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Zusammenfassung 1

Zusammenfassung

Der Arktische Ozean ist eine wichtige Komponente des globalen Klimasystems. Eine
besondere Eigenschaft, die Meereisbedeckung, variiert nicht nur saisonal oder annual,
sie verdndert ihr Erscheinungsbild auch drastisch im Wechsel des Paldoklimas. In dieser
Arbeit wird erstmals anhand eines numerischen, regionalen Ozean/Meereis-Modells die
Auswirkung des Klimas zum letzten glazialen Maximum auf die marine Kryosphére und

arktische Ozeanosphire untersucht.

Die Meereisbedeckung reagiert auf die glazialen Rahmenbedingungen mit einer siidwir-
tigen Expansion in das Europédische Nordmeer und die Labradorsee. Der Arktische Oze-
an und die Baffin-Bucht sind mehrjédhrig eisbedeckt, isolieren den Ozean und limitieren
die Meereisbildung. Die Meereisproduktion und Laugenformation findet, entgegen heu-
tiger Verhiltnisse, vor allem entlang des Kanadischen Archipels und in der Gronléndi-

schen sowie Norwegischen See statt.

Ein Vergleich geologischer Daten unterstiitzt die einstimmige Aussage der Modellstu-
dien, dass im Arktischen Ozean ein verdndertes glaziales Eisdriftmuster gilt. Neben der
Windschubspannung hat die Eishirte enorme Konsequenzen auf die Eisbewegung und
kontrolliert den Export aus dem Arktischen Ozean und dem Europidischen Nordmeer.
Eine wichtige Rolle nimmt hierbei die Breite der Passagen ein. Der GrofBteil arktischen
Meereises wird entlang des Ostgronlandstroms in die Labradorsee herangefiihrt, wo-
durch im Zielgebiet eine Temperatur- und SiiBwassersanomalie verursacht wird. Dies

impliziert eine Reaktion der thermohalin angetriebenen Ozeanzirkulation.

Aktuelle Rekonstruktionen der Meeresoberflichentemperatur und Eisbedeckung zeigen
den Einstrom nordatlantischer Wassermassen in das Europdische Nordmeer an. Das
Ergebnis ist in allen Modellstudien ein wichtiger Prozess und verursacht einen zonalen
Gradienten der Meereisbedeckung. Aufgrund des Warmeverlustes und der Anreicherung
von Salz stellt sich eine abwirtsgerichtete Konvektion entlang der norwegischen Kiiste
und der Barentssee-Schelfkante ein. Der Warmeverlust hat vermutlich bedeutende Kon-
sequenzen fiir den latenten Warmetransport in Richtung des Fennoskandinavischen Eis-
schildes. Je stirker der Nordatlantikstrom ausgeprigt ist, desto grofler ist der Austausch
von Wassermassen zwischen dem Arktischen Ozean und dem Européischen Nordmeer.
Vertikale Mischungsprozesse im Arktischen Ozean werden durch Laugenformation und

kiistennahe Polynyas an Orten der Meereisproduktion unterstiitzt.



1 Einleitung 2

1 Einleitung

Erst im 16. Jahrhundert wurden europdische Forscher, insbesondere durch die Suche
nach neuen See- und Handelswegen in den Orient, zur Entdeckung der Nordwest- und
Nordostpassage motiviert (Stonehouse 1993). In den darauffolgenden Jahrhunderten
pragten Forschungsreisende das heutige Bild der Arktis vor allem durch die Namensge-
bung von Seestralen, -becken und -buchten. 1587 segelte der englische Seefahrer John
Davis zwischen Gronland und der Baffininsel hindurch und verlieh der Davisstrale sei-
nen Namen. Daraufhin wurden in den Jahren 1610, 1616 die Hudsonbucht, Baffinbucht
und 1728 die BeringstraBe zwischen Alaska und Sibirien entdeckt. 1881/82 debiitierte
mit dem internationalen Polarjahr die erste offizielle Arktisexpedition und endete de-
sastros mit dem Hunger- und Kiltetod von 17 Besatzungsmitgliedern. 1893 begann die
Nordpolarfahrt Fridtjof Nansens mit dem Schiff Fram, das durch Packeis eingeschlos-
sen in Richtung Nordpol abgetrieben wurde. Die Drift der Fram mit dem Packeis darf
damit wohl als erster ,, Tracer* der Meereisdrift angesehen werden. Robert Edwin Peary
erreichte angeblich 1909 mit Hilfe von Hundeschlitten als Erster den nordlichsten Punkt
der Erde. Drei Jahre zuvor gelang dem Norweger Roald Amundsen die erste Durchque-
rung der beriihmten Nordwestpassage (Stonehouse 1993). Uber 100 Jahre spiter, im
Jahr 2008, ermoglicht eine eisfreie Nordwest- und Nordostpassage dem wissenschaftli-

chen Forschungsschiff Polarstern die erstmalige Umrundung des Nordpols.

