrigere Werte in den Glaziden
(Abb. 19A-C). Dabei wird ein klarer Trend der 5"°C- Kurve zu geringeren Werten in den dteren
Glazialen sichtbar. Die geringsten 5*C-Werte markieren mit ca. -0.9%o das |sotopenstadium 8.
Die hochsten 5°C-Werte werden in den interglazialen Stadien 11.23, 9.3, 7, 5 und im Holozan
erreicht. Dabei weisen die 5 C-Werte nur im Stadium 9.3 und 11.23 das holozéne Niveau auf.
Auffalend ist ein markanter E-W-Gradient in den 8 C-Werten. So treten die geringsten 5*C-

| sotopendaten in den westlichen bzw. stidwestlichen Kernen (LV28-40, LV28-2, LV27-12) vor
dem Kontinentalabhang Sachalin auf und weisen damit auf hohere Nahrstoffkonzentrationen in
der oberflachennahen Deckschicht hin. Nahrstofférmere Wassermassen zeigen die dstlichen
Kerne vor dem Kontinentalabhang Kamtschatkas (LV28-42, LV28-44) mit hoheren &“C-
Werten an. Von diesem Muster deutlich abweichende 5C-Werte (-3%o bis -18%o) stehen im
Ochotskischen Meer im Zusammenhang mit unterschiedlich ablaufenden Prozessen. So kdnnen
die niedrigen 5°C-Werte (bis -18%o, LV 28-4) nicht mehr mit einer Nahrstoffzunahme erklart
werden.

Gerade im Ochotskischen Meer sind die Prozesse, die zu Veranderungen in der
oberflachennahen & C-Werten beitragen konnen, sehr vidfdtig (FluRdingung, Produktivitét,
Methanventing, Meereisbedeckung etc.). Im folgenden werden diese Zusammenhange naher
beleuchtet. Zum grof3en Teil lassen sich diese Prozesse jedoch nicht eindeutig zuordnen:

1. EinfluR der Produktivitat auf die oberflachennahen 3°C-Werte

Das Phytoplankton nimmt wahrend der Photosynthese in der lichtdurchfluteten Deckschicht
verstarkt leichte Kohlenstoffisotope auf. Bel einer hohen Produktivitédt wdahrend der
Sommermonate kommt es zu einer relativen Anreicherung des schwereren *C-lsotopes im
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Oberflachenwasser und damit zu einem relativ hoherem **C/*C- Verhdltnis. (JANSEN, 1989;
SHACKLETON und PISIAS, 1985). So ist die Zunahme des 3“C -Verhétnisses in den
Interglazidlen im  Ochotskischen Mear unter anderem auf ene  erhdhte
Oberflachenwasserproduktivitét infolge der Nahrstoffzehrung in  der oberflachennahen
Deckschicht zurtickzufiihren. Diese erhdhte Produktivitét ist gleichzeitig mit einem Rlckzug der
Meereisdecke verbunden. Hohe Akkumulationsraten von organischen  Kohlenstoff,
Kaziumkarbonat und geringe AR, deuten so auf eine erhthte Produktivitét und geringe
M eereishedeckung in den Interglazialen (Kapitel 5.2.6).

Verstérkte Fludingung durch den Amur besonders in den Sommermonaten (OGI et al., 1995;
Abb. 3) kann trotz erhohter Produktivitét zu geringeren 3“°C, ,-Werten fihren, wenn im
Habitat der Foraminifere die Nahrstoffzufuhr den Nahrstoffverbrauch Ubersteigt.
Tiefenhabitatsdnderungen der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s) im Ochotskischen
Meer konnen so - abhangig von oberflachenhydrographischen Bedingungen - zu
unterschiedlichen &C- und 5'®0-Signaleinbau fiihren. Das Habitat von N. pachyderma (s) (20-
und 200 m; ALDERMAN, 1996; BAUCH et a., in press) spiegelt die Bedingungen in der
lichtdurchfluteten Zone (0-100 m Wassertiefe), in der eine Nahrstoffzehrung erfolgt (hohe 5*C-
Werte), sowie dem Bereich wider, wo Remineralisationsprozesse also Nahrstofffrei setzung von
Statten geht (geringere &“C-Werte). Besonders an Hochproduktivitdtszonen wie vor dem
Kontinentalhang Sachalin, ist der Kontrast zwischen Nahrstoffzehrung in der lichtdurchfluteten
Zone und Nahrstofffreisetzung aus der Reminerdisation unterhalb 100 m Wassertiefe
besonders grof3.

2. Thermodynamischer Effekt

Das Kohlenstoffisotopenverh@itnis von N. pachyderma (s) gibt die Kohlenstoff-
| sotopenschwankungen in der oberflachenahen Deckschicht wider, die im wesentlichen von
Gasaustauschprozessen zwischen dem Oberflachenwasser und der Atmosphére bestimmt
werden (CHARLES und FAIRBANKS, 1990). Ein rascher Austausch des CO, zwischen
Atmosphére und Oberflachenwasser fuhrt zu hoheren 3°C-Werten in der durchmischten
Wasserséule und damit zu entsprechend hoheren 3“°C, -Werten. Ein Riickgang der &°C-
Planktonwerte belegt eine Anreicherung von Nahrstoffen im Habitat der Foraminiferen und
konnte auch auf eine Stabiliserung der Oberflachenwassermassen durch die sommerliche
Ausbildung der dichothermalen Schicht oder auf weniger intensive Oberflachenwinde
zurtckgehen.

Die sehr geringen 5°C-Werte in den Katzeiten (Abb. 19A-C) deuten neben dem beobachteten
glazialen Abfall in den 5"C-Daten auf hohe Nahrstoffkonzentrationen des Oberflachenwassers
und konnten zum Tell auf einen verminderten Wasser-Atmosphére-Gasaustausches hindeuten,
infolge einer ausgedehnten sommerlichen Meereisdecke (LYNCH-STIGLITZ et al., 1995). So
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kann sich der leichte Kohlenstoff in Perioden starker Meereisbedeckung bzw. durch ene
auflagernde Schmel zwasserschicht anreichern und einen Abfal des *C im Oberflachenwassers
verursachen (VOGELSANG, 1990). Gleichzeitig fuhrt eine verstarkte Bildung des SOIW (Sea of
Okhotsk Intermediate Water) im letzten glazialen Maximum (KEIGWIN, 1998) zu einer Abnahme
der Aufenthaltszeit des Wasserkorpers an der Oberflache. Dieser daraus resultierende reduzierte
Gasaustausch zwischen der Atmosphédre und des Oberfléchenwassers kann auch zu einem
Abfdl im C des Oberflachenwassers filhren. Der thermodynamische Effekt konnte
insbesondere wéahrend der Glaziae zu Zeiten einer stérker ausgepragten Meereisdecke von
Bedeutung sein, vor alem im Zusammenhang mit M ethanentgasungen am M eeresboden.

3. Methanventing

Die 5*C-Werte von Gashydraten sind im Vergleich zu DIC-Werten (dissolved inorganic
carbon) des Wassers deutlich geringer (-40 bis -70%o; KVENVOLDEN, 1995). Nur Uber die
Oxidation von Methan konnte die 3°C-Signatur des Methans in das CO, der Wassersdule
transferiert werden und bei der Kazifizierung in den Foraminiferen abgespeichert werden. Das
Ochotskische Meer ist heute durch Methanfrei setzungen, insbesondere am Kontinentalhang vor
Sachalin geprégt (CRANSTON et a., 1994; OBzHIROV, 1992; GINSBURG et al., 1993;
ZONENSHAIN et al., 1987). Methan-Messungen ergaben eine bis zu 10000-fache Uberséttigung
im Wassers (LAMMERS € al., 1995). Die Sedimente vor dem Kontinentalhang Sachalins und
Kamtschatkas enthaten méchtige Gashydratvorkommen (KVENVOLDEN e al., 1993;
GINSBURG et a., 1993; CRANSTON e a., 1994; OBzHIROV, 1992), die be ener
Destabilisierung (Druck-, Temperaturdnderungen) Methan an die Wassersdul e abgeben.

Im Kern LV 28-4 vor dem Kontinentalhang Sachalins weisen §°*C-Einbriiche von bis -18%o auf
Methanventingerscheinungen in  dieser Region hin  (Abb. 19A). Mikroskopische
Untersuchungen an N. pachyderma (s) zeigen keinerlel Anzeichen fir sekundére diagenetische
Verkrustungen und weisen auf einen guten Erhaltungszustand dieser Foraminiferen hin.
Desweiteren zeigen Doppelmessungen an N. pachyderma (s), deren Schalen zuvor
aufgebrochen und im Ultraschallbad gereinigt wurden, die gleichen Ergebnisse. Die
benthischen 5*C-Werte von Kern LV28-4 weisen im Gegensatz zu den planktischen Werten
keine Anomaie auf. Auch der Verlauf der planktischen &®O-Kurve deutet auf keine
diagenetische Anomalie hin. Eine Verfaschung der urspriinglichen 5**C-Werte durch Diagenese

ist aufgrund fehlender Rasterelektronenmikroskopaufnahmen nicht auszuschlieen. Bel 3°C-

Werten von -10%0 bis -18%. sollte aber selbst unter dem Mikroskop aus folgenden
Uberlegungen eine sekundare Karbonatumkrustung sichtbar sein: Karbonatkonkretionen an
Ventlokationen weisen im Ochotskischen Mear typische &“C-Werte um -45%o auf

(TIEDEMANN, pers. Mittlg.). Um den 3°C-Wert einer Foraminifere von ,normal 0%o* auf -
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18%0 zu bringen, wéare eine sekundéare Kruste erforderlich, die nahezu dem Gewicht der
Foraminifere entsprechen muifite.

Diese geringen 5°C-Werte von DIC in der oberflachennahen Deckschicht wirde nach
Modelberechnungen (WALLMANN, pers. Mittlg.) jedoch aufgrund der hohen
Sauerstoffzehrung (Oxidation CH, zu CO,) auf ein anoxisches Milieu hinweisen. Dafir gibt es
jedoch keinerlei Anhaltspunkte. Der Prozef3 der Signalbildung konnte bislang noch nicht
ausfindig gemacht werden. Einen Ausweg aus diesem Dilemma weisen vidleicht neueste
Untersuchungen zum Habitat von N. pachyderma (s). Nach BERBERICH (Diss. AWI,
mundl.Mittlg.) kann N. pachyderma (s) auch im Meereis kazifizieren. Bei CH,-Entgasungen
kann Methan oder CO, methanogenen Ursprungs in das Meereis eingefroren werden.
Methanbeeinfluldes Meereis weist heute 3C-Werte von -10%. auf (SUESS, pers. Mittlg.),
wobel stark erhdhte Methankonzentrationen im Oberfldchenwasser des Ochotskischen Meeres
unterhalb der winterlichen M eereisdecke auftreten (LAMMERS et al., 1995).

Die gefundenen CH,-Anomalien (-10%o bis -18%o) treten wahrend des Stadiums 2 zu Zeiten
méchtiger Meeresspiegelabsenkungen auf (Abb. 20). Hydrostatische Druckentlastung durch
Meeresspiegelabsenkungen konnen die Gashydrate destabiliseren und grol’e Mengen an
Methan freisetzen (PAULL und USSLER Ill, 1991). Temperaturanstiege im Bodenwasser, die
gleichfalseinem Zerfal der Gashydrate bewirken kénnen (KENNETT et al., 2000) sind fir die
Glazidzeiten eher auszuschlief3en, da in den Glazialen umgekehrt eine Absenkung der
Bodenwassertemperaturen wahrscheinlicher wére (SHACKLETON, 1967). Geringe 5'°0-
Amplitudenschwankungen wahrend der Glaziale untermauern diese Vermutung. Die 5"C-Werte
von -10%o bis -18%o treten im Stadium 2 an der Position auf, in der wahrend dieser Zeit eine
grof¥enteils ganzjahrige Eisdecke postuliert wird (Kapitel 5.4.2). Methan kann so zu Zeiten
méchtiger Methanpulsationen in die sommerliche Eisdecke eingefroren werden, wobel dieses
methanogene 5°C-Signal von den im Meereis kazifizierenden Foraminiferen abgespeichert
werden konnte.

Gleichfals sind die stidwestlichen Kerne vor Sachalin (LV28-2, LV27-12) und die zentrden
Kerne (LV27-7, LV27-8) charakterisert durch markante Minima (bis -3%.) in den
Kohlenstoffisotopen der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s) in den katzeatlichen
Stadien 4, 6 und den Stadia 5.4, die auch auf enorme Menthanventingerscheinungen zu diesen
Zeiten hinweisen (Abb. 20). Ahnliche Phéanomene mit solchen niedrigen &“C-Werten in
planktischen Foraminiferen sind auch in anderen Meeresgebieten beschrieben worden. So
weisen Untersuchungen an quartéren Sedimenten vor dem Amazonasdelta (MASLIN et al.,
1997) und Sedimenten im Santa-Barbara-Becken im NE-Pazifik (KENNETT et al., 2000) auf
enorme M ethanausstie vom Meeresboden, die zu solchen ghnlichen niedrigen 5*C-Werten
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Abb. 20: A) Vergleich der 6180N_p_- und IRD- Werte verschiedener Sedimentkerne im Ochotskischen Meer mit
den "613CN,p,—AnomaIien" der westlichen und zentralen Kerne; B) Zusammenhang zwischen den globalen

Meeresspiegelschwankungen (VOGELSANG, 1990) und den "3'*Cy , -Anomalien".
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ca.-3%o) in planktischen Foraminiferen flhren.

Hohe Methangehdte treten heute in der Wassersaule an den Schelfgebieten Sachalins und
Kamtschatkas vor dlem in dem Bereich der dichothermaen Schicht auf, infolge Advektion
(upwelling und downwelling) methanangereicherter Wassermassen und/bzw. durch en
Aussto? machtiger Methanfahnen aus dem Sediment (Ol/Gadlagerstétten bzw. Zerfal von
Gashydraten) in die oberen Wassermassenschichten (DAFNER et al., 1998; BIEBOW und
HUTTEN, 1999). Besonders in hochgtratifizierten Gebieten mit einer stark ausgebildeten Halo-
und/oder Thermokline kann sich das Methan in den ,,subsurface” Schichten anreichern, da die
Methanblasen mit den Wassermassen unterschiedlicher Dichte in horizontaler und vertikaler
Dichte verteilt werden (SUESS &t al., 2001). 5**0-Minima und IRD-Maxima in anderen Kernen
weisen eine enge Verbindung mit diesen ,,5*C-Anomalien* auf (Abb. 20A). Die 5"C-Signatur
des Mehans  konnte  so durch méchtige M ethanpul sationen infolge
M eeresspiegel schwankungen, durch eine groftenteils ganzjahrige Meereisbedeckung und/bzw.
durch die sommerliche Ausbildung ener dichothermalen Schicht (z.B. Ful3- bzw.
Schmelzwaésser), sowie stromungsbedingten Fluktuationen in die Kakschaen von N.
pachyderma (s) eingebaut werden.

