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Zusammenfassung 1

Zusammenfassung

Der Arktische Ozean ist eine wichtige Komponents dmbalen Klimasystems. Eine

besondere Eigenschaft, die Meereisbedeckung, sanieht nur saisonal oder annual,

sie verandert ihr Erscheinungsbild auch drastisthMechsel des Paléoklimas. In dieser
Arbeit wird erstmals anhand eines numerischenpreden Ozean/Meereis-Modells die

Auswirkung des Klimas zum letzten glazialen Maximaui die marine Kryosphéare und

arktische Ozeanosphére untersucht.

Die Meereisbedeckung reagiert auf die glazialennkRatbedingungen mit einer sidwar-
tigen Expansion in das Européische Nordmeer undlalieadorsee. Der Arktische Oze-
an und die Baffin-Bucht sind mehrjéahrig eisbedetddlieren den Ozean und limitieren
die Meereisbildung. Die Meereisproduktion und Lanfgemation findet, entgegen heu-
tiger Verhaltnisse, vor allem entlang des KanadiscArchipels und in der Gronlandi-

schen sowie Norwegischen See statt.

Ein Vergleich geologischer Daten unterstitzt diesemmige Aussage der Modellstu-
dien, dass im Arktischen Ozean ein verandertesajéazEisdriftmuster gilt. Neben der
Windschubspannung hat die Eisharte enorme Konsequeauf die Eisbewegung und
kontrolliert den Export aus dem Arktischen Ozead dem Europaischen Nordmeer.
Eine wichtige Rolle nimmt hierbei die Breite dersBagen ein. Der Grol3teil arktischen
Meereises wird entlang des Ostgronlandstroms inLdieradorsee herangefihrt, wo-
durch im Zielgebiet eine Temperatur- und SiuRRwaasersalie verursacht wird. Dies

impliziert eine Reaktion der thermohalin angetriedoe Ozeanzirkulation.

Aktuelle Rekonstruktionen der Meeresoberflachentmampor und Eisbedeckung zeigen
den Einstrom nordatlantischer Wassermassen in dagp&ische Nordmeer an. Das

Ergebnis ist in allen Modellstudien ein wichtigeloBess und verursacht einen zonalen
Gradienten der Meereisbedeckung. Aufgrund des W& rhestes und der Anreicherung

von Salz stellt sich eine abwértsgerichtete Koneekéentlang der norwegischen Kiste
und der Barentssee-Schelfkante ein. Der Warmevdratsvermutlich bedeutende Kon-

sequenzen fir den latenten Warmetransport in Righties Fennoskandinavischen Eis-
schildes. Je starker der Nordatlantikstrom ausgepss desto grol3er ist der Austausch
von Wassermassen zwischen dem Arktischen OzeanlemdEuropaischen Nordmeer.

Vertikale Mischungsprozesse im Arktischen Ozeandeerdurch Laugenformation und

kustennahe Polynyas an Orten der Meereisprodulatiterstiitzt.
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1 Einleitung

Erst im 16.Jahrhundert wurden européische Forscher, insbesomtilech die Suche

nach neuen See- und Handelswegen in den OrienErtdeckung der Nordwest- und

Nordostpassage motiviert (Stonehouse 1993). In dirauffolgenden Jahrhunderten
pragten Forschungsreisende das heutige Bild dersAr&r allem durch die Namensge-
bung von SeestralRen, -becken und -buchten. 15&heelgr englische Seefahrer John
Davis zwischen Gronland und der Baffininsel hinduond verlieh der Davisstralie sei-
nen Namen. Daraufhin wurden in den Jahren 16105 #iéd Hudsonbucht, Baffinbucht

und 1728 die Beringstral3e zwischen Alaska und iSibientdeckt. 1881/82 debdutierte
mit dem internationalen Polarjahr die erste offleiéArktisexpedition und endete de-

sastros mit dem Hunger- und Kaltetod von 17 Besazmitgliedern. 1893 begann die
Nordpolarfahrt Fridtjof Nansens mit dem Schiff Fragas durch Packeis eingeschlos-
sen in Richtung Nordpol abgetrieben wurde. Die tDddr Fram mit dem Packeis darf
damit wohl als erster , Tracer" der Meereisdrift aaghen werden. Robert Edwin Peary
erreichte angeblich 1909 mit Hilfe von Hundescéiitals Erster den nérdlichsten Punkt
der Erde. Drei Jahre zuvor gelang dem NorwegerdAaiundsen die erste Durchque-
rung der berilhmten Nordwestpassage (Stonehousé.1968r 100 Jahre spater, im

Jahr 2008, ermdglicht eine eisfreie Nordwest- umdddstpassage dem wissenschaftli-

chen Forschungsschiff Polarstern die erstmaligeddioiuing des Nordpols.

1.1 Kippelement Meereis

Ein Kippelement (,tipping point*) bezeichnet im g¢meinen einen Systembestandteil,
an dessen kritischem Schwellenwert bereits eirghtieiStorung den Zustand oder die
Entwicklung des Systems qualitativ andert (Lentbale2008). Das arktische Meereis
mit seiner nichtlinearen Antwort auf die positiveBis-Albedo-Ruckkopplungs-
mechanismen ist solch ein Systembestandteil, deSslewellenwert noch nicht identi-
fiziert werden konnte (Lenton et al. 2008). HeutRekordminima der Meereisexpan-
sion von 2005 (5,56x£@m?) und 2007 (4,28x1m?) zeigen, dass das Jahr 2008 kei-
ne Ausnahme darstellt (Stroeve et al. 2008). Dielélle des IPCC AR4 (Intergovern-
mental Panel on Climate Change Fourth AssessmeudrBg@rognostizieren eine kon-
servativere Abnahme der Meereisexpansion beziugdgkshAnstieges von Treibhausga-

sen fUr den arktischen Raum (Stroeve et al. 200atsachlich weisen Fernerkundungs-

! Traditionell variiert die arktische Meereisausdemg zwischen 16xf&m? im Mérz und 7x10km? im
September (Serreze et al. 2007)



1 Einleitung 3

daten innerhalb des Zeitfensters von 1979-2006 Reuzierung der Meereisbede-
ckung mit linearem Trend fur alle Monate auf (Seeret al. 2007). Danach kdnnte be-
reits im Jahr 2030 ein saisonal eisfreier Arktisdheean auftreten (Stroeve et al. 2008).
Eine aktuelle Modellstudie zeigt dass, bei gleieftidnder Treibhausgasemission in-
nerhalb des 21. Jahrhunderts mit einer eisfreiddiAim Spatsommer gerechnet wer-
den muss (Boé et al. 2009; Collins 2009).

Die Rickkopplungseffekte einer MeereisrezessionibrelWirkungsmechanismen sind
vielfaltig. Beispielsweise reduzieren ein Anstiegr d_ufttemperatur und gesteigerter
Meereisexport infolge veranderter Ozeanzirkulatiaw. Windfelder die Meereisbede-
ckung. Dadurch absorbieren die oberflachennaherar@zéichten mehr Strahlung.
Mehr Warmespeicherung im Ozean fuhrt daraufhin etingerem Eiswachstum in
Herbst und Winter. Offene Wasserflachen steigem\W@rmefluss in die Atmosphére,
wodurch sich diese erwarmt und wiederum zuséatzliehngwellige Strahlung an das
Meereis abgibt (Serreze et al. 2007).

Ein Rickgang der Meereisflache fuhrt zu anteilighm®ffenwasserflachen, die wie-
derum als C@Senke wirken (Semiletov et al. 2084)ach Bates et al. (2006) hat sich
die CQ-Absorptionsrate im Nordpolarmeer in den letzteai dbekaden verdreifacht

und wird nach aktuellen Prognosen der Meereisekiung alle zehn Jahre um 28%
ansteigen. Regionale Studien der Laptew- und Osssiben See wiederum zeigen,
dass verstarkter Kontinentalabfluss (Peterson .eRG02) und das Auftauen der Per-
mafrostboden den partikularen Flusstransport erdimel dadurch die Bioproduktivitat

im Ozean ansteigt (Semiletov et al. 2007).

Ein erhdhter Zufluss warmen, salzhaltigen Atlantilksers via Framstral3e und Barents-
see (Abb. 2), essentiell zur Aufrechterhaltung degischen Zwischenschichtwassers
kann zur Meereisschmelze beitragen. Es steigertvd@mmefluss durch die kalte, ha-

lokline Schicht bis in das Meereis. Anhand arktescMessbojen wurde fur das Jahr
2004 eine Warmwasseranomalie nachgewiesen (Polyetkak 2005). Das Sulwasser
der verstarkten Eisschmelze wiederum stabilisiertotbere Meeresschicht und verhin-
dert dadurch die Formation von Tiefenwasser. In3éguuenz kann sich die atlantische,
meridionale Umwaélzung (AMOC) abschwéchen (Serrezale2007). Wahrend der

letzten finf Dekaden fihrte eine Kumulation der8éfserkomponenten im Nordatlan-

tik- und Arktisraum bereits zu einer anwachsendéfvi&sserbilanz: Neben erhohter

Meereisschmelze, kontinentalem Abfluss und Nettherigchlag sowie Gletscherrick-

2 Arktisches Wasser ist durch Meereisisolation,@@tersattigt (Semiletov et al. 2004)
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zug kobnnte eine neue Hochphase der NordatlantisOiseillation (NAO) zu einem ver-
starkten arktischen SuRBwasserexport fuhren (Petetsal. 2002, 2006).

Extremereignisse der Erdgeschichte (Heinrich-Eisgn SiiRBwasserpulde}eigen,
dass SuRwasseranomalien zum Zusammenbruch dernonateh Tiefenwasserzirkula-
tion fihren kbnnen (Hemming 2004; Manabe u. Stouff®©5; Tarasov u. Peltier 2005).

Die Erforschung der Klimageschichte ermdglicht glegende Einsichten in ihre Dy-
namik und tragt zum Verstandnis auch des rezentiemakvandels bei. Ubergange von
Glazial- zu Interglazialstadien, das Erreichen ikémaequilibriums sowie Spontan-
ereignissé lassen Riickkopplungsmechanismen erkennen, dibelfen, die Sensitivi-

tat des Systems Erde praziser zu bewerten.

Im Fokus der Palaoklimarekonstruktion steht voeralldas letzte glaziale Maximum
(LGM; 23-1%a vor heute, BP; Mix et al. 2001). Randbedingunges Land-Meer-
Verteilung, Eisschildrekonstruktion, orbitale Paeder, atmosphérischer GGehalt
sowie die Rekonstruktion der Erdoberflache nachMAR (Climate Long-range Inves-
tigation, Mapping, And Prediction; Abb. 1) diendolgalen Klimamodellen als optima-
les ,Trainingsfeld”. Aktuelle Paldoklimarekonstrukien zeigen nun im Polar- und
Nordatlantikgebiet starke Abweichungen zu der Rekwoiktion von CLIMAP (Mix et
al. 2001): Eine eingeschrankte Meereisausdehnuad/@inal et al. 2005) mit saisonal
offenen, warmeren Gewassern im Europaischen Nond(M&RGO Project Members
2009) sind Uber die Faroer-Shetland-Passage (Abmit2einem limitierten Einstrom
warmen Nordatlantikwassers verknupft, der bis in Aektischen Ozean nachgewiesen
werden konnte (Ngrgaard-Pedersen et al. 2003).

® Broecker 1994; Bond et al. 1992; Clark et al. 1996
* Vulkanausbriiche, Kometeneinschlage, Heinrich-Bisie, SiiRwasserpulse
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Abb. 1: Rekonstruktion der Erdoberflache zum LGM. RegiorBéenperaturanomalien (Glazial minus
Modern) mit Extremen in den héheren Breiten kerctmeen das letzte Glazial (hach CLIMAP 1981; Mix
et al. 2001)

1.2 Motivation

In dieser Arbeit soll die marine Dynamik der letzt€iszeit in den hohen nordlichen
Breiten (50-90°N) anhand regionaler Studien dedgigeken Ozeans und des nordli-
chen Nordatlantikraums untersucht und mit ,Proxyét&n diskutiert werden. Im Euro-

paischen Nordmeer unterscheiden sich Temperataisigies letzten glazialen Maxi-
mums um mehrere °C (de Vernal et al. 2006), wahrendrktischen Ozean, bedingt

durch geringe Sedimentationsraten und Bioproduktidmrgaard-Pedersen et al. 1998)
kaum eine Rekonstruktion mdglich ist. Ein ander@rs#@tz ist hierbei, physikalische
Prozesse durch ein numerisches Modell abzubildezuDwird ein regionales Oze-
an/Meereis-Modell, bisher fur rezente Fragestekumgerwendet (Kauker et al. 2003,
2009; Koberle u. Gerdes 2003), mit fur das LGM &spntativen Randbedingungen
ausgestattet. Keine Transition, sondern ein glegi&llimaequilibrium wird untersucht.

Um den Einfluss des glazialen Klimas prifen zu l@mrwird als Referenz ein fur re-
zente Bedingungen reprasentativer Kontrolllauf (2809) in die Arbeit eingebunden.
Weiterhin werden anhand unterschiedlicher Sengitsstudien marine Prozesse im

Nordpolarmeer aufgezeigt:

Heutige Ozeanmodelle verwenden in ihren dynamiscBkichungen fur ge-

wohnlich einen zusétzlichen Term, um den Salzgsthadts im Ozean realistisch
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darzustellen. Da dieser Term auf rezente Bedingurgesgerichtet ist, wird in

einer Studie der unkorrigierte Salzgehaltsflusgrsuicht.

Ein anderes Experiment orientiert sich an einemw&igBerpuls wahrend des
Balling Allergd Intervals (1Ba BP), der in der Arktis stattfand (Spielhagen et
al. 2005).

FUr das pleistozane glaziale Maximum (160-#8®P) bleibt die Vereisung des
Jermak-Plateaus umstritten (Abb. 12). Eine Sernigitsstudie soll darlegen,
welche Auswirkung ein vereistes Jermak-Plateaut@®graphische Randbe-
dingung fur das Modell bedeutet.

Wahrend fur den glazialen Standardlauf eine korsdemy oberflachennahe
Meerwassertemperaturrekonstruktion (CLIMAP 1981jwendet wird, unter-

sucht eine modifizierte Studie die marine Dynamik @rundlage neuerer Daten
(Pflaumann et al. 2003).
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2 Grundlagen

2.1 Beschreibung des Untersuchungsgebietes

Die folgenden Abschnitte (2.1.1, 2.1.2) umrei3e@a wichtigsten Charakteristika des
Untersuchungsgebietes.

2.1.1 Bathymetrie

Das Meeresgebiet ist in einen nordlichen Nordakesutm und, getrennt durch die
Gronland-Schottland Schwelle, das Nordmeer untmiglt (Abb. 2). Letzteres setzt
sich aus dem Europaischen Nordmeer (GIN See) undNeardpolarmeer (Arktischer

Ozean) zusammen.
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Abb. 2: Bathymetrische Karte des Untersuchungsgebieteby(imatrische Daten entnommen aus GEB-
CO 1994)

Ein strukturbildendes Element des nordlichen Ndamdikraums ist der Reykjanesri-
cken, der das Islandische vom Irminger Becken asolWestlich Gronlands befindet
sich das Labradorbecken mit der gleichnamigen Bber die Davisstral3e besteht eine
Verbindung mit der Baffinbucht, die Uber die konyda Kanale des Kanadischen Ar-
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chipels mit dem Arktischen Ozean verbunden ist. \E@iterer spezifischer Austausch

von Wassermassen folgt der Hudsonstral3e, die iHwdilsonbucht mindet.

Der Arktische Ozean entspricht dem Mittelmeer-Tymepragt durch zirkumspannen-
de Kontinente (Nordamerika, Eurasien) und defieierTransportwegen von Wasser-
massen (Aagaard et al. 1985). Der Ozean ist uiitdrieeinen raumgreifenden Ab-
schnitt flachmariner Schelfgebiete (mittlere Tief800m, hier konturiert durch die
500m Isobathe), die Eurasische Kontinentalplatte @2.8es gesamten Arktischen
Ozeans) und das Amerasische sowie Eurasische dlefsken, letztere getrennt durch
das bathymetrische Hindernis des Lomonossowriickemgmale Satteltiefe ~1.000
unter Normalnull, Jakobsson 2002). Dieser spakite, wahrend der Offnung des Eu-
rasischen Beckens vor ca. d® Jahren vom Barentssee- und Karasee-Schelf db un
driftete durch ,seafloor-spreading” entlang dedamgerten mittelatlantischen Rucken-
systems, dem Gakkelrticken, an seine heutige Pogitakat et al. 1995). Die Stérungs-
zone trennt heute das Amundsen-Becken, mit max#0m die tiefste Stelle des
Arktischen Ozeans, und das Nansenbecken voneinaDdsrAmerasische Becken ist
wiederum unterteilt in das Kanadische Becken, kostudurch die Kanadische Insel-
gruppe, den Northwindriicken und das Tschuktschemgand sowie Makarowbecken
parallel zum Lomonossowrlicken. Beide Tiefseebeckenden durch den Alpha-
Mendelejew Rickenkomplex getrennt. Im KanadischeokBn liegt die Beaufortsee,
wahrend die Ostsibirische See und die Tschuktseleemsr der Beringstral3e im flach-
marinen Schelfbereich der Eurasischen Kontineratplliegen. Daneben schliel3en
Laptew-, Kara- und Barentssee als flachmarine Meerglang der russisch-
skandinavischen Kiiste an. Mit dem Arktischen Ozesbunden, kénnen Tiefenwasser
nur Uber die Framstral3e (~2.58Qief) mit dem Europadischen Nordmeer ausgetauscht
werden (Klenke u. Schenke 2002).

Das Européaische Nordmeer wiederum setzt sich aussdinlandischen, Islandischen
und Norwegischen See (GIN See) zusammen. In emtézlBefe von <60én verhindert
der zonal Uber Island verlaufende Gronland-SchuattlRticken das nordwartige Vor-
dringen tieferen Wassers. Einzig tUber die Faro@ti&hd-Passage (Schwellentiefe
~850m) ist ein Tiefenaustausch mit dem Nordatlantikstradglich.
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2.1.2 Hydrographie

Die Hauptstrome der Wassermassen werden in ein@ waline, aus dem Aquatorial-
gebiet stammende und eine kalt frische, im Polaegedebildete Komponente unter-
gliedert. Der Verlauf des arktischen Tiefenwassetsin Abb. 3 dargestellt (Jones
2001).

Die warm salinen Wassermassen des Nordatlantikst(BlAC) stammen aus dem Golf
von Mexiko und queren das atlantische OzeanbedkinTeil stromt als Norwegen-
strom (NC) nordwarts und verzweigt sich in einerréBéssee- und Framstralenast
(Westspitzbergenstrom, WSC). Dieser WSC gabeltearF-tcamstral3e teils in die Arktis
und rezirkuliert teils mit dem kalt frischen Wasslas Ostgronlandstroms in der GIN
See. Beim Einstrom in die Arktis schieben sichréiativ dichten Wassermassen unter

die leichte, kalt frische Oberflachenschicht undisen die atlantische Zwischenschicht.

Entsprechend der Drift des Meereises wird jenedtesflachennahen Haloklinenwas-
sers des Nordpolarmeeres durch zwei groRraumigdekjudem antizyklonalen Beau-
fortwirbel und der Transpolardrift, dominiert. Deesind primér windgetrieben und
werden im langjéhrigen Mittel durch ein Hochdrudiige Gber dem Kanadischen Be-
cken und einem Tiefdruckgebiet Uber Island forc{@toshutinsky u. Johnson 1997,
Untersteiner 1990). Entlang des Gradienten beidarck3ysteme bildet sich die
Transpolardrift aus. Uberwiegt ein polares antisyiles Hochdruckgebiet, so erzeugt
der Impuls auf die Wasseroberflache den BeaufdoglirDagegen ersetzen die Auslau-
fer eines dominierenden Islandtiefs das antizykbwiairch ein zyklonales Regime mit
einer ausgepragten Transpolardrift im arktischeanRé@roshutinsky u. Johnson 1997).
Das relativ sui3-kalte Arktiswasser wird weiter sédw zuerst in die Labradorsee und
Baffinbucht transportiert, und stromt danach alsf@mwasser entlang der Kanadischen

Kulste.

Ein Zweig des Ostgronlandstroms, der Jan Mayemgtioldet in der Gronlandischen
See zusammen mit dem Nordatlantikwasser den tygmsahtizyklonalen Grénlandwir-

bel. Dementsprechend formiert sich weiter stdliehldlandwirbel.
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Abb. 3: Schematische Darstellung der mittleren Strémungsmusd wichtigster arktischer Zuflisse
(bathymetrische Daten enthommen aus GEBCO 1994)

Die Temperatur der Polaren Deckschicht (10m401achtigkeit) liegt nahe am Gefrier-
punkt bei Salzgehalten von 3248 (Anderson et al. 1994). Darunter schlief3t das H
loklinenwasser bis zu einer Tiefe von 20@&n. Im Amerasischen Becken formiert sich
eine pazifische Halokline, gespeist durch diemb@lache Beringstral3e. Entlang der
komplexen, bis zu 208 tiefen Kanale der Kanadischen Inselgruppe stidfasser in
die Baffinbucht (Melling 2000). Der Gradient dedzgahalts bestimmt hauptsachlich
die Pyknokline und erreicht im relativ warmen atisthen Wasser (0-3°C,
200-1.000n) 34,8-3%Ppsu. Traditionell wird die Atlantische Schicht dardie 0°C-
Isothermen definiert (Schlosser et al. 1995). DiehRing des Zwischenschichtwassers
(200-1.700n) ist der des antizyklonalen Beaufortwirbels egageerichtet. Innerhalb
des Zwischenschichtwassers ist noch ein Wassernamsstausch tber den Lomonos-
sowrlcken (bis ~1.70@ Tiefe) moglich (MacDonald u. Bewers 1996; MacDdnet

al. 2004). Die Residenzzeit von Wassermassen dantfschen Schicht betragt im Eu-

rasischen Becken ~25 Jahre und im AmerasischeneBeeB0 Jahre, dementsprechend



2 Grundlagen 11

werden fur das Haloklinenwasser geringere Verwidne(~10 Jahre) angenommen
(MacDonald u. Bewers 1996; MacDonald et al. 2004i).zunehmender Tiefe erreicht
das arktische Tiefenwasser mit leicht erhéhten geédlalten wiederum Temperaturen
von -0,5—-+0,7°C. Es stromt in zyklonalen Schleiélang des Kontinentalhangs und
der Tiefseerticken (Rudels et al. 1994).

Neben dem Wassermassenaustausch Uber die Atlantigdssagen (Kanadisches Ar-
chipel, Barentssee, FramstralR3e) und dem PazifisClzetan (Beringstral3e) wird auch
SuRwasserzuflissen eine bedeutende Rolle zur Bessnhg des regionalen und globa-
len Klimas beigemessen (Rahmstorf 1995; Prangeobhmlann 2003; Spielhagen et al.
2005). Nach Aagaard u. Carmack (1989) wird dem Kentalabfluss mit 3.30am%/a
der groRte Anteil der arktischen Wassermassenbitaigeschrieben. Zu den grofdten
Flissen beztglich des Volumentransports werder) glabal betrachtet Jenissej, Ob,
Lena und Mackenzie gezahlt, welche die Oberflacharakteristika des Arktischen
Ozeans beeinflussen (Abb. 3, Aagaard u. Carmad9)1%o reduziert der kontinentale
SuRwasserzufluss an den sibirischen Schelfgebaitei®berflachensalzgehalte (SSS)
auf <29%su im Sommer und Temperaturen (SST) von 0-5°C (EM¥¥B). Demgegen-
Uber werden in der Barentssee sommerliche Salzgef@dpsu) und Temperaturen
(<8°C) starker durch den Nordatlantikeinstrom bestt. Im Winter weisen meereisbe-
deckte Flachen Temperaturen nahe dem Gefrierpub)d—£1,8°C) auf. Dort wird der
Gefrierpunkt vordergrindig durch hohere Salzgehal@ge reduzierter SiRwasserzu-
fuhr bestimmt. Die Eigenschaften der Wasserobdramn zentralarktischen Ozean
unterliegen nur geringfigig saisonalen Schwankungdolge der Meereisisolation
(Abb. 5) und gruppieren sich im Mittel um 3148 und 1,6-1,7°C (EWG 1998).