1.1 Kippelement Meereis

Ein Kippelement (,,tipping point*) bezeichnet im Allgemeinen einen Systembestandteil,
an dessen kritischem Schwellenwert bereits eine leichte Storung den Zustand oder die
Entwicklung des Systems qualitativ dndert (Lenton et al. 2008). Das arktische Meereis
mit seiner nichtlinearen Antwort auf die positiven Eis-Albedo-Riickkopplungs-
mechanismen ist solch ein Systembestandteil, dessen Schwellenwert noch nicht identi-
fiziert werden konnte (Lenton et al. 2008). Heutige Rekordminima' der Meereisexpan-
sion von 2005 (5,56x10°km?) und 2007 (4,28x10°km?) zeigen, dass das Jahr 2008 kei-
ne Ausnahme darstellt (Stroeve et al. 2008). Die Modelle des IPCC AR4 (Intergovern-
mental Panel on Climate Change Fourth Assessment Report) prognostizieren eine kon-
servativere Abnahme der Meereisexpansion beziiglich des Anstieges von Treibhausga-

sen fiir den arktischen Raum (Stroeve et al. 2007). Tatsidchlich weisen Fernerkundungs-

" Traditionell variiert die arktische Meereisausdehnung zwischen 16x10°km? im Mérz und 7x10°km? im
September (Serreze et al. 2007)
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daten innerhalb des Zeitfensters von 1979-2006 eine Reduzierung der Meereisbede-
ckung mit linearem Trend fiir alle Monate auf (Serreze et al. 2007). Danach konnte be-
reits im Jahr 2030 ein saisonal eisfreier Arktischer Ozean auftreten (Stroeve et al. 2008).
Eine aktuelle Modellstudie zeigt dass, bei gleichbleibender Treibhausgasemission in-
nerhalb des 21. Jahrhunderts mit einer eisfreien Arktis im Spdtsommer gerechnet wer-

den muss (Boé et al. 2009; Collins 2009).

Die Riickkopplungseffekte einer Meereisrezession und ihre Wirkungsmechanismen sind
vielfiltig. Beispielsweise reduzieren ein Anstieg der Lufttemperatur und gesteigerter
Meereisexport infolge verdanderter Ozeanzirkulation bzw. Windfelder die Meereisbede-
ckung. Dadurch absorbieren die oberflichennahen Ozeanschichten mehr Strahlung.
Mehr Wirmespeicherung im Ozean fiihrt daraufhin zu geringerem Eiswachstum in
Herbst und Winter. Offene Wasserflichen steigern den Wirmefluss in die Atmosphire,
wodurch sich diese erwdrmt und wiederum zusitzliche langwellige Strahlung an das

Meereis abgibt (Serreze et al. 2007).

Ein Riickgang der Meereisfliche fiihrt zu anteilig mehr Offenwasserfldchen, die wie-
derum als CO,-Senke wirken (Semiletov et al. 2004)2. Nach Bates et al. (2006) hat sich
die CO;,-Absorptionsrate im Nordpolarmeer in den letzten drei Dekaden verdreifacht
und wird nach aktuellen Prognosen der Meereisentwicklung alle zehn Jahre um 28%
ansteigen. Regionale Studien der Laptew- und Ostsibirischen See wiederum zeigen,
dass verstirkter Kontinentalabfluss (Peterson et al. 2002) und das Auftauen der Per-
mafrostboden den partikuldren Flusstransport erhohen und dadurch die Bioproduktivitit

im Ozean ansteigt (Semiletov et al. 2007).

Ein erhohter Zufluss warmen, salzhaltigen Atlantikwassers via Framstraf3e und Barents-
see (Abb. 2), essentiell zur Aufrechterhaltung des arktischen Zwischenschichtwassers
kann zur Meereisschmelze beitragen. Es steigert den Warmefluss durch die kalte, ha-
lokline Schicht bis in das Meereis. Anhand arktischer Messbojen wurde fiir das Jahr
2004 eine Warmwasseranomalie nachgewiesen (Polyakov et al. 2005). Das SiiBwasser
der verstirkten Eisschmelze wiederum stabilisiert die obere Meeresschicht und verhin-
dert dadurch die Formation von Tiefenwasser. In Konsequenz kann sich die atlantische,
meridionale Umwilzung (AMOC) abschwichen (Serreze et al. 2007). Wihrend der
letzten fiinf Dekaden fiihrte eine Kumulation der SiiBwasserkomponenten im Nordatlan-
tik- und Arktisraum bereits zu einer anwachsenden SiiBwasserbilanz: Neben erhohter

Meereisschmelze, kontinentalem Abfluss und Nettoniederschlag sowie Gletscherriick-

2 Arktisches Wasser ist durch Meereisisolation CO,-untersittigt (Semiletov et al. 2004)
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zug konnte eine neue Hochphase der Nordatlantischen Oszillation (NAO) zu einem ver-

starkten arktischen SiiBwasserexport fithren (Peterson et al. 2002, 2006).