5.2.4 Kalziumkarbonat, organischer Kohlenstoff, Stickstoff und das C/N-Verhaltnis

Der Kalzumkarbonatgehalt (CaCO,) in den untersuchten Sedimenten wird weitgehend durch
planktische und benthische Foraminiferen bestimmt (Anhang H3). Die CaCO,-Gehalte weisen
grof¥enteils sehr geringe Antele (< 3 Gew.-%) in den verschiedenen Kernen des
Ochotskischen Meeres auf. Maxima in den CaCO,-Gehaten kennzeichnen das Holozan, die
Termination | und die Isotopenstadien 5.5 und 9.3 (Abb. 21A-C). Die hochsten CaCO,-Gehalte
mit mehr as 20 Gew.-% werden im Stadium 5.5 vor etwa 125 ka an verschiedenen Kernen
registriert. Der CaCO,-Gehalt (Gew.-%) ist in den Sedimentkernen aus dem zentralen Teil des
Ochotskischen Meeres um Faktor 5-10 und Faktor 2-3 deutlich hoher asin den Kernen aus der
nordlichen (LV27-5) und sudlichen Region (LV27-10, LV28-2). Zwe markante
Karbonatmaxima mit Werten zwischen 1.7 und 23 Gew.-% charakterisieren die Termination |,
und I in den Kernen des Ochotskischen Meeres (Abb. 21A-C). Diese Maxima sind typisch fir
das Ochotskische Meer und den angrenzenden NW-Pazifik (KEIGWIN et al., 1992; SIGMAN &
al., 1993; GORBARENKO, 1996; GORBARENKO et al., 1998). In enigen dieser
hochauflésenden Kerne (LV27-9, LV27-10) tritt aulRerdem ein geglétteter Karbonatpeak in den
Zeitraum zwischen 8-6 ka auf, der zu der Termination |, gezéhlt wird (GORBARENKO et al., in
Vorb.).

Die Variationen des CaCO,-Gehaltes im Sediment werden durch die drei Faktoren Produktion,
Loésung und Verdinnung (kann durch die Berechnung von Massenakkumulationsraten
gliminiert werden) gesteuert. Hohe 8°C- und geringe 5"°*O-Werte von N. pachyderma (s) sind
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verbunden mit Karbonat- und organischen Kohlenstoff-Maxima (Anhang H3). Diese 5C-
Werte sind fur die hohe Produktion wahrend der Warmzeiten typisch, da durch den Einbau
leichter Isotope in die organische Substanz das Meerwasser an schweren Isotopen angereichert
wird. Die dazu geringen &“0-Daten deuten auf eine Erwarmung und/bzw. erhohte
Niederschlage zu diesen Zeiten hin. Dieses Muster zwischen organischem Kohlenstoff und
Kaziumkarbonat, sowie planktischen 5°C-und &'®0-Isotopendaten ist an alen Kernen des
Ochotskischen Meeres erkennbar. Die ansteigenden Kalziumkarbonatwerte sind somit
grof¥enteils verbunden mit ansteigender Oberflachenwasserproduktivitét. Wahrend dieser
warmen Perioden war die Ausdehnung des Meereises von kiirzerer Dauer (Kapitel 5.4) und die
Produktivitét des Oberflachenwassers stieg drastisch an. Diese stimulierte verstérkte
Oberflachenwasserproduktivitat war im Holozan, in der Termination |, und den Stadien 5.5 und
9.3 grof? genug, um der starken Losung durch eintretendes pazifisches, korrosives
Tiefenwasser entgegenzuwirken (Kapitel 2).

Die organischen Kohlenstoffgehalte (TOC) der Sedimentkerne schwanken zwischen 0.13 und
2.2 Gew.-%. Ein deutlicher Anstieg des organischen TOC-Gehates kann mit Beginn der
Termination | an den Sedimentkernen des Ochotskischen Meeres festgestellt werden. Dieser
Angtieg im TOC-Gehalt korreliert mit dem Anstieg der biogenen Produktion benthischer und
planktischer Foraminiferen (Anhang H3). Die siudlichen Kerne (LV27-9, LV27-10, LV28-2)
weisen neben den westlichen Kern LV28-4, sowie den dstlichen Kern LV28-44 vor dem
Kontinentalhang Kamtschatkas die durchschnittlich hochsten TOC-Gehalte auf. Die geringsten
Gehalte (ca. 0.5 Gew.-%) und Schwankungsbreiten an organischem Kohlenstoff besitzen die
Kerne aus dem nordlichen Tell des Ochotskischen Meeres (LV27-5, LV27-7; Anhang E).
Zwischen den Isotopenstadien 4 und 2 sind Fluktuationen im TOC-Gehat weniger stark
ausgebildet, wahrend Intervalle mit hheren Gehalten und gréf3erer Schwankungsbreite in den
Stadien 11 bis 5 auftreten. Auffalig kurzfristige Variationen am TOC-Gehalt reflektieren die
Stadien 6.4 bis 7.4 im Sedimentkern LV 28-41 (Anhang H3).

Im Durchschnitt schwanken die Stickstoffgehalte zwischen 0.05 und 0.15 Gew.-%. Die
hochsten Stickstoffgehalte werden in den Terminationen |, und |5, sowie im Holozén mit bis zu
0.4 Gew.-% erreicht (Anhang E). Das atomare Verhdtnis von organischem Kohlenstoff zu
Stickstoff ist ein Kriterium, um marines von terrigenem organischen Materid zu unterscheiden.
Durch das C/N-Verhéltnis ist eine relative Anderung der Verteilung an terrigenen und marinen
organischen Komponenten im Sediment méglich. Fur den marinen Bereich werden typische

Abb. 21A-C (né&chste Seiten): Zeitliche Variationen der Kalziumkarbonat- und organischen Kohlenstoffgehalte,
sowie der C/N-Verhdltnisse an Sedimentkernen der W-E- und N-S-Profile, sowie Sedimentkernen aus dem
Derugin-Becken und der Slidostspitze Sachalins.
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C/N-Verhdltnisse fir Zooplankton mit 5-6 und Phytoplankton mit 6-7 angegeben (REDFIELD &
al., 1963; BORDOWSKIY, 1965). Wesentlich hther sind die Werte fir terrigenes organisches
Material (20-200; HEDGES €t al., 1986). Aus Untersuchungen an Sedimentkernen des zentralen
N-Pazifiks weist MULLER (1977) darauf hin, dal3 das Vorhandensein von Tonmineraien
verstarkt Stickstoffkomponenten absorbieren kann und somit das C/N-Verhdtnis herabsetzt.
TERNOIS (2001) zeigt an Untersuchungen an Sedimenten im Ochotskischen Meer, dal die C/N-
Verhéltnisse infolge des von MULLER (1977) nachgewiesenen Zusammenhangs unterbewertet
sind, und trotz der relativ geringen C/N-Verhdltnisse diese vid stérker mit terrigenem
organischem Materid verbunden sind. Marine Sedimente mit einem C/N-Verhdtnis >8-9
besitzen demnach einen bestimmten Anteil terrigenen organischen Materials.

In den Sedimentkernen des Ochotskischen Meeres treten markante zyklische Schwankungen der
C/N-Verhdltnisse auf. Das erhdhte C/N-Verhdtnis spiegelt vor alem die allochthonen Eintrage
von terrigenem organischem Materia durch den Amur bzw. durch das Abregnen von
Eisberg/bzw. meereistransportiertem Materid wider. Die Kerne aus dem zentraen Bereich
(LV28-41, LV28-42) des Ochotskischen Meeres zeigen die starksten Fluktuationen im C/N-
Verhdltnis (Abb. 21A). Besonders markante Anstiege in den C/N-Verhdtnissen treten im
Stadium 6 auf. Diese hohen C/N-Verhdtnisse sind besondersim Stadium 6 durch ein paralleles
Auftreten von Maxima an estransportiertem Materid charakterisert (Anhang H3). Als
Eintragsmechanismen kommt vor allem Meereis bzw. Eisbergtransport in Frage, wobei infolge
einer aufgelockerten Meereisdecke in zentrder und sudlicher Region stdndig neues
eistransportiertes Material angeliefert werden konnte. Das wird durch héhere C/N-Verhdtnisse
aus der sudlichen Region (LV28-2, LV27-9, LV27-10) gegeniber Sedimentstationen aus den
nordlichen Bereich (LV27-5, LV 27-7) des Ochotskischen Meeres untermauert.

5.2.5 Magnetische Quszeptibilitat und Farbscanner

*Magnetische Suszeptibilitét (MS)

Die magnetische Suszeptibilitét in den Sedimenten des Ochotskischen Meeres zeigt einen engen
Zusammenhang zu dem Antel der Grobfraktion (> 63 pm) und dem Eintrag von
eistransportiertem Material (IRD) (Abb. 22). So weist das MS-Signal in den Glaziden be
einem erhohten Anteil der Grobfraktion und stérkerem Eintrag von eistransportiertem Materid
hohere MS-Werte auf. Dabel wird die Stérke der magnetischen Suszeptibilitét bestimmt vom
Antell an magnetiserbaren Minerden und der Korngrof3e der eingetragenen Sedimente
(HENRICH, 1988; KIRBY et al., 1998; GINGELE €t al., 1999).

Sedimente in Silt- und Sandgrof3e weisen im Ochotskischen Meer eine sehr gute Korrelation zur
magnetischen Suszeptibilitét auf (GORBARENKO et al., in Vorb.). Die Korngréf3e des terrigenen
Materiasin den spatquartéren Sedimenten des Ochotskischen Meeres wird dabel bestimmt von
der Nahe bzw. Distanz zum Quédlgebiet, der Intensitét des Meereistransportes und der
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Akkumulation von estransportiertem Materid (IRD). In den Glaziden weisen die IRD-
Akkumulationsraten einen bis zu Faktor 6 hthere Werte im Vergleich zu den Interglaziaden auf
(Kapitel 5.2.6). Das wird reflektiert durch ein erhdhtes MS-Signal in den Sedimentkernen des
Ochotskischen Meeres. Dagegen weisen die Interglaziale grolitenteils geringe MS-Werte auf.
Die magnetische Suszeptibilitét spiegelt in diesen hochproduktiven Zeiten (Stadium 1, 5.5, 9.3
und 11) vor dlem die Ablagerung von biosilikatischen Sedimenten (,, Diatomeenschlamme®)
wider, die infolge grolerer Porenvolumina der Diatomeen in den Sedimente niedrigere
magnetische Suszeptibilitéten hervorrufen. Ablagerungen von vulkanischen Aschen in den
Interglazialen bilden aufgrund hoher Anteile magnetiserbarer Minerde deutliche Maxima im
MS-Signal aus. Variaionen in der magnetischen Suszeptibilitdt im Ochotskischen Meer
zeichnen so hauptsichlich Anderungen in der Zusammensetzung der Sedimente nach.

Age (ka)
150 200 250 300 350
i R RTINS S T N T A T |
6 | 7 | g8 | o] 10

Magnetic susceptibility
(cgs-units)
N
8
I

- 15
100 H

— 10

(B) wrl g9<
uonJel) aseo)d

1,510
|
+

110 *
I

IRD
(grains 125-500 pm/g sediment)

5000
|

[ 9 J10

300 350

Abb. 22 : Zeitliche Variationen im Eintrag von eistransportiertem Material (IRD), der magnetischen
Suszeptibilitdt und der Grobfraktion (> 63 pm) wéahrend der letzten ca. 350 ka im Zentrum des Ochotskischen
Meeres (Kern LV28-41).
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Neben zeitlichen Fluktuationen im MS-Signal sind auch réumliche Variationen in der Starke der
magnetischen Suszeptibilitét fir das Sedimentmuster im Ochotskischen Meer typisch. So weist
ein ausgepragter W-E-Gradient, mit geringen MS-Werten vor dem Kontinentalhang Sachalins
und hohen MS-Signalen in den Sedimenten vor Kamtschatka und den Kurilen auf
unterschiedliche Sedimentationsmuster. Besonders niedrige  Werte der  magnetischen
Suszeptibilitét treten im Amurausstrombereich auf (NURNBERG et al., 1997) infolge des
feinkornigen fluviatilen Sedimenteintrages. V ulkanische A schenlagen zeichnen sich so aufgrund
hoher Anteile an magnetisierbaren Minerdien, deutlich von den Sedimenten mit niedriger
magnetischer Suszeptibilitdt im Westteil des Ochotskischen Meeres ab (BIEBOW und HUTTEN,
1999). Die hoheren Suszeptibilitétswerte der Sedimente im nérdlichen, stidlichen und zentralen
Tell des Ochotskischen Meeres deuten hier auf enen hoheren Antel an gréberem
eistrangportiertem Materia (IRD) und an einen damit verbundenen erhohten Eintrag von ferri-
und ferromagneti schen Akzessorien.

Infolge dessen, dal? das terrigene Materid nicht konstant von einem Quellgebiet eingetragen
wird, ist die Verdinnung bzw. Verstéarkung des MS-Signals durch einen terrigenen Eintrag mit
niedrigen bzw. hohen magnetischen Suszeptibilitétswerten von grof3er Bedeutung. Das
terrigene Materid im Amurausstromgebiet besteht Uberwiegend aus granitischen Komponenten
wie Quarz und Feldspat (KURNOSOV und MURDMAA, 1978). Dieser terrigene Eintrag spiegelt
sichin den niedrigen MS-Signalen vor dem norddstlichen Kontinentalhang Sachalins wider. Im
Gegensatz dazu weisen die Sedimente vor Kamtschatka und den Kurilen einen erhohten Eintrag
an vulkanischen Glasern und mafischen Gesteinspartikeln auf (Kapitel 5.2.2), die aufgrund
erhdhter Anteile magnetischer Akzessorien in den Sedimenten zu hohen Suszeptibilitdtswerten
flhren konnen.

eFarbspektrum

Die Sedimentationsbedingungen des Ochotskischen Meeres werden wesentlich von den
vorherrschenden klimatischen Verhdtnissen und Transportprozessen bestimmt. In den
Warmzeiten kommen Uberwiegend biogene Partikel, insbesondere Diatomeen zur Ablagerung.
Dagegen dominieren in den Kaltzeiten terrigene Sedimente das Sedimentationsmuster, die
grofdenteils von Meereistransport gesteuert werden. Dieser glaziad/interglazidle Wechsdl der
Sedimentationsbedingungen spiegelt sich auch in der Farbe der Sedimente wider. Um zu
entschltisseln von welchen Parametern die Farbdaten abhangen und gesteuert werden, wurden
diese mit CaCO,- und Corg- Werten, und Daten aus der Komponentenanalyse verglichen. Die
a*-Farbkurve (rot-griin) reflektiert sehr gut den Verlauf und Anstieg der opalhaltigen Sedimente
(, Diatomeenschlamme*) im Ochotskischen Meer (Abb. 23). Somit kdnnen diese & -Farbwerte
als Anzeiger fur erhohte Produktivitét im Ochotskischen Meer dienen und erlauben eine erste
Abschétzung Uber die Stérke und Dauer dieser Produktivitétsereignisse. Die b*-Signale (gelb-
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blau) zeigen ein sehr ahnlichen Verlauf, wobel diese Farbkurven in abgeschwéchter Form
auftreten, was auf andere , Proxiss* deutet, die dieses Signal dampfen.