2.1.3 Marine Kryosphare

Das Meereis stellt ein bedeutendes Phanomen ddss@&rén Ozeans dar. Dieser ist
gekennzeichnet durch eine permanente Eisbedeckarmentralen Arktischen Ozean
mit einer saisonalen Variation in den zirkumspawmieen arktischen Schelfgebieten
(Abb. 4). Die Limitierung der biologischen Primé&oduktion aufgrund geringer Son-
nenstrahlung, die in den oberen Wasserschichteanamit, ist nur ein beeinflussender
Prozess des Systems (Sakshaug 2004).
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Abb. 4: Mittlere Meereisverteilung im Arktischen Ozean (i) September (1979-2004) und (b) Marz
(1979-2005; nach Maurer 200#tp://nsidc.org/data/atlas/)

Das grol3raumige arktische Eisdriftmuster bildet Beaufortwirbel im Amerasischen
Becken, der in die Transpolardrift Ubergeht. Didtlerie Eisdriftgeschwindigkeit vari-
iert im Arktischen Ozean zwischen 1ef8/s (Rigor et al. 2002) und erhoht sich in der
FramstraRe auf Xn/s (Kolatschek et al. 1996). Meereis wird von gemaren Quell-
gebieten der sibirischen Schelfgebiete entlang Tadanspolardrift und dem Ostgron-
landstrom (EGC) in die Ablationsgebiete des Eureg@@n Nordmeeres und des Nord-
atlantiks exportiert. Meereis ist ein wichtiges Asportmedium fur den Export von Se-
dimenten aus den arktischen Schelfgebieten (Eiekesd. 1997, 2000; Pfirman et al.
1997; Tucker et al. 1999; Darby et al. 2002; Da?2b®3). Einjahriges Eis (saisonales
Eis) kann am Ende des Winters eine Machtigkeizhi®,5m erreichen (Johannessen et
al. 2004). Die Machtigkeit mehrjahrigen Eises (perales Eis) wird durch dynamische
Prozesse beeinflusst, wie das Ubereinanderschieieiisschollen oder —.bei konver-
genter Eisdrift — die Bildung von Eisriicken, undeeht in der Nahe des Kanadischen
Archipels 7-8n (Bourke u. Garrett 1987).

2.2 Die Nordhemispharischen Eisschilde zum letzten glazialen
Maximum (LGM) — Lokation, Expansion und Klima
Plattentektonische Hebungsprozesse konnen Kordfeeaus dem marinen Einflussbe-
reich entfernen und zur Klimaarchivierung beisteuénhand der Palaoriffe von Bar-
bados wurden globale Meeresspiegelschwankungemsgkeert, die flur das Letzte
Glaziale Maximum (LGM, 2ka BP) eine Absenkung von ca. -I3(betragen (Fair-
banks 1989; Peltier u. Fairbanks 2006). Der Meeiegslriickgang geht einher mit

dem Unterbrechen des pazifischen Wassermassenseistgulber die amerasische
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Landbriicke, und mit einer extremen Anderung derg¥ologie des Arktischen Oze-
ans, mit seinen grof3en Anteilen flachmariner StleeHfiche (Jakobsson 2002). Als
Grund fur die Meeresspiegelabsenkung wird die Akldation von Wassermassen in
Form von Landeis verantwortlich gemacht. Das Eisnmn des gronlandischen Eis-
schildes wird beispielsweise auf das Aquivalenteeileeresspiegeldifferenz von
2,0 6,5m geschatzt (Clark u. Mix 2002). Bei einer Meeresgplabsenkung von
115 135m (Milne et al. 2002) werden die HauptwassermagseNordamerikanischen
Eisschild (~82n), in der Antarktis (1421m) und im Eurasischen Eisschild gespeichert
(13,8 25,5m), wahrend sich-%m Meeresspiegeldifferenz hauptsachlich durch lokale
Eiskappen Patagoniens und des Himalayas erklasseriaClark u. Mix 2002; Denton
u. Hughes 2002; Huybrechts 2002; Marshall et 8022&iegert et al. 1999).

Grosswald u. Hughes (2002) postulieren fir die espéfeichseleiszeit einen grol3en
panarktischen Eisschild. Demgegeniber schlagenRsitee russischer Wissenschatftler
anhand geologischer Befunde einen nach Nordrusalgwd Ostsibirien dezimierten

eurasischen Eisschild vor (Svendsen et al. 2008, B

Abb. 5: Nordhemisphérische Eisschilde zum letzten glazidlleeximum (21ka BP; Ehlers u. Gibbard
2007)
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So wurden die in einem umfangreichen Programm (QUERuaternary environment

of the Eurasion North, Zeitraum der Datenakquisiti®96 2002) erhobenen geomor-
phologischen Datensétze zu einer Reinterpretatorsgatquartaren Umweltbedingun-
gen in Nordeurasien herangezogen (Thiede et all)2@¥endsen et al. (2004) rekon-
struieren fir das letzte Eiszeitmaximum (LGM) ddid&rlauf des Fennoskandinavi-
schen Eisschildes Uber die exponierten Schelfgelgiet Barents- und Karasee, mit ei-
nem potentiellen Auslaufer bis zur Taimyrhalbing®lexanderson et al. 2001, 2002).
Eine Verbindung der Halbinsel mit dem Karasee-Higdavird, aufgrund der Prasenz
von erodierten Paldoflusskanélen, nur fir eindixekairze Zeit angenommen (Dittmers
et al. 2008). Durch den inversen Ansatz eines niscteen Inlandeis-Modells wurde

mittels geologischer Information der Aufbau und Riigy des Eisschildes nachvollzo-
gen. Modellexperimente von Siegert u. Marsiat (300 auch Siegert u. Dowdeswell
(2004) bestimmten den verantwortlichen latenteniéfiransport, ausgehend vom At-
lantischen Ozean (und aus dem Europaischen Nordidebbeln et al. 1994; Rassmu-
sen u. Thomsen 2008) via Mittelmeerkiste nach Aéniropa als Initiator des Aufbaus

des Eurasischen Eisschildes.

Dadurch pragten im Leegebiet kalttrockene WindeKheasee und Nordwestsibirien.
Demzufolge limitierten geringe Schneeakkumulatiatest (vermutlich unter 26@m/a)
den Aufbau des Barents-Karasee-Eisschildes (mam3Bisdicke), wahrend die Lap-
tewsee und der sibirische Sektor mit Niederschlageter 50nm/a eisfrei blieben
(Hubberten et al. 2004; Siegert u. Marsiat 200Eg8&it u. Dowdeswell 2004). Als
Quelle dieser Niederschlage konnten eisfreie Wabseflachen (Polynyas), enstanden
durch katabatische Fallwinde und relativ warmenrgitg@he Wassermassen entlang der
Barentssee-Schelfgrenze verantwortlich sein (Kated., 1999, 2001). Auch Ngrgaard-
Pedersen et al. (2003) interpretieren Foraminif@ggrale Neogloboquadrina pachy-
dermas.) als Hinweis auf reduzierte Meereisbedeckumgungacht durch Advektion
atlantischer Wassermassen und Salzanreicherun@ziEsns als Konsequenz einer li-

mitierten SulRRwasserversorgung.

Nach Arkhipov et al. (1986) und Velichko et al. 979 blockiert wahrend des marinen
Sauerstoff-Isotopenstadiums 2 (MIS 2, 24kdZ2BP) ein antizyklonales Regime Uber
Sibirien den weiteren Transport latenter atlantsdtuftmassen ostwarts. Daraus resul-
tieren reduzierte Kontinentalabflisse (z.B. Jaremd) nordwérts der Laptewsee (Dubi-
kov u. Baulin 1981; Muller 1999; Proshutinsky uhdson 1997; Sidorchuk u. Panin
1996).
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Trotz kalt-arider Bedingungen des sibirischen Sekteird die Formation lokaler Eis-
kappen im Alpinbereich vermutet (Hubberten et 8042 Allen et al. 2008; Stauch u.
Gualtieri 2008). Als Quelle werden Feuchte tragekidiede vom Pazifischen Ozean
verantwortlich gemacht (Stauch u. Gualtieri 2008).amerikanischen Sektor wird das
Eisschildinitial (Entstehung im Post-Eem) in den&dischen Arktis lokalisiert, welches
im LGM auf bis 40250°N sudwarts vordrang (Lambeck 2002). Dort wurdeedingt
durch den orographischen Effekt, die Westwindeamgtlder sidlichen Eisflanke abge-
lenkt. Infolgedessen kam es zu einem Niederschédigsidan den nérdlichen Auslau-
fern, wodurch eine Eisausdinnung stattfand (Clar&l.e1999, Lambeck et al. 2002).
Somit bewirkte der Aufbau zirkumarktischer Eissdgifftir das Nordpolarmeer gleich-
zeitig eine Isolation und Reduzierung der SuRwadser (Martinson u. Pitman 2007).

2.3 Abriss der Modellhierarchie

Die in dieser Arbeit durchgefihrten Modellstudiesdienen sich der hochauflésenden
Version der NAOSIM-Modellhierarchie (North Atlantfrctic Ocean Sea Ice Model),
das durch das Alfred-Wegener-Institut entwickelraeu(Kauker 2003; Kéberle u. Ger-
des 2003). Es ist ein regionales Ozean/Meereis-MaiteArktis, Europaisches Nord-
meer und den ndrdlichen Nordatlantik (980°N) mit einer horizontalen Auflésung
von 0,25° 0,25° je Gitterbox, ~2Z727km respektive und 30 ungleich verteilten Ebenen
in der vertikalen Dimension. Um die Singularitibgeaphischer, spharischer Koordina-
ten am Nordpol zu vermeiden, bedient sich das Maogiekes rotierten Gitters: Der
Aquator koinzidiert mit dem geographischen 30°W idien wahrend der Nordpol an
der Schnittstelle zwischen Aquator und 60°E Meridiakalisiert ist. Das Modell be-
rechnet intern alle 9G9einen Zeitschritt. Das typische Modelljahr bestals 360 Ta-

gen mit jeweils 30 Tagen pro Monat entsprechend.

NAOSIM enthalt eine implementierte Ozean- und Msgk@mponente und ist mit at-
mosphéarischen Antriebsfeldern gekoppelt.
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2.3.1 Ozean-Komponente 2

Die folgenden physikalischen Grundgleichungen bemesich auf das am Institut ,Ge-
ophysical Fluid Dynamics Laboratory* (GFDL) in Pegton entwickelte ,Modular
Ocean Model“, kurz MOM 2 (siehe Pacanowski 189Bje Gleichungen basieren auf
den in den Arbeiten von Bryan (1969) und Cox (198#gewandten Approximationen.

Als erste Vereinheitlichung werden Geopotentiatii einer Kugeloberflache angena-
hert (spharische Approximation), in der ,thin sheghproximation” wird die Ozeantiefe
gegenuber dem Erdradius vernachlassigt. Die Boisspdpproximation lasst Dichte-
anomalien des Wassers (Approximation der Referehseli ,=1.035g/cnt) hinsicht-
lich horizontaler Bewegungsgleichungen unberickgthdiese finden allerdings in
den mit der Fallbeschleunigung verknipften Termemwéndung (Formel (2.3.1.4)).
Des Weiteren verhindert die hydrostatische Nahermstpbilitdten in den vertikalen
Dichteunterschieden. Die ,rigid-lid* Approximatioarmdglicht auch eine geringere
zeitliche Auflosung des Modells, indem temporal tendflosende externe Schwerewel-
len durch eine tiefenunabhéngige Stromfunktion postjziert werden. Neben den
Schwerewellen werden auch Schallwellen ausgefi(féliide werden in guter Nahe-
rung als inkompressibel angesehen) und molekuléissé nicht weiter bertcksichtigt.

Die angewandten Bewegungsgleichungen entsprecheiaeer-Stokes-Gleichungen

eines Flachwasserregimes (,aspect ratio approxomati

_uvtanf _ p, u
u, +L(u) - fv T acod +(ku,), +F (2.3.1.1)
2
v, +L(v)- 2 t:”f +fv=- %+ (k,v,), +F" (2.3.1.2)
W, =- 1 (u, +(cosv), ) (2.3.1.3)
*  acosf '’ ! o
p, =-rg (2.3.1.4)

Hierbei wird die raumliche Auflésung durch die spbéhen Koordinaten (Latitude)

(Longitude) undz (Altitude) definiert, dagegen werden zonale, mendle sowie verti-

® Die in folgenden Abschnitten beschriebenen Glaigiem sollen weniger eine umfassende Ubersicht der
Modellphysik als mehr eine Einfiihrung in die wigstien Prozesse und Parameter der Modellkomponen-
ten sein

® Die Modellbeschreibung beruht auf dem Benutzerhaod von Pacanowski (1995)
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kale Geschwindigkeitskomponenten durghv und w beschrieben. Die unabh&ngigen
Variablen im Indexausdruck stehen fiir die jeweiligetielle Ableitung. Ferner wird die
Dichte Uber eine nichtlineare Zustandsgleichung von déergiellen TemperaturTy,
Salzgehalt § und Druck p) beschrieben (= (T, S, ). Die horizontalen Reibungs-
und Diffusionsterme werden mit' und F¥ bezeichnet. Fir eine ruhende Flussigkeit in
einem homogenen Schwerefeld gilt die hydrostatisglechung (2.3.1.4). Die Konti-

nuitatsgleichungen von Warme und Salz lauten:

T +L(T) = (kT,), + N(ANT) (2.3.15)

S +L(s)=(k,S,), +N(ANS) (2.3.1.6)

Weitere in die Gleichungen eingehende GroRRen simdEibeschleunigung), Erdra-

dius @) und der Coriolisparametef) Gowie der Advektionsoperatbr

In dem Modell wird sowohl die horizontale als audie vertikale Vermischung im
subskaligen Bereich durch Impuls und Diffusioi, ( ) parametrisiert. Diese Glei-
chungen werden im Modell numerisch durch finitef@é&nzberechnung geldst (Bryan
1969; Cox 1984).

2.3.2 Meereis-Komponente

Basierend auf dem dynamisch-thermodynamischen Néeaoelell mit viskos-
plastischer Rheologie von Hibler (1979) wird eineiterentwickelte Version von Har-
der (1996) verwendétHierbei werden zur Beschreibung der Meereisphygkprog-
nostischen Variablen EishJ und Schneevolumemydj jeweils pro Flacheneinheit sowie
Bedeckungsgrad (Eiskonzentrati@), zeitlich diskretisiert und anhand der vektorielle

Eisdriftgeschwindigkeity=(u, v)) die Advektiondargestellt:

h .

H+N>‘(Uh)=5. (2.3.2.1)
ﬂhs N —

i +Nxuh,)=s, (2.3.2.2)
A~

2—t+N>‘(uA)= S, (2.3.2.3)

"Unterkapitel der Meereis-Modellkomponente beruhehden Aufzeichnungen nach Hibler (1979) und
Harder (1996)
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Die S-Terme stellen die Quell- und Senkterme dé&rgleichungen dar. Die Massen-
bilanz wird durch lokale (thermodynamisches Waamgtwnd advektive Effekte ge-

steuert. Zur Impulserhaltung der Massé einer Gitterzelle gilt

Du ,
m—=-mk” u+

ot 2t - mdNH +F (2.3.2.4)

wobei Corioliskraft ¢ mfk ~ u), ozeanische (,) und Windschubspannung (), Eklip-

tik der Ozeanoberflache- (ngNH ist vernachlassigbar; Harder 1996) durch geostro-

phische Ozeanstromungen und innere Spannungen sniFBi die Kréaftebalance der

Massentragheiin((Du/Dt)) darstellen (Abb. 6; Hibler 1979).
F+1,

Abb. 6: Diagramm der Eisdrift mit relativem Eisvektor (Drehwinkel () und Ekmandrift (i), Wind-
( ) und Ozeanschub,f), innere Spannungen (F); nach Hibler u. Bryan 798

Wahrend die Ekmandrift,, rechtwinklig zu Windschub und der inneren Krafie- (,)
im Eis gerichtet ist, sind die inneren Spannungémals der Meereisdriftu) entgegen-
gerichtet (Hibler u. Bryan 1987).

Windschubspannung, und ozeanische Schubspannupgverden maf3geblich von ih-
ren Schubspannungskoeffizienten beeinflusst. Zurstebung eines realistischen
Driftmusters spielt vor allem das Verhaltnis bei@&ahubspannungskoeffizienten eine
Rolle, das Fischer (1995) aufgrund eines Verglelmsbachteter und simulierter Drift-
bojentrajektorien im Weddellmeer mit 0,44 angibtahWend die ,freie” Eisdrift einzel-
ner Eisschollen unter Berlicksichtigung des atmasgdtéen und ozeanischen Antriebes
sowie der Corioliskraft erklarbar ist, bringen inarafteF bei einer kompakten Eis-

bedeckung die Eisdrift nahezu zum erliegen.

Die Formation von Meereis beginnt bei Unterschreitier Gefriertemperatur an der

Grenzschicht zwischen Ozean und Atmosphare, ausigagliich einen atmospharischen
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Entzug von Warme aus der ozeanischen Deckschiegafiver Warmeflus€),). Be-
schrieben wird dies durch einen Nettowarmeflusstdieend aus einer atmospharischen
(Q.) und ozeanischer,) Komponente, in die Deckschiéh@Abb. 7).

Das darin befindliche Meereis reagiert mit Schmelkew. Gefrieren (Anderung des
Eisvolumens pro Flach& =1h /qt), bis der latente Warmefluss die Energiebilanz

ausgeglichen hat. Nach dem Nullschichtenmodell Semtner (1976) ist ein kondukti-
ver Warmeflus€). vom Betrag her gleich, da keine WarmekapazitatMéereis ange-

nommen wird.

fuhlbar latent solar langwellige .
Q, T l Str.” Atmosphare
)
hs 1 Schnee
Q
h;
Eis
Q, Deckschicht
Q,

Abb. 7: Schematische Darstellung des Meereis-Nullschicheetaiis (nach Semtner 1976; Kreyscher
1998); Abkirzungserklarung siehe Text

Der konduktive Warmefluss wird proportional, durdie spezifischen Materialeigen-
schaften von Schnee und Eis sowie den Temperatiegitan gesteuert. Der atmosphéa-
rische Warmeflus§), setzt sich zusammen aus den Flissen sensibldatemder War-

me, dem Verhaltnis der einfallenden und reflekéiersolaren Strahlung im hochfre-
quenten Bereich sowie thermischer Abstrahlung untbsphérischer Gegenstrahlung

im Infrarotbereich.

Die Rheologie des Meereises wird durch ein nicbHimviskoses Verhalten nach Hibler
(1979) bzw. optimiert von Harder (1996) beschrieb@anach lassen sich die intern
wirkenden KrafteF durch einen zwei-dimensionalen, horizontalen Spagstensors

darstellen:

8 Der Warmefluss zwischen Ozean und Atmosphare stkivesark zwischen offenen Wasser- und eisbe-
deckten Flachen, wogegen auch unterschiedliche &istigkeiten den Warmeaustausch beeinflussen.
Um den meso- bis mikroskaligen Effekten Rechnundragen, beschreibt eine normierte Wahrschein-
lichkeitsdichte pro Modellgitterbox die lokale Eiske. Es werden sieben gleichverteilte Kategorien d
Eisdicke integriert, wobei die lokale Eisdicke ntaal das Doppelte der mittleren Eisdidk@ erreichen
kann.

® Je nach Oberflachentemperatiif < 0°C oderT, > 0°C) werden unterschiedliche Reflexionskoeffizien-
ten kurzwelliger Strahlung beziiglich Meereis untirg&e angenommen. Fir die langwellige Abstrahlung
gilt das Stefan-Boltzmann-Gesetz mit dem Emissimats@s=0,99) eines grauen Strahlers.
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F=N:s (2.3.2.5)

Fir die Kinematik des Meereises ist die Geschwikeligozw. die raumliche Ableitung

der Geschwindigkeit, dargestellt als GeschwindigkgadientNu = ¢ +W  von Bedeu-

tung. Dieser Tensor 2. Ordnung besteht aus den Koergen zur Beschreibung der
rotationsfreien Deformation (Deformationsrad¢¢ und der deformationsfreien Rotation
(WirbelstarkeW). Unter Beriicksichtigung dessen, dass innere &réit einer Forman-

derung verbunden sind, tragt nur der symmetrisaresdr der Deformationsrate zu den

inneren Kraften bei:

_1 T Ty
& =5 ﬂxj + o (2.3.2.6)

Der Spannungstensor entspricht einem dynamischasgdhbezug), die Deformations-
rate hingegen einem kinematischen Term (zeitliddezug). Die Beziehung zwischen

Spannungstensor und Deformationsrate wird durclalligesmeine Rheologiegesetz

sy =2ne + (z-h) e,-P/24 (2.3.2.7)

k

nach Hibler (1977) definiert. Dabei ist g, die Divergenz der Meereisdrift und

das Kroneckersymbol. Erst die Charakterisierungkdanpressions-Z) und Schervis-
kositat (7) und der bei einer bestimmten Deformationsratéiegenden Eisharte (Eis-
widerstand) definieren plastisches oder viskosehalten des Fluids. Innerhalb einer
Messkampagne derctic Ice Dynamics Joint Experimef&IDJEX; Coon et al. 1974)
wurde herausgefunden, dass Meereis im Allgemeinerplastisches Verhalten auf-
weist, wobei entgegen der divergenten Eisdrift grofdiere Krafte bei Konvergenz und
Scherung auftreten. Erst bei hoher Eisditk@inearer Beitrag) und -konzentratigh
(exponentieller Beitrag) steigt die Eisharte (idpkastisches Verhalten) an (Abb. 8).



2 Grundlagen 21

2e+5

Eisharl

1e+5

Abb. 8: Darstellung der Eisharte, ®N/m) in Abhéngigkeit der Eiskonzentration A (%)duEisdicke h
(m)

Der Eiswiderstand beschreibt die maximal erreichbanere Spannung bis zum Bruch
des Eises:

P, =P hexp- C(1- A)) (2.3.2.8)

Danach istP” der Eisharteparameter (15.000n%) und C (20) der Eiskonzentrations-
parameter. Die inneren Krafte des Eises wirkendieeém hohen Eisbedeckungsgrad
(und gegebenenfalls Eisdicke), sodass bei Kollmmomon Eisschollen diese nicht in
Flachen offenen Wassers ausweichen kdnnen (Ha8®&)1Dagegen legt Meereis bei
sehr kleinen Deformationsraten ein viskoses Veena#tn den Tag (AIDJEX; Coon et
al. 1974). Harder (1996) optimiert das modellidvteereisverhalten durch eine Regime-
funktion, die den flieBenden Ubergang zwischen assk und plastischer Rheologie
beschreibt. Die untere Grenze als Mal3 der Gesaartdafion (RegimeparametBr,n)
soll wesentlich kleiner als das Verhéltnis von Efsgleschwindigkeit und raumlicher
Langenskala des Modells sein. Der Grenzwi#, bestimmt den Ubergangsbereich
zwischen linear-viskosem und ideal-plastischem ¥ken. Die kinematische Messung

der Gesamtdeformatidn zeigt an, welches Regime vorliegt:
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1

D= (e2+e3) 1+e—12 + 4%} +2e.e, 1- e—lz i (2.3.2.9)
Aus der Gleichung geht hervor, dass das Mal3 dear@eeformation durch die Defor-
mationsratee sowie die Exzentrizitaé der elliptischen Bruchkurve erklart wird. Im
Vergleich unterschiedlicher dynamischer Meereisnh@dieferte innerhalb der Kam-
pagne SIMIP (Sea Ice Model Intercomparison Projéas) viskos-plastische Modell die
praziseste Ubereinstimmung mit Beobachtungsdatemke et al. 1997).

2.3.3 Atmospharenantrieb und Kopplung der Modellkom ponenten

Sowohl das Ozean- als auch das Meereis-Modul lgrétplizite atmospharische An-
triebsdaten, die von einem Datensatz inklusiveesieitmospharenparametern (zonale
und meridionale Windschubspannung, skalare WinkistaOm tber der Oberflache,
Wolkenbedeckung, Lufttemperatum®iber der Oberflache, Taupunkttemperatan 2
uber der Oberflache, Niederschlagsrate), beregtiesverden. Uber die spezifische
Feuchte wird dann die resultierende Evaporatioediaret. Die Windfelder bergeben
direkt einen Impuls { an die Oberflache der beiden Modellkomponenteihrend die
ubrigen Atmospharenparameter Warm@} gnd SalzflisseS) bilanzieren: Lufttempe-
ratur, Taupunkttemperatur und Wolkenbedeckungsggidéeih sowohl fiihlbare und la-
tente Warmeflisse als auch lang- und kurzwelligédserahlung her. Aufgrund unter-
schiedlicher Oberflacheneigenschaften (Temper&loredo) in Meereis- und Ozean-
modulen werden die atmospharischen Warmeflissermgetberechnet. Die Wichtung
der einzelnen Flusse wird Uber die Meereisbedechkarder jeweiligen Gitterbox be-
stimmt. Zusétzlich benétigt das Meereismodell dize@htemperatur zur Berechnung
basaler Warmeflisse innerhalb der Deckschicht (AbbDies wird in einem fur Meer-
eismodelle gebrauchlichen Verfahren tber die Bemeoh der Konvektionstiefe des
Ozeans gel6st. Neben der Wasser- und Gefriertempesiad auch die Machtigkeit der
Konvektionsschicht zur Berechnung der ozeanisché@nnWflusskomponent&)() und
die zeitliche Auflésung (86.4%%) entscheidend (Holland u. Jenkins 1999; Kreyscher
1998).

Neben dem Warmefluss wird auch der Salzfluss lUlsbn&- und Meereisformation
gesteuert. Der Nettoniederschipildet sich tiber eisbedeckten Gitterzellen und étm

spharentemperaturen unter 0°C als Schneeauflageyrdalls bedeutet er einen SuR3-

% Der Nettoniederschlag berechnet sich aus der @iffevon Niederschlag und Evaporation
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wasserzufluss in den Ozean. Bei Temperaturen olbedes Gefrierpunktes wird der
Nettoniederschlag tUber der offenen Wasserflachafalle als StRwasserkomponente
dem Ozean zugerechnet. Der Anteil des Niederschlager dem Meereis wird mit dem
mittleren Salzgehalt des Meerwassers multiplizient dem Ozean als zusatzlicher
Term zur Erhaltung der Salzbilanz angerechnet. Biasfihrliche Beschreibung der
Kopplung beider Modellkomponenten findet sich irbldr u. Bryan (1987).