Extremereignisse der Erdgeschichte (Heinrich-Ereignisse, SiiBwasserpulse)’ zeigen,
dass Siiwasseranomalien zum Zusammenbruch der meridionalen Tiefenwasserzirkula-

tion fithren konnen (Hemming 2004; Manabe u. Stouffer 1995; Tarasov u. Peltier 2005).

Die Erforschung der Klimageschichte ermoglicht grundlegende Einsichten in ihre Dy-
namik und trigt zum Verstindnis auch des rezenten Klimawandels bei. Ubergiinge von
Glazial- zu Interglazialstadien, das Erreichen eines Klimaequilibriums sowie Spontan-
ereignisse4 lassen Riickkopplungsmechanismen erkennen, die uns helfen, die Sensitivi-

tit des Systems Erde préziser zu bewerten.

Im Fokus der Paldoklimarekonstruktion steht vor allem das letzte glaziale Maximum
(LGM; 23-19ka vor heute, BP; Mix et al. 2001). Randbedingungen wie Land-Meer-
Verteilung, Eisschildrekonstruktion, orbitale Parameter, atmosphérischer CO,-Gehalt
sowie die Rekonstruktion der Erdoberfliche nach CLIMAP (Climate Long-range Inves-
tigation, Mapping, And Prediction; Abb. 1) dienen globalen Klimamodellen als optima-
les ,,Trainingsfeld. Aktuelle Paldoklimarekonstruktionen zeigen nun im Polar- und
Nordatlantikgebiet starke Abweichungen zu der Rekonstruktion von CLIMAP (Mix et
al. 2001): Eine eingeschrinkte Meereisausdehnung (de Vernal et al. 2005) mit saisonal
offenen, wiarmeren Gewissern im Europdischen Nordmeer (MARGO Project Members
2009) sind iiber die Féaroer-Shetland-Passage (Abb. 2) mit einem limitierten Einstrom
warmen Nordatlantikwassers verkniipft, der bis in den Arktischen Ozean nachgewiesen

werden konnte (Ngrgaard-Pedersen et al. 2003).

3 Broecker 1994; Bond et al. 1992; Clark et al. 1996
4 Vulkanausbriiche, Kometeneinschldge, Heinrich-Ereignisse, SiilBwasserpulse
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Abb. 1: Rekonstruktion der Erdoberfliche zum LGM. Regionale Temperaturanomalien (Glazial minus
Modern) mit Extremen in den hoheren Breiten kennzeichnen das letzte Glazial (nach CLIMAP 1981; Mix
et al. 2001)

1.2 Motivation

In dieser Arbeit soll die marine Dynamik der letzten Eiszeit in den hohen nordlichen
Breiten (50-90°N) anhand regionaler Studien des Arktischen Ozeans und des nordli-
chen Nordatlantikraums untersucht und mit ,,Proxy‘-Daten diskutiert werden. Im Euro-
pdischen Nordmeer unterscheiden sich Temperatursignale des letzten glazialen Maxi-
mums um mehrere °C (de Vernal et al. 2006), wihrend im Arktischen Ozean, bedingt
durch geringe Sedimentationsraten und Bioproduktion (Ngrgaard-Pedersen et al. 1998)
kaum eine Rekonstruktion mdoglich ist. Ein anderer Ansatz ist hierbei, physikalische
Prozesse durch ein numerisches Modell abzubilden. Dazu wird ein regionales Oze-
an/Meereis-Modell, bisher fiir rezente Fragestellungen verwendet (Kauker et al. 2003,
2009; Koberle u. Gerdes 2003), mit fiir das LGM reprisentativen Randbedingungen
ausgestattet. Keine Transition, sondern ein glaziales Klimaequilibrium wird untersucht.
Um den Einfluss des glazialen Klimas priifen zu konnen, wird als Referenz ein fiir re-
zente Bedingungen représentativer Kontrolllauf (Gong 2009) in die Arbeit eingebunden.
Weiterhin werden anhand unterschiedlicher Sensitivititsstudien marine Prozesse im

Nordpolarmeer aufgezeigt:

e Heutige Ozeanmodelle verwenden in ihren dynamischen Gleichungen fiir ge-

wohnlich einen zusitzlichen Term, um den Salzgehaltsfluss im Ozean realistisch
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darzustellen. Da dieser Term auf rezente Bedingungen ausgerichtet ist, wird in

einer Studie der unkorrigierte Salzgehaltsfluss untersucht.