Color b*-value TOC (weight-%) Diatoms-smoothed (grain-%) Volcanic glass (grain-%)

Age (ka) o oy .iq,- 0 05 1 15 0 0 0 (1 24 4 &g 8

*-value Lightness TOC CaCog

LV28-44

P 05 1 & b d & bk I L]
Color a*-value Lightness (%) CaCo4(weight-%) Quartz -smoothed (grain-%)

Abb. 23: Vergleichende Darstellung der L*-, & - und b*-Messungen und der Parameter Corg, den Anteilen an

vulkanischem Glas, Quarz und Diatomeen fir den Kern LV 28-44. Eingezeichnet sind die O-1sotopenstadien.

Die Anderungen in der Sedimenthelligkeit (L*) sind auf verschiedene Parameter
zurtickzufUhren. Dieses ergibt sich aus der Tatsache, dal3 sich die Sedimente im Ochotskischen
Meer insgesamt aus terrigenem Eintrag, vulkanischem Materia, opahatigen Sedimenten und
marinem Karbonat zusammensetzen. Die Sedimente des Ochotskischen Meeres weisen
groftenteils einen sehr geringen Karbonatgehalt auf (Kapitel 5.2.4). Erhdhte Werte sind nur for
das Holozén, die Termination |, und die Warmstadien 5.5 und 9.3 charakteristisch, die sich in
einen signifikanten L*-Signal widerspiegeln. Damit stellen die Gehdte von CaCO, enen
wichtigen, aber nicht unbedingt mal3geblichen helligkeitsbestimmenden Parameter im
Ochotskischen Meer dar. Weitere mitbestimmende Faktoren fur die Helligkeit sind neben dem
Anteil an organischen Kohlenstoff, der Eintrag von Quarz, vulkanischen Aschen und der Gehalt
an opahaltigen Sedimenten. So treten glazid/interglazide Helligkeitsmaxima auf, die mit einen
erhdhten Gehalt an den Quarzgehdten und hellen, sauren vulkanischen Aschepartikeln
einhergehen (Abb. 23). Dunkle basische Aschepartikel bzw. mafische terrigene Bestandtelle,
koénnen dagegen ein dampfendes L*-Signal produzieren. Den grofdten Einfluf auf das L*-Signal
in den Sedimenten des Ochotskischen Meeres scheinen neben dem Eintrag terrigener Partikel,
opahdtige Sedimente zu spielen. Diese diatomeenhdtigen Sedimente verursachen in den
Interglazidlen ein gedampftes Helligkeitssignal. In den Glaziden dominieren dagegen der
Eintrag terrigener Bestandteile, die nicht von Produktivitétsparameter ,, unterdriickt® werden und
somit grofltentells erhohte L*-Signale aufweisen.
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5.2.6 Akkumulationsraten der Gesamtsedimentparameter und der Partikel

Die Akkumulationsraten (g cm® ka') des Gesamtsediments (ARy,, ) zeigen dhnlich wie die
Sedimentationsraten Maximain den Terminationen, in den Glazialen, im Holozén und Stadium
5.5, sowie am Stadienlibergang 2/3 (Abb. 24A-F). Die AR, (-Werte von Kern LV28-4 vor
dem Amurausstromgebiet erreichen Maximawerte um 100 (g cm? ka'?), die im Ochotskischen
Meer einmalig sind und die Bedeutung des Amur fir diese Region widerspiegeln. Die stidlichen
Kerne (LV28-2, LV27-9, LV27-12, LV27-10, LV27-15) und die nordwestlichen Kerne
(LV27-2, LV28-34) weisen um Faktor 2 bis 5 hthere Werte auf als die Sedimente aus der
zentralen und nordlichen Region. Die AR, .-Werte variieren hier zwischen 5 und 30 (g cm®
ka'). Dabei weisen die siidlichen und ostlichen Kerne (LV27-10, LV27-15, LV28-44) in der
Termination | besonders hohe AR, .-Werte >15 (g cm? ka') auf. Die AR >63 pm zeigt
ahnlich den AR, (~Werten innerhalb der Kerne Schwankungen, wobei deutlich erhdhte Antelle
in den Glazialen, im Stadium 3 und an den Terminationen auftreten (Anhang H2). Die Werte
variieren zwischen 0 und 4 (g cm? ka'). Die hochsten AR -Werte treten dabei am
nordwestlichen Kern LV 28-34 auf.

>63um

Der Trend in der Akkumulationsrate des Gesamtsediments |&% sich auch in den
Akkumulationsraten des Kalziumkarbonates (AR.o;) und des organischen Kohlenstoffes
(AR, verfolgen (Abb. 24A-F). Erhohte AR, .-Werte treten im Holozén, in den
Terminationen |, Il und IV, sowie im Stadium 5.5 auf. Die hochsten AR;.-Werte werden vor
dem Kontinentalhang Sachalins (LV28-4) erreicht. Diese erhdhten AR;.. lassen sich
hauptséchlich auf eine erhdhte Produktivitét und/bzw. erhohte Zulieferung von terrigenem
organischem Materia zurtickfuhren. In den Glazialen, besonders im Stadium 6, treten an der
zentralen Sedimentstation LV28-41 ansteigende C/N-Verhdtnisse auf, die parald mit einem
erhohten Gehalt von eistransportiertem Materid und AR, enhergehen (Kapitel 5.2.4). Die
Akkumulationsraten des Kalziumkarbonates (AR.,.o;) der Sedimentkerne zeigen ein gute
Ubereinstimmung untereinander. So treten Maximain den Terminationen |, 11 und 1V, sowie im
Holozan auf. Die hochsten AR, Werden im Holozén erreicht, mit Werten bis 1.5 (g cm™® ka
) (LV28-42). Infolge der geringeren Produktivitdt und Karbonatlsung in den anderen
Glazialen und Interglazialen, liegt der AR o,-Gehalt grofdtenteils in den Sedimentkernen unter
0.1 (g cm® ka™).

Abb. 24A-F (n&chste Seiten): Stabile 5'°0- und 3*C -Isotope von N. pachyderma (s), Akkumulationsraten (AR)
des Gesamtsediments, der Grobfraktion, des Karbonat- und TOC-Gehaltes, des eistransportierten Materias (IRD),

sowie der Terrigen- und Biogenanteile an ausgewahlten Sedimentkernen.
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Die Akkumulationsraten der einzelnen Partikd zeigen deutliche Unterschiede zwischen
Komponenten biogener und terrigener Herkunft (Anhang H2). Die Terminationen zeichnen sich
besonders durch erhthte Akkumulationsraten der Grobfraktion und der terrigenen
Komponenten aus (Abb. 24A-F). So lassen sich erhdhte Terrigen- und Grobfraktions-
Akkumulationsraten an den Stadiengrenzen 10/9, 6/5 und 2/1 erkennen. Daneben weisen die
Glaziale auf eine deutlich erhéhte Zufuhr von terrigenem Material. So erreichen im Stadium 2 in
den nordwestlichen Kernen (LV27-2, LV28-34) neben den Kern LV28-4 die ARy igener pariike
die maximalen Werte im Ochotskischen Meer. Ein Grofdteil der sidlichen Kerne (LV 27-10,
LV27-15) weist ein eher monotones Muster in der Zulieferung terrigener Partikel auf, in denen
lediglich an der Termination | erhohte Akkumulationsraten auftreten. Dagegen zeigen die
sudwestlichen Kerne (LV28-2, LV27-12, LV27-9) abrupte Schwankungen im Eintrag
terrigener Partikel. Besonders markante glazide/interglazide Fluktuationen mit erhohten
AR 4 igener parika 1N deN Glazialen markieren den zentralen Bereich des Ochotskischen Meeres. Ein
ausgepragtes Maximum an AR e parike 1803 SiCh im Stadium 6 in den Kernstationen LV28-41
und LV 28-42 nachweisen. Hier treten um Faktor 4 hdhere Gehalte an terrigenen Komponenten
gegeniiber den anderen Kaltzeiten auf, wobei die Werte bis auf 0.9 (g cm? ka') angteigen
konnen.

Die Akkumulationsraten der biogenen Partikel dokumentieren einen ausgepragten Wechsdl in
der Sedimentation im Ochotskischen Meer (Anhang H2). Maxima in den Akkumulationsraten
der kalkig benthischen- und planktischen Partikel belegen einen Anstieg an den Terminationen
[, 1, und 1V, im Holozan, sowie im Stadium 5.5. Die AR, e £ 2610€N dabel an der
Termination | mit Werten bis zu 1.0 (g cm® ka') am stdlichen Kern (LV27-10) und an der
Termination I im Zentrum des Ochotskischen Meeres (LV27-8) hohe Werte an, die auf
verbesserte Bedingungen im Oberflachenwasser zu dieser Zeit hindeuten. Hohe ARG ische Foram.
werden vor dem Kontinentalhang Sachalins und Kamtschatkas mit Maximalwerten biszu 0.4 (g
cm? ka') erreicht, die auf die enorme Produktivitdt dieser Regionen hinweisen. Erhohte
ARG mische Foram. IrEten gleichfals in den Glaziden an den zentralen (LV28-41, LV28-42),
westlichen und nordwestlichen (LV28-4, LV28-2, LV 28-34, LV 27-4), sowie sudlichen (LV27-
10) Sedimentstationen auf. Die AR der kieseligen planktischen Partikel (Radiolarien und
Diatomeen) zeigen &hnliche glazide/interglaziale Fluktuationen. So treten deutlich hohere
ARG omeen UNd AR in den Interglaziadlen auf. Markante Maxima der Diatomeen-Gehalte
kennzeichnen die Terminationen |, 11 , IV und das Holozén. Die hochsten AR, e, Werden am
Kontinentalhang Kamtschatkas (LV28-44) und am Kern LV28-42 im Holozan erreicht, die
Werte bis zu 1.2 (g cm® ka') aufweisen konnen. Die AR rien ETEIChEN ihr Maximum im
Holozén, in den Stadien 5 und 7, sowie an den Terminationen | und 11, wobei die Werte nicht
0.05 (g cm? ka') tberschreiten. Die kieseligen benthischen (Poriferen-Spicula) Partikel zeigen
in den Kernen gleichfalls zeitliche Variationen. Signifikant ist das Maximum am Kern LV28-42
im Stadium 6.3 mit ARg,,. -Werten um ca. 0.1 (g cm? ka*). Die durchschnittlich hdchsten
AR werden am nordlichen Kern LV27-5 in den Glazialen 2 und 4 erzielt.
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5. Ergebnisse und Diskussion - Raumliche und zeitliche Anderungen

Ahnlich wie die IRD-Gehdlte (Kapitd 5.2.2) nehmen in den Glaziden die IRD-
Akkumulationsraten zu (Abb. 25). Das Stadium 3 ist gleichfalls gekennzeichnet durch hohe
Anteile AR ;. Neben den zentraen und nordlichen Kernstationen (LV28-41, LV28-42; LV27-
5) enthaten die Sedimentkerne am Kontinentalhang Sachalins und Kamtschatkas (LV27-2,
LV28-34, LV28-40, LV28-2; LV28-44) hohe AR, im Ochotskischen Meer. Die hdchsten
AR, werden an den zentrden Kernstationen (LV28-41, LV28-42) im Stadium 6 und am
Kontinental hang Kamtschatkas (LV 28-44) wahrend der Termination |1 erreicht. Das Stadium 6
unterscheidet sich deutlich von alen anderen Isotopenstadien. Hier treten im Vergleich zum
letzten LGM um Faktor 4 bis 6 hohere IRD-Akkumulationsraten auf. Markante IRD-Maxima
treten in den Sedimentkernen auch in der Termination | auf.

Es gibt verschiedene Erklarungsmoglichkeiten fur die erhdhten AR, in den kaltzeitlichen
Sedimenten des Ochotskischen Meeres. In den Glaziden begiinstigen das kate Klima und die
verstarkte atmosphérische Zirkulation (COHMAP, 1988) eine Verstarkung und Ausweitung der
Meereisdecke. Eine Erhthung der Transportrate fir das Eis wirde zu einer hoheren glaziaden
Akkumulation von eistransportiertem Materid fuhren. Desweiteren verkirzt sich infolge
Meeresspiegelabsenkung der Transportweg der im Meereis eingeschlossenen terrigenen
Komponenten zum Beckeninneren des Ochotskischen Meeres und fihrt somit zu einem
verstarkten Partikelfluld elstransportierten Materials in die Sedimente. Die markanten IRD-
Maxima im Stadium 6 deuten auch auf einen in das Ochotskische Meer gerichteten
Eisbergtransport (Kapitel 5.4.2.2). Im Gegensatiz zu den anderen Kernen aus dem
Ochotskischen Meer weisen die nordwestlichen Kerne (LV27-2, LV27-4) deutlich geringere
AR, wahrend des letzten glaziden Maximums auf (Abb. 25). Diese Umkehr in den AR,
deutet auf eine wahrend des letzten Hochglazials zeitwei se permanente, starre Meereisdecke im
Ochotskischen Meer in dieser Region nordlich 54° hin, welche es nicht erlaubte, dal3 sich
eistransportiertes Material in grof3en Mengen freisetzten konnte.