3 Methodik 24

3 Methodik

In diesem Kapitel wird der Fokus auf das Modellpetier einzelnen Studien gerichtet.
Im Speziellen werden, flr diese Arbeit relevanteg/gitalische Details sofern nicht

schon im Abschnitt 2.3 behandelt, genauer betrachte

3.1 Modellkonfiguration

Die in dieser Arbeit vorgestellten Modellexperimersind in Tabelle 1 zusammenge-
fasst. Danach unterscheiden sie sich, je nach Enpaet, hinsichtlich ihrer Randbedin-

gungen.

Tabelle 1: Versuchsanordnung der Modellexperimente

Modellexpe- Atmospharischer Land/See- Salzgehalts-Kontinentalzu- Nordatlantikein-

riment Antrieb Maske restoring  flisse strom

ctrl_rurf PD’ PD PD PD PD

lgm_std LGMN LGM PD LGM PD+1psu -2°C
sens_sal LGMN LGM — LGM PD+isu -2°C
sens_L LGMN LGM PD LGM+0,1Sv  PD+dsu -2°C
sens_Fram LGMN LGM* PD LGM PD+1psu -2°C
sens_ LGMG LGMG LGM PD LGM PD+1psu -2°C

@ Daten entnommen von Gong (2009)

® PD: “Present Day* — heutige Bedingungen nach Kaekal. 2003; Prange 2003
¢ LGM*: Erweiterung der glazialen Modelltopograplierch das Jermak-Plateau
4 Atmosphérische Antriebsdaten von Lohmann u. Lokg090)

¢ Atmosphaérische Antriebsdaten von Romanova eRaD4)

Der Kontrolllauf (ctrl_run; Gong 2009) wird mit reaten Datensatzen gespeist und
dient der Uberpriifung der Modellkonsistenz mit®lsservationsdaten. Demgegeniiber
enthalt der glaziale Standardlauf (Igm_std) ver@edeandbedingungen des Atmospha-
renantriebes, der Topographie und des SufRwassagastarktischer Flisse, sowie des
Nordatlantikeinstroms. Hier kann ein ,realitatsndhéergleich nur mit indirekten geo-
logischen Signalen (Proxies) getroffen werden (Abgt 3.3). Die nachfolgenden Ex-
perimente betrachten die eiszeitliche Sensitidigd Ozeans und des Meereises. Dazu
wird jeweils eine der in Tabelle 1 aufgelistetendPaeter verandert, wahrend die tbri-
gen Modelleinstellungen dem glazialen StandardentEprechen. Die genauere Ver-

suchsanordnung der Modellexperimente wird in dégefoden Abschnitten erlautert.



3 Methodik 25

3.1.1 Rezenter Kontrolllauf (ctrl_run)

Der Kontrolllauf (ctrl_run) stellt die unveranden#ersion des von Kauker (2003) und
Kdberle u. Gerdes (2003) verwendeten OzeanmodeflAnalyse rezenter Fragestel-
lungen dar. Die Nachbildung der Bathymetrie stanam$ dem Datensatz ETOPO5
(1988) des NGDC National Geophysical Data CenderFur die Sudbegrenzung am
nordatlantischen Ozean erlauben offene Randbedgegumach Stevens (1991) den
Austausch von Tracern und der Wellenausbreitungyevid die anderen Passagen, Kat-
tegat, Bering- und Hudsonstral3e als geschlossesrz&n betrachtet werden (Kauker et
al. 2003). Der advektive Transport von Salz uncepbeller Temperatur wird durch ein
FCT-Schemaflux-corrected transpojtnach Gerdes et al. (1991) erreicht. Monatliche
Mittelwerte der barotropen Stromfunktion an der lsin Randbegrenzung werden
von ,Linked Atlantic Model Experiments” (FLAME) dé€iel Universitat ibernommen
(Kdberle u. Gerdes 2003). Der Export von Meereis der Modelldoméane ist an der
sudlichen Randbegrenzung sowie der BeringstraRdicho@<auker et al. 2003). Als
Eingangsdatensatz des Atmospharenantriebes findEEPMNCAR-Reanalysedaten
(National Centers for Environmental Protectjoder Jahre 1948—2007 Verwendihg
Die Implementierung des Kontinentalzuflusses behptsachlich auf Monatsmittel-
werten desGlobal Runoff Data Centrend simuliert den Jahresgang der SuRwasser-
speisung (Prange 2003). Als Initialbedingungen werflir die Arktis die Winterbedin-
gungen nach der EWG KlimatologiEr{vironmental Working Groypsrerwendet ati-
onal Snow and Ice Data CentrdNSIDC 1997), wahrend fir die tbrige Modelldoméne
die Klimatologien von Levitus u. Boyer (1994) undMitus et al. (1994) als Grundlage
dienen (Kauker 2003). Der Datensatz der Modelldosdaegt vor (Gong 2009) und
dient zur Uberpriifung der Modellkonsistenz. Zur Asa des Ausgangsdatensatzes
werden in allen Experimenten die jeweils letzteq&trigen Klimatologien herangezo-

gen.

3.1.2 Glazialer Standardlauf (Igm_std)

Die Versuchsanordnung eines realitdtsnahen Eidire#tk erfordert die Abstimmung
der Eingabedaten nach dem heutigen Stand der V¥idsait. Fir den Standardlauf des
letzten glazialen Maximums mussen der Atmosphatendatz, die Land/See-Maske,
Zulauf von StRwasser sowie die Temperatur- undgghkdtstracer im Ozean angepasst
werden (Abb. 9).

1 Siehe hierzu Kalnay et al. (1996)
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Abb. 9: Anpassung des regionalen Modells an glaziale Ratidgengen: Pfeile symbolisieren den
Nordatlantikeinstrom (PD+isu, -2°C), Atmospharenantrieb (LGMN; Lohmann urdrme 2000) und
kontinentale StuRwasserzufliisse; Reliefglobus mauftdsung nach ETOPO1 (Amante u. Eakins 2009)

Die sieben Parameter des Atmospharenantriebes IfAlis2.3.3) stammen aus einem
Datensatz des globalen Atmospharenmodells (AGCM)| MBCHAM3/T42L19
(Roeckner et al. 1992). Dieses besitzt eine radmallworizontale Auflosung mit 128x64
Gitterboxen verteilt (2,8° Kantenlange respektivaguf einem Gauss-Kriger-
Koordinatensystem (Roeckner et al. 1992). Durch ifitation der Eingabeparameter
und Randbedingungen, wie Anpassung der Orbitalpet@mnach der Milankowvi
Theorie, C@-Konzentration (200 parts per million in volume npp, Meeresspiegelab-
senkung und Orographie werden die Rahmenbedingufigedie glaziale Atmosphare
(Lohmann u. Lorenz 2000) gesetzt. In den Randbediggn beziglich der Erdoberfla-
che wird die Eisschildrekonstruktion nach Peltie994) verwendet, die in einer aktuel-
len Version (ICE-5G: Global glacial isostasy and Hurface of the ice-age earth; Pel-
tier, 2004) die Absenz eines Eisschildes in desiBsischen Schelfregion bertcksich-
tigt. Die Daten fur Meeresoberflachentemperatugbedeckung sowie Albedo wurden
von CLIMAP (,Climate: Long range Investigation, Mapg, And Prediction®, 1976;
1981) anhand von Foraminiferensignalen rekonstryibb. 1, Abb. 70). Mit einer
zusatzlichen Temperaturreduzierung um -3°C in despdn (30°S—30°N) fuhrt dies

innerhalb einer Sensitivitatsstudie zu einer bessétbereinstimmung mariner und ter-
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restrischer Proxy-Daten (Lohmann u. Lorenz 200eEenauere Beschreibung der
Parameterkonfiguration ist bei Lohmann u. Lorer20(® nachzulesen. Der Atmospha-
renantrieb ist auf Tageswerte aufgeldst und wir@imem iterativen Zyklus mit einer

Periodizitdt von 15 Jahren wiederholt.

Die Morphologie des glazialen Ozeans wird hauptséchlurch die Umverteilung von
Wassermassen bestimmt. Einerseits erfordert diaudkiation von Eis im Inland eine
Meeresspiegelabsenkung von -h2QFairbanks 1989; Peltier u. Fairbanks 2006), ande
rerseits verandert die Verbreitung der Eisschildg wordhemisphérische Erscheinungs-
bild (Abb. 5). Beide Anpassungen werden an derntezeland/See-Maske ETOPO5
(1988) umgesetzt.

Durch die Umverteilung des SulRwassers wird eingitzlishe homogene Salzgehalts-
erhdohung von +fisu (practical salinity unit) gegentber den Inteadingungen im Oze-
an und dem Einstrom des Nordatlantiks notwendign{Rwova et al. 2004). Um der
zusatzlichen Reduzierung der tropischen Meeresldiosbdntemperaturen Rechnung zu
tragen, wird dem vordefinierten Temperaturflusglansudlichen Randbegrenzung eine
Temperaturerniedrigung von -2°C angerechnet. Diedefinierte Wellenausbreitung
(Stromfunktion) des Nordatlantikeinstroms folgt deaenten Klimatologien, da fur die
Sensitivitat der meridionalen Umwalzung im Mode#mniger der Impuls als Salzgehalte

und Temperaturen entscheidend sind (Gong 2009).

Der eiszeitliche arktische SuflRwasserzufluss (AhsicBri.4) entspricht etwa der Halfte
des heutigen jahrlichen Budgets von 3.888/a (Aagaard u. Carmack 1989). Zum
Ausgleich der Salzgehaltsbilanz dieser und nackfalgr Modellexperimente folgt die
Anpassung des Salzflusses gegenwartigen Klimatahogdas im nachfolgenden Ab-
schnitt 3.1.3 erlauterte Modellexperiment unterswh Salzgehaltsdrift ohne Annédhe-
rung an Observationsdaten. Eine vorausgehende ovledes Standardlaufes (Gong
2009) ist in dieser Arbeit um verschiedene Konfedionen erweitert worden (Ab-

schnitt 4.2), die im Folgenden aufgelistet sind:
Verlangerung der modellinternen Laufzeit von ca-8DJahre auf 100 Jahre

Aufhebung initialer Meereisparameter (zonale undidmenale Meereisdrift-
komponente, Schneeauflage, Meereismachtigkeit, didarnzentration werden

auf Null gesetzt)
Limitierung der Schneeakkumulation Uber Meereis

Reevaluierung des glazialen arktischen StuRwassgetaiAbschnitt 3.1.4)
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Reinterpolation, Translation und Rotation der atph@sischen Antriebsdaten

anhand einer Land/See-Maske
Anpassung der Ozeantopographie.

Zur Initialisierung des Modells wird der Datensatmer rezenten Klimatologie verwen-
det. Innerhalb einer Einschwingphase von 30 Jahighdie gesamte Wassermasse der
oberen arktischen Ozeanschicht (0-1®)Gusgetauscht (Karcher u. Oberhuber 2002).
Im aktuellen Standardlauf betragt die Laufzeit M@delljahre, in denen die letzten 30
Jahre zur Auswertung herangezogen werden. Um ningghctifizielle Beitrage der ini-
tialen Meereisbedingungen zu unterbinden, wurdenMeereisparameter auf Null ge-
setzt.

Die zusatzliche Berilicksichtigung einer Schneeaaflay Modell verandert das Eis-
wachstum durch reduzierte Warmeleitfahigkeit urttbater Albedo gegenuber Eis. Als
Quelle werden Niederschlagsratep unter 0C Atmospharentemperatur definiert, die
Uber einer eisbedeckten Modellgitterzelle niedeegelbie Schneeauflage bewegt sich
mit der Geschwindigkeiti des Meereises. Als Senke bewirken solare Einstnghlind
Werte oberhalb der Gefrierpunkttemperatur ein tlelynamisches Schmelzen der
Schneeauflage. Wahrend gegenwartig die Schneeaufladen Sommermonaten voll-
standig schmilzt, limitiert ein eingefiihrter Schigalwert von maximal 16 Schnee-
auflage die positive Bilanz innerhalb der glaziaModelllaufe. In der Realitat wirde

die Winddrift eine Verteilung des Schnees bewirken.

In der Natur wird ein gelegentliches Fluten vongnNem Meereis durch Schneeauflast
beobachtet, wodurch ein negativer Freibord entgibib. 10).

Abb. 10: Genese meteorischen Meereises nach dem Archimedigutnzip; Abklirzungen siehe Text

Danach wird dem Archimedischen Prinzip entsprecheiné Konversion von Schnee

zu meteorischem Eis eingefiihrt (siehe z.B. Fis&985):
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_rihi+rshs
r

w

hy (3.1.2.1)

Sobald die durch Schneedfs) und Meereis £ih;) verdrangte Wassersauig machtiger

als die Eisdickdy ist, wird h;= hg nivelliert und die Schneedecke anteilig reduziert:

I
Dh, = (hi +h, )r_l (3.1.2.2)

Somit wird Schnee unterhalb der Wasserlinie auf felespiegelniveau gesetzt. Norma-
lerweise tritt solch ein Flutungseffekt im Inititdgium der Meereisbildung auf und
wird fur die Arktisregion mit Eismachtigkeiten melher Meter und relativ geringer
Schneeauflage selten beobachtet (Harder 1996).LDigtierung der Schneeauflage

reduziert somit auch die Genese meteorischen Eises.

Als Antrieb benétigen das Ozean- und Meereismodujjeschriebene Atmospharenda-
ten. Falls die rdumliche Auflosung zwischen Antrigid Modell stark voneinander ab-
weichen (in diesem Fall 2,8° und 0,25° respektikajn dies zu Inkonsistenzen beider
Topographien fiihren. Daher werden hier anhand ewmngegebenen glazialen
Land/See-Maske Atmospharenfelder Uber Land nichiidksichtigt und die Ubrigen
Daten nach einer Gauss’'schen Wahrscheinlichkeiskauf die Ozeanpunkte interpo-
liert (Interpolationsradius: 290n). Danach findet die Translation und Rotation Adés

mospharengitters auf das Ozean/Meereis-Gitter. statt

In einem letzten Schritt wurde die Modelltopogragplin die Rekonstruktion der Eis-
schildgrenzen (Ehlers u. Gibbard 2007) angepagstzti wurde die Framstral3e ver-
breitert, das Kanadische Archipel sowie die Hudsafte durch Landzellen ersetzt und
der Farder-Shetland-Kanal (Schwellentiefe ~@§0fir den Nordatlantikeinstrom ge-
offnet (Abb. 9). Die vorgenommenen Modellkonfiguoaten gelten in gleicher Weise

fur die nachfolgenden Sensitivitatsstudien.

3.1.3 Studie der Salzgehaltsdrift (sens_sal)

Zur Darstellung einer realistischen Salzgehaltskotration verhindert ein Zuriickset-
zen des Oberflachensalzgehaltes (mlBleerestiefe) in Richtung einer mittleren jahrli-
chen Klimatologie (Levitus u. Boyer 1994; Levitusat 1994; NSIDC 1997) alle 180
Tage eine Klimadrift des Modells (Kauker et al. 2D0Die Salzbilanz wird zusatzlich

durch einen Term erweitert:
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S +L(S)=...- R(S- S,) (3.1.3.1)

Hierbei ist die RatdRs (1/(180 Tage)) als Wichtung des Terms zu verstestezhang
et al. 1998). Innerhalb einer Vergleichsstudie WAOSIM mit anderen arktischen
Ozean/Meereis-Modellen (Variation véq liegt zwischen 1/120 bis 1/1.800 bzw. frei-
em Salzfluss) orientiert sich dieses relativ engdan vorgegebenen Klimatologien
(Steele et al. 2001).

Durch den Mangel an verlasslichen Daten bezlglinbseglazialen Klimas wird hier
auf rezente Salzgehaltsfelder zurtickgegriffen. W&m Hinfluss eines rezenten ,Salzge-
halts-restorings” auf den glazialen Standardlawdcaktzen zu kénnen, wird in diesem
Modellexperiment die Rate auf 20 JahR=({/7.200) erhoht, und damit ein ,freier”

Salzfluss simuliert.

3.1.4 SuRwasserstudie (sens_L)

Die gesamte kontinentale arktische Sil3wasserbfatez sich aus Oberflachenabfluss,
Basisabfluss und Abfluss des Zwischenwassers (fila®‘) unterhalb der Oberflache
zusammen. Der Anteil des Zwischenwassers — haupisldadurch die Gefrier-Tau-
Zyklen der aktiven Bodenschicht angetrieben — uesl @rundwasserstroms an der Ge-
samtbilanz verringert sich durch die ImmobilisatiaonPermafrostbéden. Dieser Anteil
ist nur ungenau quantifizierbar, wird aber um mehr@rélienordnungen geringer als
der Oberflachenabfluss geschétzt und findet in dipdischen Modellen kaum Berick-
sichtigung (Grabs et al. 2000). Zur Aufrechterhadfuder Suldwasserbilanz werden die
groRten arktischen Flusse in NAOSIM als negativeitrBg zum Salzgehalt interpre-
tiert. Es folgt eine Beschreibung der in diesereirkevaluierten StiRwasserzulaufe des

glazialen Standardlaufs (Igm_std, Tabelle 2).
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Tabelle 2: Arktische Zuflisse — Ausgangsbedingungen fur LGMI wummierter Oberflachenabfluss
unterschiedlicher Einzugsgebiete eines Atmosphéoeeits (ECHAM3)

SiiRwasserquelle ECHAMS3 (Rfa) I(_lfranl\s/};lz)gjluss
Mackenzie 0 287*2/3
Kolyma® 128
Indigirka 654 59/3
Palaokanal Lena/Yafa 303 532/2
Olenek 36/2
Khatanga 88/2
Palaqabfluss Voronin-Trog (Ob, Jenissej, Pechora, 125 630
Pyasina, Taimyr4)

Sev. Dvina

diffuser Eintrag 532
Zufluss 1.082 1.829

% leiber u. Niessen (1999)Sidorchuk et al. (2000, 2008zarmack (2000)’Gordeev (2000)

Durch die Absenkung des Meeresspiegels (ri2Bairbanks 1989), bedingt durch den
Aufbau des Nordamerikanischen (Dyke et al. 2008)akischen (Svendsen et al. 2004)
und Inuit-Eisschildes (England et al. 2006) kdnearerseits Flusslaufe abgelenkt oder
unterbrochen, andererseits der Mindungsbereichhddexresspiegelabsenkung nord-
warts verlagert werden. Hiervon sind vor allem lilauslaufende Schelfgebiete betrof-
fen (Abb. 9), die am Arktischen Ozean eine anteiligache von 52,9% besitzen (Ja-
kobsson 2002). Fur die Flisse Ob und Jenissejngalé sich der Flusslauf bis in die
exponierten Schelfgebiete der Karasee, wo dieseekgieren und durch die Sudgrenze
des Eisschildes abgelenkt ostwarts in den Ozeefddh (Mangerud et al. 2004; Stein et
al. 2002; Svendsen et al. 2004; Dittmers et al.820Die Mindung des Ob/Jenissej-
Paldokanals (andere Zulaufe der Barents und Karaks#ieen unbericksichtigt) ent-
spricht, westlich von Severnaya Zemlya, dem Voréfog. Als Alternativ-Hypothese
wird von einem knappen Eisschild tber der nordiictkarasee bis hin zur Taimyr-
Halbinsel ausgegangen (Alexanderson et al. 200@2)2Mies hatte zumindest eine
zeitweilige Blockade und die Formierung von Eisstan in den Flusstalern zur Folge
gehabt (Mangerud et al. 2004; Polyak et al. 20082 Fir die LGM-Zeitscheibe zeigt
sich nach Vogt u. Knies (2008) eine drastische Reolu des Smektitanteils fur Sedi-
mente aus dem Eurasischen Becken. Hierflir war wtighiveise eine Unterbrechung
des Transportweges aus dem Liefergebiet des flalthastigen Putorana-Plateaus ver-

antwortlich.

Innerhalb der damals eisfreien, exponierten Laptewsurden anhand hochauflésender

seismischer Profile Palaokanale zu den Flusskoreplénabar/Khatanga, Olenek und



3 Methodik 32

Lena/Jana identifiziert, die auf einen konstantertreg wahrend MIS 2 (24-XKa BP)
deuten (Kleiber u. Niessen 1999, 2000; Kleiberl.e2@01).

Der SuRwassereintritt der ostsibirischen Region ded Beaufortsee wird durch die
Flisse Indigirka und Kolyma, respektive Mackenzésmgeist. Durch den relativ ausge-
dunnten Eisschild des Kanadischen Archipels (Lakletal. 2002) und der Landbri-
cke an der Beringstral3e ist der Mackenzie die genbedeutende SuRwasserquelle fur
die Westarktis (Martinson u. Pitman 2007). Alkamale (2008) haben innerhalb einer
Modellstudie den GesamtsiiRwasserbeitrag unter L@&WisBjungen auf ~2.000n*a
geschatzt, was 560% heutiger Zuflussmengen (4.2&f%a nach Carmack 2000;
3.300km*a nach Aagaard u. Carmack 1989) entspricht. DadeMderiicksichtigt ei-
nen Gesamtzufluss von ca. 1.800%kamDer Wassermassenzufluss entspricht etwa dem
rezenten Wasserimport der Beringstrae (k870 Aagaard u. Carmack 1989). Trotz
des kalt-ariden, glazialen Klimas wird fir den Eli&lyma eine erhéhte StRwasserzu-
fuhr (rezent: 128m%a; Carmack 2000) angenommen, weil durch die norilygiRe-
zession der Kustenlinie dessen Einzugsgebiet stgplindierte (Alkama et al. 2006).

Zur Veranschaulichung der Sul3wasserbilanz wurdesdemierte Oberflachenabfluss
des Atmospharenmodells ECHAMS3 approximiert (Tabg)leDer gesamte kontinentale
Oberflachenabfluss der Einzugsgebiete (1K38%a) fiir das Nordpolarmeer, ist mit der
in dieser Arbeit zugrunde gelegten Bilariz8p9%m?®/a) vergleichbar. Durch den Ein-
fluss feuchtetragender Luftmassen tUber dem nortidhazifikraum wurde fir das Ein-

zugsgebiet ,Kolyma“ der héchste Oberflachenabfkedkuliert.

Die Verbreitung mehrjahriger Permafrostbdden (rézéferbreitung siehe Brown et al.
1997, Oberflachenabflusskoeffizient 0,8-0,9) int@dhen Einzugsgebieten sowie die
zeitliche Verzogerung gesteigerter Frithjahresschemebewirken drastische Schwan-
kungen in der Durchflussmenge (Sidorchuk et al.02@D08). Innerhalb des arktischen
Sommers (Mai-September) finden etwa 80% des gegéiged Abflusses statt, der
jeweils anteilig an der Jahresbilanz der einzelRésse gewichtet wird (Abb. 11; Gor-
deev 2000; Grabs et al. 2000).
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Abb. 11: Wichtung des Gesamtabflusses fur arktische Zufl@¥seiabilitat fur sibirische Fliisse nach
Gordeev 2000).

Hierbei wird auf die intraannuale Variabilitdt sischer Flisse nach Gordeev (2000)
zuruckgegriffen, da deren Einzugsgebiete durch ikar@rliche und/oder saisonale
Permafrostbdden ausgezeichnet sind und damit tgaziBedingungen am nachsten
kommen. Kontinentalzufliisse auf3erhalb des arktis@mmmers werden auf Null ge-
setzt. Selbst fur kleinere rezente Zulaufe ist durch Zufrieren der Flussmtindung ver-
ursachtes temporares Versiegen des Zulaufes zuabetn (Prange 2003). Die Was-
sertemperatur (0°C) wird saisonal nicht variiem, lherzu Paldaodaten fehlen. Jedoch
kann davon ausgegangen werden, dass die Warmediifutiie grol3skalige Dynamik
von Ozean und Meereis kaum eine Rolle spielt (Rr&@f3). Lediglich die Frihjahres-
schmelze des Eises im Mindungsbereich gro3er Fliisdedurch den Warmetransport

beschleunigt (Bareiss et al. 1999).

Die Sensitivitatsstudie orientiert sich an promiteenSil3wasserereignissen der Klima-
geschichte (Andrews u. Dunhill 2004; Fisher e2802;Jones u. Bigg 2008a, b; Peltier
2005; Peltier et al. 2006; Tarasov u. Peltier 2005). bkemwird einer spontanen Suf3-
wasseranomalie an der Laptewsee-Schelfkante (Balilerad, 1Xka BP; Spielhagen

et al. 2005) entsprechend, ein konstanter Beitmy &,1Sv der Lena-Wassermassen-
bilanz addiert. Der zusatzliche Einstrom entsprieltem Meeresspiegelanstieg von
~0,87cm/a, wahrend der gesamte Gronlandische Eisschitd \Zergleich einem Mee-

resspiegelaquivalent vomY entspricht (Peltier et al. 2006).
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Um den Effekt der Suf3wasserstudie von der inteedellvariabilitat isolieren zu
kénnen, wird ein zweiseitiger t-Test (Student-Temtpewandt. Es bestehen 58 Frei-
heitsgrade bei einem angewandten Signifikanzniveau von 95%tu¢ghswahrschein-
lichkeit =0,05). Die dargestellten PrifgréRen (Abschnitt2).8verden als normalver-
teilt angenommen. Damit soll sichergestellt werddass auch geringe Anderungen be-

zuglich der Studie von modellinternen Anomalieneusthieden werden.