* Ein anderes Experiment orientiert sich an einem SiiBwasserpuls wihrend des
Bglling Allergd Intervals (13ka BP), der in der Arktis stattfand (Spielhagen et
al. 2005).

e Fiir das pleistozidne glaziale Maximum (160-130ka BP) bleibt die Vereisung des
Jermak-Plateaus umstritten (Abb. 12). Eine Sensitivititsstudie soll darlegen,
welche Auswirkung ein vereistes Jermak-Plateau als topographische Randbe-

dingung fiir das Modell bedeutet.

e Wihrend fiir den glazialen Standardlauf eine konservative oberflichennahe
Meerwassertemperaturrekonstruktion (CLIMAP 1981) verwendet wird, unter-
sucht eine modifizierte Studie die marine Dynamik auf Grundlage 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) umreilen die wichtigsten Charakteristika des

Untersuchungsgebietes.

2.1.1 Bathymetrie

Das Meeresgebiet ist in einen nordlichen Nordatlantikraum und, getrennt durch die
Gronland-Schottland Schwelle, das Nordmeer untergliedert (Abb. 2). Letzteres setzt
sich aus dem Europidischen Nordmeer (GIN See) und dem Nordpolarmeer (Arktischer

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

Ein strukturbildendes Element des nordlichen Nordatlantikraums ist der Reykjanesrii-
cken, der das Islindische vom Irminger Becken isoliert. Westlich Gronlands befindet
sich das Labradorbecken mit der gleichnamigen See. Uber die DavisstraBe besteht eine

Verbindung mit der Baffinbucht, die iiber die komplexen Kanile des Kanadischen Ar-
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chipels mit dem Arktischen Ozean verbunden ist. Ein weiterer spezifischer Austausch

von Wassermassen folgt der Hudsonstral3e, die in die Hudsonbucht miindet.

Der Arktische Ozean entspricht dem Mittelmeer-Typus, geprigt durch zirkumspannen-
de Kontinente (Nordamerika, Eurasien) und definierten Transportwegen von Wasser-
massen (Aagaard et al. 1985). Der Ozean ist unterteilt in einen raumgreifenden Ab-
schnitt flachmariner Schelfgebiete (mittlere Tiefe ~200m, hier konturiert durch die
500m Isobathe), die Eurasische Kontinentalplatte (52,9% des gesamten Arktischen
Ozeans) und das Amerasische sowie Eurasische Tiefseebecken, letztere getrennt durch
das bathymetrische Hindernis des Lomonossowriickens (minimale Satteltiefe ~1.000 m
unter Normalnull, Jakobsson 2002). Dieser spaltete sich, wihrend der Offnung des Eu-
rasischen Beckens vor ca. 65Mio Jahren vom Barentssee- und Karasee-Schelf ab und
driftete durch ,,seafloor-spreading* entlang des verldngerten mittelatlantischen Riicken-
systems, dem Gakkelriicken, an seine heutige Position (Jokat et al. 1995). Die Stérungs-
zone trennt heute das Amundsen-Becken, mit maximal 4.450m die tiefste Stelle des
Arktischen Ozeans, und das Nansenbecken voneinander. Das Amerasische Becken ist
wiederum unterteilt in das Kanadische Becken, konturiert durch die Kanadische Insel-
gruppe, den Northwindriicken und das Tschuktschen-Grenzland sowie Makarowbecken
parallel zum Lomonossowriicken. Beide Tiefseebecken werden durch den Alpha-
Mendelejew Riickenkomplex getrennt. Im Kanadischen Becken liegt die Beaufortsee,
wihrend die Ostsibirische See und die Tschuktschensee vor der Beringstral3e im flach-
marinen Schelfbereich der Eurasischen Kontinentalplatte liegen. Daneben schliefen
Laptew-, Kara- und Barentssee als flachmarine Meere entlang der russisch-
skandinavischen Kiiste an. Mit dem Arktischen Ozean verbunden, konnen Tiefenwasser
nur iiber die Framstrale (~2.550m tief) mit dem Europdischen Nordmeer ausgetauscht

werden (Klenke u. Schenke 2002).

Das Europidische Nordmeer wiederum setzt sich aus der Gronlidndischen, Isldndischen
und Norwegischen See (GIN See) zusammen. In einer Satteltiefe von <600 m verhindert
der zonal iiber Island verlaufende Gronland-Schottland-Riicken das nordwértige Vor-
dringen tieferen Wassers. Einzig iiber die Féroer-Shetland-Passage (Schwellentiefe

~850m) ist ein Tiefenaustausch mit dem Nordatlantikstrom moglich.
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2.1.2 Hydrographie

Die Hauptstrome der Wassermassen werden in eine warm saline, aus dem Aquatorial-
gebiet stammende und eine kalt frische, im Polargebiet gebildete Komponente unter-
gliedert. Der Verlauf des arktischen Tiefenwassers ist in Abb. 3 dargestellt (Jones

2001).