68



5. Ergebnisse und Diskussion - Raumliche und zeitliche Anderungen

Age (ka)

Age (ka)

W - E- Transect

Accumulation rate of Ice-rafted debris (IRD) in fraction125-500um

4

Lv28-4-4 LV28-40-4 LV28-41-4 LV28-42-4 LVv28-44-3
IRD (grains cm-2ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm -2 ky-) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm -2 ky"l)
11t 230" 31t 410f 110 210° 3100 416 210° 410" 610* 810 110° 0 2104 410° 616 810" 110 0 g1 410 s10* 810¢ 130°
o n h I h 1 1 1 1 ] 1 L 1 1 |
2
501 b 3
4
Eo.r T 5
57 1 B
7 150 6
=3 200 E
<
2507 b
10 8
300 4
9
2 350 B 10
11
15 400~ d
N - S- Transect
LV27-5-4 LV27-7-3 LV27-8-3 LVv27-9-4 LVv27-15-1 LV27-10-5
AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1)
0 1300 2100 3 ¢c, 4 3, 5 ﬁo\. 2000 4000 6000 8000 110" 5000 1 wg; 1510° 210 2000 4090 Bmo 8o 1 H.O> 0 5000 1 H.Q» 15 .5» 2 H.oh 0 5000 110 5.5» 210
N 1
2
3
507 1 1 1 1
4
1007 B E 5 i i
1507 1 1 6 1 b
7
2007 i - - . i
Sakhalin- Transect
LVv27-2-3 LV27-4-3 LV28-34-1 LV28-40-4 Lv28-2-3 LV27-12-3
AR IRD (grains n:mm ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1) AR IRD (grains cm-2 ky-1)
0 5000 110 1,510°210"2510* 310" o 5000 110°  1510°  515° 0 110" 210* 310" 110* 2104 310t 110% 210* 310' 2000 4900 6000 800 110
° ! N | ! 1 | i L 1 L i L
1
—— >
3
50 b 1 1 1
4
100 - B 5 .v b b
6
1507 T 7 T 7
200 - - - -

Abb. 25: Zeitliche Schwankungen der IRD-Akkumulationsraten an verschiedenen Kernen der W-E-, N-S- und
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5. Ergebnisse und Diskussion - Kurzfristige und langfristige Klimavariabilitét

5.3 Einblicke in die kurzfristige und langfristige Klimavariabilitét im Ochotskischen Meer

5.3.1 Veranderlichkeit der Ozeanologie und der Paléao-Umwelt wahrend der letzten ca. 15.000
Jahre am Kern LV28-4 im Bereich des ¢stlichen Kontinentalhanges Sachalins

«Stratigraphie und Lage

Der Kern LV28-4, der sich am Kontinentalhang Sachalins befindet (Abb. 1), zeigt insgesamt
eine Aufldsung des Klimageschehens, wie sie bisher von keinem anderen Tiefseekern aus dem
Ochotskischen Meear bekannt ist. Diesser stammt aus dem Ausstrombereich des
AmurfluBwassers, welcher durch eine deutliche Erniedrigung der Oberfl&chenwassersalinitét
gekennzeichnet ist (Kapitel 2; Abb. 3C). Fir den Sedimentkern LV28-4 wurde eine
Sauerstoffisotopenkurve aus planktischen und benthischen Foraminiferen erstellt. Mithilfe von
9 AMS-*C-Datierungen an planktischen Foraminiferen konnte der Bereich bis ca. 800 cm
Kernteufe absolut datiert werden. Der nachfolgende Kernabschnitt wurde anhand der
Korrelation einesin der magnetischen Suszeptibilitét deutlich identifizierten Abbruches bel 850
cm mit dhnlichen definierten Kennzeichen (Beginn der Jingeren Dryas) in der GISP2-
Eiskernkurve (GROOTES und STUIVER, 1997) eingestuft (Abb. 26). Das 9.30 m méchtige
Sedimentprofil, beinhatet die letzten ca. 15.000 Jahre mit entsprechend hohen
Sedimentationsraten von 30 - 260 cm/1000 Jahre.

*Variabilitdt der Signaltréger wahrend der letzten ca. 15.000 Jahre

Das Sedimentationsmuster des Kernes LV28-4 wird weitgehend durch den detritischen
Flul3eintrag kontrolliert. Charakteristisch fir diese tonig-siltigen Sedimente ist der sehr geringe
Anteil an der Grobfraktion (> 63 um) wahrend der letzten ca. 11.000 Jahre (Kapitel 5.2.1). Die
Grobanteile schwanken zwischen 2 und 6 Gew.-%. Ein charakteristischer Anstieg der > 63
pm- Fraktion erfolgt ab ca. 11.000 Jahren mit Werten um die 15 Gew.- %. Lithogene
Komponenten, die bis zu 80 Kz.-% ausmachen kdnnen, bestimmen das Sedimentationsmuster
(Kapitd 5.2.2). Vor dlem Gesteinsbruchstiicke und hohe Quarzanteile reflektieren neben
vulkanischen Glasern das Sedimentationsgeschehen (Anhang H1). Die IRD-Gehdte weisen
Uber die letzten ca 11.000 Jahre relativ geringe Antelle auf. Ab. ca. 11.000 Jahren
charakterisieren die bis zu Faktor 5 hoheren Gehdte an estransportiertem Material markante
Anderungen im Sedimentationsmuster des Kernes LV 28-4.

Biogene Partikel treten ab ca. 9000 Jahren vermehrt auf. VVor allem Diatomeen, planktische und
benthische Foraminiferen bestimmen den Biogenanteil, wobei ein deutliches Maximum an
planktischen Foraminiferen zwischen ca. 5000 und 6000 Jahren auftritt. Der
Kalziumkarbonatgehalt variiert grofdtenteils zwischen ca. O und 1 Gew.-%, mit Maximabis zu 2
Gew.-% (Kapitel 5.2.4), wobel hohere Anteile an planktischen und benthischen Foraminiferen
den CaCO,-Gehdt am Kern LV28-4 bestimmen (Anhang H3). Der Gehalt an organischen
Kohlenstoff kann in den letzten ca. 11.000 Jahre 2 Gew.- % erreichen, wobel der geringe
CaCO,-Gehdt wahrend des Holozéns am Kern 28-4 wahrscheinlich so aus den erhohten

70



5. Ergebnisse und Diskussion - Kurzfristige und langfristige Klimavariabilitét

organischen Kohlenstoff-Flux resultiert, der zu einer Verflachung der Lysokline vor dlem in
Schelfndhe fuhren kann (Kapitel 2).

A 0 5 Age (ka) 10 15
) L L 32
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-climate record
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(cm) dated mg age , years age, years STD age, years
5.5 Planktic Foram. 0.3 1065 1000 30 60
136.5 Planktic Foram. 0.1 1855 1000 45 784
285.5 Planktic Foram. 01 3080 1000 50 2122
465.5 Planktic Foram. 0.3 4600 1000 40 3985
500.5 Planktic Foram. 0.3 4790 1000 70 4266
505.5 Planktic Foram. 0.1 4930 1000 120 4434
595.5 Planktic Foram. 0.5 6010 1000 55 5754
700.5 Planktic Foram. 0.5 7640 1000 70 7542
800.5 Planktic Foram. 0.6 9155 1000 55 8988

Samples were measured at the Leibniz Laboratory in Kiel. Carbon 14 ages were reduced by 1000 years
for the local ocean reservoir effect and converted to calendar ages using the INTCAL98 (STUIVER et al. 1998).

Abb. 26: A) Alters- und Tiefenmodell vom Kern LV28-4 am Kontinentalhang Sachalins; B) Detailangaben zu
den AMS“C-Alter planktischer Foraminiferen am Kern LV 28-4.

Die herausragenden Signale bilden die niedrigen 5'°0, , -Werte von ca. 5000 Jahre bis rezent
(Kapitel 5.2.3). Fiur diesen Bereich vorliegende Minimawerte liegen bel ca. 1.0%.. Auffalig
sind die kurzfristigenund starken Amplitudenschwankungenin diesen Bereich. Die Amplituden
zwischen extrem geringen und hohen Werten betragen ca. 4.0%.. Es falen grundsétzlich die
sehr geringen &°0, -Werte mit den geringen 5°°C,, -Werten zusammen. Das Zusammengehen
dieser 5'°0- und &"*C-Signale spricht firdie , Quelle* FIuR, der niedrig-isotopisches StiRwasser
und terrestrischen Kohlenstoff in diesem Bereich eintrégt. Auffaligist der konforme Verlauf
der benthischen und planktischen Isotopendaten im 5'°0- und &“C von ca. 5000 Jahre bis
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rezent. Diese Resultate zeigen, dald sich die Wechsel in der Oberfldchenhydrographie, wie
Anderung der Produktivitét und StiRwasserzufluf, parallel auch in den 5'°0 und- 5"°C-Signalen

der benthischen Foraminiferen eingebaut werden. Markante &°C, ,- Minima (ca. -18%o) treten
im Zeitraum zwischen ca. 14.000 und 11.000 Jahren auf.

Pal dozeanographische Entwicklung wahrend der letzten ca. 15.000 Jahre

Als grofite Klimaschwankung tritt in dem Zetintervall der letzten ca. 15.000 Jahre der
eiszeitliche Riuckschlag der Jingeren Dryas hervor (Abb. 27). Pollenuntersuchungen zeigen,
dali’ der westliche Randbereich des Ochotskischen Meeres wahrend der Jingeren Dryas deutlich
weniger bewaldet war (PEDERSEN, in Vorb.). Wéahrend dieser Zeit dominieren in diesem
Bereich vor alem die Pollenarten Picea und Pinus, die kates und trockenes Klima anzeigen
(IGARASHI et a., 2000). Deutlich erhohter Eintrag von eistransportiertem Material, ein hohes
CIN-Verhdtnis, und eine reduzierte Oberfléachenproduktivitét, mit geringen Opa- (NURNBERG
et al., in Vorb.), CaCO,-, und TOC -Akkumulationsraten, sind weitere Kennzeichen dieses
Klimariickschlages (Abb. 27, Kapitel 5.2.6). Starke &°C,,-Anomalien mit *C-Werten um -
18%0 treten bis ca. 11.000 Jahre auf. Hydrostatische Druckentlastung durch
Meeresspiegelabfal, der zu einem Zerfdl der Gashydrate und zu Methanventingerscheinungen
fihren kann, sowie eine sommerliche Meereisbedeckung, verursachen und verstarken
wahrscheinlich zu dieser Zeit den Einbau der negativen 5°C-Werte in die Kalkschale von N.
pachyderma (s) (Kapitel 5.2.3).

Die geringen 6180N_p_-AmpIitudenschwankungen deuten darauf hin, da3 der Amur auf das
Sedimentgeschehen zu dieser Zeit im Vergleich zu den letzten ca. 5000 Jahren eine geringere
Rolle gespielt hat. Aufgrund der postulierten kalten, trockenen klimatischen Bedingungen in
diesem Zeitabschnitt (COHMAP Members, 1988) kann ein erhohter fluviatiler Eintrag durch den
Amur ausgeschlossen werden. Wéahrend des Meeresspiegeltiefstandes ist ein grof3er Tell des
nordlichen Kontinentalrandes des Ochotskischen Meeres subaerisch gewesen (Kapitel 5.4). Die
M indung des Amur-Flusses kdnnte sich zu dieser Zeit an einer anderen Stelle befunden haben.
So kann ein Ausstrom des Amurwassers durch die Tatardtrale in das Japanische Meer
stattgefunden haben (Abb. 1) (KEIGWIN und GORBARENKO, 1992).

Abb. 27 (néchste Seite): Darstellung der Verdnderlichkeit der Paldo-Umwelt wéahrend der letzten ca. 15.000 Jahre
am Kern LV28-4 mit Unterstiitzung von verschiedenen Parametern wie Pollendaten (PEDERSEN, in Vorb.) ,
IRD-Akkumulationsraten, C/N-Verhiltnis, Karbonatakkumulationsraten, *O- und *C Isotope von N.
pachyderma (s), sowie Opalakkumulationraten- und Aluminiumgehalten (NUERNBERG et al., in Vorb.), im
Vergleich mit der gronlandischen Eiskernkurve GISP 2 (GROOTES und STUIVER, 1997).
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5. Ergebnisse und Diskussion - Kurzfristige und langfristige Klimavariabilitét

Das anschlief3ende Préboreal leitet zum holozdnen Klimaoptimum (ca. 10.000-5.400 Jahre)
Uber, das durch eine allmahliche Zunahmein der Bewaldung und der Oberfléchenproduktivitét,
und ener Verminderung im IRD-Eintrag gekennzeichnet ist (Abb. 27). Der saisonde
Meereisriickzug wahrend diesen Zeitraumes wird wahrscheinlich forciert durch die ansteigende
Sommerinsolation (BERGER und LOUTRE, 1991), as deren Folge es zu einem Wechsdl im
atmosphérischen und ozeanischen Zirkulationsmuster kommt (TERNOIS et al., 2000). Auf en
erstes Anzeichen fur einen Ausstrom von Flul3- und Schmelzwasser (aus Hochgebirgsregionen
des ostsibirischen Hinterlandes) des Amurs, weist eine 5*°0, -Anomalie am Ende der Jingeren
Dryas, die mit einem verstarkten Eintrag von IRD und einem SiRwasseralgen-Maximum
(Pediastren; PEDERSEN, in Vorb.) einhergeht. In dem Bereich zwischen 11.000 und 8000
Jehren treten hohere &'°0, ,-Werte auf (Abb. 27). Die "0, ,-Daten zeigen besonders bei ca.
9000 Jahren um 0.3% hohere &°0-Werte im Vergleich zum Préborea. Geringe
Amplitudenschwankungen im 50, , und im IRD deuten in diesem Zeitraum auf eine nur wenig
ausgeprégte  Klimavariabilitét. Diese relativ  kate Periode (11.000-8.000 Jahre) ist
wahrscheinlich verbunden mit einer Oberfl&chentemperaturabnahme von 1°C im stidlichen Tell
des Ochotskischen Meeres (TERNOIS et al., 2000). Eine massiv erhéhte Zufuhr von katem
Schmelzwasser aus tauenden Permafrostboden aus dem Amurausstrombereich in das
Ochotskische Meer, zu Zeiten des Insol ationsmaximums, kénnte diese kétere Periode zwischen
11.000 und 8000 Jahren verursacht haben (SAKAGUCHI, 1992).

Ab 9000 Jahre vor heute zeichnet sich ein Umschwung im Sedimentationsgeschehen ab.
Erhohte Fluktuationen im 3'°0, , und ein Anstieg im Terrigengehalt (AR, , NURNBERG et al .,
in Vorb.) deuten auf einen erh6hten Zustrom von Flul3wasser, der nach SAKAGUCHI (1992) mit
dem Zetraum verstérkten Amurausstroms zusammenfdlt (Abb. 27). Im ausgehenden
holozanen Klimaoptimum steigen die 5°0-Werte um ca. 1.0%0 gegenilber dem Praboreal an.
Ein erhohter Flux an planktischen Foraminiferen zwischen 5000 und 6000 Jahren weist
wahrend dieses Zeitraumes auf verbesserte oberflachenhydrographische Bedingungen mit
grof¥enteils offenen Wasserflachen hin. Die durchschnittliche Oberflachentemperatur wahrend
des holozénen Klimaoptimums lag in dieser Region um 1-5°C hoher als heute (MATUSHIMA
und OHSHIMA, 1974; VELITCHKO und KLIMANOV, 1990; KOROTKY et al., 1988; LUTAENKO,
1993).