3.1.5 Verjingung der Framstral3e (sens_Fram)

Die maximale pleistozdne Expansion der nordhemisgitéien Eisschilde erreichte
wahrend der spaten Saale-Eiszeit (160-KE3BP) ihren HOhepunkt (Abb. 12; Ehlers u.
Gibbard 2007; Svendsen et al. 2004).

Abb. 12: Nordhemispharische Eisschilde zum pleistozanenialtaz Maximum (Spate Saale-Eiszeit,
ca. 160-13Ba vor heute, Ehlers u. Gibbard 2007) — Sedimeetdder Kernlokation ODP 91@¢ean
Drilling Program; 556,5 m Wassertiefe) stehen im Widerspruch mit reirkermak-Plateau-Eisschild
(Flower 1997; Knies et al. 2007)

Svendsen et al. (2004) gehen zusatzlich, anderguats letzten glazialen Maximum,
von einer Vereisung des Jermak-Plateaus aus. M&aten der Kernlokation ODP
(Ocean Drilling Program 910, reprasentativ fur die letzten 6800ka, zeigen jedoch

keine Uberkonsolidierung des Sediments durch Aulases Eisschildes (Flower 1997;
Knies et al. 2007).
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In diesem Experiment wird die Sensitivitat einerjinregten Framstral3e fir einen gla-
zialen Arktischen Ozean untersucht. Hierzu wird dagmarine Jermak-Plateau
(>500m unterhalb der Meeresoberflache) auf Meeresspiagalu erhéht und somit der
aul3eren Beckenform des Modells hinzugefiigt. Damiengt sich die Framstral3e (re-
zente Breite >40km) auf eine ~19Bm breite Ozeanpassage (Abb. 12).

3.1.6 Studie des Atmosphéarenantriebes (sens_LGMG)

Die globale Oberflachentemperaturkonstruktion n@thMAP (1976, 1981) geht von
einer saisonalen Meereisexpansion bis 45°N in diggnAk aus. Aktuelle Multiproxy-
Rekonstruktionen fir den Nordatlantischen OzearV@mal et al. 2005, 2006; Kucera
et al. 2005; Meland et al. 2005; Ngrgaard-Pedeetesl. 2003;Paul u. Schafer-Neth
2003; Pflaumann et al. 2003; Weinelt et al. 2003) global (MARGO 2009), zeigen
dagegen hoéhere Meeresoberflachentemperaturen mér eeduzierten Meereisaus-
dehnung im Nordatlantikraum an (Abb. 13).

(@) (b)

Abb. 13: 30-jahriges Mittel atmosphéarischer Temperaturfeld®) 2m tber der Oberflache (50-90°N);
(a): Temperaturfelder fur std_Igm (LGMN); (b): Teempturanomalien (LGMN-LGMG) fir sens_LGMG
(Daten entnommen von Lohmann u. Lorenz 2000; Rormebal. 2004)

In einer Studie von Romanova et al. (2004) wird dieerflachentemperaturrekonstruk-
tion von Weinelt et al. (1996) und GLAMAP 200Gl&cial Atlantic Ocean Mapping
Paul u. Schafer-Neth 2003) verwendet, um damithgloridgekoppeltes (Atmosphére-
Ozean-Kopplung) Klimamodell zu forcieren. Im Veiigle beider Studien ist das 30-
jahrige Mittel der atmospharischen Windfelder inbAk4 dargestellt.
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(@) (b)

Abb. 14: 30-jahriges Mittel atmospharischer Windfelder (mil&m tber der Oberflache (50-90°N); (a):
Windfelder fiur std_Igm (LGMN); (b): Windfelder fiszens_LGMG (Daten enthnommen von Lohmann u.
Lorenz 2000; Romanova et al. 2004)

Der daraus gewonnene Atmospharendatensatz (kurMgEG wird als Sensitivitats-
studie fir NAOSIM verwendet. Wie schon in AbschBitt.2 beschrieben, wird auch
dieser Datensatz auf das regionale NAOSIM-Modéd#giibersetzt.

3.2 Berechnung des Meereisexports

In Abschnitt 4.4.2 findet ein Vergleich der Meepxiportraten einzelner Modellstudien

statt. Die Meereisexportrate berechnet sich wigtfol

.

i v(x)D(x)A(x)dx (3.1.6.1)

Wird die Meereismachtigkeid(x) mit der Meereiskonzentratiof(x) multipliziert, so
berechnet man die mittlere Meereisdicke. Zusammgrden meridionalen Geschwin-
digkeitskomponente der Meereisdrif{x) entlang der Trennlinid; erhalt man die
Meereisexportrate. Diese wird jeweils fur die Framafde (80°N) und DanemarkstralRe
(65°N) berechnet (Abschnitt 4.4.2).

3.3 Geologischer Datenvergleich

Zur Modelleinschatzung wird ein Vergleich mit gegikchen Eisdriftdaten angestrebt.
Obwohl in dieser Arbeit keine direkte Bearbeiturdeo statistische Analyse geologi-
scher Materialien stattfand, wird zum besseren tdadhis der nachfolgenden Diskus-

sion eine kurze Beschreibung der Proxies angefugt.
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Eisformation und -drift leisten einen wichtigen Bag zum Transport kontinentaler
Schelf- und Kistensedimente in den zentralarktisdbeean und in die Gronlandische
See (Nurnberg et al. 1994). Der Transportprozess eirch mehrere Schritte bedingt.
Zuerst ist die Lieferung der Sedimente zu den $gébieten von Zuflissen und Kiste-
nerosien abhéngig. Dort findet die Inkorporations de@edimentes entweder durch
Grundberihrung des Eises oder durch Anfrierprozdssesedimentbeladenen Suspen-
sion statt. Das Meereis wird in den zentralark&sczean exportiert oder kann in der
Quellregion als saisonales Eis stagnieren. Auf deamsportpfad verliert das Meereis
einen Teil seiner Sedimentfracht, bis es letztehdViollstandig im Zielgebiet schmilzt.
Wahrend des Transportes fuhren Ablationsprozessaeartisoberflache im Sommer
und basale Gefrierprozesse im Winter dazu, das®idgeschlossene Sediment an die
Eisoberflache migriert (Macdonald et al. 2005). dleldem Meereistransport spielt in
der vergangenen Klimageschichte auch die Verfrachtisbergtransportierten Materi-
als (IRD) eine Rolle.

Innerhalb einer umfangreichen Datenaquirierung wumgtimar Sedimentmaterial
(310 Proben) aus arktisch flachmarinen Schelfgehje&letschermoranen, Fjorden und
Archipelkanélen mit terrigen eingetragenen Ablaggen untersucht (Darby u. Bischof
1996). Diese wurden in unterschiedliche Korngrofasden separiert und die Grobfrak-
tion (63 250mm und >250mm) hinsichtlich des lithischen und mineralischemdlts
analysiert. Neben der petrographischen Untersuchdesg Grobfraktionskomposits
>250mm, wurde der Anteil 68250mm geochemisch nach Metalloxidspezies (IiO
FeO, MnO, MgO, SiQ Al,O3, Cr0Os ZnO, V.03, CaO, NbOsz;, TaO) untersucht. In
Kombination dieser Datensatze mit einer Clusterifs®lassen sich charakteristische,
sedimentbezogene Herkunftsgebiete unterscheideh.didger Datenbasis aufbauend,
wurde in darauffolgenden Untersuchungen (BischdDarby 1997; Darby et al. 2002;
Darby u. Bischof 2004; Darby 2003; Darby u. Zimmam2008) der Bezug des Sedi-
mentmaterials arktischer Bohrkerne zu ihren Liedbigten hergestellt. Anhand einer
Diskriminanz-Funktions-Analyse (DFA) wird das ,Mlssignal* innerhalb definierter
Sedimentproben mit einem konservativen Entscheiskntgrium (>95% Konfidenzni-
veau) statistisch abgesichert unterschiedlicherkiddtsgebieten zugeordnet. Unter zu
Hilfenahme mehrerer Sedimentbohrkerne (Darby e2@02) kann entlang eines Tran-

sekts Uber das Ozeanbecken bis hin zur FramstralEgsdlrift nachvollzogen werden.

Analysiertes Datenmaterial der Kernstation PS12B236m Wassertiefe; 78,9°N;
4,8°W; Darby et al. 2002; Darby u. Zimmermann 20883 der Framstral3e stammend,
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steht fir einen Vergleich zur Verfigung (mit frelioder Genehmigung von Darby
DA). Wie fast alle Sedimentkerne der Arktis, hatclauder Schllisselkern an der
Framstral3e geringe Sedimentationsraten voom/lka (Darby et al. 2002; Darby u.
Zimmerman 2008). Neunzig Prozent des heutigen Neesepassiert die Framstral3e
zwischen 0-10°W (Vinje et al. 1998) und entspridét einzigen Verbindung mit dem
Européaischen Nordmeer zum LGM.
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4 Ergebnisse

4.1 Rezente Bedingungen

Die Hydrographie des Kontrollaufs (ctrl_run) ist Abb. 15 dargestellt. Sie zeigt, wie
die allgemeinen Stromungsmuster des Arktischen @zeawie des ndrdlichen Nordat-
lantikraums wiedergegeben werden: Im amerasischesnkdh bildet sich ein windge-
triebener, antizyklonaler Beaufortwirbel aus, dedie Transpolardrift ibergeht und via
Framstral3e das Nordpolarmeer passiert. Ein ahslivleehalten zeigt die Meereisdrift
(Abb. 20, Abb. 21).

Demgegenuber rotiert das arktische Zwischenschadder (ab ca. 800 Tiefe) und
Tiefenwasser (nicht dargestellt) gegen den Uhrzsige. Der Einstrom von Oberfla-
chenwasser durch die, im Modell geschlossene B&riaige kann nicht wiedergegeben
werden. Der Arktische Ozean besteht an der Obéeléaus einer salzarmen Deck-
schicht (31-3psu) nahe der Gefriertemperatur (Abb. 16). Die Kale befindet sich
in ~100m Tiefe und nahert sich danach einem Schwellenvaert~35psu an (Abb. 17).

Das atlantische Zwischenschichtwasser ist in 1@Dan Tiefe lokalisiert.

Abb. 15: 30-jahriges Mittel der Ozeanstrémung (cm/s) in etrh (20—40n Tiefe)
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(@) (b)

(©) (d)

Abb. 16: 30-jahriges Mittel der Eigenschaften des Oberflagfassers (0-26 Tiefe) in ctrl_run: Tem-
peratur (°C) fir (a) Winter (DJF) und (b) SommerAPund Salzgehalt (psu) fir (c) Winter (DJF) udd (
Sommer (JJA)

() (b)

Abb. 17: Profilquerschnitt (0-1.006 Wassertiefe) entlang des Modellbreitengrades &/gleiche
Abb. 18) im ctrl_run fir das 30-jahrige Mittel dgr) Temperatur (°C) und des (b) Salzgehaltes (psu)

Von der sudlichen Modellbegrenzung ausgehend, patiert der Nordatlantikstrom
warmes, salzreiches (Abb. 16) Wasser in die Norsadg See und stromt entlang der
Kistenlinie Richtung Barentssee. Dort teilen sigh \Wassermassen und flieRen tber

die Schelfmeere und durch die Framstral3e in dadpdtarmeer. Den Hauptzugang in
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den Arktischen Ozean findet der Westspitzbergenstio einer zentralen Tiefe von
~200m. Anfangs mit 2-3°C Temperatur, kihlen sich diggestromten Wassermassen
auf dem Weg durch das Ozeanbecken ab. Im Euroggisklordmeer bildet sich der
typische zyklonale Grénland- und Islandwirbel ausdurch kalt-salziges Tiefenwasser

an die Oberflache gelangt (,Ekman-Suction®).

Der Ostgronlandstrom verfrachtet in Frihjahr undhderelativ stes, kaltes Wasser
(Abb. 16) sowie Meereis (Abb. 20, Abb. 21) stidwaiits Danemarkstral3e bis an die
Sudspitze Gronlands. Westlich davon folgt der Ldbratrom der ostkanadischen Kiste

stdwarts.

(@) (b)

Abb. 18: 30-jahriges Mittel (ctrl_run) der (a) Meereiskonization (100%) im Frihling (MAM) und (b)
30-jahrig gemittelte saisonale Standardabweich@fg%) der Meereiskonzentration

Die Meereisexpansion variiert im Jahresgang maximabtler Barents-, Kara- und
Tschuktschensee, wahrend sidlich von 80°N vor allfemter Baffinbucht und an der
Ostkuste Gronlands ein saisonales Aufkommen vonrdéteeorliegt (Abb. 18b). Nach
Erreichen der minimalen Meereisausdehnung im Sdmemtes mittleren Modelljahres
regeneriert sich das Meereis zuerst in den arlgis@chelfmeeren und der Baffinbucht.
Erst im Fruhjahr erreicht die Meereisausdehnungzeitig auch die stdliche Barents-
und Labradorsee. Offenwasserflachen im zentrakuléin Ozean, in denen das Meereis
Méachtigkeiten von & Ubersteigt, sind seltener. Hier bildet sich est&bile Tiefen-
schichtung aus, die im Jahresgang kaum variiegeBan zeigt sich im Frihjahr in der
Labradorsee, sudlich von Island und entlang deswBgen- bzw. Westspitzber-
genstroms Tiefenkonvektion von 200—-2.00Machtigkeit. Flachmarine Schelfgebiete,
wie beispielsweise die Barentssee werden bis aufMkeresgrund durchmischt. Mehr-
jahriges Eis ist vor allem an der Nordkuste der &hschen Inselgruppe sowie Nord-
gronlands mit Eisdicken >8 zu beobachten (Abb. 19).
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Abb. 19: 30-jahriges Mittel der Meereismachtigkeit (m) inl ctun

Maximale Meereismachtigkeiten sind im topographigdmplexen Kanadischen Ar-

chipel vorzufinden, wo die Eisdrift stagniert unésdEis akkumuliert (Abb. 20,

Abb. 21). Die Meereisdrift folgt dem windgetrieb@nBeaufortwirbel und der Transpo-
lardrift. Das Eis bewegt sich wahrend der Wintddefember, Januar, Februar) und
Frihlingsmonate (Méarz, April, Mai), bei hoher Eisizentration und -dicke in der Ark-

tis bevorzugt mit den Windfeldern. Durch Zunahmer de&iskonzentration und

-machtigkeit erreicht die Eisharte in der zentradektis 60—-8KN/m (Abb. 22).
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Abb. 20: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in ctin im Friihling (MAM); dargestellt ist die
Eisdrift bei einer Meereiskonzentration >10%

Abb. 21: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in ctmin im Herbst (SON); dargestellt ist die Eis-
drift bei einer Meereiskonzentration >10%
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() (b)

Abb. 22: 30-jahriges Mittel der Eisharte (N/m) in ctrl_rua) (im Fruhling (MAM) und (b) im Herbst
(SON)

Dagegen beschreibt die Eisdrift innerhalb der Somngéuni, Juli, August) und
Herbstmonate (September, Oktober, November) eineindumig ausgepréagte
Variabilitdt und orientiert sich starker am Ozedndx Hier reduziert sich die Eisharte
in weiten Teilen der Arktis auf ~1.000m. Nur im Bereich perennialen Meereises mit
geringen Abweichungen der Meereisbedeckung (Abpsitel bedeutsame Eisharten zu
erwarten. Liefergebiete des Meereises (hier daetiesis dynamisches Eiswachstum)
sind im langjdhrigen Mittel vorzugsweise Kara-, t@p- und Ostsibirische See
(Abb. 23). In der Jahresbilanz wird dort aufgruhdrtnodynamischen Wachstums mehr
Meereis produziert und exportiert, als schmelzennkdmportiert wird das Meereis
dagegen in die Ablationsgebiete der Tschuktschemsdentlang des Ostgrénland- und
Labradorstroms in das Européische Nordmeer undadamiosee mit Maxima bis zu
12m/a.

Abb. 23: 30-jahriges Mittel des dynamischen
Eiswachstums (m/a) in ctrl_run
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4.2 Glaziale Modellmodifikation

Die nachfolgenden Ergebnisse sind in ein Unterkhpier allgemeinen glazialen Kili-
matologie mit dem Fokus auf der Modellkonfigurationd darauffolgend in eine Be-
schreibung des Jahresganges unterteilt. Frihlingd- Herbstsaison reprasentieren in

vereinfachter Form den Jahresgang.

4.2.1 Mittlere glaziale Verhéltnisse unter Einflus s der Modellkonfi-
guration

Die Ergebnisse der Modellkonfiguration sind hienggtisch anhand einiger Parameter
prasentiert. Die Reduzierung des kontinentalen fBmdrenzuflusses geht einher mit
einer Salzgehaltszunahme der arktischen SiRwaksdrsauf 33—34su (Abb. 28).
Die Machtigkeit dieser Schicht reduziert sich a@®0m (Abb. 24), wodurch relativ
warmes atlantisches Zwischenschichtwasser dessem Bisetzt. Unterhalb der Ha-
lokline (~80m Tiefe) variiert der Salzgehalt kaum (3536psu). Entlang des Grdnland-
Schottland Ruckens herrscht eine ausgepragte ThearmibHalokline. Die Schmelzre-
gion sudlich von Island weist Uber das Tiefenprofilforme Temperaturen und Salzge-

halte auf.

(@) (b)

Abb. 24: Profilquerschnitt (0-1.00® Wassertiefe) entlang des Modellbreitengrades &/gleiche
Abb. 28) im std_Igm fir das 30-jahrige Mittel da) Temperatur (°C) und des (b) Salzgehaltes (psu)

Entlang des Farder-Shetland-Kanals vollzieht siehAlstausch von Wassermassen an
Oberflache und im Zwischenschichtwasser (Abb. 26p.A26). Dadurch advehiert
Warme und Salz nordatlantischer Wassermassen (#@seiEdropdische Nordmeer in
Richtung Nordpolarmeer, wahrend kalt-sti3es Wassdd@nemark-Stral3e verlasst. Ein
Grol3teil der Wassermasse, die als Nordatlantikstmordwarts flie3t, wird durch einen
dislokalisierten Gronlandwirbel in die zentrale G8¢e abgelenkt. Ein geringfligiger
Anteil fliel3t als Westspitzbergenstrom bis zur Fstna3e und trifft dort auf den Ost-
gronlandstrom. Entlang der Barentssee-Schelfkainté klas salzhaltige Wasser ab und
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tragt zur Formation von Tiefenwasser bei. Die Sidd@eanomalie aufgrund der Meer-
eisschmelze befindet sich an die Ostkiste Labragidssidlich von Gronland respek-
tive Island (Abb. 28). Durch Meereistransport an Sehelfkante des Kanadischen Ar-
chipels in Richtung FramstraBe (Abb. 27) entsteB#ienwasserflachen. Gleichzeitig
fordert im kistennahen Bereich des Arktischen Ogzehe Diskriminierung von Salz-

wasser in Meereis und Salzlaugen die vertikale ke@&tion.

Abb. 25: 30-jahriges Mittel der Ozeanstréomung (cm/s) in joh (20—-40m Tiefe)
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Abb. 26: 30-jahriges Mittel der Ozeanstrémung (cm/s) in kjoh (380—480n Tiefe)

Abb. 27: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift in std_Igm (@h/dargestellt ist die Eisdrift bei einer Meer-
eiskonzentration >10%

Die Eisdrift (1,5-&m/s) in der Beaufortsee fuhrt entlang eines dalislerten Beau-
fortwirbels Uber eine schwach ausgepréagte Tranggriftain das Advektionsareal der
Framstral3e. Im westlichen Teil des EuropaischeriMeeres wird das Meereis entlang

des Ostgronlandstroms transportiert, wahrend sichBereich des Nordatlantikein-
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stroms eine raumlich variable Eisdrift mit dem az@sehen Stromungsverlauf abzeich-
net. Meereis in der Baffinbucht stagniert odertliegterhalb der darstellbaren Eisdrift-
geschwindigkeit. Das Meereis der Laptewsee- uneémasee-Schelfkante zeichnet sich
durch geringe, diskontinuierliche Driftraten augndn eine starke Schwankung der
Meereisdicke folgt. Dadurch sind in diesen Gegeralesh interannual unterschiedliche
Meereisméachtigkeiten zu beobachten (Abb. 31). DeeMisdicke bildet einen transpo-
laren Gradienten aus und erreicht in manchen Lokati (nérdliche Gronlandkiste,
nordliche Barents- und Laptewsee-Schelfkante, Bhaffcht) Machtigkeiten >2
(Abb. 30). Die Meereisdicke in der Baffinbucht-Remisteigt in allen glazialen Modell-
versionen kontinuierlich an. Das dynamische Eiswagh beschreibt (invers zum
thermodynamischen Eiswachstum), solange keine digcae Deformation und Bil-
dung von Packeisriicken stattfindet, die Transpigrtvan Meereis in einer bestimmten
Region (Abb. 29).

Abb. 28: 30-jahriges Mittel des Salzgehaltes (pswdbb. 29: 30-jahriges Mittel des dynamischen Eis-
in std_lgm (0—20n Tiefe) wachstums (m/a) in std_Igm

Im Jahresmittel wird kontinuierlich Meereis, vorawgise an den Kiisten des Kanadi-
schen Archipels gebildet und aus der Arktis expaottiSelbst auf dem Weg quer Uber
das Ozeanbecken findet dynamisches Eiswachstumwtaturch maximale Meereisdi-

cken in mehrjahrigem Eis vor der Framstraf3e wiadarden sind. Dieses wird sudlich

in die Schmelzregionen transportiert, wo es naah &hmelzen als Salzgehalts- und

Temperaturanomalie in Erscheinung tritt.
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Abb. 30: 30-jahriges Mittel der Meereisdicke (m)Abb. 31: 30-jahriges Mittel der interannualen

in std_Igm Standardabweichung der Meereisdicke (m) in
std_Igm

Im Européaischen Nordmeer wird Meereis an der Bass®-Schelfkante und entlang

des Ostgronlandstroms, weiter sidlich in der Na¥daea der stidwestlichen Islandkiste

und an der ostkanadischen Kiiste gebildet (Abb. 29).

4.2.2 Jahresgang des glazialen Standardlaufes

Die jahreszeitliche glaziale Meereisbedeckung derdNemisphare wird in std_Igm
anhand der maximalen Verteilung im Herbst und malen Expansion im Frihling
abgebildet (Abb. 32, Abb. 33). Zusatzlich beschréliie mittlere Standardabweichung
beider Jahreszeiten deren saisonale Variabilitérimalb der letzten 30 Modelljahre.

(@) (b)

Abb. 32: 30-jahriges Mittel der (a) Meereisbedeckung (10a#l (b) Standardabweichung (100%) in
std_Igm im Herbst (SON)
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() (b)

Abb. 33: 30-jahriges Mittel der (a) Meereisbedeckung (10a#l (b) Standardabweichung (100%) in
std_Igm im Frihling (MAM)

Wahrend der Frihlings- und Sommermonate expandeaisonale Offenwasserflachen
in der Beaufortsee sowie entlang des Norwegen-Spittbergenstroms innerhalb eines
zonalen Gradienten. In den sidlichen Regionen @édfirBucht destabilisiert sich im
Frihjahr die Meereisbedeckung und an der westgndidéhen Kiste der Labradorsee
entstehen eisfreie Flachen, die im Herbst als Rtoohsstatte fur Meereis dienen. Im
Herbst variiert die Meereisexpansion in einem erfijnterten Band entlang der Eis-
schmelzfront, demgegeniber zeigen Gebiete mit httesreisbedeckung eine hohe
Konstanz. Die Frihlings- und Sommermonate sindd@gpadurch gro3flachige Gebiete
mit variierender Meereiskonzentration. Entsprechamicht auch die jahreszeitliche
(Abb. 34, Abb. 35) von der mittleren Meereisdritbp. 27) ab.
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Abb. 34: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in stgnl im Fruhling (MAM); dargestellt ist die
Eisdrift bei einer Meereiskonzentration >10%

Abb. 35: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in stgnl im Herbst (SON); dargestellt ist die Eis-
drift bei einer Meereiskonzentration >10%

Besonders im arktischen Ozeanbecken variieren &Richtind Magnitude der Eisdrift.
Im Frahling beherrscht, ahnlich dem Jahresmitted, dislokalisierter Beaufortwirbel
das Amerasische Becken. Entlang der Haupttrajektgan den nordlichen Auslaufern
des Laurentiden-Eisschildes bis zur Framstral&tdas Eis mit ~46cm/s. Aul3erhalb
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des Driftpfades bewegt sich auch Meereis aus deefelgebiet der Laptewsee-
Schelfkante und nérdlich des Inuit-Eisschildes mitcm/s langsam in Richtung

Framstral3e. Dagegen offnet sich der Beaufortwiwg@irend der Herbst- und Winter-
monate weitrdumig und lenkt den Transportpfad voaeMis aus der Laptewsee-
Schelfkante um — es rezirkuliert stattdessen ima&iachen Becken. Die Meereisdrift-
geschwindigkeit reduziert sich in der Arktis auf,5dm/s. Hier zeigt sich die direkte
Auswirkung der Eisharte (Abb. 36) auf die Eisdro unterschreitet die Eisharte im
zentralarktischen Ozean im Jahresverlauf kaum WetkN/m und erreicht vor der

Abbruchkante der Framstral3e im Herbst Maxima X20tn.