Die warm salinen Wassermassen des Nordatlantikstroms (NAC) stammen aus dem Golf
von Mexiko und queren das atlantische Ozeanbecken. Ein Teil stromt als Norwegen-
strom (NC) nordwirts und verzweigt sich in einen Barentssee- und FramstraBenast
(Westspitzbergenstrom, WSC). Dieser WSC gabelt an der Framstraf3e teils in die Arktis
und rezirkuliert teils mit dem kalt frischen Wasser des Ostgronlandstroms in der GIN
See. Beim Einstrom in die Arktis schieben sich die relativ dichten Wassermassen unter

die leichte, kalt frische Oberfldchenschicht und speisen die atlantische Zwischenschicht.

Entsprechend der Drift des Meereises wird jene des oberflaichennahen Haloklinenwas-
sers des Nordpolarmeeres durch zwei groraumige Muster, dem antizyklonalen Beau-
fortwirbel und der Transpolardrift, dominiert. Diese sind primdr windgetrieben und
werden im langjdhrigen Mittel durch ein Hochdruckgebiet iiber dem Kanadischen Be-
cken und einem Tiefdruckgebiet iiber Island forciert (Proshutinsky u. Johnson 1997,
Untersteiner 1990). Entlang des Gradienten beider Drucksysteme bildet sich die
Transpolardrift aus. Uberwiegt ein polares antizyklonales Hochdruckgebiet, so erzeugt
der Impuls auf die Wasseroberfliche den Beaufortwirbel. Dagegen ersetzen die Ausliu-
fer eines dominierenden Islandtiefs das antizyklonale durch ein zyklonales Regime mit
einer ausgepriagten Transpolardrift im arktischen Raum (Proshutinsky u. Johnson 1997).
Das relativ sii-kalte Arktiswasser wird weiter siidwérts zuerst in die Labradorsee und
Baffinbucht transportiert, und stromt danach als Tiefenwasser entlang der Kanadischen

Kiiste.

Ein Zweig des Ostgronlandstroms, der Jan Mayen-Strom, bildet in der Gronlédndischen
See zusammen mit dem Nordatlantikwasser den typischen antizyklonalen Gronlandwir-

bel. Dementsprechend formiert sich weiter siidlich der Islandwirbel.
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Abb. 3: Schematische Darstellung der mittleren Stromungsmuster und wichtigster arktischer Zufliisse
(bathymetrische Daten entnommen aus GEBCO 1994)

Die Temperatur der Polaren Deckschicht (10-40 m Méchtigkeit) liegt nahe am Gefrier-
punkt bei Salzgehalten von 32—-34 psu (Anderson et al. 1994). Darunter schlieft das Ha-
loklinenwasser bis zu einer Tiefe von 200 m an. Im Amerasischen Becken formiert sich
eine pazifische Halokline, gespeist durch die 50m flache Beringstrae. Entlang der
komplexen, bis zu 200 m tiefen Kanile der Kanadischen Inselgruppe stromt Wasser in
die Baffinbucht (Melling 2000). Der Gradient des Salzgehalts bestimmt hauptsichlich
die Pyknokline und erreicht im relativ warmen atlantischen Wasser (0-3°C,
200-1.000m) 34,8-35psu. Traditionell wird die Atlantische Schicht durch die 0°C-
Isothermen definiert (Schlosser et al. 1995). Die Richtung des Zwischenschichtwassers
(200-1.700m) ist der des antizyklonalen Beaufortwirbels entgegengerichtet. Innerhalb
des Zwischenschichtwassers ist noch ein Wassermassenaustausch iiber den Lomonos-
sowriicken (bis ~1.700m Tiefe) moglich (MacDonald u. Bewers 1996; MacDonald et
al. 2004). Die Residenzzeit von Wassermassen der Atlantischen Schicht betrdgt im Eu-

rasischen Becken ~25 Jahre und im Amerasischen Becken ~30 Jahre, dementsprechend
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werden fiir das Haloklinenwasser geringere Verweilzeiten (~10 Jahre) angenommen
(MacDonald u. Bewers 1996; MacDonald et al. 2004). Mit zunehmender Tiefe erreicht
das arktische Tiefenwasser mit leicht erhohten Salzgehalten wiederum Temperaturen
von -0,5—+0,7°C. Es stromt in zyklonalen Schleifen entlang des Kontinentalhangs und

der Tiefseeriicken (Rudels et al. 1994).