Um ca. 3000 Jahre erreicht die Bewaldung und ihr Antell an Laubbdumen ein Maximum.
Seitdem reduzierte sich der Waldbestand. Das Verhdltnis von Laubb&umen zu Nadelholzern
nahm ab und deutet generell auf kilhlere Umweltbedingungen in Ubereinstimmung mit einer
Zunahme im IRD-Eintrag, im C/N-Verhdtnis und Terigeneintrag (Abb. 27). Die gleichzetig
hohere Variabilitdt im IRD spréche fr eine ausgepragtere Saisonalitét in der Meerei shedeckung.
Die &"0-Planktonkurve zeigt insbesondere wahrend der letzten ca. 5000 Jahre extreme

| sotopenhiibe von bis zu 4%o, die auf enorme Variationen in der St3wasserzufuhr durch den
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Amur hinweisen. Erhohter Eintrag an Stl3wasser konnte zu einer stabileren oberflachennahen
Wassermassenschichtung und damit zu einem erhthten Nahrstoffangebot fuhren. Signifikant
ansteigende Gehalte an Opal- und CaC0,- Akkumulationsraten, sowie Anteilen an Diatomeen
und Radiolarien (Anhang H2), weisen auf eine erhthte Produktivitét und auf eine starkere
Stratifizierung der Wassersaule ab diesem Zeitraum hin.

5.3.2 Suborbitale Schwankungen in den Proxydaten des Ochotskischen Meeres (Kern LV28-2)
- Dansgaard-Oeschger-Zykien?

«Stratigraphie und Lage

AMS C"-Datierungen, isotopenstratigraphische, sedimentol ogische sowie
tephrachronologische Ereignisse im Zusammenhang mit zyklischen Anderungen der
magnetischen Suszeptibilitét wurden genutzt, um ein stratigraphisches Geriist fur die letzten ca.
80 ka am Kern LV28-2 zu entwickeln (Kapited 4). Der Kern LV28-2 befindet sich am
Kontinentalhang vor SE-Sachdin in einem sehr sensiblen Bereich, in dem kate ndrdliche
Wassermassen auf warmere Wassermassen aus der Japansee treffen (Abb. 1). Heute ist diese
Region durch eine hohe Produktivitét, einen markanten Eintrag an eistransportiertem Materid
(Eisrandoszillationszone; Kapitel 5.1.2) und geringeren sommerlichen  Salinitéten
gekennzeichnet (Abb. 3C).

*Hochfrequente Variationen der verschiedenen Proxies im Kern LV28-2 im Zeitraum zwischen
ca. 30 und 80 ka

Untersuchungen an verschiedenen Proxies am Kern LV28-2 zeigen besonders im Stadium 3
kurzfristige Variationen (Abb. 28). Die Gehdte an eistransportiertem Materid (IRD) weisen
ghnlich abrupte Schwankungen auf, wie sie die 8°C- und &'0-1sotopen von N. pachyderma (s)
und Zahlungen an Diatomeen aufzeigen. Die Maxima im IRD-Gehalt im Stadium 3 sind
groitenteils verbunden mit 3°C, -Minima und &0, -Maxima und geringen Gehalten an
Diatomeen. Umgekehrt zeigen die 5°0y ,-Minima héufig eine Korrelation zu &°C -Maxima
und IRD-Minima sowie hoheren Diatomeen-Gehdten. In  Hinblick auf potentielle
Schmelzwassereinflisse treten 3“0y -Minima auf, die mit erhohten Anteilen an
eistransportiertem Materid zusammenfallen. Solche gekoppelten Variationen im 6180N_pl-8i gnal
und IRD-Gehalt werden im Stadium 4 beobachtet. Am Ende des Stadiums 4 weist der Kern
LV28-2 in Verbindung mit 50, ,-Minima, IRD-Maxima und extrem geringen &°C, -Werten
auf besondere oberflachenhydrographische Bedingungen hin (Kapitel 5.2.3).

Die kleinskaligen Variationen im Ochotskischen Meer scheinen in Beziehung zu globaen
kurzfristigen klimatischen Wechsd zu stehen. Ahnliche Oszillationen sind in  den
gronléndischen Eiskernen als Dansgaard-Oeschger Zyklen (DANSGAARD et al., 1993), und in
verschiedenen marinen Sedimentkernen des Nordatlantiks als Heinrich-Ereignisse (HEINRICH,
1988) und Bond-Zyklen (BOND et al., 1993) bekannt. Diese Klimaoszillationen sind Uber den
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Nordatlantik hinaus auch im nordpazifischen Raum (KOTILAINEN und SHACKLETON, 1995;
BEHL und KENNETT, 1996; LUND und Mix, 1998; HENDY und KENNETT, 2000; KIEFER €t al .,
2001) beschrieben worden. Eine genaue Anbindung der stark variierenden IRD-Maxima und
6180N_p_-Minimavom Kern LV 28-2 an die hochfrequenten Dansgaard-Oeschger Klimazyklen ist
aufgrund der relativ geringen zeitlichen Auflésung und der wenigen Altersfixpunkte im Stadium
3 nur bedingt moglich. Eine enge Korrelation zu den D/O-Zyklen ist aber wahrscheinlich.
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Abb. 28: Korrelation der suborbitalen Variationen an verschiedenen Parametern im Kern LV28-2 mit den 5'®0-
Profil des GISP 2-Eiskernes (GROOTES und STUIVER, 1997). Eingezeichnet sind die Dansgaard-Oeschger
Ereignisse nach JOHNSEN et al. (1992) und die Heinrich-Lagen (gestrichelte Linie; BOND et al., 1993; BOND
und LOTTI, 1995).
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In erster Annaherung wiirden die bekannten Interstadiale mit benthischen und planktischen 5'°0-
Minima, IRD-Minima und Produktivitétsmaxima einhergehen (Abb. 28). Umgekehrtes gilt fir
die Stadide. So korrelieren die geringen Lufttemperaturen Uber Gronland, die in den GISP2-
Eiskern in den Stadialen aufgezeichnet sind, groftenteils mit erhdhter Meereisbedeckung und
IRD-Eintrag im Ochotskischen Meer. Die Maximaim IRD im Ochotskischen Meer stehen dabei
den Heinrich-Ereignissen im N-Atlantik (H1-H6; BOND et al., 1993; BOND und LOTTI, 1995)
zeitlich sehr nahe.

Die kurzfristigen Variaionen im 6180N_p-Signal in den Stadien 3 und 4 reflektieren grof3ere
Anderungen in den oberflachenahen Wassermassen-Signaturen als an Ubergang vom LGM
zum Holozén. Um den lokalen Effekt auf die oberflachennahen Wassermassen-Signaturen an
der Lokation LV 28-2 besser abzuschétzen, wurde der globae ,5®0-Eiseffekt* (VOGELSANG,
1990) von der 5'0-Planktonkurve abgezogen (Abb. 29). Danach schwankt das lokale '°0-
Signal zwischen LGM zum Holozan (mit Ausnahme Bolling/Alleréd) zwischen 0.3 und 0.6%o.
Diese Anderung entspricht einer Temperaturerhthung von 1-2°C oder eine Salinitétsabnahme
von 0.5-1.0 Einheiten. Im Stadium 3 und 4 zeigen die kurzfristigen Schwankungen im &'%0-
Signal Hiibe von 0.9-0.6%o. Im Vergleich zum heutigen 5'°0-Wert sind die 3®0-Minima um bis

zu 1.5%o geringer, die 5'*0-Maxima um ca. 0.5%. geringer. Sie wirden im Vergleich zu heute
mit einer Temperaturerhéhung von 2-6°C und/oder einer Salinitétsreduzierung von bis zu 3
Einheiten einhergehen.
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Abb. 29: Sauerstoffisotopenwerte von N. pachyderma(s) am Kern LV28-2 unter Abzug desglobalen “3'0-
Eiseffekts* (VOGELSANG, 1990). Eingetragen ist der %0, , -Wert derOberfl &chenprobe.
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FlUr eine weitergehende Interpretation des lokalen 3®0-Signals sind jedoch noch folgende
Uberlegungen zu beriicksichtigen: Die planktische Foraminifere N. pachyderma (s) kalzifiziert
im Ochotskischen Meer in Tiefen zwischen 20-200 m (ALDERMAN, 1996; BAUCH et al., in
press), aso in Tiefenbereichen die grofdenteils der kalten Zwischenwassermassenschicht
(“dichothermal layer*) zugeordnet werden (Kapitel 5.1.3). Die Temperatur der kalten
Zwischenwassermassenschicht liegt im Sommer am SE-Ende des Kontinentalhanges Sachalin
zwischen 4°C und -1°C (BIEBOwW und HUTTEN, 1999). Aus dem Vergleich des rezenten 50
Npsediment -VVErtes mit den 30, -Werten (BAUCH et al., in press), den die Foraminifere
theoretisch bei ihrer Kalzifizierung im Gleichgewicht mit dem &°0-Wasserwert bei
unterschiedlichen Temperaturen von ca. 4°C bis -1°C annehmen sollte, wird an der Kernstation
LV28-2 eine heutige Kazfizierungstiefe zwischen 20-50 m (Tiefenbereiche der oberen
dichothermalen Schicht) mit einer entsprechenden Wassertemperatur von ca. 2°C postuliert.
Temperaturanstiege in den Interstadialen von bis zu 6°C sind im eher katzeitlichen Stadium 3 im
Vergleich zu heute schwer vorstellbar. Wahrscheinlicher ist, dal? die Schwankungen im 3*°0, -
Isotopensignal  vor dlem Veranderungen im Salzgehalt, d.h. Flufl3 (infolge erhohter
Niederschldge) und/bzw. Schmelzwasser reflektieren.

Ozeanographische Anderungen im Ochotskischen Meer werden auch durch Anderungen im
oberflachennahen Einstrom von Wassermassen aus dem NW-Pazifik (via Kamtschatkastrom)
beeinflulkt. Gerade fir die letzten ca. 70 ka steht eine hochauflsende 5'°0-Planktonkurve aus
dem angrenzenden NW-Pazifik (Detroit Seamount) fur einen Vergleich zur Verfigung (KIEFER
et a., 2001). Se postulieren fur die Stadide im Stadium 3 eine Erwd&rmung der
oberflachennahen Wassertemperaturen aufgrund eines reduzierten Auftriebes von kédteren
Wassermassen im NW-Pazifik. Umgekehrt weisen die Fluktuationen in der &'°0-Planktonkurve
im NW-Pazifik auf kdtere Temperaturen in den Interstadialen aufgrund einer globa verstarkten
thermohalinen Zirkulation, die an ihrem Endpunkt im NW-Pazifik zu einem verstérkten Auftrieb
von kalteren Wassermassen fuhrt. Die stratigraphische Zuordnung von Stadialen und
Interstadialen wird durch die Korrelation der benthischen &0-Kurven im NW-Pazifik mit den
5"05.um0s -Werten im Ochotskischen Meer (LV28-2) moglich, mit hoheren &'°0-Werten
wahrend der Stadiale an beiden Kernlokationen.

Im westlichen Ochotskischen Meer am Kern LV28-2 zeichnet sich eine deutliche 50y, -
Anomélie zu geringeren 3'*0-Werten fir den Zeitraum zwischen ca. 30 und 80 ka ab (50,
minus Eiseffekt; Abb. 29), die zundchst auf einen signifikanten SiRwasserzuflufd hindeuten.
Die extremen &°0-Minima im Kern LV28-2 stellen dabei €in eher lokales Phdanomen dar, das
sicherlich im Zusammenhang mit einem erhdhten StiRwassereintrag (Fluf3- und Schmelzwasser)
durch den Amur wéhrend der Interstadiale zu deuten ist. Aber selbst die stadialen &'°0,, -Werte
zeigen im Stadium 3 deutlich geringere Werte as im Holozén und verweisen auf ene
SuRwasserzufuhr. Das Ausmal’ der Beeinflussung durch Sifdwasser wird durch den Vergleich
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der &0, ,-Isotopenkurven vom Kontinentalhang Sachalins und Kamtschatkas deutlich.
Wahrend im Stadium 3 vor Kamtschatka deutlich hthere 5'°0-Werte auftreten, zeigen die Kerne
vor Sachalin geringere, SiiRwasser-beeinflulte 5'°0-Isotopenwerte auf (5'°0-Differenz im
Stadium 3 ca. 0.5-1%o0; Kapitel 5.2.3). Die geringen 6180N_p_-Werte wahrend der Interstadiale am
stidwestlichen Kern LV28-2 kénnen demzufolge nicht im Zusammenhang mit einem Einflul
von kélteren Wassern aus dem NW-Pazifik in das Ochotskische Meer gedeutet werden.
Aul¥erdem wirden sie genau umgekehrt auf einen warmeren Zustrom hinweisen, dal3 aber
gerade in den Interstadialen des Stadiums 3 nicht zu erwarten wére (KIEFER et al., 2001).

*Klimatische Deutungen der kleinskaligen Variationen am Kern LV28-2

Neben Meeresspiegel- und Insolationsschwankungen haben Wechsdl im  atmosphérischen
Zirkulationssystem eine grof3e Bedeutung fr die Ozeanographie im Ochotskischen Meer. Heute
unterliegt die winterliche Meereishedeckung starken jahrlichen Schwankungen in Abhéngigkeit
von der Lage und Ausprdgung des Sibirischen Hochs und des Aleuten Tiefs (Kapitd 2;
CAVALIERI und PARKINSON, 1987, PARKINSON und GRATZ, 1983). Fur das Klima und den
hydrologischen Zyklus in dieser Region sind die vorherrschenden Monsunwinde von
Bedeutung. Wahrend der sommerliche SE-Monsun zu erhdhten Niederschldgen fuhrt, sorgt der
kalte NE-bzw. NW-Monsun im Winter fir eine weit nach Siiden reichende Meereisbedeckung
im Ochotskischen Meer (WAKATSUCHI und MARTIN, 1990), insbesondere auf der Westseite.

Die IRD- und &%0-Maxima scheinen mit verstéarkten NW-Monsunaktivitéten
zusammenzuhéngen, die kalte, polare und trockene Luftmassen in das Ochotskische Meer
transportieren und so die Meereishildung forcieren. Erhéhte Meereishildung im Winter an den
nordlichen Schelfen und ein Abschmelzen des estransportierten Materids im  Sommer
verursacht die Anstiege im IRD-Gehat am Kern LV28-2. Lichtlimitation durch ene
ausgedehntere sommerliche Meereisdecke und ein geringerer fluviatiler Eintrag (geringere
Niederschlage) fuhren zu einer verminderten Produktivitdt im Ochotskischen Meer (geringe
Gehalte an Diatomeen).

Stadiale mit hohen IRD-Antellen im Stadium 3 werden abrupt unterbrochen von markanten
5'°0y ,-Minima (Abb. 28). Die &'°0, ,-Minima zeigen groftenteils eine strenge Korrelation zu
5“Cy,-Maxima und IRD-Minima, die auf verbesserte klimatische Bedingungen mit zum
groftenteils offenen sommerlichen Wasserflachen hindeuten. So reflektieren die markanten

5°0y,-Minima wéhrend der Interstadidle am Kern LV28-2 bessere ozeanographische

Bedingungen, die hdchstwahrscheinlich einhergehen mit verstarkten Niederschliégen und/oder
hoheren Temperaturen, infolge einer Intensivierung des SE-Monsuns bzw. Abschwéchung des
NW-Monsuns. Ahnliche atmosphérisch gesteuerte pal dozeanographische Phanomene sind auch
aus verschiedenen Arbeiten aus den NW-pazifischen Randmeeren der China- und der Japansee
beschrieben worden (WANG 1999; TADA et al., 1999; IRINO & al., 2001). Erhohter Flul3- und

79



5. Ergebnisse und Diskussion - Kurzfristige und langfristige Klimavariabilitét

Schmelzwassereintrag in das Ochotskische Meer fiihren zudem zu einer stérkeren Stratifizierung
der Oberflachenwassermassen. Hohere Produktivitét (ansteigende Diatomeengehalte) und eine
Abschwéchung der Tiefenwasserventilation zu diesen Zeiten sind die Folge.