() (b)

Abb. 36: 30-jahriges Mittel der Eisharte (N/m) in std_Igm) {en Frihling (MAM) und (b) im Herbst
(SON)

Aul3erhalb der Arktis bewegt sich ein Teil des Eisegang des Ostgronlandstroms und
sorgt fur ganzjahriges Meereisaufkommen in der ddbrsee. Wéhrend der Herbstmo-
nate sorgt neben der generell hohen Eisbedeckunglieon méachtiges Eis an der Da-
nemarkstraf3e zu einer Erhéhung der Eisharte um dasaDoppelte (Abb. 36). Dies
fuhrt zu einer eingeschrankten Driftgeschwindigkeitnerhalb der GIN See
(~6—10cm/s) welche nach Passieren der Danemarkstralse28uR5cm/s ansteigt. Der
andere Teil driftet gemeinsam mit Meereis aus demhdgischen See entlang der kalt-
arktischen und warm-nordatlantischen Wasserfrositali die Stdkiste Islands. In der
Baffinbucht besitzt die Eisharte Maxima von >400m, wodurch die Eisdrift vollstan-

dig zum Erliegen kommt.

Die Temperatur der obersten Wasserschicht (@3-Ztefe) variiert im Jahresgang kaum
und liegt nahe an der Gefrierpunkttemperatur (Abh.Abb. 39). Die einzige Warme-
quelle in der Arktis ist, neben dem Wassermasseaascsh an der Framstral3e, der mo-

difizierte kontinentale StRwasserzufluss.
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Abb. 37: 30-jahriges Mittel der MeeresoberflaAbb. 38: 30-jahriges Mittel der Konvektionstiefe
chentemperatur (°C) 0-20 Tiefe in std_Igm im (m) in std_Igm im Fruhling (MAM)

Frahling (MAM)

Die nahezu vollstandig eisbedeckte Arktis isolglgh Warmeaustausch zwischen Oze-
an und Atmosphéare. Salzflisse (nicht dargestelé)den hauptsachlich — neben dem
zusatzlichen Salzterm (Abschnitt 3.1.3) — Uber Salamund Gefrierprozesse des Eises
gesteuert. Im Nordatlantikraum bildet sich ein Zenal emperaturgradient, bedingt
durch den vordefinierten Zustrom warmen Wassergaus Golf von Mexiko. Der eis-
bedeckte Ozean bildet eine Thermo- und Halokling die an der Eisschmelzfront in
starke Konvektion Ubergeht (Abb. 38, Abb. 40). Widak des Frihlings bildet sich in
der Norwegischen See und im Nordatlantik Konvektiasin Tiefen von ~400-900
aus. Im Herbst wird in diesen Gebieten das Wassezum Meeresboden durchmischt
(Abb. 40). An der Kiste des Kanadischen ArchipBisyduktionsstétte des arktischen

Meereises (Abb. 29), werden kalte Salzlaugen fertgeWasserschichten verfrachtet.

Abb. 39: 30-jahriges Mittel der MeeresoberAbb. 40: 30-jahriges Mittel der Konvektionstiefe
flachentemperatur (°C) 0-20 m Tiefe in std_lgm irgm) in std_Igm im Herbst (SON)
Herbst (SON)
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4.3 Sensitivitatsstudien
4.3.1 Studie der Salzgehaltsdrift

Innerhalb einer Laufzeit von 100 Jahren erreichbtrdittlere arktische Meereismachtig-
keit in sens_sal kein Equilibrium. Die Meereisdicke Nordpolarmeer steigt im be-
trachteten Zeitraum um 2% kontinuierlich auf ~5,5n an. Um die Ergebnisse dieser
Modellstudie sinnvoll diskutieren zu kdnnen, werdein Auswertung ausschlief3lich die
letzten vier Jahre des Modelllaufs herangezogea.f@lgenden Abbildungen (Abb. 41,
Abb. 42, Abb. 43, Abb. 44) beziehen sich auf Anderatles glazialen Standardlaufes.

Abb. 41: 30-jahriges Mittel der Salzgehaltsanomali@bb. 42: 30-jahriges Mittel der Anomalie
(sens_sal — std_Igm) in-R20 m Tiefe (sens_sal — std_Igm) der Konvektionstiefe (m)
Ein Hauptmerkmal der Studie sens_sal ist das Veiscien der typischen arktischen
SuRwasserschicht, sowie die zu beobachtenden miBalegehalte in der Baffinbucht
und der arktischen Polarfront des Europaischen idestes (Abb. 41). Dagegen liegen
die Salzgehalte an den Kontinentalzuflissen undedsschmelzgebieten EB3psu un-
terhalb des LGM Standardlaufs. Zum Vergleich smébb. 43 der Salzfluss im glazia-
len Standardlauf den Anomalien der Studie gegemj@séellt. Negative Salzflisse be-
deuten eine Verdinnung des salzhaltigen Meerwagsesgive Werte entstehen durch
Evaporation und durch das Salzresiduum der Meeransition. Im 6stlichen Nordat-
lantikraum des Standardlaufes besteht, verursashthdVerdunstung, ein positiver
Salzfluss. Nordlich davon existieren Salzquellenind=orm von Meereisformation und
positivem ,Salz-restoring”. Entlang der Meereissetae Uber dem Nordatlantik und
der Labradorsee zieht sich ein Band negativer Bake <-Dsu/nf/a (Abb. 43a). Im
Vergleich mit den Anomalien der Studie, verhindas Zuricksetzen des Salzgehaltes
einen positiven Fluss im Amerasischen Becken. Dfé&@kEvon SufRwasserfahnen im

Mundungsbereich kontinentaler Zuflisse wird durem qusatzlichen Salzterm mini-
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miert. In der GIN See entstehen die Anomalien \tanadurch die Verschiebung des
zyklonalen Islandwirbels, der kalt-saline Wasserdan Oberflache transportiert. Ano-
malien an der Schmelzfront des Eises lassen sichliem durch die Verschiebung der

Meereisexpansion und dessen Transport erklaren.

(@) (b)

Abb. 43: 30-jahriges Mittel der Salzgehaltsfliisse (psiu#n fur (a) std_lgm und (b) Anomalie
(sens_sal — std_Igm)

Wird der Oberflachensalzgehalt im Arktischen Ozaanit an rezente Observationsda-
ten gebunden, so verschwindet die arktische Suf@nsadscht (Abb. 44a). Dies fuhrt zu
einer Aufhebung der stratifizierten Wasserséule Kodvektionsprozesse finden statt.
Kaltes salzhaltiges Wasser der Meeresoberflacheiltesich im Becken und ein homo-
gener Wasserkorper nahe der Gefriertemperaturttsidie (Abb. 44b).
(a) (b)

Abb. 44: Profilquerschnitt (0-10*1%m Wassertiefe) in sens_sal entlang des Modellmgiteles 5°N fiir
das 30-jahrige Mittel der (a) Salzgehaltsanomaligsu] und (b) Temperaturanomalie (°C)
(sens_sal — std_Igm)

In Abb. 42 ist die mittlere Zunahme der Konvektibefe im Vergleich zum Standard-
lauf zu erkennen. Hier findet im Amerasischen Backaefenkonvektion bis zum Mee-

resboden statt, auch im Europaischen Nordmeer nrdki Baffinbucht sind erhéhte
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vertikale Mischungsprozesse zu erkennen. In derdddysee und im Irminger Becken
findet aufgrund zusatzlicher StuRwasserflisse eiabilierung der vertikalen Wasser-

schichtung statt.

4.3.2 Studie von SuRRwassereffekten

Zur Diskriminierung des im Allgemeinen sehr geriagsfallenden Suflwassereffektes
von der modellinternen Variabilitat wurde fur di@denden Abbildungen ein Student
Test angewandt (Abschnitt 3.1.4). In erster Liniarf eine konstant gesteigerte Fluss-

zufuhr zu einem Warme- und SiRRwassereintrag ilfNdagpolarmeer (Abb. 45).

(a) (b)

Abb. 45: 4-jahriges Mittel der (a) Anomalie der Temperatt€)((sens_l=std_Igm) und (b) Anomalie
des Salzgehalts (psu) in 0+R0Tiefe; dargestellte Werte entsprechen einem fkgmzniveau >95%

(t =s8; =0,09

Die Dispersion von Salz und Warme erfolgt vorwiedyém Amundsen- und Nansen-

Becken und entlang der eurasischen Kontinentalfi@rge. Der zusatzliche Impuls

stort den antizyklonalen arktischen Wirbel, woduveingleichsweise kalt-sii3es Wasser
(siehe aktive Tracer Temperatur und Salzgehalt,. A6d vermehrt entlang des Lomo-

nossowrtckens stromt. Dadurch entsteht eine gefade und Temperaturanomalie an
der Laptewsee-Schelfkante. Die relative Temperaind StuRwasserzunge im Kanadi-
schen Becken wird durch das Stromungsmuster entlaadgl schuktschen-Plateaus und
Northwindrickens gebildet. Ein allgemeiner, wenohageringer Rickgang der Salzge-
halte fordert die Meereisformation und damit einalz§ehaltszunahme im Ozean
(Abb. 47). Der positive Salzgehaltsfluss im Eurasén Becken ist eine direkte Reakti-

on des ,Salz-restorings* auf den StuRwassereinfkagdghnitt 4.3.1).
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(@) (b)

Abb. 46: 4-jahriges Mittel der (a) Anomalie der Temperati€)((sens_l=std_Igm) und (b) Anomalie
des Salzgehalts (psu) in 60-+80Tiefe; dargestellte Werte entsprechen einem figinzniveau >95%

(t =s8; =0,09

Aul3erhalb des Arktischen Ozeans ist der SuRwadsktreficht direkt abgebildet. Eine
Zunahme der Konvektionstiefe (nicht signifikanttlang des Irminger Stroms fuhrt zu
Salz- und Temperaturanomalien, geringfligig erhohVassertemperaturen in der stark
isolierten Baffinbucht (Abb. 46) und zu einer Abnah der barotropen Stromfunktion
sudlich von Gronland (Abb. 48). An der ostsibirienhSchelfkante bedeutet die negati-
ve Stromfunktion eine Schwachung des antizyklon&l8rbels. Die Meereisparameter

andern sich in dieser Studie nur geringfugig unddee hier nicht weiter betrachtet.

Abb. 47: 4-jahriges Mittel der Anomalie (sens_L -Abb. 48: 4-jahriges Mittel der Anomalie (sens_L —
std_lgm) des Salzgehaltsflusses (pSidin darge- std_Igm) der barotrophen Stromfunktion (Sv);
stellte Werte entsprechen einem Signifikanzniveaargestellte Werte entsprechen einem Signifikanz-
>95% (t =sg; = 0,09 niveau >95% (t-ss; =o0,09
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4.3.3 Verjungung der Framstral3e

Die FramstralRe erweist sich als eine wichtige \fetbhg zwischen dem Arktischen
Ozean und der GIN See. Eine Verjungung der Padsaigeinen direkten Einfluss auf
die Meereisdrift (Abb. 49). So divergieren die &&hen Meereisstromlinien in Rich-
tung Framstral3e und blockieren sich gegenseitiglgor Durchlass. Die Scherkrafte im
Meereis reduzieren die mittlere Driftgeschwindigkiei der Arktis auf 0—4m/s und
offnen den Beaufortwirbel zu einer laminaren Diias Jermak-Plateau blockiert grof3-
rdumig den Eisexport aus den Liefergebieten dedliofien Barentssee- und Laptew-
see-Schelfkante, wodurch Meereis dynamisch akkwriu{iAbb. 50). Hier werden
Anomalien mit >10n Meereisdicke erreicht. Die verlangsamte Meerdisdt eine
direkte Wirkung der Eisharte (Abb. 51) und bewiekie relative Zunahme der Eisdicke
entlang der Drifttrajektorien. Dementsprechend witter das Européische Nordmeer
bis sudlich von Island dinneres Eis transportiBegegen sind in der ostlichen GIN
See, in der ausschlie3lich lokal gebildetes Meeggistiert, keine Anomalien zu ver-

zeichnen.

Abb. 49: 30-jahriges Mittel der MeereisdriftAbb. 50: 30-jahriges Mittel der Anomalie der
(cm/s) in sens_Fram; dargestellt ist die Eisdr#it bMeereisdicke (m) (sens_Fram — std_Igm)
einer Meereiskonzentration >10%
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(@) (b)

Abb. 51: 30-jahriges Mittel der Eisharte (N/m) in sens_Fr@nim Fruhling (MAM) und (b) im Herbst
(SON)

Der defizitare Meereisexport (Abschnitt 4.4.2, TiaEbe3) fuhrt zu einer reduzierten

Meereisprasenz sudlich von Island sowie der Labss#ound zu positiven Temperatur-
anomalien in Folge verminderter Meereisschmelzeb(A2). Auch der Salzgehaltsfluss
stellt eine nordwaértige Verschiebung der Schmetafdar (Abb. 53).

Positive Salzgehaltsflussanomalien sind in der Bteafie (Abschnitt 4.4) und an der
Schelfkante der Ostsibirischen See lokalisierha@men Regionen bildet sich vermehrt
Meereis. Dagegen verringert sich am Kanadischenhipet der Salzfluss um
~0.5psu/nf/a. Dies hat direkten Einfluss auf den értlicheiz§ehalt (Abb. 54).
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Abb. 52: 30-jahriges Mittel der Anomalie derAbb. 53: 30-jahriges Mittel der Anomalie des
Temperatur (°C) (sens_Fram — std_lgm) in 0-20 8alzgehaltsflusses  (psuffla)) (sens_Fram —
Tiefe std_lgm)

Abb. 54: 30-jahriges Mittel der Anomalie desAbb. 55: 30-jahriges Mittel der Anomalie der
Salzgehalts (psu) (sens_Fram — std_Igm) in 20emperatur (°C) (sens_Fram — std_Igm) in 100-
40 m Tiefe 120 m Tiefe

Wahrend das Wasser in der Beaufortsee geringfligighier wird, verursacht die antei-
lige Verschiebung der Meereisformation eine beadidl Zunahme des Salzgehalts tUber
der Wrangel- und Tschuktschen-Tiefseeebene. Duraim@me der Konvektionstiefe
gelangt dort kaltes Wasser in tiefere Wasserhotezodas durch den antizyklonalen
arktischen Wirbel verdriftet wird (Abb. 55). In d&IN See sorgen nordwaérts vordrin-
gende Wassermassen entlang des Spitzbergenstromerhfihte Konvektionstiefen
(+700m), die zuvor durch den Meereisexport unterdriickirden. Dort gelangt nun

salzhaltigeres Wasser an die Oberflache (Abb. 54).
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4.3.4 Studie des Atmosphéarenantriebes

Zuerst wird hier auf Veranderungen hinsichtlich gesamten Klimatologie eingegan-

gen, anschlieBend steht der Fokus auf dem Jahiggsgan

Allgemeine Klimatologie der Atmosphérenstudie

Gegenuber dem glazialen Standardlauf weist der Apié@renantrieb nach der GLA-
MAP 2000-Rekonstruktion (Paul u. Schafer-Neth 2008pen Temperatur- und Nie-
derschlagsanomalien auch erhéhte Winde auf. Vétst&vindfelder (Abb. 14b) geben
den Impuls an die beiden Modellmodule weiter — @limekte Folge ist der Anstieg der
Meereisdriftgeschwindigkeit. Im zugefrorenen Arktien Ozean erreichen diese bis zu
2cm/s hohere Driftgeschwindigkeiten gegeniber deand&trdlauf, in der Norwegi-
schen See, entlang des dislokalisierten GIN Wirlselgar Absolutgeschwindigkeiten
>20cm/s. Wahrend das allgemeine arktische Eisdrifterusit dem glazialen Standard-
lauf deckungsgleich ist, treibt die erh6hte Winddmpannung zusatzlich Meereis der
ostlichen GIN See uber den Ostgronlandstrom viaeDiarkstraRe in den Nordatlantik-

raum.

Abb. 56: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) fir seh&MG; dargestellt ist die Eisdrift bei einer
Meereiskonzentration >10%

Aufgrund der hdheren Eisdriftgeschwindigkeit vesiadas Eis den arktischen Raum
frher und hat weniger Zeit zu akkumulieren. Zusanmit den héheren Temperatu-
ren an der Oberflache (Abb. 13b) sind in Arktis Baffinbucht geringere Eisdicken als
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im Standardlauf (Abb. 57) festzustellen. Dagegdmtfiéin saisonal konstanter Trans-
port zu insgesamt hoheren Eisdicken entlang degr@dandstroms. Wahrend im Stan-
dardlauf innerhalb der Herbst- und Wintermonatelitgt durch die niedrigen Tempe-
raturen, die Eisschollen sich gegenseitig blockieteerrscht in sens LGMG ein kon-
stanter Strom. Aufgrund der hohen Exportraten dudieh Dd&nemarkstralle (~%8,
Tabelle 3) bildet sich eine stark positive Anomaler mittleren Meereiskonzentration
sudlich Gronlands aus (Abb. 58).

Abb. 57: Mittlere  30-jghrige  Anomalie Abb. 58: Mittlere  30-jahrige  Anomalie
(sens_LGMG-std_lgm) der Meereisdicke (m) (sens_LGMG-std_Igm) der Meereiskonzentration
(100%)
Dagegen reduziert sich die Meereiskonzentratiowiegend in der Labradorsee um bis
zu 50%, sudlich von Island und entlang des Nord&kainstroms in der Norwegischen
See. Die Prasenz und Absenz von Meereis hat direksgvirkungen auf die Durchmi-
schung in der Labradorsee bzw. sudlich Gronlandsh(42). In Verbindung mit den
hoéheren Atmospharentemperaturen und den verstalterdfeldern wird warmes
Nordatlantikwasser (Abb. 60) effektiv bis an dieaffstral3e transportiert (Abb. 59).
Starke Ozeanstromungen am dislokalisierten GIN #idnd an der Front polarer und

atlantischer Wasser sind die Folge.
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Abb. 59: 30-jahriges Mittel der Ozeanstrémung (cm/s) furss&iGMG in 20—40n Tiefe

Die Wasseroberflache reagiert aufgrund des Atmasgpla@triebes mit einer deutlichen
Temperaturzunahme in der Labradorsee, sudlich stand und am Nordatlantikein-
strom, wodurch dort auch perennial offene Wassgréa vorzufinden sind. Durch die
verstarkte Eisschmelze stdlich von Gronland werdien Temperaturen knapp ober-
halb des Gefrierpunktes erreicht. Ahnlich reagietdém Salzgehaltsanomalien auf die
Schmelzprozesse (Abb. 61). Durch die veranderti imd Ozeantemperatur verschiebt
sich die Eiskante und es schmilzt vermehrt Meest&tf erst sudlich von Island, bereits
in der GIN See. Das nordwarts Uber den Spitzbetganstransportierte Wasser kihlt
langsamer ab, wodurch weniger Konvektion auftitadurch wird der Wirbel in der
Gronlandischen See verstarkt, wodurch — ausgeldshdvertikale Massenbewegungen
(,Ekman-Suction®, Abb. 62) — um 0,2%psu salzigeres Wasser an die Oberflache tritt.
Innerhalb des arktischen Beckens wird durch dienpeente Eisabfuhr salzhaltigeres,
kistennahes Wasser gebildet. Letztendlich beweménim nordlichen Nordatlantik-
raum, verursacht durch unterdriickte Konvektion gasteigerten Einstrom in die GIN

See, weniger Wassermassen, welche dafir allerdveger nordwarts in die GIN See
verfrachtet werden (Abb. 63).
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Abb. 60: 30-jahriges Mittel der Anomalie derAbb. 61: 30-jahriges Mittel der Anomalie des
Temperatur (°C) (sens_LGM&td _Igm) in 0— Salzgehalts (psu) (sens_LGMGtd _Igm) in 0—
20m Tiefe 20m Tiefe

Abb. 62: 30-jahriges Mittel der Anomalie Abb. 63: 30-jahriges Mittel der Anomalie
(sens_LGMG-std_Igm) der Konvektionstiefe (m) (sens_LGMG-std_Igm) der barotrophen Strom-
funktion (Sv)

Jahresgang der Atmosphéarenstudie

Der Verlauf des Jahres wird in sens_LGMG, wie aschon im Standardlauf zuvor,

anhand der Frihlings- und Herbstmonate betrachieigegen rezenter Verhaltnisse
(Abschnitt 4.1, Abb. 18) weist der glaziale OzeanHrihling (Abb. 64) eine minimale

Meereisbedeckung auf, die ein halbes Jahr spatétakimum erreicht (Abb. 65).
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Abb. 64: 30-jahriges Mittel der Frihlingsmonate (MAM) in sehGMG anhand der (a) Meereisbede-
ckung (100%), (b) Standardabweichung der Meere&stiadhg im Frihling (100%), (c) Temperatur (°C)
in 0-20m Tiefe, (d) Salzgehalt (psu) in 0-20Tiefe, (e) Meereisdrift (cm/s) und (f) Eisharté/if);
dargestellt ist die Eisdrift (e) bei einer Meereiskentration >10%

Der Bedeckungsgrad im Frihling ist ahnlich dem &sadlauf, durch einen starken
zonalen Gradienten in der GIN See charakteridiadser folgt der, in der oberflachen-
nahen Wasserschicht (Abb. 64c) verlaufenden Terpémant und trennt polare von

nordatlantischen Wassermassen. Der Nordatlantitemsfolgt in bekannter Weise
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dem Norwegenstrom, mit Temperaturen wB® an der Farber-Shetland-Passage. Der
Warmeverlust an die Atmosphéare sorgt fur permaodéiene Wasseroberflachen ent-
lang des Norwegenstroms, nordlich davon ist dasspartierte Wasser soweit abge-
kihlt, dass saisonale Meereisformation moglich(Adib. 64b). In der Gronlandischen
See ist die Meereiskonzentration wahrend der Fnghtnonate zeitlich sehr variabel, da
dort verstarkt Meereis gebildet und verdriftet wivtidhrend der Sommermonate (nicht
dargestellt) finden Ablationsprozesse in der welséih Norwegischen See statt. Dage-
gen zeigt sich die Meereisbedeckung entlang denalagrlaufenden Norwegen- und
Ostgronlandstrom kaum variabel (Abb. 64b). Das Sihen von Meereis, vornehmlich
in der sudlichen Norwegischen See zwischen Islartti@ronland, fihrt zu reduzierten
Salzgehalten (3485psu, Abb. 64d).

Im Arktischen Ozean entstehen hauptsachlich tempo@ifenwasserflachen in der
Beaufortsee. Der implementierte Stwasserzuflisgdlrend dieser Monate maximal,
die insgesamt hoheren Salzgehalte entlang dericdledl Grenze des arktischen Lau-
rentiden-Eisschildes sind nur angedeutet. Minintdézgehalte um 333psu sind im
nordlichen Nordatlantik wahrend des Frihlings uondh8ers sidlich Gronlands vorzu-
finden. Saisonale Eisdrift (Abb. 64e, Abb. 65e) uachmelze variieren den Salzgehalt
im westlichen Nordatlantik, dagegen andert sich @ehalt im 6stlichen Nordatlantik

kaum.

Im glazialen Herbst erreicht das Meereis seine tgrg@schlossene Ausdehnung — Of-
fenwasserflachen in der Arktis sind kaum und nudan Kisten des Kanadischen Ar-
chipels vorzufinden (Abb. 65). Dort wird vermehrebteis gebildet und Gber den dis-
lokalisierten Beaufortwirbel abtransportiert. Madl® Eisproduktionsraten erreichen
dort 30m/a und setzen Salzlaugen frei. Der Arktische Ozsamahezu vollstandig
meereisbedeckt und deswegen von der Atmospharertsohd variiert innerhalb der
Jahreszeit kaum. Erst innerhalb des Européaischedneres, in der Norwegischen
See, steigt die Standardabweichung auf bis zu 2fferhalb dieser Monate (SON)
bildet sich saisonales Eis. Dieses wird nordlich \&land verstarkt westwarts transpor-

tiert, wodurch der in Abb. 65b dargestellte Gratmrstande kommt.
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Abb. 65: 30-jahriges Mittel der Herbstmonate (SON) in ser@MG anhand der (a) Meereisbedeckung
(100%), (b) Standardabweichung der Meereisbedeckomdierbst (100%), (c) Temperatur (°C) in
0—-20m Tiefe, (d) Salzgehalt (psu) in 0—20Tiefe, () Meereisdrift (cm/s) und (f) Eishari¢/rf); darge-
stellt ist die Eisdrift (e) bei einer Meereiskonration >10%

Dadurch erhéhen sich die Salzgehalte in der GINiBe¥ergleich zu den Frihlings-
und Sommermonaten. Durch einen verstarkten Meexasgort aus der Déanemarkstra-
Be (Abschnitt 4.4) gelangt Meereis auch in deniskidien Bereich des Nordatlantiks.

Dort sind auch die maximalen Standardabweichungkalisiert. Durch den intensiven
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advektiven Eistransport entlang des Ostgronlandstrbinaus in die Labradorsee ent-

steht eine Offenwasserinsel mit ganzjahrigen Teatpezn von 3—-4°C.