Neben dem Wassermassenaustausch iiber die Atlantischen Passagen (Kanadisches Ar-
chipel, Barentssee, Framstrale) und dem Pazifischen Ozean (Beringstra3e) wird auch
StiBwasserzufliissen eine bedeutende Rolle zur Beeinflussung des regionalen und globa-
len Klimas beigemessen (Rahmstorf 1995; Prange u. Lohmann 2003; Spielhagen et al.
2005). Nach Aagaard u. Carmack (1989) wird dem Kontinentalabfluss mit 3.300 km’/a
der grofite Anteil der arktischen Wassermassenbilanz zugeschrieben. Zu den grofiten
Fliissen beziiglich des Volumentransports werden, auch global betrachtet Jenissej, Ob,
Lena und Mackenzie gezdhlt, welche die Oberflachencharakteristika des Arktischen
Ozeans beeinflussen (Abb. 3, Aagaard u. Carmack, 1989). So reduziert der kontinentale
StiBwasserzufluss an den sibirischen Schelfgebieten die Oberfldchensalzgehalte (SSS)
auf <29 psu im Sommer und Temperaturen (SST) von 0-5°C (EWG 1998). Demgegen-
tiber werden in der Barentssee sommerliche Salzgehalte (34psu) und Temperaturen
(<8°C) stidrker durch den Nordatlantikeinstrom bestimmt. Im Winter weisen meereisbe-
deckte Flichen Temperaturen nahe dem Gefrierpunkt (-1,0—1,8°C) auf. Dort wird der
Gefrierpunkt vordergriindig durch hohere Salzgehalte infolge reduzierter SiiBwasserzu-
fuhr bestimmt. Die Eigenschaften der Wasseroberfliche im zentralarktischen Ozean
unterliegen nur geringfiigig saisonalen Schwankungen infolge der Meereisisolation

(Abb. 5) und gruppieren sich im Mittel um 31-32psu und 1,6—1,7°C (EWG 1998).

2.1.3 Marine Kryosphare

Das Meereis stellt ein bedeutendes Phidnomen des Arktischen Ozeans dar. Dieser ist
gekennzeichnet durch eine permanente Eisbedeckung im zentralen Arktischen Ozean
mit einer saisonalen Variation in den zirkumspannenden, arktischen Schelfgebieten
(Abb. 4). Die Limitierung der biologischen Primérproduktion aufgrund geringer Son-
nenstrahlung, die in den oberen Wasserschichten ankommt, ist nur ein beeinflussender

Prozess des Systems (Sakshaug 2004).
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Abb. 4: Mittlere Meereisverteilung im Arktischen Ozean (a) im September (1979-2004) und (b) Mirz
(1979-2005; nach Maurer 2007; http://nsidc.org/data/atlas/)

Das groBrdumige arktische Eisdriftmuster bildet den Beaufortwirbel im Amerasischen
Becken, der in die Transpolardrift tibergeht. Die mittlere Eisdriftgeschwindigkeit vari-
iert im Arktischen Ozean zwischen 1-3 cm/s (Rigor et al. 2002) und erhoht sich in der
Framstrale auf 10cm/s (Kolatschek et al. 1996). Meereis wird von den primiren Quell-
gebieten der sibirischen Schelfgebiete entlang der Transpolardrift und dem Ostgron-
landstrom (EGC) in die Ablationsgebiete des Europdischen Nordmeeres und des Nord-
atlantiks exportiert. Meereis ist ein wichtiges Transportmedium fiir den Export von Se-
dimenten aus den arktischen Schelfgebieten (Eicken et al. 1997, 2000; Pfirman et al.
1997; Tucker et al. 1999; Darby et al. 2002; Darby 2003). Einjdhriges Eis (saisonales
Eis) kann am Ende des Winters eine Michtigkeit bis zu 2,5 m erreichen (Johannessen et
al. 2004). Die Michtigkeit mehrjdhrigen Eises (perenniales Eis) wird durch dynamische
Prozesse beeinflusst, wie das Ubereinanderschieben von Eisschollen oder —.bei konver-
genter Eisdrift — die Bildung von Eisriicken, und erreicht in der Nihe des Kanadischen

Archipels 7-8 m (Bourke u. Garrett 1987).

2.2 Die Nordhemispharischen Eisschilde zum letzten glazialen
Maximum (LGM) — Lokation, Expansion und Klima
Plattentektonische Hebungsprozesse konnen Korallenriffe aus dem marinen Einflussbe-
reich entfernen und zur Klimaarchivierung beisteuern. Anhand der Paldoriffe von Bar-
bados wurden globale Meeresspiegelschwankungen rekonstruiert, die fiir das Letzte
Glaziale Maximum (LGM, 21ka BP) eine Absenkung von ca. -120m betragen (Fair-
banks 1989; Peltier u. Fairbanks 2006). Der Meeresspiegelriickgang geht einher mit

dem Unterbrechen des pazifischen Wassermassenaustausches iiber die amerasische
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Landbriicke, und mit einer extremen Anderung der Morphologie des Arktischen Oze-
ans, mit seinen grofen Anteilen flachmariner Schelfbereiche (Jakobsson 2002). Als
Grund fiir die Meeresspiegelabsenkung wird die Akkumulation von Wassermassen in
Form von Landeis verantwortlich gemacht. Das Eisvolumen des gronldndischen Eis-
schildes wird beispielsweise auf das Aquivalent einer Meeresspiegeldifferenz von
2,0-6,5m geschitzt (Clark u. Mix 2002). Bei einer Meeresspiegelabsenkung von
115-135m (Milne et al. 2002) werden die Hauptwassermassen im Nordamerikanischen
Eisschild (~82m), in der Antarktis (14—21m) und im Eurasischen Eisschild gespeichert
(13,8-25,5m), wihrend sich 5—6 m Meeresspiegeldifferenz hauptsidchlich durch lokale
Eiskappen Patagoniens und des Himalayas erklédren lassen (Clark u. Mix 2002; Denton

u. Hughes 2002; Huybrechts 2002; Marshall et al. 2002; Siegert et al. 1999).