80



5. Ergebnisse und Diskussion - Eisdrift

5.4 Die Eisdrift im Ochotskischen Megr wahrend der letzten ca. 200.000 Jahre

5.4.1 Paléozeanographische Bedeutung einer Meereisdecke

Die Beantwortung der Frage nach dem Vorhandensein und der Ausdehnung einer Eisbedeckung
im Vergleich zu rezenten Bedingungen erlaubt Rickschliisse auf Verdnderungen der
Stromungsmuster im Ochotskischen Meer, aus denen sich zum Tell auch Hinweise auf die
hydrographischen Verhaltnisse im angrenzenden NW-Pazifik ableiten lassen. Das Meerels hat
einen dominierenden Einfluld auf klimatische und hydrographische Prozesse, insbesondere auf
den Strahlungshaushalt der Erde, der Bildung von Tiefenwassern und die Produktivitét im
Ochotskischen Meer. Der Eintrag von Sedimenten in das Ochotskische Meer wird weitgehend
durch lokale Wetterbedingungen und den Stand des Meeresspiegels bestimmt. Drastische
Klimaverdnderungen, wie enorme M eeresspiegel absenkungen wahrend des letzten Glazias und
Insolationsschwankungen, kdnnen grof3e Auswirkungen auf Eisbildung und Sedimentation im
Ochotskischen Meer haben. Die Meereisdecke spielt aul3erdem einen entscheidenden Faktor im
Gasaustausch zwischen dem Ozean und der Atmosphére. In Verbindung mit einer ausgedehnten
M eereisdecke kdnnen sich grof3e Mengen an Methan unter der Eisdecke ansammeln, welche aus
dem Zerfall von Gashydraten freigesetzt werden. Fluktuationen in der Meereisdecke kdnnen so
zu méchtigen Methanpul sationen in die Atmosphare fihren.

5.4.2 Rekonstruktion der Meereisbedeckung im Ochotskischen Meer

Aufgrund der Unterschiede in den IRD-Zeitscheibenmustern aus den Stadien 1 bis 5 einerseits
und dem Stadium 6 anderseits, die auf deutliche Veranderungen in den Umweltbedingungen
hinweisen, wird das Stadium 6 bei der paldozeanographischen Rekonstruktion spdter gesondert
betrachtet (Kapitel 5.4.2.2).

5.4.2.1 Der letzte Glazial/lnterglazialzyklus

Es &% sch wéhrend des letzten Glazid/Interglazidzyklus en  typisches
Meereisverbreitungsmuster im Ochotskischen Meeres erkennen, welches eine strenge West-Ost-
Asymmetrie in der Meereisbedeckung aufweist. Hohe IRD-Akkumulationsraten kennzeichnen
auf der westlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins enen  dominanten
Meereistransport, der in den interglaziden Stadien weniger markant ist als in den glaziden
Klimaphasen (Abb. 30). Die ¢stliche Region vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas ist
gepragt durch einen relativ geringen IRD-Flux wahrend des letzten Glazia/Interglaziazyklus.
Aus diesen geringen IRD-Anteilen werden hierfir gréftenteils offene Wasserflachen bzw. eine
bisin diese Region reichende saisonal fluktuierende M eereisdecke postuliert.

Verschiedene Faktoren verursachen diese strenge West-Ost-Asymmetrie  in - der
Meereisbedeckung im Ochotskischen Meer. Einersaits verhindern wérmere, sazreichere
einstromende pazifische Wassermassen durch den Kamtschatkastrom eine dstliche Ausbreitung
der Meereisdecke. Zum anderen verursachen der verstérkte Amureintrag, die kalten NW-
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Winde, kistennahe Polynyas eine stdndige Zufuhr von Meereis im westlichen Bereich des
Ochotskischen Meeres, und somit eine verstarkte Ablagerung von eistransportiertem Materid in
dieser Region.
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Abb. 30: Gemittelte interglaziale (127-71 ka) und glaziale (71-10 ka) IRD-Akkumulationsraten. Schwarze Kreise
stellen die beriicksichtigten Kernlokationen dar. Eingezeichnet sind postulierte Oberfléchenzirkulationsmuster
(Pfeile), Schelfbereiche, die aufgrund der glazialen Meeresspiegel absenkung trocken lagen (grau schraffiert, -120
m), und Bereiche, die eine zum Grof3teil ganzjdhrige Meereisbedeckung im NW-Tell des Ochotskischen Meeres

kennzeichnen.

«Sauerstoffisotopenstadium 5 (127-71 ka)

Far  diesen  Zdtraum  existiert  hochstwahrscheinlich  ein sehr ahnliches
Oberflachenzirkulationssystem wie heute (Kapitel 5.1). Hohe IRD-Raten im Zentrum des
Ochotskischen Meeres und vor dem Kontinentalhang Sachalins kennzeichnen die durch den
Ostsachdinstrom (Abb. 2A) nach Siden gerichtete Meereisdrift und den ausgepragten
zyklonden Wirbel im Zentrum des Ochotskischen Meeres (Abb. 31). Im Substadium 5.5
reflektieren geringere 30y -Werte im Ostteil, im Vergleich zum zentrden Teil des
Ochotskischen Meeres, den Einflul des Kamtschatkastromes, der warme sazreichere
Wassermassen aus dem NW-Pazifik in die 6stliche Region des Ochotskischen Meeres
transportiert (Kapitel 5.2.3).

Die IRD-Zahlungen weisen Uber weite Gebiete des Ochotskischen Meeres sehr geringe Werte
auf, infolge dessen fur diesen Zeitraum grofdtentells offene Wasserflachen postuliert werden,
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die mit hohen Gehaten an planktischen Foraminiferen einhergehen (Kapite 5.2.4).
Sommerliche Meereisschmelze (SANCETTA, 1992), erhdhter FlulReintrag durch den Amur (z.B.
ROGACHEV, 2000), forciert durch eine hohe Sommer-Insolation und einer Intensivierung des
Sommermonsuns (Abb. 32; WANG, 1999), fihren wahrscheinlich im Substadium 5.5 zu einen
vermehrten Nahrstoffeintrag und einer erhéhten biologischen Produktion, die so nur in ihrem
Ausmal?im Holozan erreicht wird. Geringere M eerei sausdehnung und daran gekoppelte erhohte
Produktivitét ist verbunden mit klimatischer Erwé&rmung zu dieser Zeit (GORBARENKO, 1991),
dielaut VELICHKO (1989) noch stérker ausgeprégt war, as das Holozan.

Erhebliche Schwankungen in den §'°O, ,-und "C -Daten im Stadium 5 (mit Ausnahme des
Substadiums 5.5) - sowie in den Stadien 3 und 4 (Kapitel 5.2.3) - in den verschiedenen
Kernprofilen weisen darauf, dal3 zu diesen Zeiten keine massive Meereisdecke bestanden haben
kann, sondern eher eine saisonal stark variable Meereisdecke vorgelegen haben mul3. Die
groRen Fluktuationen in den **O/“C, -Werten dokumentieren wahrscheinlich neben dem
AmurfluBeintrag vor dlem ein haufig wiederkehrendes, lokal begrenztes Aufreiffen der
Meereisdecke mit regional eingegrenzter Schmelzwasserzufuhr in den Interglazialen und
Glaziadlen. Markante Gradienten in den Isotopensignalen der planktischen und benthischen
Foraminiferen weisen Uber den Grof3teil des Ochotskischen Meeres auf ein stark stratifiziertes
Oberfl&chenwasser besonders im mittleren und spaten Stadium 5 hin. Eine stabile Schichtung
der Wassersaule durch Amurflul> und zum Tell Schmelzwassereintrag, Meereisschmelze,
sowie erhohte Niederschldge, durfte eine aktive Tiefenkonvektion wahrend des Stadiums 5
verhindern, wobei episodische Tiefenwasserbildungen nur an den meereisdominierten NW-
Schelfgebieten auftreten konnten.

Markante kurzfristige oberflachenhydrographische Anderungen treten im Stadial 5.4 auf. Es
wird charakterisiert durch erhohte Anteile an eistransportiertem Materid (Kapitel 5.2.6) und
50y ,-Minima, sowie markanten Einbrichen im &“C, -Signa (Kapite 5.2.3).
Methanventingerscheinungen, eine zeitweise intensvere Meereisbedeckung und regional
begrenzter Schmelzwassereintrag, infolge eines Insolationsminimums und
Meeresspiegelabfalls, sowie eines Wintermonsunmaximums (Abb. 32), konnten diese
oberflachenhydrographischen Verénderungen bewirken.

Abb. 31 (n&chste Seite): Raumliche und zeitliche Schwankungen im Eintrag von eistransportiertem Materia fir
die letzten ca. 200.000 Jahre im Ochotskischen Meer, as Anzeiger der Meereisausbreitung. Schwarze Kreise
kennzeichnen beriicksichtigte Kernstationen. Pfeile reflektieren das postulierte Oberfléchenzirkulationsmuster fir

das Ochotskische Meer in den verschiedenen Zeitscheiben.
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«Sauerstoffisotopenstadium 4 (71-57 ka)

Deutlich hthere IRD-Raten treten im Stadium 4 auf (Abb. 31). Hohe IRD-Akkumulationsraten
vor dem Kontinentalhang Sachalins und geringe IRD-Fluxraten an der Ostseite reflektieren den
deutlichen West-Ostgradienten in der Meereisbedeckung, mit einer Meereisdrift im Westtell und
grof¥enteils eisfreien Bedingungen vor Kamtschatka. Eine verstérkte westliche bzw.
nordwestliche Meereisbedeckung dirfte ein abgeschwéchtes nach Siden verlagerndes
zyklonales Strémungssystem im Ochotskischen Meer verursachen. Markante &°O, -
Amplitudenschwankungen an den Kernen LV28-2, LV27-12, LV27-9 vor der SE-Kuste
Sachalins und der SW-K tiste Kamtschatkas und ausgewiesene 3°C, -Minima (LV28-2, LV27-
12) markieren wahrscheinlich regional begrenzte Flul3- und Schmelzwassereinstrome (Kapitel
5.3.2) bzw. erhthte Niederschldge im NW-pazifischen Raum, sowie Methanentgasungen im
Ochotskischen Meer (Kapitel 5.2.3).

Landgeologische Untersuchungen an den nérdlichen und 0stlichen Kustenregionen des
Ochotskischen Meeres weisen auf Vergletscherungen wahrend des spéaten Pleistozéns
(ANANJEV et al., 1984; BRAITSEVA und MELEKESTSEV, 1974), wobe Gletschermassen
wahrend des Isotopenstadiums 4 die Kiuste E-Kamtschatkas erreichten (BRAITSEVA und
MELEKESTSEV, 1974). Die spétpleistozéne Vereisungsgeschichte des nordostsibirischen
Raumes unterscheidet sich deutlich zum européischen Raum, da NE-Sibirien gekennzeichnet ist
durch eine Verstérkung der Vergletscherung in den frilhen Phasen des Spétpleistozans (Stadium
4) gegentber spéteren Phasen (Stadium 2) (Abb. 32; VELICHKO 1987, 1992; ARKHIPOV et al.
1986; DENTON und HUGHES, 1981; ANANJEV et al., 1984; ANANJEV et al., 1993; ONO und
NARUSE, 1997). Aufgrund von IRD-Zeitscheibenmustern und IRD-Akkumulationsraten
scheint aber Eisbergeintrag nur im Stadium 6 eine besondere Rolle zu spielen.

Meereisschmelze und regional begrenzter Flul3- und Schmelzwassereintrag bzw. erhohte
Niederschlage unterbinden zum Grofteil eine aktive Tiefenkonvektion. Als Anzeiger von
Schwankungen in der Zwischenwasserdurchliftung zeigen die 5*C-Werte der epibenthischen
Foraminifere C. wuellerstorfi am Kern LV28-2 an der SE-Kuste Sachalins niedrige Werte im
Stadium 4 an (TIEDEMANN €t al., in Vorb.). Tiefenwasserbildungsprozesse scheinen nur lokal
auf die nordwestlichen Schelfgebiete begrenzt zu sein.

Variationen in der Monsunaktivitét, gekoppelt mit Meeresspiegelschwankungen und

Methanpul sationen im Stadium 4, markieren diese vor dlem meereisdominierte Zeitscheibe, die
auch regional von Fluf3- und Schmel zwassereintrégen gepragt ist (Abb. 32, Kapitel 5.3.2).
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«Sauerstoffisotopenstadium 3 (57-24 ka)

Die IRD-Raten im Stadium 3 unterscheiden sich kaum von denen im Stadium 4. Maxima in den
IRD-Akkumulationsraten im westlichen Tell bis weit an die Sldspitze Sachalins und im
zentralen Bereich des Ochotskischen Meeres weisen auf ene saisona mobile
Meereishedeckung, mit einer nach Slden gerichteten Meereisdrift und einem ausgepragten
zyklonalen Wirbel im Zentrum des Ochotskischen Meeres (Abb. 31). Markante kurzzeitige
Anstiege an estransportiertem Materia in den sudlichen Kernen des Ochotskischen Meeres
(LV28-2; Kapitd 5.3.2), reflektieren eine stark zeitlich und réumlich fluktuierende
Meereisdecke. Gleichwohl verweisen méachtige Ablagerungen von vulkanischen Aschenlagen
(K2, K3) Uber den Groliteil des Ochotskischen Meeres auf eine Uber einen l&ngeren Zeitraum
im Stadium 3 zumindest saisonal offene Wasserflache.

Geringe Antelle an planktischen Foraminiferen und ein hoher IRD-Flux deuten auf ein zum
Uberwiegenden Teil meereisdominiertes Zeitintervall, in dem die Produktivitétsanstiege nur sehr
gering und von kurzer Dauer sind (Kapitd 5.2.6). Eine ausgewiesene verstérkte
Meereisbildung besonders im spédten Stadium 3 bis an die Slidspitze Sachalins, in Beziehung
mit hohen 5°C, -Daten (Kapitel 5.2.3), weisen auf eine erhthte Tiefenwasserbildung im
Ochotskischen Meer (, Brine-Formation“ wahrend des Meereiszuwachses). Diese Vermutung
findet in diesem Zeitraum ihre Bestdtigung durch hohe &“C-Werte der epibenthischen
Foraminifere C. wuellerstorfi im Kern LV 28-2 vor der SE-KUste Sachalins (TIEDEMANN et al .,
inVorb.).