4.4 Ozeanpassagen

Dieser Abschnitt behandelt die Darstellung von @s&@mungen und den Effekt akti-
ver Tracer an der Framstra3e. Zusatzlich wird deefdisexport in der Fram- sowie

Danemarkstral3e entlang des Ostgronlandstroms uokdrs

4.4.1 Wassermassenaustausch an der Framstral3e

Abb. 66 zeigt die senkrecht zur Framstral3e (~8Qfh§gerichteten meridionalen Ge-
schwindigkeiten der Ozeanstrémung. Die Framstraftgcat eine maximale Tiefe von
knapp 3.000n, in der entlang des Ostgronlandstromes kaltefesOberflachenwasser
(Abb. 67, Abb. 68) mit >in/s aus dem Arktischen Ozean strémen.

Abb. 66: Glaziale und rezente Land/See-Maske mit Quersaipndfil des 30-jahrigen Mittels der meri-

dionaler Stromungsgeschwindigkeiten an der Frafstréiir ctrl_run, std_lgm, sens_LGMG und
sens_Fram (Skalierung in cm/s; Tiefenangabe fm),0zur Kalkulation des Meereisexportes (Abschnitt
4.4.2) wird zusatzlich ein Profil an der Danemand@e untersucht

An der Ostseite (und unterhalb des Ostgronlandstron®00m Tiefe) stromt warmes
Wasser des Westspitzbergenstromsmit geringer Gasdigkeit (0,2m/s) in das Nord-

polarmeer. Der nordwartige Einstrom advehiert a5psu) und Warme (Temperatu-
ren ~3°C) in die Arktis.
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Durch die Meeresspiegelabsenkung der glazialen Nsbdeien verjingt sich die

Framstral3e an ihrer engsten Stelle umkri%auf ~40km. Das glaziale Stromungs-
muster der drei Modellstudien zeigt einen starkgapsiagten bipolaren Aus- und Ein-
strom an der Frampassage. Der glaziale Ausstrofangntler ostgronlandischen Kiste
nimmt an Tiefe (von 406 auf 1.000n) zu. An der Oberflache flie3t mit dem Meereis
entlang des gesamten Querschnittes Wasser in tleS@éé. Da die Framstral3e die ein-
zige Verbindung zwischen der GIN See und dem Ndedpeeer darstellt, entsteht zur
Aufrechterhaltung der Massenbilanz ein kompensggerEinstrom von Tiefenwasser
mit maximal &m/s. Das nordatlantische Wasser betritt, andsrgraKontrolllauf, den

Arktischen Ozean in einer Kerntiefe von 2.00Qnd besitzt in den glazialen Modell-

studien dichterelevante Temperaturen und Salzgehatt-1,4°C und 35,8su.

(@) (b)

(€) (d)

Abb. 67: Querschnittsprofil des 30-jahrigen Mittels der poiellen Temperatur (°C) an der Framstralle
fiir (@) ctrl_run, (b) std_run, (c) sens_LGMG unjigdns_Fram (Tiefenangabe irft)

Sowohl Thermokline als auch Halokline bilden in dglazialen Modelllaufen einen
ahnlich steilen Gradienten aus. Der Wassermassenagt ist in std_Ilgm am deut-
lichsten ausgepragt und transportiert noch vergéeieise warmes Wasser (>0,3°C)

unterhalb der Thermokline aus der Framstral3e. Bame&xportiert der Ostgronland-
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strom in sens_LGMG bei einer Wassertemperatur baliervon 0°C immer noch War-
me in die GIN See. Durch Ausdinnung der dartibeztidgn arktischen SuRRwasser-
schicht stromt in allen drei glazialen Modellstudieergleichsweise wenig kalt-sii3es
Wasser aus der Arktis (Abb. 68).

(@) (b)

() (d)

Abb. 68: Querschnittsprofil des 30-jahrigen Mittels des §almltes (psu) an der FramstraBe fur (a)
ctrl_run, (b) std_run, (c) sens_LGMG und (d) semant(Tiefenangabe in 3it)

4.4.2 Meereistransport entlang des Ostgronlandstrom  es

Neben dem Austausch von Wassermassen uber die tFa8m&ntscheidet im Nordpo-
larmeer auch die Meereishilanz Gber den gesamtBw&iserexport. Tabelle 3 stellt die
allgemeine mittlere Bilanz inklusive interannuatandardabweichungen der einzelnen
Modellstudien dar. Die statistischen KenngroRenidhen sich auf die in Abb. 66 dar-

gestellten zonal verlaufenden Profile der Fram- DAdemarkstral3e.

Es fallt auf, dass der glaziale Eisstrom aller Mistiedien fir beide Passagen um ein
vielfaches hoher liegt als im Kontrolllauf. Dieseansportiert gegenwartig (ctrl_run)
knapp 75+2010°m/s Meereis aus dem Arktischen Ozean entlang degrdbdand-
stroms, wovon im Jahresmittel 20#5°m%s die DanemarkstraRe erreichen. Im Kon-

trolllauf entspricht die Standardabweichung an Framd Danemarkstrale jeweils
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~25% des gesamten mittleren Exportvolumens. Didergén glazialen Standardabwei-
chungen des Exports an der FramstralRe liegen b&4300°m®/s, wobei sens_Fram
mit 22% die hdchsten Schwankungen aufweist. Maxivaeden an beiden Passagen in
sens_LGMG erreicht, wobei mit 290.707/s der Meereisexport an der Danemarkstra-
3e dominiert. Trotzdem ist in diesem Experimentreiative Variabilitdt mit <6% am

geringsten.

Tabelle 3: Statistische Kenngrof3en des Meereistransportsngntdas Ostgrénlandstromes (30-jahriges
Mittel)

Eisexport (n¥s) ctrl_run  std_lgm sens_LGMG sens_Fram
Mittelwert 74.588 230.832 274.312 155.912
Framstral3e -
Standard 19.415  31.733 33.458 34.267
abweichung
Dinemark- l\;:tte(ljwe(;t 19.965 151.754 290.707 138.620
straRe ancard- 4.817 19.517 17.351 18.058
abweichung

Mit der verjiingten Frampassage (sens_Fram) wirdVittel knapp 75*16m%s weni-
ger Eis aus der Arktis transportiert als in std_lgnobei dieses Defizit an der Dane-
markstrae nur noch ¥830°m*s ausmacht. Der mittlere Jahresgang des Eistrasspo
durch die Passagen ist in Abb. 69 dargestellt.dofevarze, dick linierte Eistransportra-
te der Framstral3e zeigt fur heutige VerhaltniseeMaximum im Fruhling (April) und
ein Minimum im Herbst (September). Dem folgt dieeste Eistransportrate an der Da-
nemarkpassage in reduzierter Form, wobei wahrendnd@malen Eisausdehnung im
Herbst kaum oder gar kein Eis die Stral3e passiert.

Die Eistransportraten der glazialen Studien liegesnahmslos tUber dem rezenten Eis-
fluss: Der Jahresgang an der FramstralRe erreictgtdilgm und sens_Fram wéhrend
der Frahlings- und Sommermonate Spitzenwerte, lei@uziert sich im Spatherbst und
Winter die Eistransportrate auf ein Minimum. Dehrészyklus der Eistransportrate in
sens_Fram folgt in reduzierter Form dem Standafdi&ergleicht man die Eisexportra-
ten beider Studien an der Danemarkpassage, seristrderschied nur gering. Auch das
Signal von sens_Fram an der Framstral3e wird fdksit&odig bis an die Danemarkstra-
Be transportiert. Wahrend des Spatherbstes undeWigteicht sich der Eistransport in
sens_Fram in beiden Stralen an und damit auchisi@ifEdurch die Danemarkpassa-

ge des glazialen Standardlaufs.
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Abb. 69: 30-jahrig gemittelter Jahresgang des Meereisex&us 10°m%s) entlang des Ostgrénland-
stroms Uber die Framstraf3e (Fram) und Danemarles{i2&emark)

In der Atmospharenstudie sens_LGMG zeichnet sieh Meereistransportrate durch
einen geglatteten Jahresgang ohne ausgepragten&aitoaus. Die Eistransportrate an
der Danemarkstraf3e ist stark von den Saisonalitigeimflusst und folgt — entgegen der

anderen Studien — einer negativen Sinusschwingung.
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5 Diskussion und Interpretation

5.1 Modellverifikation
5.1.1 Abbildung rezenter Hydrographie und mariner K ryosphére

Die in Abschnitt 4.1 dargestellte rezente Hydrogiapentspricht im Allgemeinen der
im Einleitungskapitel beschriebenen Kenntnis heuti§tromungsmuster. Einzig das
Oberflachenregime der Beringstral3e (rbWVassertiefe) — die Differenz der sterischen
Hohe (~0,5m) zwischen Pazifik und dem Nordmeer begrindet dgftuss von Pazi-
fikwasser (Stigebrandt 1984; Overland u. Roach 198Kann durch die geschlossene
BeringstralRe nicht realistisch dargestellt werddaben der Beringstral3e unterbleibt
auch der Austausch von Wassermassen und aktivererfirgpotentielle Temperatur,
Salzgehalt) tUber andere Passagen wie Hudsonstra3&attegat, allerdings werden
Unterschiede tUber Oberflachentemperaturen der NOERR-Reanalysedaten und des
Oberflachen-Salzgehalts-restoring kompensiert (€audt al. 2003). Der durch das
Modell dargestellte Nordatlantikeinstrom in dast@dhe Becken, welcher an der dstli-
chen Framstral3e in einen zyklonalen Wirbel Gber@&bschnitt 4.1), kann im Moment
nur von wenigen numerischen Modellen abgebildetdemr(Karcher u. Kauker, pers.
Mttlg.).

Modellierte potentielle Temperaturen und Salzgehdkr oberflachennahen Wasser-
schicht harmonieren prinzipiell in ihrer jahreskeliten Schwankung (Winter, Sommer)
mit verfigbaren Observationsdaten (Antonov et 80& EWG 1998; Locarnini et al.
2006): Die Sommertemperaturen der zirkumarktiscBehelfmeere werden um etwa
1-2°C unterschétzt, das 8°C warme Nordatlantikwassder Barentssee wiederum ist
realitdtsnah. Die winterlichen Oberflachentempemiunahe am Gefrierpunkt orientie-
ren sich hauptsachlich an den Salzgehalten, wetHgeaufortwirbel um ~psu tber-
schatzt werden. Dies stellt ein generelles Problegionaler Ozean/Meereis-Modelle
fur die Arktis dar (Steele et al. 2001). Der moete Jahresgang der Salzgehalte in den
arktischen Schelfmeeren mit minimalen Werten im B@mist nicht so stark ausge-
pragt wie im Ozeanatlas verzeichnet (EWG 1998).\Mdigerlichen Salzgehalte und das
salzige Wasser der Barentssee (p84) dagegen stimmen mit den Untersuchungsdaten
Uberein. AuRRerhalb des Arktischen Ozeans wird @drekgang von Temperatur und
Salzgehalt in einem nordatlantischen Stdost-Nortd@esalle und in der Polarfront der
GIN See realitatsnah wiedergegeben (WOA 2005).
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Die in Abschnitt 2.1.3 beschriebene Meereisbedegkonit permanentem Packeis im
zentralarktischen Ozean (nordlich 80° N) und mis@aalem Meereis der nordlichen
Barentssee sowie der Ubrigen arktischen Schelfnesgspricht dem Mittel langjahriger
Satellitendaten (Abb. 4). Auch im Kanadischen Apetisowie in sudlicheren Breiten-
graden entlang des Ostgronlandstroms, der Baffimowed der Kiiste Neufundlands ist

nur saisonal auftretendes Eis zu erwarten.

Die modellierte Meereisdrift folgt den groRerentadhen Drift- und Strémungssyste-
men (Transpolardrift, Beaufortwirbel), stagniertigeh im Kanadischen Archipel, wo-
durch aufgrund der positiven Jahresbilanz das Nedm@ntinuierlich anwéachst. Die
Geschwindigkeit der Eisdrift stimmt im Mittel mited von Eisdriftbojen (1-8m/s)
Uberein (Rigor et al. 2002). Im Jahresgang variiket Eisdrift zwischen geglatteten
Stromlinien wahrend der Winter- und Frihlingsmonaitel einer komplexen Drift im
Sommer und Herbst. Wahrend im Winter vor allem A@nospharenschub die Eisdrift
aufgrund der kompakten Oberflache beeinflusst, leitds Meereis im Sommer den
Impuls vor allem von der Ozeankomponente. An dest&il Nordgronlands, der Elles-
mere-Insel und des Kanadischen Archipels erreightMkeereisdicke eine realistische
Machtigkeit von Uber B, die in Richtung des eurasischen Sektors (sdisoitas) auf
2—-3m abnimmt (Abb. 16). Obwohl nur wenig Informatiobeli die mittlere Machtigkeit
von saisonalem Meereis — die Meereisdicke wird €l#2m geschatzt — bekannt ist
(Proshutinsky u. Johnson 1997), wird das Meereigumasischen Sektor im Kontroll-
lauf tendenziell Uberschatzt+42m), die Verteilung der Meereismachtigkeit dagegen
kaum. Die heutigen, anhand des Kontrolllaufs ideatirten Meereisliefergebiete der
arktischen Schelfmeere entsprechen der beobachigereisformation und Sediment-
inkorporation in der Kara-, Laptew- und Ostsibiien See (Eicken et al. 1997, 2000;
Pfirman et al. 1997; Tucker et al. 1999; Darbyle2@02; Darby 2003).

Im Allgemeinen werden die Bedingungen der Hydrosph#d der marinen Kryosphare
durch das Modell realitatsnah dargestellt, weshalth zahlreiche rezente Modellunter-
suchungen erfolgreich mit Observationsdaten verglicwerden konnten (Gerdes et al.
2003; Karcher et al. 2003, 2005, 2007; Kauker e2@D3, 2008, 2009; Kbberle u. Ger-
des 2003, 2007; Polyakov et al. 2005).
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5.1.2 Abbildung glazialer Verhaltnisse

Die Rekonstruktion der marinen Umweltbedingungengilazialen Arktischen Ozean
gestaltet sich als besonders schwierig. Zentratmtké Sedimentbohrkerne weisen fir
diesen Zeitabschnitt geringe terrigene/biogenerSexliationsraten oder gar Hiatus auf,
wodurch eine Archivierung der Klimasignale nur gt moglich ist (Backman et al.
2004; Ngrgaard-Pedersen et al. 1998, 2003; Spiethagal. 2004; Stein et al. 1994).
Zusatzlich fuhrt die SST Rekonstruktion anhand rsut@iedlicher Proxies im Européi-
schen Nordmeer zu widerspruchlichen ErgebnissenvV@teal et al. 2006). Dadurch
erweist sich die Verifizierung der Modellergebnigselen hohen Breitengraden mittels

Proxy-Daten als besonders schwierig.

Eine reduzierte SuRwasserschicht sowie erhohtefl@bleensalzgehalte kommen durch
eine negative SulRwasserbilanz zustande. Aufgruntdefehriebenen Klimaverhaltnisse
(Abschnitte 2.2, 3.1.4) ist solch ein Szenarioistigch. Korrigiert man den Salzgehalts-
fluss an der Oberflache nicht, hat dies eine aukfgb Umwalzung innerhalb des
Nordpolarmeeres zur Folge (Abb. 42). Aufgrund dehi&htungsinstabilitat und des
homogenen Wasserkdrpers (Angleichung von Salz usmipEratur) entstehen grol3-
raumige Offenwasserflachen. Da dies in Widerspraahgeologischen Daten steht
— man geht von einer perennialen Meereis-, wenhtrgogar Schelfeisbedeckung aus
(Backman et al. 2004; Ngrgaard-Pedersen et al.,12083; Spielhagen et al. 2004,
Stein et al. 1994) — wird durch Einsatz des rezep$alz-restoring” die Schichtung im
Arktischen Ozean bewahrt. Der SuRwassereintragkdetinentalen Flisse direkt am
Mundungsbereich der Schelfkante wird allerdingscHuias ,Salz-restoring” kontinu-
ierlich minimiert (Abb. 43) und dadurch nicht restisch abgebildet. Dadurch kénnen
Sensitivitatsstudien beziiglich des StRwasseresdhigAbschnitt 4.3.2) nicht realitats-
nah nachempfunden werden. Aul3erdem wird der Sulvwaskiss arktischer Flusse
ausschlie3lich durch ein verstarktes ,Salz-resggritund Warmezufuhr) abgebildet,

wobei die Massenbilanz unberiicksichtigt bleibt.

Tieferes Atlantisches Zwischenschichtwasser ergnt Wassermassenexport aus der
Framstral3e. Dagegen kompensiert relativ kalt-sedzigVasser des Westspitzber-
genstroms die Massenbilanz. Aufgrund der hohen tBistrémt das Wasser aus dem
Européaischen Nordmeer als Tiefenwasser in die Ardbb. 66). Der Export von rela-
tiv warmem (>0°C) Zwischenschichtwasser (Abb. 6ah)esnt ein Relikt initialer An-
fangsbedingungen zu sein. Die Oberflachensalzgebait, in Anbetracht der globalen
Salzgehaltserh6hung um p4u, relativ gering und nehmen mit der Tiefe zieDivur-
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de auch in einem GCM, dessen Ausgabefelder alsefnfiir NAOSIM dienen, beo-
bachtet (Romanova et al. 2004) und ist mit geotdgia Daten des Tiefseewassers kon-
sistent (Adkins et al. 2002).

Im Arktischen Ozean liegen die Meeresoberflacheperaturen nahe am Gefrierpunkt,
der mal3geblich vom Salzgehalt geregelt wird. Nacsev@ir Temperatur und Salzge-
halte in geologischen Daten sucht man in dieseneBabvergeblich. Eine ursachliche
Salzquelle fur das Nordpolarmeer stellt die Advektdes Westspitzbergenstroms dar.
Auf dem Weg Uber das Europdische Nordmeer erfa@rtNbrdatlantikstrom einen
Warmeverlust, wodurch das kalt-saline Wasser ifdgrér Tiefe den Arktischen Ozean
betritt. Dagegen argumentieren Ngrgaard-Pedersain @003) mit einem, den rezenten
Temperaturen vergleichbaren 1-3°C warmem Nordatkeinstrom Uber die Framstra-
Be. Eine weitere Salzquelle stellen in den Meeaedesiyebieten die Salzlaugen dar, die
im Destillationsprozess als Residuum der Meeremsédion zurtickbleiben.

Wie schon eingangs erwahnt, geht man anhand geclugyi Proxies von einer machti-
gen perennialen Meereisbedeckung im Arktischen @aea. Dieser Befund wird durch
einen kirzlich eingefiihrten Meereisproxy (Mduller at 2009) untermauert. Anhand
zweier Biomarker (organische Molekulreste) kommeillet et al. (2009) zu dem

Schluss, dass die Framstral3e wéhrend des LGM pennhaisbedeckt war. Auch die
perenniale Meereisbedeckung entlang der OstliclkaviEnden Kanadischen und Gron-
landischen Kiste steht im gemeinsamen Konsenshiedsner Proxies (de Vernal et
al. 2006). Der primare Anteil des Meereises entsteller Beaufortsee sowie entlang
des Kanadischen Archipels und wird durch einenollaisierten Beaufortwirbel und

Transpolardrift in Richtung Frampassage exportiBiese Aussage ist im glazialen
Standardlauf und auch innerhalb der Sensitivitédtish wiederzufinden und wird durch

Eisberg-/Meereisdriftproxies untermauert (Abschhbift.3).

Die Verteilung der glazialen Meereismachtigkeit Arktischen Ozean weicht von der
rezenten stark ab. Wéahrend in der modernen Arlass@efalle von Nordamerika nach
Russland abnimmt, wachsen die Meereisdicken duyttardische Prozesse (Bildung
von Eisrucken durch divergente Eisdrift) entlang deanspolardrift in Richtung
Framstral3e an. Au3erhalb der Arktis, in der Batficiii stagniert die Eisdrift, wodurch
die Eismachtigkeit — ahnlich dem Falle des KanddiscArchipels im Kontrolllauf —
kein Gleichgewicht erreicht. Es wachst kontinu@rlian und erreicht Machtigkeiten
>30m (Abb. 30). Die Abbruchkante der divergenten Messheft in der Baffinbucht
folgt dem Modellgitter und ist flr groRraumige Merstinrealistisch. Stattdessen darf in
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Anbetracht der Verteilung des Nordamerikanischesh @nonlandischen Eisschildes um
die Baffinbucht aufgrund der Massenstréme von esobelfeisbedeckten Bucht ausge-
gangen werden. Innerhalb der Meereisrekonstruktonde Vernal et al. (2005) deuten
untersuchte Dinozysten einer Sedimentkern-Statioder Baffinbucht zumindest auf

eine perenniale Eisbedeckung.

Im Européaischen Nordmeer bildet sich ein meridienaleereiskonzentrationsgradient
entlang der Polarfront aus, der durch Nordatlantikd Ostgrénlandstrom reguliert
wird. Hierbei sollte betont werden, dass der Atni@spnantrieb im glazialen Standard-
lauf von einer perennialen Meereisbedeckung inG@i&t See ausgeht. Meereisproxies
im Untersuchungsgebiet der GIN See kommen zu widéchlichen Aussagen, allge-
meiner Konsens ist jedoch ein zonaler GradientMkgreiskonzentration mit saisonaler
Eisbedeckung in der Norwegischen See (de Verral 2006; MARGO 2009).

Die Ergebnisse modellierter Oberflachentemperatugdten sich eng an die jeweiligen
im Atmospharenantrieb (std_Igm, sens_LGMG) verwésnldrekonstruktionen (CLI-
MAP, GLAMAP 2000; Abb. 70). Dementsprechend werdandstlichen Europaischen
Nordmeer und in der Labradorsee 2-3°C hohere Mekes8achentemperaturen in
sens_LGMG (gegenuber dem glazialen Standardlaufjefonden (Abb. 60), in dessen
Rekonstruktion ein vergleichsweise starker Noraaitk@instrom in die GIN See zu

beobachten ist.

In Abb. 70 ist die Rekonstruktion der MeeresobetiEntemperatur nach CLIMAP
(1981), GLAMAP 2000 (Pflaumann et al. 2003) und &fwl et al. (2005) sowie der
Meeresoberflachensalzgehalt (Meland et al. 2005Ntirdatlantik und GIN See darge-
stellt. Obwohl der glaziale Standardlauf std_Igni Baraminiferensignalen von CLI-
MAP (1981) basiert, entwickelt sich in der GIN Smégrund des Ostgronlandstroms
und Nordatlantikeinstroms eine longitudinal verknde Polarfront aus (Abb. 37,
Abb. 39). Demgegeniiber zeigt die GLAMAP 2000 Teraperekonstruktiotf
(Abb. 70b) eine htéhere SST von 2-6°C im Européaisdderdmeer, allerdings keinen
SO ausgepragten zonalen Gradienten wie in sens_LGM®B. 64, Abb. 65). Dieser
wird erst unter Einbindung einer plausiblen SSSehkszung (Abb. 70c) in die*®O-
isotopenbasierte SST Rekonstruktion (Abb. 70d) nlettand et al. (2005) sichtbar.
Demnach liefert die Transferfunktion def?O-Werte nicht nur ein Temperatursignal,

sondern wird auch von den Salzgehalten beeinflusst.

2 Die GLAMAP SST Rekonstruktion dient als Datengrae fiir die Atmospharenstudie sens_LGMG
(Abschnitt 3.1.6)
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(@) (b)

(©) (d)

Abb. 70: SSS und SST Rekonstruktionen fiir das LGM (sieheahekt al. 2005): (a) SST Rekonstrukti-
on im Sommer (August) nach CLIMAP (1981); Innerhalér sommerlichen 0°C-Isolinie wird nach
CLIMAP (1981) perenniale Meereisbedeckung angenomrftd SST Rekonstruktion im Sommer nach
GLAMAP 2000 (Pflaumann et al. 2003). (c) SSS Rekmksion nach Meland et al. (2005); Der héhere
globale Salzgehalt (+1%0) im LGM durch den Eisvolumefekt bleibt unbericksichtigt. (d) SST Rekon-
struktion im Sommer nach Meland et al. (2005)

Sowohl std_Igm als auch sens_LGMG bilden den zon@Emperaturgradienten in der
GIN See ab, allerdings mit einem starker definredl®dad des Nordatlantikeinstroms
entlang der Norwegenkiste (Abb. 25, Abb. 59). Enfldes Gronland-Schottland RU-
ckens unterscheiden sich die SSS-Ergebnisse natdndllet al. (2005) von denen der
Modellexperimente (std_Igm, sens_LGMG). In beideodelistudien zeichnet sich die-
se Region durch starke Schmelzprozesse aus (ADbDE9in Abb. 70c dargestellten
Salzgehaltsfelder beruhen auf Annahmen und bildedew Regionen verstarkter Eis-
schmelze noch Laugenformation ab und vernachlassige globale Salzgehaltszunah-
me von Jpsu in den Ozeanen (Meland et al. 2005). Stattdes$enen in zukunftigen

Arbeiten die Salzgehaltsfelder des glazialen Kdhdnafs, basierend auf physikalischen

Prozessen, als SSS-Schablone herangezogen werdezine Neubewertung der Mee-
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resoberflachentemperaturen durchzufihren. Als pielen Gebiete der Laugenformati-
on infolge der Meereisproduktion kommen nach Melahdl. (2008) die Schelfgebiete
Gronlands, des Kanadischen Archipels, der Nords@gesentlang der norwegischen
Kiste, des Gronland-Schottland-Ruckens und der riBsgee-Schelfkante in Frage.
Daneben findet in std_Igm zuséatzlich in den Scleddfgten sidwestlich der islandi-

schen Kuste und entlang der ostkanadischen Kistgdrdormation statt (Abb. 29).