Grosswald u. Hughes (2002) postulieren fiir die spite Weichseleiszeit einen groBen
panarktischen Eisschild. Demgegeniiber schlagen eine Reihe russischer Wissenschaftler
anhand geologischer Befunde einen nach Nordrussland und Ostsibirien dezimierten

eurasischen Eisschild vor (Svendsen et al. 2004, Abb. 5).

Abb. 5: Nordhemisphérische Eisschilde zum letzten glazialen Maximum (21ka BP; Ehlers u. Gibbard
2007)
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So wurden die in einem umfangreichen Programm (QUEEN-Quaternary environment
of the Eurasion North, Zeitraum der Datenakquisition 1996-2002) erhobenen geomor-
phologischen Datensitze zu einer Reinterpretation der spatquartiren Umweltbedingun-
gen in Nordeurasien herangezogen (Thiede et al. 2001): Svendsen et al. (2004) rekon-
struieren fiir das letzte Eiszeitmaximum (LGM) den Siidverlauf des Fennoskandinavi-
schen Eisschildes iiber die exponierten Schelfgebiete der Barents- und Karasee, mit ei-
nem potentiellen Ausldufer bis zur Taimyrhalbinsel (Alexanderson et al. 2001, 2002).
Eine Verbindung der Halbinsel mit dem Karasee-Eisschild wird, aufgrund der Prisenz
von erodierten Paldoflusskanilen, nur fiir eine relativ kurze Zeit angenommen (Dittmers
et al. 2008). Durch den inversen Ansatz eines numerischen Inlandeis-Modells wurde
mittels geologischer Information der Aufbau und Riickzug des Eisschildes nachvollzo-
gen. Modellexperimente von Siegert u. Marsiat (2001) wie auch Siegert u. Dowdeswell
(2004) bestimmten den verantwortlichen latenten Warmetransport, ausgehend vom At-
lantischen Ozean (und aus dem Europidischen Nordmeer; Hebbeln et al. 1994; Rassmu-
sen u. Thomsen 2008) via Mittelmeerkiiste nach Zentraleuropa als Initiator des Aufbaus

des Eurasischen Eisschildes.

Dadurch prigten im Leegebiet kalttrockene Winde die Karasee und Nordwestsibirien.
Demzufolge limitierten geringe Schneeakkumulationsraten (vermutlich unter 200 mm/a)
den Aufbau des Barents-Karasee-Eisschildes (max. 300m Eisdicke), wihrend die Lap-
tewsee und der sibirische Sektor mit Niederschligen unter 50 mm/a eisfrei blieben
(Hubberten et al. 2004; Siegert u. Marsiat 2001; Siegert u. Dowdeswell 2004). Als
Quelle dieser Niederschldge konnten eisfreie Wasseroberflachen (Polynyas), enstanden
durch katabatische Fallwinde und relativ warme atlantische Wassermassen entlang der
Barentssee-Schelfgrenze verantwortlich sein (Knies et al., 1999, 2001). Auch Ngrgaard-
Pedersen et al. (2003) interpretieren Foraminiferensignale (Neogloboquadrina pachy-
derma s.) als Hinweis auf reduzierte Meereisbedeckung, verursacht durch Advektion
atlantischer Wassermassen und Salzanreicherung des Ozeans als Konsequenz einer li-

mitierten SiiBwasserversorgung.

Nach Arkhipov et al. (1986) und Velichko et al. (1997) blockiert wihrend des marinen
Sauerstoff-Isotopenstadiums 2 (MIS 2, 24-12ka BP) ein antizyklonales Regime iiber
Sibirien den weiteren Transport latenter atlantischer Luftmassen ostwirts. Daraus resul-
tieren reduzierte Kontinentalabfliisse (z.B. Jana, Lena) nordwiirts der Laptewsee (Dubi-
kov u. Baulin 1981; Miiller 1999; Proshutinsky u. Johnson 1997; Sidorchuk u. Panin
1996).
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Trotz kalt-arider Bedingungen des sibirischen Sektors wird die Formation lokaler Eis-
kappen im Alpinbereich vermutet (Hubberten et al. 2004; Allen et al. 2008; Stauch u.
Gualtieri 2008). Als Quelle werden Feuchte tragende Winde vom Pazifischen Ozean
verantwortlich gemacht (Stauch u. Gualtieri 2008). Im amerikanischen Sektor wird das
Eisschildinitial (Entstehung im Post-Eem) in der kanadischen Arktis lokalisiert, welches
im LGM auf bis 40°-50°N siidwiérts vordrang (Lambeck 2002). Dort wurden, bedingt
durch den orographischen Effekt, die Westwinde entlang der siidlichen Eisflanke abge-
lenkt. Infolgedessen kam es zu einem Niederschlagsdefizit an den nordlichen Ausldu-
fern, wodurch eine Eisausdiinnung stattfand (Clark et al. 1999, Lambeck et al. 2002).
Somit bewirkte der Aufbau zirkumarktischer Eisschilde fiir das Nordpolarmeer gleich-

zeitig eine Isolation und Reduzierung der SiiBwasserbilanz (Martinson u. Pitman 2007).