Die starken Fluktuationen im IRD-Vorkommen (LV28-2) im mittleren Stadium 3 sind
wahrscheinlich auf Verdnderungen im atmosphérischen Zirkulationsmuster, im Wechsd
zwischen NW- und SE-Monsun, zuriickzufihren (Kapitel 5.3.2). 5'°0y,-Minima auf der
stidwestlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins weisen auf loka begrenzte Fluf3- und
Schmel zwassereinflisse in diesem Bereich des Ochotskischen Meeres (LV28-2). Planktische
und benthische Isotopensignale zeigen einen deutlichen Gradienten in diesem Zeitraum auf
(Kapitel 5.2.3), die darauf hindeuten, dal? Uber weite Teile des Ochotskischen Meeres zu dieser
Zeit eine stratifizierte Oberflachenwassermasse vorgelegen hat, infolge eines htheren Fluf- und
Schmelzwassereintrages, Meerei sschmel ze bzw. erhdhten Niederschlagen.

Insgesamt ist das Stadium 3 mit dem steten Wechsel eisfreier Wasseroberfl&chen und saisonal
fluktuierender Meereishedeckung (im westlichen Bereich) und gréltenteills eisfreien
Bedingungen im oOstlichen Teil des Ochotskischen Meeres ein aulerst variabler, klimatisch
sensitiver Zeitraum.
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sLetztes glaziales Maximum (24-18 ka)

Das letzte glaziale Maximum (LGM) ist gekennzeichnet durch eine forcierte Meereishildung, mit
sehr hohen Eintrégen an eistransportiertem Materid in das Ochotskische Meer (Abb. 31). Der
Kern LV27-4 an der NE-K Uste Sachalins weist wie im Stadium 3 und 4 deutlich geringere IRD-
Raten auf alsdie sudlicher positionierten Kernstationen. Diese Nord-Sud-Umkehr in den IRD-
Akkumulationsraten deutet moglicherweise auf eine besonders wdahrend des letzten
Hochglazials zeitweise starre Meereisdecke im Ochotskischen Meer nordlich 55°N hin, welche
es nicht erlaubte, dal3 sich grof3e Mengen an elstransportierten Material in diese Region absetzen
konnten. Das Zentrum des saisonalen, mobilen Meereistransportes scheint sich zu diesem
Zeitpunkt weiter nach Stiden verlagert zu haben.

Am Kontinentalhang Sachalins weisen 3°°C, -Minima (Kapitel 5.3.1) und IRD-Maxima auf
eine auch zum grofden Tel vorhandene sommerliche Meereisbedeckung hin. Die reativ
niedrigen IRD-Akkumulationsraten im Ostlichen Teil des Ochotskischen Meeres unterstiitzen die
aus Diatomeenuntersuchungen abgel eitete Annahme von SHIGA und KolzuMi (2000), dal3 diese
Bereiche flr das letzte glaziale Maximum groftenteils eisfrei waren bzw. nur eine saisonal
fluktuierende, mobile Meereisdecke vorgelegen hat. Markante IRD-Maxima im Zentrum des
Ochotskischen Meeres verweisen auf ein, wenn auch vermindertes und weiter nach Siden
reichendes, zyklonales Oberfldchenzirkulationssystem. Die hohen IRD-Gehdte im
Ochotskischen Meer wahrend des letzten LGM unterscheiden sich deutlich von den anderen
Glazialen und Interglaziaen, welche die Vermutung nahe legen, dal? im Ochotskischen Meer zu
dieser Zeit zum Grofdteil eine weit ausgedehnte mobile Meereisdecke bestanden hat, die in
diesem Ausmal3d wahrend des |etzten Glazial/Interglazia zyklus nicht mehr erreicht wird.

Glazider Meeresspiegelabfall (CHAPPEL und SHACKLETON, 1986), verstérkte atmosphérische
Zirkulation (COHMAP, 1988), zunehmende Wintermonsunaktivitét (WANG et al., 1999) und
eine geringe Sommerinsolation zu dieser Zeit (BERGER und LOUTRE, 1991; Abb. 32) bewirken
eine langer andauernde Meereisausbreitung mit grof3erer Bildungsrate und Volumen, sowie ene
Erhohung der Verwitterungsrate der anstehenden Gesteine auf den frelliegenden nordlichen
Schelfen, infolge dessen es zu einem vermehrten Eintrag von eistransportiertem Materid in das
Sediment kommt. Erhohter fluviatiler Eintrag durch den Amur kann aufgrund der postulierten
kalten, trockenen klimatischen Bedingungen fir das LGM ausgeschlossen werden (HOVAN &
a., 1991; CLIMAP 1981, ANANJEV et a., 1993). Wahrscheinlich ist es, dal3 wahrend des
letzten glaziden Maximums auch Polynyas, wie sie auch heute im Ochotskischen Meer
beobachtet werden (Kashevarov-Bank; MARTIN und KAWASE, 1998), eine grof3ere Bedeutung
haben, die so enersaits die Meereishildung und auch Tiefenwasserbildungsprozesse forcieren
konnten. Der glazidle Meeresspiegelabfall bewirkte gleichfalls, dal3 flache Schelfgebiete
trockenfallen und so ein Einstrom warmerer Wassermassen aus dem Japanischen Meer durch
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die Soya-Stral3e (Abb.1,- Tiefe 55 m) verhindert wurde. Dieser abgeschnirte Warmetransport
begiinstigte die Meereishildung im Ochotskischen Meer (VOzOVIK, 1985).

Geringe Anteile an planktischen Foraminiferen weisen auf eine sehr geringe Produktivitét im
LGM (Kapitel 5.2.6; Anhang H2). Lichtlimitation und eine ansteigende vertikale Konvektion in
der Wassersdule, infolge einer ausgedehnten Uber den Grofdteil des Jahres vorhandenen
Meereisdecke und einer verstarkten atmosphérischen Zirkulation, sowie der geringe
AmurfluReintrag, fihren zu einer Nahrstoffabreicherung in der Wasseroberflache und folglich
zu einer geringen Produktivitét. Die zunehmende glaziale Meereishildung spielt ebenfalls eine
grofRe Ralle fur die Hydrologie des angrenzenden NW-Pazifiks. Aufgrund einer vermehrten
Eishildung im Ochotskischen Meer kommt es zu einer verstérkten Tiefenwassermassenbildung,
wobei diese zu ener besseren Durchltftung des nordpazifischen
Zwischenwassermassenstockwerkes beitragt (KEIGWIN, 1998; TIEDEMANN €t al., in Vorb.).

Wenig bekannt ist die glaziale Vereisungsgeschichte des Ochotskischen Meeres. HUGHES
(1995) und GROSSWALD und HUGHES (1998) vertreten die Ansicht, dal3 der nordpazifische
Festlandsgurtel mit einer Eisdecke bedeckt war, wobel sich nach ihrer Meinung auch ene
méchtige Eiskappe bis in das Ochotskische Meer erstreckte. Demgegentiber steht jedoch die
Auffassung, dal3 Sibirien zu trocken war, um die Herausbildung einer Eiskappe zu ermdglichen
(CLIMAP Project Members, 1981; VELICHKO et al., 1993; BIRYUKOV et al., 1988). Es gibt
keine klaren Beweise, die fUr eine Eiskappe im LGM im ostsibirischen Raum sprechen,
vidmehr  deuten  geomorphologische,  paldo-Okologische und  sedimentologische
Untersuchungen auf zu grof3en Teilen eisfreies Gebiet (SHER, 1992, 1995; FARTYSHEV, 1993;
NURNBERG et a., 1997).

Auch neuere Arbeiten stehen im strengen Kontrast zu dem postulierten Eisgurtel Uber den
ganzen nordlichen Schelfgebieten von Svalbard bis zur Beringsee von GROSSWALD (1998).
Seismische Erkundungen und landgeologische Aufnahmen zeigen, dal3 der nordeuropéische
Eisgurtel wahrend des LGM nur auf die Barentssee beschréankt war (SVENDSEN et al., 1999).
Die meisten Autoren gehen davon aus, dal3 sich die Vereisung im LGM im ostsibirischen Raum
nur auf einige Hochgebirgsgletscher vor dlem auf Kamtschatka beschrankte, die nicht die
trocken gelegten Schelfregionen zu dieser Zet erreichten (BIRYUKOV et al., 1988; FRENZEL &
al., 1992). Nach FLINT (1971), HOPKINS (1972) und FRENZEL et al. (1992) existierten auch
kleine Gletscher an der Nordkiste des Ochotskischen Meeres, die in ihrer Ausdehnung
gegentiber den Hochgebirgsgletschern auf Kamtschatka nur eine untergeordnete Rolle spielen.
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*Die Zeit um die Termination | und das Sauerstoffisotopenstadium 1 (ca. 18 ka-rezent)

Da3 sich die Obeflachenzirkulationsmuster in  der Ubergangsperiode des letzten
Glazid/Interglazids besonders schnell é@nderten, wird an den zetlichen IRD-Fuktuationen
zwischen 6000 und 18.000 J.v.h. (Termination 1) deutlich (Kapitel 5.2.6, Abb. 31). Die IRD-
Muster manifestieren die zeitlichen Fluktuationen der Meereisdecke in Richtung des
nordwestlichen Schelfgebietes. Wahrend noch vor ca. 18.000 J.v.h. eine fur weite Tele des
Ochotskischen Meeres méchtige Meereisbedeckung angenommen wird, erfolgten in der
Termination | drastische Anderungen. Markante IRD-Maxima treten in der Termination | auf,
die etwa zeitgleich mit den nordatlantischen Schmelzwasserereignissen |, und I; einhergehen
(FAIRBANKS, 1989; Kapitel 5.2.6). Die IRD-Anstiege gehen grofdtenteils mit hohen Gehalten
an planktischen Foraminiferen einher, welche auf klimatisch verbesserte Bedingungen zu dieser
Zeit hindeuten.

M eeresspiegel anstieg und Insolationsmaxima (Abb. 32) kénnten ein Freisetzen von Gletschern
bzw. ene erhohte Zulieferung von terrigenem Materiad auf die Schelfgebiete von einer
kleinrdumigen kontinentalen Vergletscherung bewirken. Vor ca. 15.000 J.v.h. weisen am Kern
LV 28-2 hohe 5"*C-Werte der epibenthischen Foraminifere C. wuellerstorfi (TIEDEMANN ¢ al.,
inVorb.) auf einen Tiefenwasserausstrom aus dem Ochotskischen Meer, der kompensiert wird
durch einen Oberflacheneinstrom aus dem NW-Pazifik (Kamtschatkastrom), welcher so
wahrscheinlich  mit  enem regional begrenzten Schmelzwasserzustrom aus der
nordwestpazifischen Region einhergeht. Daflr sprechen die wahrend der Termination | in den
5'°0,,-Werten hohen Gradienten in den Kernen vor den Kurilen (LV27-10), im
Einstromgebiet der pazifischen Wassermassen (Kapitel 5.2.3).

Ein schneller Rickgang der Meereisbedeckung im Ochotskischen Meer markiert den Zeitraum
zwischen 15.000 und 9000 J.v.h. (Kapitel 5.2.6). Dies stimmt mit anderen im Ochotskischen
Meer durchgefiihrten sedimentologischen bzw. mikropadontologischen Untersuchungen
Uberein (SHIGA et al., 1997; GORBARENKO, 1996; TERNOIS e al. 2000). Wahrend dieses
Zeitraumes wird aufgrund verbesserter klimatischer Bedingungen (TERNOIS et al., in press)
und des Rickzuges der Meereisdecke das zyklonale Oberflachenzirkulationssytem im
Ochotskischen Meer forciert. Deutliche Gradienten zwischen dem Oberfldchenwasser und
Tiefenwasser werden durch die planktischen und benthischen Isotopensignale an verschiedenen
Kemnen im Ochotskischen Mear zu dieser Zet angezeigt (Kapite 5.2.3). Die hohe
SuRwasserzufuhr aus Flulwasser- und z.T. Schmelzwassereintrag, Meereisschmelze, und
erhdhte Niederschlage konnen zu einer stabilen Oberflachenschichtung fihren, welche
grofdtentells eine aktive Tiefenkonvektion im Ochotskischen Meer unterbinden. Episodische
Tiefenwasserbildungsprozesse sind wahrscheinlich nur an den nordwestlichen Schelfgebieten,
die durch Meereis gepragt sind, zu erwarten.
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Ab ca. 9000 J.v.h. weisen deutlich niedrigere IRD-Gehalte, erhthte Anteile an planktischen
Foraminiferen und Diatomeen auf bessere oberfl&chenhydrographische Bedingungen mit zum
groftenteils offenen Wasseroberflachen hin  (Kapitel 5.2.6). Infolge ansteigender
Sommerinsolation kommt es im Winter zu einer reduzierten Meereisbildung und ansteigender
Meereisschmelze im Sommer. Um ca._5000 J.v.h. weisen 5°0 ,-Daten am Kern LV28-4 vor
dem Kontinentalhang Sachalins auf einem vermehrten Sif3wassereintrag durch den Amur
(Kapitel 5.3.1). Eine erhdhte Nahrstoffzufuhr durch den Amur, geringere Meereisbedeckung,
sowie eine besser dratifizierte Wassersaule bewirken ene ansteigende Produktivitdt im
Oberflachenwasser. Im Holozén, in Zeten mittlerer bis hoher Sommerinsolationswerte,
dominiert so vor alem ein Sedimentregime, dal3 durch den Amurflu3eintrag, einen markanten
W-E-Gradienten in der Meereisbedeckung und hoher Produktivitét gepragt ist, mit einem,
ahnlich wie heute (Kapitel 5.1), zyklonalen ausgebildeten Zirkulationssystem (Abb. 31).

5.4.2.2 Das Isotopenstadium 6

Im Stadium 6 spiegelt das IRD-Zetschelbenmuster im  Vergleich zu den anderen
Isotopenstadien ein vdllig neues Bild wider, was auf andere Eintragsmechanismen des
terrigenen Materials schlief3en 183t (Abb. 31). Deutliche IRD-Maxima vor dem Kontinentalhang
Kamtschatkas und geringere IRD-Gehalte dstlich von Sachalin lassen eine Umkehr im fir den
letzten glazial/interglazial Zyklus typischen Meereismuster erkennen. Im zentralen und 6stlichen
Bereich des Ochotskischen Meeres treten im Vergleich zum letzten LGM um Faktor 4 bis 6
hohere IRD-Akkumulationsraten auf (Kapitel 5.2.6). Scharfe Gradienten in den IRD-
Akkumulationsraten kennzeichnen diesen engbegrenzten Raum, die einerseits topographisch
(1000 m Linie) und andrerseits stidlich durch einstromende pazifische Wassermassen in ihrer
Ausdehnung begrenzt zu scheinen sind. Gleichfalls ist das Stadium 6 von markanten 3°Oy -
und &°C,, -Minima gekennzeichnet, die auf extreme Anderungen in der
Oberflachenwasserhydrographie hinweisen (Kapitel 5.2.3).