Hier soll nochmals kurz die eingangs erwahnte [@ignz der multiproxybasierten
SST-Rekonstruktion in den héheren Breitengraderesprgchen werden. De Vernal et
al. (2006) fassen die zonal gemittelten Meerestdmdréntemperaturen mit saisonaler

Variation anhand unterschiedlicher Proxies in Ablbzusammen:

Abb. 71: Latitudinale Verteilung von rekonstruierten SSTsLi@M basierend auf Foraminiferen (Wei-

nelt 2004; Kucera et al. 2005), Alkenonen (Lee 20@nozysten (de Vernal et al. 2005) und Mg/Ca-
Verhdltnissen aus epipelagischen Foraminiferen retamd (Barker et al. 2005); nach de Vernal et al.
2006. Zusatzlich als durchgezogene Linie ist digdBlig gemittelte latitudinale SST-Verteilung aus
std_Ilgm dargestellt; weil3 unterlegt ist die intenaale Standardabweichung von std_lgm

Die Abbildung zeigt deutlich die Diskrepanz der S8d@konstruktion anhand von Fo-
raminiferen und Dinozysten. Das Temperatursignal Eeraminiferen (dstlich des
30°W Langengrades) liegt innerhalb einer Bandbreite -2—+2°C bevor es ab 45°N
Breite warmere Temperaturen reprasentiert. Dagdiggh das Signal der Dinozysten
(6stlich des 30°W Langengrades), bei einer ausgégméaisonalen Variation von +5°C
um das Mittel von ~6°C. Im Vergleich hierzu liegdie modellierten Oberflachen-
temperaturen von std_Igm innerhalb des Arktischereads und der GIN See
(90-65°N) nahe am Gefrierpunkt (~-1,8—1°C). Imdiéhen Nordatlantikraum (65—
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50°N) weicht die Temperaturverteilung 6stlich undstlich der 30°W-Longitude star-

ker vom Mittelwert ab.

De Vernal et al. (2006) schlagen drei Arbeitshypstn fur die Diskrepanz der SST-
Rekonstruktionen vor: (1) Einerseits fihren wintdré Laugenformation, bedingt durch
Meereisbildung, und sommerlicher SiRRwasserexport emer Verstarkung der
Pyknokline. Der Lebensraum planktonischer Forarameii, welche auf Salzgehalts-
schwankungen sensitiv reagieren, wirde sich intRighdes mesopelagischen Raumes
der Pyknokline verschieben. Demgegeniber wirdenedighalinen Dinoflagellaten
und Coccolithen das ,wahre” Milieu, die flache, war Mischungsschicht reprasentie-
ren. (2) Die zweite Arbeitshypothese argumentieitt imterannualer und interdekadi-
scher Oszillation der nordwartigen Penetration dksdatlantikwassers. So wirde
Nordatlantisches Wasser mit einer nahrstoffarmgmaur thermophile Mikroorganis-
men in das Europdische Nordmeer advehieren. Teosoisal offener Gewasser in der
zentralen GIN See wirde dort nur eine geringe Ricn Mikrofossilien vorzufinden
sein. (3) In der letzten Arbeitshypothese geheNelmal et al. (2006) von einem latera-
len Transport organischen Materials in eine GIN 8Sese, welche durch sehr geringe
Produktionsraten gekennzeichnet ist. Ein selekfivansport des Materials Gber weite
Strecken und eine Dominanz vbh pachyderman der GIN See wirden sehr kalte Be-
dingungen nahe einer perennialen Meereisbedecldmiich der im Arktischen Ozean
(Ngrgaard-Pedersen et al. 2003), reflektieren. étdgpothese geht von der Advektion
des Nordatlantikwassers im Zwischenschichtberei) wodurch der Transport ,war-
mer* Tracer (Dinozysten, Alkenone) in die glazi&éN See zur Aufzeichnung eines
Mischsignals fuhrt. Die letztgenannte Hypothesedwior allem durch den glazialen
Standardlauf std_Igm gestitzt, der in den hoheltddrgraden dem Temperaturverlauf
des Foraminiferensignals folgt (Abb. 71). Erst gildlislands steigen die modellierten
Temperaturen rapide an und prasentieren das regssthi Milieu der Dinozysten.
Hiernach favorisiert das Modell im Nordatlantikrauntb0-65°N) die SST-
Rekonstruktion der Foraminiferen gegentber der Rstkoktion der Dinozysten. Trotz
der bereits erwdhnten vorgegebenen Randbedingypgeenniale Meereeisbedeckung,
Abb. 1 und SST nahe des Gefrierpunktes, Abb. 78a)Mdells wird der Einstrom des
Nordatlantikwassers abgebildet, wodurch der lageflaansport von Mikrofossilien in
die GIN See mdglich ist. Anhand eines Sedimentbatmk des Farder Shetland Kanals
zeigen Rasmussen u. Thomsen (2008), dass wahrend @kl ein relativ warmer
Nordatlantikeinstrom (4—7°C) existierte.
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5.1.3 Gegenuberstellung rezenter und glazialer Eisd rift anhand von
Eisenoxidproxies

HaupteinflussgroRen der Meereisbewegung sind deaufBewirbel in der West- und

die Transpolardrift in der Ostarktis. Nach diesenftBuster ergibt sich fir Meereis im

Advektionsareal der Framstral3e eine maximale Abtdtgdauer von etwa sechs Jahren

(Rigor et al. 2002).

Meereis im Zentrum des Beaufortwirbels kann tGbekdden rezirkulieren, wodurch

eine Homogenisierung des eistransportierten Sedeweiber dem Amerasischen Be-
cken stattfindet (Bischof u. Darby, 1997; Rigoraét2002). Demgegeniber zeigen Bi-
schof u. Darby (1997), dass im Mittel- und Spagitesian eine Anderung des Beau-
fortwirbels und eine verschobene Transpolardrifieefnderung der Eisbewegung zur
Folge hatte (durchgezogene braune Linien, Abb. DB).Modellstudien dieser Arbeit

deuten fur den Arktischen Ozean ein &hnliches Eistdister mit einem dislokalisierten

Beaufortwirbel und einer direkteren Transpolardrift Richtung FramstraBe an

(Abb. 35, Abb. 56).

Abb. 72: Gewichteter Anteil der den einzelnen Liefergebieteigeordneten Fe-Oxid-Kdrner aus dem
Gesamtanteil von Sedimentkern PS1230 (1r236efe). Durchgezogene Linien deuten glazialefrges
chelte Linien interglaziale Eisdrift an (Darby ét 2002, Darby u. Zimmerman 2008). Rote Pfeile enrig
auf das LGM datierte Eispflugmarken an (Engels,£2®blyak et al. 2001, 2007). Schwarz markiert ist
die rezente und grau unterlegt ist die glazialed/8ae-Maske
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Abb. 72 zeigt ein gewichtetes, den Sedimentliefieilgfen zugeordnetes Signal, des in
Sedimentkern PS1230 festgestellten Anteil eistrarigsten Materials. Wahrend man
davon ausgeht, dass Meereis vor allem den feingdmESedimentanteil (¢fim) trans-
portiert, verfrachten Eisberge sowohl fein- alshagecobkdorniges (>fihm) Sediment-
komposit (Darby u. Zimmerman 2008). Die Hauptligilrsiete des Sedimentmaterials
befinden sich in den Schelfmeeren (Ostsibirische; $aptewsee; Karasee; Nordliche
Barentssee) und in den Kanalen der Kanadischengmppe (Queen Elisabeth-Insel:
QEI; Banks-Insel: Banks 1). Das anteilige, in PS12dederzufindende Signal fir das
marine Sauerstoff-Isotopenstadium 2 (MIS 2, 24 BP) ist durch eine starke Pra-
senz und Variabilitat (~30t%) des Eistransports aus dem Kanadischen Arclgpel
pragt. Demgegenuber findet sich im Sedimentkerrdéir eurasischen Sektor nur eine
schwache (ndrdliche Barentssee, Laptewsee) odekejae Aufzeichnung (Ostsibiri-
sche See, Karasee) wieder, da diese Gebiete darcMderesspiegelrickgang (-180
Fairbanks 1989) trockenfielen (Abb. 72). Im glagralStandardlauf wird gezeigt, dass
fur das letzte glaziale Maximum die Kistenregiotlaamg des Kanadischen Archipels

und die Beaufortsee wichtige Liefergebiete des Mises darstellen (Abb. 29).

Neben dem glazialen Meereistransport spielt auach Mwordamerikanischen Eisschild
stammendes eisbergtransportiertes Material einke Rodgegen ist der Eisbergtransport
an der ostlichen Karasee (hier wird nur ein reldiimner oder gar kein Eisschild ange-
nommen) unbedeutend (Svendsen et al. 2004). Duxgarision der Inlandgletscher
flieRt das Gletschereis entlang der freiliegendeime8bereiche bis hin zur Abbruchkan-
te, um dort durch Kalbungsprozesse den Eisbergioahsn Arktischen Ozean zu initi-
ieren. Solche Regionen sind fir die letzte glaziédehzeit durch schnellflieBende Eis-
vorstoR3e vorzugsweise am Laurentiden-Eisschild em Banks- und Viktoria-Inseln
anhand genannter Sedimentproxies identifiziert wor(Bischof u. Darby 1997, 1999;
Phillips u. Grantz 2001). Eismassen des Inuit-Higdes flie3en vorzugsweise entlang
des Massey Sound Eisstroms nordwarts (England @086). Schnell flieRende Glet-
scherzungen des Laurentiden-Eisschildes werdearentder Troge der M'Clurestral3e
und des Amundsen-Golf vermutet (Abb. 2; Stokesl.e2@05, 2006). Im Allgemeinen
wird die Eisbergdrift durch verschiedene Krafte tgasrt (Windschub, Coriolis-
Scheinkraft, Inklination der Meeresoberflache, lakéion mit der Meereisbedeckung),
die bei Uberschreitung einer 90%igen MeereisbedsglausschlieBlich mit dem Mee-
reis driftet (Lichey u. Hellmer 2001). Eisbergdodjien im Weddellmeer (Antarktis)
bestatigen, dass bei >86% Meereiskonzentration eikeharente Meer-

eis/Eisbergbewegung vorliegt (Schodlok et al. 20@6¢ glaziale Drift des Meereises
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(Abb. 27) qilt also in gleicher Weise fur die Eistparift. Eisbergpflugmarken entlang
des Beaufortsee-Schelfes und dem Tschuktschenssed@nd (rote Pfeile) bestatigen
die in Abb. 72 dargestellte Eisdrift (Engels 20B4jyak et al. 2001, 2007). Fur die Eis-
bergdrift entlang des Beaufort-Schelfes erortekoBason et al. (2005) die Moglichkeit
einer kurzfristig verringerten Meereiskonzentratisrodurch Eisberge, durch die Mee-

resstromung forciert, entlang der Kuste drifteten.

In Phillips u. Grantz (2001) wurden entlang desgpolaren Transekts die gesammelten
Proben von Grossbackengreifern (cac®0Penetrationstiefe) und Schwerelotkernen
hinsichtlich des grobklastischen eistransportieftéaterials (>2nm im Durchmesser)

petrographisch bzw. lithologisch klassifiziert uadsgezéahlt. Den Ergebnissen zufolge
nimmt der IRD-Gehalt innerhalb eines Gradienteraegt des Beaufortwirbels, ausge-
hend vom suddstlichen Teil des Amerasischen Becke$in zum Lomonossowru-

cken, logarithmisch ab. Als Liefergebiete fur Eigiee bzw. inkorporiertes Sediment

(vorwiegend an der Eisbergbasis vorzufinden) wuadéand des hohen Anteils an
Kalkstein und Dolomitklasten (~70%) in Sedimentmoldes Amerasischen Beckens
die kanadisch-arktische Inselgruppe mit ihren kadbeichen Terrassen des Paldozoi-

kums identifiziert.

Dagegen sprechen die sandstein- und silikatandemgen Sedimentklasten des transpo-
lardrift dominierten Eurasischen Beckens fir einerkdnft aus der Taymir-Halbinsel
und Karasee-Region. Diese Eisdrift entlang desefosichenden rezenten Stromungsre-
gimes gilt nach Phillips u. Grantz (2001) auchgleistozane Interglaziale, in denen die
Meereisbedeckung nicht den panarktischen Ozeaafbetr

Der gesamte Fe-Oxid-Anteil holozaner Sedimente 31230 ist deutlich geringer als
wahrend MIS 2 (Abb. 72). Hier zeichnet sich einédenz der eurasischen Meereislie-
fergebiete ab, wahrend der mittlere vom Kanadisdhehipel stammende Anteil redu-
ziert ist. Im Kontrolllauf werden im Mittel die L&gw- und Karasee als Hauptlieferge-
biete des Meereises dargestellt (Abb. 20, Abb Atb. 23). Obwohl rezent alle Schelf-
gebiete beteiligt sind, zeigt sich, dass der affiréste Export sedimentbeladenen Mee-
reises in der Laptewsee stattfindet (Eicken et29.7, 2000; Reimnitz et al. 1994).

5.2 Marine Dynamik des glazialen arktischen Raums

In den folgenden Abschnitten wird die Dynamik derodélistudien std_Igm und
sens_LGMG im Komplex behandelt, um auf maoglichegEol der unterschiedlichen

Proxy-Rekonstruktionen hinzuweisen.
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5.2.1 Die marine Kryosphare und ihre Wirkung auf gl  aziales Klima

Die marine Kryosphare, eines der rezenten Haupa&henistika des Arktischen Ozeans,
reguliert den Haushalt im Ozean. Innerhalb degdatglazialen Maximums expandiert
die Meereisbedeckung von der Arktis sidwarts in@isl See (MARGO 2009), wo-
durch sich ihre regulativen Mechanismen verschielnash verstarken (die Interaktion
zwischen Meereis und Ozean mit der Atmosphére rausgrund der Modellstruktur
ausgeklammert werden): Die flachendeckende perlenkigbedeckung im Arktischen
Ozean — die Beaufortsee ausgenommen — isoliekVdigsermassen des Nordpolarmee-
res und schrankt somit den Warmefluss (Warmetrahspa Ozean in die Atmosphére)
und Salzfluss (Niederschlag, Verdunstung) ein. Bleereisbedeckung férdert eine,
Uber die Jahreszeiten hinweg bestehende, strattiziWassersaule. Marine Proxydaten
der letzten Eiszeit (Abwesenheit von Foraminiferextrem geringe Sedimentationsra-
ten bzw. IRD-Gehalte, Hiatus in der Sedimentabfp&g&léren eine machtige, statische
Meereisbedeckung infolge minimaler Einstrahlungi@snet al.2000, 2001; Ngrgaard-
Pedersen et al. 1998, 2003, 2007; Phillips u. @Gra@01; Poore et al. 1999; Spielhagen
2004). Demgegenuber finden in den saisonal off€Bewadssern der Beaufortsee ab-
warts gerichtete Konvektionsprozesse statt, arggetn durch Laugenformation und
Warmeverlust an der Wasseroberflache. Auch untatigen Bedingungen sind Poly-
nyas (Offenwasserflachen) entlang der Kustenliree Kanadischen Inselgruppe und
der Beaufortsee zu beobachten (Sakshaug 2004)rxufatabatischer, vom glazialen
Laurentiden-Eisschild kommender Inlandwinde (Abd) st eine groR3flachige Forma-

tion von Polynyas in der Beaufortsee zu beobactféb. 33).

Der Phasenlbergang von Wasser zu Meereis und dié darbundene Umverteilung
relativ siRen Wassers in die marine Kryosphéareeh&dcheidene Bedeutung fur die
SuRwasserbilanz. So passiert durchschnittlich diemehr Eis des glazialen Standard-
laufs (231+32*18m%s) die FramstraRe als im Kontrolllauf (75+19%*16%s; Tabelle
3). Literaturangaben des rezenten Meereisexp@ueti im Bereich von 37,3*in%s
(Aagaard u. Carmack 1989) bis 91,6*1f/s (Eicken 2004). Rechnet man den Meer-
eisexport in ein Volumenaquivalent von SiiRwasséRy@&sserdichtes,=1.000kg/m’)
um, so ergibt sich zusammen mit dem defizitareneAndes Kontinentalabflusses
— nach Aargaard u. Carmack (1989) ist das ein Refsvert von 104,6*1Im*s — eine
Negativbilanz von 188,6*f0n’s (5954«m*a) fir das Nordpolarme®€r In Konse-

13 Weitere Komponenten der SiiRwasserbilanz (Niedkrgatreniger Evaporation, Fliisse tiber Barents-
see, Framstralie, BeringstralRe, Kanadisches Archiffelsiver Schmelzwassereintrag der Eisschilde,
Schneeauflage) bleiben hier unbertcksichtigt.
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quenz reduziert sich die Machtigkeit der arktisclsiRwasserschicht (rezent ~200
auf ~80m (Abb. 24) und der mittlere Salzgehalt an der @#&ehne steigt um +fsu an
(Abb. 27), was wiederum die Meereisformation limiti In sens_LGMG, mit mittleren
Meereisexportraten von 274+33*18%s, ist dieser Effekt noch ausgepragter. Martin-
son u. Pitman (2007) gehen bei einer konstant negaiSulwasser-Nettobilanz von
780km%a von einem Verschwinden der SiiBwasserschicht.i850ahren aus. Die
hauptséachlich halin dominierte Stratifizierung inediterranen Nordpolarmeer wirde,
ahnlich der Modellstudie sens_sal, zusammenbreckedyrch schon geringe Tempe-
ratur- und Salzgehaltsschwankungen zu vertikalenscMingsprozessen fuhren
(Abb. 42).

Das Muster der Meereisdrift zeigt einen verschoheBeaufortwirbel mit einer quer
uber den Arktischen Ozean verlaufenden TPD. Dadwinth das Meereis der Beaufort-
see-Region den Stromlinien folgend schneller (wchle ctrl_run) in Richtung
Framstral3e exportiert. Aufgrund der hohen Meereis&otration steigt die Eisharte an,
und die Eisdrift wird vornehmlich durch den Windabhdominiert (der Beaufortwirbel
ist hauptséchlich windgetrieben, Abb. 20, Abb. RBpshutinsky u. Johnson 1997; Ri-
gor et al. 2002; Untersteiner 1990). Die glazialémdfelder fir den Antrieb des Beau-
fortwirbels werden durch den Laurentiden-Eisschokkeinflusst. Das topographische
Hindernis des Nordamerikanischen Eisschildes (h8000m tiber NN; Peltier 1994)
liegt im Bereich der Jetstrome und trennt die Westarift in zwei Richtungen. Der
sudlich abgelenkte Zweig der Westwinde folgt einsrdandernden Driftmuster und
verstarkt sich Uber dem Atlantischen Ozean aufgreingés hoheren Druckgradienten
zwischen Island-Tief und Azoren-Hoch (Romanoval e2@06; Abb. 14). Der nordwar-
tige Auslaufer wird dagegen in Richtung Arktis alegét, geht in ein antizyklonales
Regime Uber und treibt die Meereisdrift an. Dieséns_LGMG verwendeten Windfel-
der (Abb. 14b; Romanova et al. 2004) deuten eirk sdasgepragtes Tiefdruckgebiet
Uber Island an. Durch die transpolare Drift, weldheereis des Amerasischen Beckens
befordert, stagniert das Meereis vor der Laptev&seelfkante und konvergiert durch
Scherdeformation zu Presseisricken. Nicht thermaaysches Wachstum, welches
durch die Meereisisolation auf etwan3imitiert ist, sondern die Bildung von Presseis-
riicken (,ridging“) und das Ubereinanderschieben &sschollen (,rafting”) — wobei

das Modell ,rafting” nicht auflost — bestimmen dieereisdicke in der Arktis.

4 Nach dem aktuellen isostatischen Modell ICE-5G4wgtdie Hohe des Laurentiden-Eisschildes mehr
als 4.000n Gber NN (Peltier, 2004)
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Es stellt sich heraus, dass die Eisharte in eineranmial eisbedeckten Arktischen Oze-
an (und GIN See) eine bedeutsame Komponente deseidexports darstellt. Vor der
Framstral3e blockiert das Meereis durch Konvergezaunahme rheologischer Krafte
in einem jahreszeitlichen Wechsel (Abb. 14) undtibeat somit das Exportvolumen.
Im Gegensatz zu rezenten Bedingungen wird Ubegesamte Breite der Framstral3e
Meereis bewegt, wodurch eine quasi permanente Nsbexdeckung (Muller et al. 2009)
zustande kommt. Wahrend der Kalteperiode (Herbshtékj erlauben die rheologi-
schen Krafte nur einen limitierten Meereistranspntder folgenden Warmeperiode
(Frahling, Sommer) findet durch die héheren ObeH&ntemperaturen und dadurch
hervorgerufene Schmelzprozesse eine RelaxatioMeeseises statt, wodurch das Ex-
portvolumen und die Eisdrift im gesamten Arktisch@zean wiederum ansteigen
(Abb. 34, Abb. 35, Abb. 36). Wahrend dies im gléammaStandardlauf den Jahreszyklus
des Eisexports kontrolliert, iGberwiegen ein stégkétindschub (1,2-1y8/s) und ho-
here Temperaturen (2—-4°C) der Atmospharenstudsems_LGMG (Abb. 14), weshalb
jahreszeitlich homogene, maximale Eisexportrata@wfinden sind (Abb. 69). Koenigk
et al. (2006) betonen, dass die gegenwartige Viitédbdes Meereisexports aus der
Framstral3e durch die geostrophische Windschubspgnrarursacht wird.

Die glaziale, marine Kryosphéare des Europaischerdideeres wird intensiv dber die
Ablations- und Akkumulationspfade des dynamisched thermodynamischen Eis-
wachstums gepragt. Der ausgebildete arktische lmpmr Meereis entlang des Ost-
gronlandstroms wird einerseits durch die kalteralatischen Inlandwinde Grdnlands
verstarkt (Abb. 14), andererseits durch die hohHgsharte gedampft (Abb. 36). Da-
durch werden im Vergleich zum Kontrolllauf in defazjalen Studien um ~1fn/s
langsamere Eisdriftgeschwindigkeiten erreicht. Irardsch der Groénlandischen und
Islandischen See entsteht eine, mit Proxy-Rekoktsbnen (de Vernal u. Hillaire-
Marcel 2000; de Vernal et al. 2002, 2005) harmamde, quasi-perenniale Meereisbe-
deckung. Die suddstliche Gronlandische sowie Noiseolg See ist gepragt durch sai-
sonales Meereisaufkommen starker Variabilitat (ARb. Abb. 33), ahnlich dem heuti-
gen, einjdhrigen Meereis der Barentssee. Geneyglbthetisieren de Vernal et al.
(2006) eine ausgepragte, eiszeitliche Variabilil&s Nordatlantikeinstroms in das ost-
europaische Nordmeer, die eine eindeutige Aufzeiogndes SST Proxy-Signals st6-
ren. Durch den auf GLAMAP 2000 basierenden Atmosgtentrieb in sens LGMG
werden warmere Meeresoberflachentemperaturen umdstérkerer Nordatlantikein-
strom in die GIN See simuliert. Dies hat entlang &&nstroms ganzjahrig offene Ge-

wasser und Warmeaustausch der Norwegischen SeEomye. Anhand geologischer
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Signale, aus Sedimentbohrkernen der FramstralBem&ad) weisen Hebbeln et al.
(1994) die Advektion nordatlantischen Wassers é@GliN See nach. In Siegert u. Dow-
deswell (2004) wird betont, dass ein latenter Watnoen aus der GIN See zum Aufbau
des Fennoskandinavischen Eisschildes notwendig lwasens LGMG wird der Auf-
stieg relativ warmer Luftmassen an einem stark témnausgepragten Temperaturgra-
dienten durch den Zustrom kalter bodennaher Lufserasles Gronland und Barentssee
Eisschildes kompensiert. Die Folge sind intenssigjwarts gerichtete Windfelder im
Atmosphérenantrieb von sens_LGMG (Abb. 14b). Zds#taverden die Nordwinde
Uber der Islandischen See durch das akzentuidatedisef in Richtung Danemarkstral3e
forciert. Wahrend das Eis (std_lgm, sens_LGMG) én dstlichen GIN See aufgrund
der geringeren Meereiskonzentration mit dem Noasdittstrom driftet, wird Meereis
innerhalb der arktischen Front hauptsachlich dutieh Atmosphére bewegt. Dies hat
betrachtliche Folgen fir die Meereisexportraten danemarkstralle (Tabelle 3). Vor
der DanemarkstralRe, bedingt durch den Widerstasddes, fuhren die rheologischen
Krafte zu einem Eisstau. Sudlich davon findet dketaxation des Meereises statt, und
die Eisdrift erreicht Geschwindigkeiten (~20-€28/s) gegenwartiger Verhéaltnisse

(ctrl_run).

Das Signal der Eisexportrate in std_lgm erreiclilice etwa einen Monat spéter die
Déanemarkpassage und bestimmt damit das saisonaeeiaufkommen im nordlichen
Nordatlantikraum (Abb. 69). Zusatzlich wird Meeréistlich Islands in den Nordatlan-
tikraum transportiert, dessen Eisschmelze zu Teatper und Salzgehaltsanomalien
fuhrt. Andererseits wird in sens_LGMG der Eisexpdet Danemarkstraf3e durch das
Aufkommen saisonalen Eises in der GIN See dominigigses wird durch die bereits
erwahnten Windfelder (Abb. 14) zuséatzlich Gber D@nemarkstral3e beférdert und be-
schreibt einen anderen Jahresgang. Wahrend imafgazbtandardlauf ein Grof3teil des
Meereises in die Labradorsee advehiert, wird inAterospharenstudie auch ein grol3er
Anteil weiter sidwarts in den Nordatlanikraum vacintet. Dadurch entsteht eine Insel
offenen Wassers in der nordlichen Labradorsee amtitlverknipften Transportprozes-
sen zwischen Atmosphare und Ozean. Beide Modeitstudeigen eine perenniale
Meereisbedeckung entlang der Ostkanadischen Kbstdingt durch Advektion von
Meereis aus der Baffinbucht und regionale Meereisé&tion. Die Rekonstruktion an-
hand von Dinozysten aus de Vernal u. Hillaire-Mar@)00) bestatigen die glaziale

Meereisverteilung in der Labradorsee. AuRerdem evese darauf hin, dass kleinrdu-

!> Maxima des Eisexports werden zu Beginn der Eisstrererreicht, wenn der Eiswiderstand nachlasst.
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mig verteilte Messlokationen Amplituden aufweisdig eine stark fluktuierende Meer-
eisbedeckung nahelegen. In der Baffinbucht Regibmiallen glazialen Modellstudien
eine stagnierende Eisdrift zu beobachten, welcheemem thermodynamischen Dise-
quilibrium verkntpft ist. Hier wird auch das Archadische Prinzip (Abb. 10) durch
Erreichen der maximalen Schneeauflage vomIfu3er Kraft gesetzt. In de Vernal et
al. (2005) deuten die Ergebnisse dreier Sedimemitdemtionen (HU-77-027-013:
68,45N; -63,53W; HU-85-027-016: 70,51N; -64,52W; H6-029-033: 64.27N,
-71.33W) auf eine perenniale Eisbedeckung. Aufgrded um die Baffinbucht grup-
pierten Eisschilde (Inuit-, Laurentiden- und GrdmeEisschild) kann davon ausgegan-
gen werden, dass die in Richtung der Bucht koneeegiden Inlandeisstrome zu einer

machtigen Schelfeisbedeckung fuhrten.

Das hohe glaziale Meereisexportvolumen in std_Igil5Sv) und sens LGMG
(0,29Sv) Uber die Danemarkstral3e kann im Vergleich zwntilllauf (0,02Sv) eine
Schwachung der atlantischen meridionalen UmwalZdmwgOC) zur Folge haben. Len-
ton et al. (2008) stellen die rezente AMOC als #imes Kippelement dar, dessen Um-
walzung durch einen SiRwassereinstrom von 0,1540,8ffektiv beeinflusst werden
kann. Rahmstorf (1995, 2002) zeigt, dass eine kadfliche zusatzliche SulRwasser-
komponente von ~0,1-08¥ ausreicht, um den Bifurkationspunkt zu Ubergtéme
welcher den Zusammenbruch der AMOC darstellt. Rragtgal. (2002) schlussfolgern,
dass unter glazialen Verhaltnissen SulRwassersdtgiben anhaltenden Effekt auf eine
monostabile thermohaline Ozeanzirkulation austb&&th Weber u. Drijfhout (2007)
verlangert sich unter glazialen Bedingungen dieddaer Regeneration einer kollabier-
ten AMOC. Es ist anzumerken, dass in dieser Akagite Experimente hinsichtlich der
AMOC durchgefuhrt wurden und der Nordatlantikeiostr dem Modell als auRRere

Randbedingung vorgegeben wurde.

5.2.2 Die glaziale Ozeanosphare und ihre Implikatio n auf das Klima

Die grof3skaligen Meeresstromungen des Arktischesa@g sind, wenn man die topo-
graphischen Unterschiede aufRer Acht lasst, denrRazéhnlich (vergleiche Abb. 16,
Abb. 25). Eine groR3flachige Meereisbedeckung vetbity dass der Impuls der Atmo-
sphare direkt an den Ozean weitergegeben wird. Sd@Bnungsmuster im arktischen
Becken wird hauptséchlich durch die unterschiediiciKomponenten der Vortizitat
beeinflusst. Hierbei passt sich die Meeresstromaufgrund der Erhaltung potentieller
Vortizitat der Bathymetrie des arktischen Ozeanbaskan. Die planetare Vortizitat
(Einfluss der Corioliskraft) begriindet den antioykhlen Wirbel. Durch die Verschie-
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bung des Mindungsbereiches der Flisse an die lgladahelfkante entsteht dort ein
dem antizyklonalen Wirbel entgegengerichteter Stnigsimpuls. Als Ursache hierfir
werden einerseits die Corioliskraft und anderessaitf Salzgehaltsgradienten basieren-
de SiRwasserstrome verantwortlich gemacht (,Buoy&wundary Current®). Vertika-

le Massenbewegungen finden in der Beaufortsee otiang der kiistennahen Linie des
Kanadischen Archipels statt. Aufgrund der Meereisi@tion und Exposition des
Meerwassers gegeniber der Atmosphare bildet sith dichtegetriebene, abwartsge-
richtete Konvektion entlang der Bodentopographis. &ine weitere Komponente der
Impulsbilanz ist der Einstrom des Westspitzbergenss tUber das Zwischenschicht-
wasser in die Arktis. Dies ist die einzige mit Masiissen gekoppelte Komponente im
Modell, die gleichzeitig aufgrund der Massenerhaitiden Wassermassenexport ent-
lang des Ostgronlandstroms dirigiert (Abb. 66). Diensitat des Wassermassenaustau-
sches an der Framstral3e wird durch den windgetreb&lordatlantikeinstrom der Fa-
roer-Shetland-Passage bestimmt. Der nordwartigenSist durch latente Warmeflisse
und ausgepragte Konvektionsprozesse entlang dewedischen Kiste und der Ba-
rentssee-Schelfkante gekennzeichheNeben der durch Warmeverlust auftretenden
Konvektion spielt auch Laugenformation aufgrundssaalen Meereisaufkommens eine
Rolle. So erreicht ein grofRer Teil des Nordatlasttikms die eisbedeckte Gronlandische
See nicht, die Wassermassen werden zuvor in eingokdlisierten Wirbel abgelenkt.
Der zyklonale Wirbel ist fur das Aufsteigen von tksdlzigen Wassermassen verant-
wortlich. Das durch Konvektionsprozesse in tief&ehichten verlagerte kalt-salzige
Wasser betritt die Arktis als Tiefenwasser (Abstthhid.1). Das kalt-salzige Tiefen-
wasser ist ein in den Modellstudien omniprasentegglinis, welches auch im Vergleich
mit anderen Modellen wiederzufinden ist (Weber ket2807). Das Regime an der
FramstraRe bildet einen starken bidirektionalelr8taus, dhnlich dem heutigen Astu-
ar-System des Schwarzen Meeres mit der Bospor(ssti@aort wird der Ausstrom
leichteren Wassers an der Oberflache durch Einssamigen Mittelmeerwassers kom-
pensiert. Ein dhnliches Szenario wird fir die Offguler FramstralRe wahrend des spa-
ten Frihmiozans (vor ~18\&o Jahren) vermutet (Jakobsson et al. 2007). é&sa
Modell gleichen sich Aus- und Einstrom der Wasse&sea aus, da andere Terme der
Massenbilanz (Niederschlag, Evaporation, Eisbildund -schmelze, kontinentale Zu-

flisse) durch das Modell unbertcksichtigt bleiben.

'8 Hier sei nochmals auf die globale Salzgehaltsatieraan +1psu und 2°C kalteres Nordatlantikwasser
hingewiesen
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Das ausgepréagte Islandtief in sens_LGMG fluhrt neri verstarkten Nordatlantikein-
strom in die GIN See. Eine Verstarkung der negativarotropen Stromfunktion
(Abb. 63) in der GIN See geht damit einher. Hen(it898) zeigt, dass die Advektion
kihl-temperierter Wassermassen in die GIN See wé@hkéS 2 variabel aber persistent
erscheint. Fir das LGM zeigen Rasmussen u. Thoif2688), dass der Einstrom nord-
atlantischer Wassermassen uber den Faroer-Shd¢kmal- in die Norwegische See
ahnlich warm (4-7°C) — allerdings unbestandigeregemiber der von Interstadialen
war. Bedingt durch die hoheren Meeresoberflachepéeaturen des vorgegebenen At-
mospharenantriebes kuhlt das nordwarts getriebesesgY langsamer als in std_Igm ab,
wodurch die Wassermassen erst in der GronlandisSkeenzu einem zyklonalen Gron-
landwirbel abgelenkt werden (Abb. 59). Infolge aass$ihrt eine aufwérts gerichtete
Konvektion im Zentrum des Wirbel (,Ekman Suctio®pb. 62) zu einer positiven
Salzgehaltsanomalie (+0,g5u, Abb. 61).

Die Schmelzregion des ndrdlichen Nordatlantikrafts-65°N) zieht sich entlang der
ostkanadischen Kuste bis zur Grenze der Modelldem@ort werden Salzgehaltsfliisse
<-2psu/nf/a erreicht (Abb. 43), welche einen stabilisierendfekt auf die Wasser-
schichtung haben. Stattdessen sind warmere, stdral Wassermassen im 6stlichen
Abschnitt des Nordatlantikraums vorzufinden. Mewrabtrdlicher Quellgebiete wird
durch Transportraten von 16—20a in die Senkregion verfrachtet. Demgegenuber rei
chert sich an den Kistenregionen der Labradorskeirs&olge von Meereisformation
an. Aufgrund der GLAMAP 2000-Rekonstruktion werdersens_LGMG in der nordli-
chen Labradorsee SSTs von 3-4°C erreicht, die dagjghrlich offene Gewasser sor-
gen. Dadurch findet keine Meereisbildung an dema&gtlichen Kiste Gronlands statt.
Die offenen Gewasser unterstitzen eine atmosphédergie Durchmischung der Was-
serschicht. Durch die Advektion von Meereis entldeg Ostgronlandstroms in die sud-
liche Labradorsee findet eine Isolation der gangabffenen Gewasser statt. De Vernal
et al. (2002) unterstitzen die These eines Ost-Wataufenden Dichtegradienten der
Oberflachenwasserschicht. Sie erklaren die gerirDiettewerte mit Eisbergen und
Schmelzwasserstromen der ostkanadischen und gdistéien Kiste, welche eine stér-
kere Stratifizierung der Wassersaule ausbilden. Diedellstudien std Igm und
sens_LGMG dagegen verweisen auf eine starke Prasggeflihrten Meereises, wel-

ches aus dem Arktischen Ozean und dem Europais¢teetmeer stammt.
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5.3 Sensitivitat der Systeme Meereis und Ozean

Spielhagen et al. (2005) zeigen fir das Bgllingesdd-Intervall, dass ein StulRwasser-
puls (~1Xa BP), méglicherweise von einem Eisstausee stardpander Lena zu einer
bedeutsamen Anderung der arktischen Hydrographigefiiln der darauf aufbauenden
Sensitivitatsstudie sens_L kann dieser Effekt vemdJvodell nicht realistisch nach-
vollzogen werden (Abschnitt 4.3.2). Hier zeigt sidass die Umsetzung einer zusatzli-
chen SuRwasserzufuhr durch regionales ,Salzgetedtsring” kein realistisches Ab-
bild der Wirklichkeit darstellt. Zuséatzlich, dur&®indung der Oberflachensalzgehalte an
rezente Klimatologien (rezentes ,Salzgehalts-rasty, wird das Signal entlang der
SuRwasserfahne konstant reduziert (Abb. 43).

Die in dieser Arbeit vorgenommenen Modellkonfigisaen zur Umsetzung eines reali-
tatsnahen glazialen Standardlaufs haben bedeutelBindinss auf die Meereis- und
Ozeandynamik des Modells. So gewinnt mit der Oftnder Farder-Shetland-Passage
der Nordatlantikeinstrom in der GIN See an Einfl(Geng 2009). Eine rezente Studie
anhand von NAOSIM (Karcher et al. 2003) betont Bgeleutung der Farder-Shetland-
Passage fur die Ausbreitung einer positiven Warmsaranomalie in den frihen 90ern,
welche im Arktischen Ozean nachgewiesen wurde (ieung der Passage fordert den
Wassermassenaustausch in (Farder-Shetland-Passaga)is der GIN See (Danemark-
stralRe) sowie an der Framstral3e. Zusammen mitedlengerten SilRwasserbilanz redu-
ziert sich die typisch arktische SuRwasserschictite—Halokline verringert sich — wo-
durch die Bildung von Meereis limitiert wird. Selbsn Atmospharenantrieb nach
CLIMAP (1981), in welchem dem Modell extrem kaltee®tesoberflachentemperaturen
aufgrund der Annahme einer perennialen Meereislxeaecin der GIN See vorgegeben
wurden, entwickelt sich ein Nordatlantikeinstromasfussen u. Thomsen (2008) ver-
weisen auf die Bedeutung eines Einstroms durclir@iiéer-Shetland-Passage heute und
zum LGM mit Temperaturen von 4—-7°C.

Hohere Meeresoberflachentemperaturen in sens_LGM@Mh zu einem ausgepragten
Islandtief, welches eine windgetriebene nordwarge&mung aufbaut. Wegen der ho-
heren vorgegebenen Temperaturen treten entlan@rdasportpfades weniger Konvek-
tionsprozesse auf — ein gréRerer Anteil der Wasassan erreicht die Framstral3e. In
Folge dessen baut sich in der Gronlandischen Segygischer zyklonaler Wirbel auf.

Der starke Temperaturgradient in der GIN See fialrreinem konvektiven Luftmassen-
transport, welcher wiederum den Export des dortlgeten Meereises in die Labrador-

see unterstitzt. Koenigk et al. (2006) zeigen, dassmalien des Eisexports an der
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Framstral3e durch dortige Druckgradienten an derrdseberflache erklart werden
kénnen. Diese beeinflussen die Variabilitat dessggephischen Windschubs und damit
die Eisdrift. Nach dem Export hoher Meereisanonmafies der Framstral3e erreicht das
SuRwassersignal 1-2 Jahre spater die Labradorsesezweine bedeutenden Anderung
der Tiefenkonvektion fuhrt (Koenigk et al. 2006).

Harder (1996) prognostiziert in einer Modellstudiass aufgrund der Verdichtung des
Meereises im Winter (Zunahme des Eiswiderstandes der Eisharte) innere Krafte

die Eisdriftgeschwindigkeit und somit den Eisexpartlen Monaten Januar und Febru-
ar reduzieren. Wenn das Eis im Fruhjahr aufbricbbhn das im Winter gebildete dicke
Eis relativ ungehindert ausstromen (Harder 199@mBegeniber hat eine Verjingung
der Framstral3e (sens_Fram) eine direkte Auswirlauriglie Eisharte. Bei einem nahe-
zu vollstandig eisbedeckten Ozean wird die Eishaugschliel3lich durch die Meereis-
dicke linear kontrolliert (Abb. 8). Dies hat einiuk von rheologischen Kraften domi-
nierte Eisdrift im arktischen Becken zur Folge (AdB). Kreyscher et al. (2000) legen
dar, dass die Rheologie des Meereises neben ddictzeiariablen Eisdrift von der

groRraumigen Verteilung der Eisdriftgeschwindigkeider regionalen Meereis-

dickenverteilung und dem Meereisexport aus der Bta@fle abhangt. So zeigt
sens_Fram aufgrund eines htheren Meereiswidersigegsniber std_lgm einen um
~75.000m%s reduzierten FramstraBenexport. Demgegenubahglsich in beiden Stu-

dien der Eisexport aus der Danemarkstraf3e (Abb. 69)

Svendsen et al. (2004) rekonstruieren die Eissghgdehnung der spaten Saale-Eiszeit
(160-14a) mit einem nordwartigen Auslaufer am Jermakd&at(Abb. 12). Die lU-
ckenlose Aufzeichnung der letzten ~650—-B&@&nhand eines Sedimentkernes aus dem
Jermak-Plateau stammend, widerspricht diesem Betttalvers 1997, Knies et al.
2007). Die Modellstudie sens_Fram weist darauf tas im Falle eines vereisten Jer-
mak-Plateaus die Eisdrift im Arktischen Ozean géofdrig beeinflusst wird (Abb. 49).
So driftet das Meereis angesichts der Zunahme énr&eherkréafte im Eurasischen Be-
cken nur langsam in Richtung FramstralRe. Durctveiénderte Dynamik der Eisbewe-
gung entsteht eine Meereisproduktionsstétte voiSdbelfkante der Ostsibirischen See.
Aufgrund des Salzgehaltsflusses in den Ozean undvéelust latenter Warme bildet
sich eine abwartsgerichtete Konvektion (Abb. 54bAB5). AuRerdem limitiert die
verminderte Eisexportrate an Fram- sowie Danemafestdie Eisschmelze im Nordat-
lantikraum, wodurch der latente Warmeentzug durgéesdhmelze minimiert wird

(Abb. 52). Polyak et al. (2001) finden am Lomonaegdizken in Richtung des Amera-
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sischen Beckens orientierte Eispflugmarken. Sieegetavon aus, dass wahrend MIS 6
(186—12&a BP), ausgehend vom Eurasischen Eisschild, ahelfeisdecke von ~km
Méachtigkeit bis zum Lomonossowriicken vordrang uad thre Erosionsspuren hinter-
lie3. Die Ergebnisse der Studie sens_Fram weiseuflain, dass womaoglich erst die
Blockade eines vereisten Jermak-Plateaus die Dyndes Arktischen Ozeans so sehr
einschrankt, dass ein zusammenhangender EissohddriLage ware, den Lomonos-

sowrlcken zu erreichen.
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6 Schlussfolgerungen

Zur Aufrechterhaltung der geschichteten arktiscWéamssersaule bendétigt das Oze-
anmodul einen zusatzlichen Salzflussterm in derstee Wasserschicht. Diese wird
dem Modell durch rezente Salzgehaltsfelder zur (prhg gestellt. Trotz Verwen-
dung rezenter Salzgehaltsfelder reduziert sichan dlazialen Modellstudien die
SuRwasserschicht drastisch. Wird dem Modell eieieff’ Salzfluss vorgegeben,
bricht die Stratifizierung im Arktischen Ozean grémig zusammen. Als Konse-
guenz reduziert sich die Meereisbedeckung im Ansrhsen Becken. Offenwasser-
flachen entstehen, welche fur das LGM als untyp&atusehen sind.

Durch Reduzierung der suf3en, polaren Deckschicttder Verdrangung kalter,
salzhaltiger Tiefenwasser aus der Framstral3e wadidewarme Atlantikschicht des
Initialstadiums in ein flacheres Wasserregime. Seftach einer Modelllaufzeit von
100 Jahren sind diese Wassermassen in ~100—+h.GU@ssertiefe vorzufinden und
konnen die Warmebilanz im Arktischen Ozean beeasiun.

Neben den hdheren Salzgehalten an der Wasseralherflérd die Meereisformati-
on hauptséachlich von der Prasenz von Offenwassbdlg kistennahen Polynynas,
bestimmt. Diese entstehen durch divergente Eisdriftang des Kanadischen Ar-
chipels und der Beaufortsee. Dort sind die Gelbetieutender Konvektionsprozes-
se des Arktischen Ozeans lokalisiert.

Demgegenuber findet im restlichen Arktischen Ozedar, Baffinbucht und den
westlichen Teilen der GIN See aufgrund der perdenideereisbedeckung eine
Isolation der Stoff- und Warmeflisse zwischen Atrand Ozeanosphare statt. Sai-
sonales Meereis tritt im Ostlichen Teil des Eurspién Nordmeeres sowie in der
Labradorsee auf. Das Meereiswachstum erreicht irBd&inbucht kein thermody-
namisches Gleichgewicht — hier wird vorgeschlagiass von den umliegenden In-
landeismassen stammendes Schelfeis die Baffinthedhtckte oder dass sich dort
marines Inlandeis gebildet hat.

Meland et al. (2005) zeigen anhand postulierter relmmberflachensalzgehalte ein
realistischeres Abbild der glazialen SST-Verteilumgler GIN See. Dagegen bilden
die Oberflachensalzgehalte des glazialen Standdsdfaisatzlich Orte der Laugen-
formation und Meereisschmelze ab und bertcksichtdje globale marine Salzge-
haltszunahme. Die auf physikalische Prozesse aeffily SSS-Schablone eignet

sich daher fiir eine Reevaluation der alf©-Werten basierenden SST-Verteilung.
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Die glaziale Eisdrift bildet im Arktischen Ozeamen dislokalisierten Beaufortwir-
bel aus mit direkter Drift Richtung Framstral3e. 42i® Ergebnis ist konsistent mit
diskutierten Eisdriftproxies.

Die Geschwindigkeit und das Muster der glazialeiftDnehrjahrigen Eises zeigen
eine Beeinflussung durch Windschubspannung, Expost der Fram- und Dane-
markstral3e sowie der Eisharte. Im Extremfall sereamFerhéht sich durch Verjin-
gung des Framstral3endurchlasses der Eiswiderstamtktischen Ozean und be-
wirkt eine Reduzierung der Eisdriftgeschwindigkeitd eine Offnung des Beau-
fortwirbels. Der saisonale Meereisexport Uber di@&n&mark- sowie Framstral3e
wird, entgegen rezenter Bedingungen, durch derad&der Eisharte im Jahresgang
limitiert. Dagegen bewirken starke geostrophischiediélder Uber der Framstral3e
(sens_LGMG) einen konstanten Eisexport in das Edisope Nordmeer.

Die Meereisdickenverteilung im Arktischen Ozeandmarimar durch dynamische
Prozesse gesteuert. Entgegen der rezenten Vegellant sich das in Richtung
Framstral3e verdriftete Meereis kontinuierlich auf.

Der Meereisexport aus der Danemarkstral3e ist &m @lazialen Studien gegenuber
dem Kontrolllauf erhoht. Hier spielt neben der Akitien arktischen Meereises ent-
lang des Ostgronlandstroms zusatzlich der ExpartMeereis, welches im Europa-
ischen Nordmeer gebildet wurde, eine Rolle. DieftDmit den atmosphéarischen
Windfeldern bestimmt, ob saisonales Meereis deaischen Nordmeeres am
Liefergebiet schmilzt oder in die Ablationsregioer d.abradorsee transportiert wird.
Eisexportraten an der Danemarkstral3e (0,14-Sv2®estimmen das Temperatur-
sowie SuRwassersignal in der Labradorsee und kédoerwichtige Folgen fur die
Bildung des nordatlantischen Tiefenwassers haben.

Die Modellstudien std_Igm und sens_LGMG, aufbauauidder Rekonstruktion der
Meeresoberflachentemperatur nach CLIMAP (1981) GhdAMAP 2000 (Paul u.
Schafer-Neth 2003), bilden beide einen Nordatlamigtrom in das Europaische
Nordmeer ab. Dadurch entsteht ein zonaler GradienMeereisbedeckung im Eu-
ropéischen Nordmeer, konsistent mit Proxy-Datertlag des Einstroms nordat-
lantischer Wassermassen findet man in std_|gm salsiffene und in sens_LGMG
perennial offene Wasserflachen. Es wird vermutagsddiese Offenwasserflachen
notwendig sind, um durch den latenten Warmevedest Aufbau des fennoskandi-
navischen Eisschildes erklaren zu kénnen (Hebbelal.e1994; Rassmusen u.
Thomsen 2008; Siegert u. Dowdeswell 2004). Enti@ergNorwegischen Kiste und

der Barentssee-Schelfkante findet aufgrund destsamsund latenten Warmever-
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lustes die Formation von Tiefenwasser statt. Jén iekonstruktion der Meeres-
oberflachentemperatur penetriert das Nordatlantdseaunterschiedlich stark in die
GIN See und als Tiefenwasser in den Arktischen ©zea

Die Modellstudie std_Igm praferiert im Europaischdardmeer die SST Rekon-
struktion anhand des Foraminiferensignals (Abb. DBnach advehieren aufgrund
des prasenten glazialen Nordatlantikeinstroms Mikganismen in die GIN See und
mischen sich mit den Foraminiferen, wodurch eind¥iggnal der Temperatur zu-
stande kommt (de Vernal et al. 2006).

Im Vergleich mit dem nicht konfigurierten glazial&tandardlauf (Gong 2009) stellt
die Farber-Shetland-Stralle eine wichtige Passagdefii nordwartigen Transport
warmer, atlantischer Wassermassen dar. Bei eiremiaggn Meeresspiegelabsen-
kung von -120n werden tiefere Wassermassen — bedingt durch athgrhetrische
Hindernis des Gronland-Schottland Rickens und ddaswvartige Meereisexpansi-

on — hauptsachlich tGber die Farber-Shetland-Passagevarts transportiert.
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