Relativ hohe Gehalte an planktischen Foraminiferen in den warmen Stadien 6.3 und 6.5 im
Kern LV28-41 aus den zentralen Bereich des Ochotskischen Meeres sind Indizien fir lokal
zumindest saisona eisfreie Wasserflachen. Hohe Anteile an benthischen Foraminiferen im
Stadium 6.5 in dieser Region (LV28-41; Anhang H2), die unter anderem auf eine sehr gute
Durchluftung der Tiefenwésser und ausreichenden Nahrstoffeintrag schlief3en lassen, weisen
gleichfalls auf zumindest saisonal offene Wasseroberflachen. Desweiteren sind im Stadium 6.3
hohe Gehalte an Kieselschwammen am Kern LV28-42 zu verzeichnen (Anhang H2), die auf
gut durchliftetes Bodenwasser hindeuten. Episodische Tiefenwassererneuerung kann fir die
meereisdominerte nordwestliche Region, sowie fur die zentraldstliche Region (LV28-42)
angenommen werden. Dieses zeitweilige Szenario kann unterbrochen werden durch eine stabile
geringsaline Oberflachenwasserschicht aus schmelzenden Eisbergen im Ostlichen Tel des
Ochotskischen Meeres, worauf 5'°0y -Daten (LV28-41) besonders im Stadium 6.5 hinweisen
(Kapitel 5.2.3).
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Verstérkter Meereistransport, der auf der ostlichen Seite des Ochotskischen Meeres zu diesen
um Faktor 2-6 hoheren IRD-Raten im Vergleich zum NW-Bereich (LV28-34, LV27-4) fihrt,
ist eher auszuschlief3en, dasich die ,Kiiche” der Meereishildung nicht vor dem Kontinentalhang
Kamtschatkas verlagern dirfte. Desweiteren wurde fur das LGM Uber den Grofdteil des
Ochotskischen Meeres eine sehr weitreichende Meereisdecke postuliert. Die IRD-Raten weisen
aber im zentralen und 6stlichen Bereich des Ochotskischen Meeres deutlich geringere IRD-
Werte im Vergleich zum Stadium 6 auf (Kapitel 5.2.6, Abb. 31). Eine Md&glichkeit, das lokal
begrenzte IRD-Maximum zu erklé&ren, ist Eisbergtransport. Grundvoraussetzung hierfir ist die
Vergletscherung des Hinterlandes. Die Vergletscherungen im NE-sibirischen Raum besitzen
nach ARCHIPOV et a. (1984) im Mittleren Pleistozén einen apinen Charakter. Eiskappen und
Gebirgsgletscher in die um das Ochotskische Meer angrenzenden norddstlichen Kolyma und
Korjak-Gebirge werden hierfir postuliert. Nach Auffassung von ARKHIPOV et al. (1986) ist
davon auszugehen, dald Gletschermassen die Kistenregionen erreichten. Um der Frage der
pleistozénen Vereisungsgeschichte auf Kamtschatka nachzugehen, wurden neuere
Untersuchungen von ZECH et a. (1996, 1997) durchgefuhrt. In Ubereinstimmung mit
ARKHIPOV et a. (1986) postulieren die Autoren fur die méchtigen kistennahen Mordnen auf
Kamtschatka mittelpleistozéanes Alter und verweisen auf ene stéarker vorhandene
Vergletscherung zu dieser Zeit als zu spateren Phasen des Pleistozéns, wobel Gletschermassen
zu dieser Zeit bisin das Ochotskische Meer hinabgerei cht haben sollen.

Das Stadium 6 wird in der Literatur auch as,, superglazial® bezeichnet (CROWLEY und NORTH,
1991), in dem eine Ausdehnung der Polarfront im NW-Pazifik weiter nach Siiden fir diesem
Zeitraum postuliert wird (THOMPSON und SHACKLETON, 1980; THOMPSON 1981; KENT et al.,
1971). Hohe IRD-Werte im Stadium 6 sind auch fir das gesamte Européische Nordmeer, den
durch die Transpolardrift belieferten Bereichen der Framstral3e und des Arktischen Ozeans en
typisches Signal (BIRGISDOTTIR, 1991; HENRICH, 1992; GOLDSCHMIDT, 1994; SPIELHAGEN
und THIEDE, 1994; KUBISCH, 1992). Markante Erosionen am Lomonosov-Ricken im
Arktischen Ozean, die nur durch Eisbergtransport verursacht werden konnen, werden
stratigraphisch dem Ende des Sauerstoffisotopenstadiums 6 (ca. 150.000 Jahre) zugeordnet
(POLYAK et al., 2001), die so zetlich sehr nahe den hohen IRD-Flux im Stadium 6 des
Ochotskischen Meeres stehen.

Aus welcher Richtung konnten die postulierten Gletschervorstof3e im Stadium 6 in das
Ochotskische Meer kommen? Ein Vorhandensein lokaler Vergletscherungen wird von
verschiedenen Autoren fir die Halbinsel Kamtschatka und die ndrdlichen Hochgebirgsregionen
des Ochotskischen Meeres angenommen. VELICHKO (1993) geht davon aus, dal3 wahrend des
letzten glaziden Maximums sich Gletscher aus Nordosten in Richtung des Schelfrandes der
Shelikov-Bucht bewegten (Abb. 31). Infolge dessen, fir das Mittelpleistozén eine stérkere
Vergletscherung der nordostlichen Region des Ochotskische Meeres gegeniber dem LGM
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angenommen wird (ARKHIPOV et al., 1986), ist es sehr wahrscheinlich, dal3 aus dieser
Richtung, neben der W- bzw. SW-K liste Kamtschatkas (ZECH et al., 1997), zu dieser Zeit der
Eintrag von Eisbergen in das Ochotskische Meer erfolgte. Aus glaziden und glaziofluviatilen
Ablagerungen im Bereich der Shelikov-Bucht schlul¥folgerten BONDARENKO (1931) und
UDINTSEV (1957), dal3 Gletscher aus den umliegenden Bergmassiven in das Ochotskische
Meer geflossen sein missen. Auch GROSSWALD und HUGHES (1998) postulierten aus den
geomorphologischen Zeugnissen im Bereich der Shelikov-Bucht und des Tinro-Beckens
(Abb.1) Moranenzuge und Schmelzwasserkanéle, die so auf einen vermehrten Gletschereintrag
aus norddstlicher Richtung deuten, welche sie aber zetlich spétpleistozanem Alter zuordneten.
Die lithologische Zusammensetzung von eistransportiertem Schutt im NW-Pazifik und deren
Vertellungsmuster deuten gleichfals nach CoNOLLY und EWING (1970), McKELVEY et al.
(1995) und JOHN und KRISSEK (1999) auf eine intensive Vergletscherung Kamtschatkas
wahrend der pleistozdnen V erei sungsphasen.

Diese Aussagen werden unterstiitzt, durch das IRD-Vertellungsmuster im Stadium 6, welches
mit einem stellen Gradienten auf einen nordostlich, aus Richtung der Shelikov-Bucht, bzw.
Ostlich bis sidostlich, aus Richtung der W-SW-Kiste Kamtschatkas, gerichteten
Eisbergtransport deuten (Abb. 31). Desweiteren treten an der Termination |1 an Kern LV28-44
und im Stadium 6 am Kern LV 28-42 markante Maxima an e stransportierten dunklen Mineralen
(Hornblende, Pyroxene) auf (Anhang H2), die auf Abtragungsgebiete Kamtschatkas und des
norddstlichen Festlandes hinweisen, welche vorwiegend aus vulkanischen Gesteinen aufgebaut
sind (DOLGINOW und KROPATSCHJOW, 1994; PARFENOV e al., 1993; GEOLOGICAL WORLD
ATLAS, 1976).

Abb. 32 (n&chste Seite): Zusammenfassende Darstellung der verschiedenen festlandischen européischen und
asiatischen spétpleistozédnen Vereisungsphasen (FRENZEL, B., PESCI, M., VELICHKO, A.A., 1992), da
Sommer-Insolation (BERGER und LOUTRE, 1991); den GISP 2- (GROOTES und STUIVER, 1997) und
GRIP- Eiskern (DANSGAARD et al., 1993), den relativen Meeresspiegelschwankungen nach VOGELSANG
(1990), den Variationen des "East Asia Monsoon” (WANG, 1999), im Vergleich mit den IRD-

Akkumulationsraten aus dem Ochotskischen Meer.
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6. Schluf3folgerungen

Die im Rahmen dieser Arbeit durchgeftihrten Untersuchungen im Ochotskischen Meer lassen
nachstehende Schluf¥folgerungen zu:

* Die generelle Sedimentzusammensetzung fur die letzten ca. 350 ka wird dominiert durch den
Eintrag von terrigen-sliziklastischem Material. Dieses monotone Muster des terrigenen
Sedimenteintrages wird von Produktivitétsereignissen unterbrochen, die das Ende der Eiszeit-
Terminationen |, I1, 111 und IV kennzeichnen.

* Die Paldo-Umweltbedingungen im Bereich des Ochotskischen Meeres reagieren rasch auf
globale Klimaveranderungen. Die spétpleistozanen Klimaschwankungen driicken sich durch
Wechselwirkungen von M eeresspiegel - und Insol ationsschwankungen,
Gletscherausdehnung, Wechsel im atmosphérischen Zirkulationssystem, und Anderungen in
der Meereisbedeckung aus.

* Die Untersuchungen von Sedimentkernen aus dem Ochotskischen Meer zeigen deutliche

Unterschiede in den Akkumulationsraten verschiedener sedimentologischer Parameter.
Insbesondere weisen die IRD-Akkumulationsraten im letzten Glazid/Interglaziazyklus
deutliche Unterschiede auf. So kénnen zwel Regime festgestellt werden: einerseits dominiert
auf der westlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins enormer Meereiss und
Flutransport, dagegen it die Ostliche Seite geprdgt durch zum grofdtentells eisfreie
Verhdltnisse und den Einstrom pazifischer Wassermassen. Die Variationen in der
Meereisbedeckung sind dabel eng gekoppelt an Verdnderungen im atmosphérischen
Zirkulationssystem, wie z.B. die Lage der Hochdruck- und Tiefdruckzellen wie dem
.Aleuten-Tief“ und ,Sbirischen Hoch* zueinander und der daraus ableitenden
Monsunaktivitét.

* Das Eisdriftmuster wahrend der letzten ca. 200.000 Jahre belegt ein konstant existierendes

mehr oder weniger stark ausgebildetes zyklonales Oberflachenzirkulationssytem. Beziiglich
der Stromung und der Eisbedeckung stellt der zyklonale Ochotskische Wirbel wahrend dieses
Zeitabschnittes ein relativ ,, stabiles* pal &ozeanographisches Element dar.

*Der hohe IRD-Fux und die IRD-V erteilungsmuster im Sauerstoffisotopenstadium 6 belegen

eine weitaus grofere Vergletscherung der angrenzenden Umgebung zu dieser Zeit asin den
Stadien 4 und 2. Wéhrend dieser Kaltphase reichten die Gletscher wahrscheinlich bisan die
Kuste bzw. bis an den Schelfrand (NE-Sibirien und/bzw. W-SW-Kamtschatka), von wo aus
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mit Sediment beladene Eisberge die zentral-6stliche Seite des Ochotskischen Meeres erreichen
konnten.

* Mittels einer Multiparameter Untersuchung lassen sich fur das Ochotskische Meer folgende

Szenarien erstellen (Abb. 33):

a) letztes glazides Maximum (LGM) - ist gekennzeichnet durch Sommerinsolationsminima,
Meeresspiegelabfall, geringe kontinentale Vergletscherung, starke Meereisbedeckung Uber
weite Gebiete des Ochotskischen Meeres, geringe Produktivitét, geringe Sedimentationsraten,
Methanventing- und Tiefenwasserbildungsprozesse.

b) Interglazia (Stadium 1 und Stadium 5.5) - ist geprégt durch hohe Sommerinsolation,
Meeresspiegelanstieg, keine signifikante Vergletscherung des Hinterlandes, hohen Amurfluf3-
und geringen Schmelzwassereintrag, réaumlich begrenzte und saisonal wechselnde
Meereisbedeckung, hohe Produktivitédt, hohe Sedimentationsraten und episodische
Tiefenwasserbildungsprozesse.
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Abb. 33: Modelle fur die verschiedenen klimatischen Situationen im Ochotskischen Meer wahrend der |etzten ca
200.000 Jahre.
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c) Stadium 6.5 - Sommerinsolationsmaxima, Meeresspiegelabfall, starke kontinentale
Vergletscherung, jéhrlich fluktuierende Meereisdecke im Westteil und Eisbergeintrag im
Ogtell des Ochotskischen Meeres, moderate Produktivitét, massive
Methanventingerscheinungen und Schmelzwassereintrag, episodische
Tiefenwasserbildungsprozesse.

* Im Sauerstoffisotopenstadium 3 treten an verschiedenen Kernen des Ochotskischen Meeres

kurzfristige Variationen an verschiedenen Parametern auf, die auf ene Zyklizitét dieser
Ereignisse hindeuten. Diese suborbitalen Schwankungen im Ochotskischen Meer stehen in
enger Beziehung zu den globalen kurzfristigen klimatischen Wechseln, die in den
gronlandischen Eiskernen als Dansgaard-Oeschger Zyklen (DANSGAARD et al., 1993) und in
verschiedenen marinen Sedimentkernen des Nordatlantiks as Heinrich-Ereignisse
(HEINRICH, 1988) und Bond-Zyklen (BOND et a., 1993) beschrieben wurden. Die
suborbitalen Variationen der verschiedenen Umweltparameter dokumentieren einen direkten
»link* zwischen den klimatischen Fluktuationen im Bereich des Ochotskischen Meeres zu den
zeitgleich auftretenden Klimavariationen im N-Atlantik und weisen so auf die hohe Sensibilitét
des Ochotskischen Meeres auf die globalen klimatischen Ereignisse.

* Hohe Sedimentationsraten am Sachalinhang ermoglichen hochaufl6sende zeitliche Einblicke in
die holozéne Klimageschichte. Im Holozan zeichnet sich ab ca. 9000 Jahre ein Umschwung
von einem meerei sdominierten zu einem grofdtenteils fluRdomiertem Regime ab. Besonders ab
5000 Jahren kommt es zu einer Intensivierung des Amurfluf3eintrages. Ein saisonaler
Meereisriickzug, forciert durch eine ansteigende Sommerinsolation, sowie eine erhthte
Nahrstoffzufuhr durch den Amur, bewirken ene stark erhthte Produktivitédt im
Oberflachenwasser ab dieser Zeit.
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