2.3 Abriss der Modellhierarchie

Die in dieser Arbeit durchgefiihrten Modellstudien bedienen sich der hochauflosenden
Version der NAOSIM-Modellhierarchie (North Atlantic/Arctic Ocean Sea Ice Model),
das durch das Alfred-Wegener-Institut entwickelt wurde (Kauker 2003; Kéberle u. Ger-
des 2003). Es ist ein regionales Ozean/Meereis-Modell fiir Arktis, Européisches Nord-
meer und den nordlichen Nordatlantik (90°-50°N) mit einer horizontalen Auflésung
von 0,25°%0,25° je Gitterbox, ~27x27 km respektive und 30 ungleich verteilten Ebenen
in der vertikalen Dimension. Um die Singularitdt geographischer, sphirischer Koordina-
ten am Nordpol zu vermeiden, bedient sich das Modell eines rotierten Gitters: Der
Aquator koinzidiert mit dem geographischen 30°W Meridian wihrend der Nordpol an
der Schnittstelle zwischen Aquator und 60°E Meridian lokalisiert ist. Das Modell be-
rechnet intern alle 900s einen Zeitschritt. Das typische Modelljahr besteht aus 360 Ta-

gen mit jeweils 30 Tagen pro Monat entsprechend.

NAOSIM enthilt eine implementierte Ozean- und Meereiskomponente und ist mit at-

mosphérischen Antriebsfeldern gekoppelt.
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2.3.1 Ozean-Komponente®

Die folgenden physikalischen Grundgleichungen beziehen sich auf das am Institut ,,Ge-
ophysical Fluid Dynamics Laboratory” (GFDL) in Princeton entwickelte ,,Modular
Ocean Model“, kurz MOM 2 (siche Pacanowski 1995)6. Die Gleichungen basieren auf
den in den Arbeiten von Bryan (1969) und Cox (1984) angewandten Approximationen.

Als erste Vereinheitlichung werden Geopotentialflichen einer Kugeloberfldache angena-
hert (sphirische Approximation), in der ,,thin shell approximation* wird die Ozeantiefe
gegeniiber dem Erdradius vernachlissigt. Die Boussenisq Approximation ldsst Dichte-
anomalien des Wassers (Approximation der Referenzdichte p,=1.035 g/cm®) hinsicht-
lich horizontaler Bewegungsgleichungen unberiicksichtigt, diese finden allerdings in
den mit der Fallbeschleunigung verkniipften Termen Verwendung (Formel (2.3.1.4)).
Des Weiteren verhindert die hydrostatische Niherung Instabilititen in den vertikalen
Dichteunterschieden. Die ,rigid-lid“ Approximation ermdglicht auch eine geringere
zeitliche Auflosung des Modells, indem temporal hochauflosende externe Schwerewel-
len durch eine tiefenunabhingige Stromfunktion prognostiziert werden. Neben den
Schwerewellen werden auch Schallwellen ausgefiltert (Fluide werden in guter Néhe-

rung als inkompressibel angesehen) und molekulare Fliisse nicht weiter beriicksichtigt.

Die angewandten Bewegungsgleichungen entsprechen den Navier-Stokes-Gleichungen

eines Flachwasserregimes (,,aspect ratio approximation*):

ul+L(u)—umanq)—fv:—LHKmuz)z+F” 23.1.1)
a p,acos @ '
u” tan @ Py y
v+ L(v)- +fr=—-"+(x,v ). +F (2.3.1.2)
a p,a ‘
1
w, =- (4, +(cosgw),) (2.3.1.3)
acosg@
pP.=—pP8 (2.3.1.4)

Hierbei wird die raumliche Auflosung durch die sphérischen Koordinaten ¢ (Latitude) 4

(Longitude) und z (Altitude) definiert, dagegen werden zonale, meridionale sowie verti-

> Die in folgenden Abschnitten beschriebenen Gleichungen sollen weniger eine umfassende Ubersicht der
Modellphysik als mehr eine Einfithrung in die wichtigsten Prozesse und Parameter der Modellkomponen-
ten sein

® Die Modellbeschreibung beruht auf dem Benutzerhandbuch von Pacanowski (1995)
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kale Geschwindigkeitskomponenten durch u, v und w beschrieben. Die unabhingigen
Variablen im Indexausdruck stehen fiir die jeweilige partielle Ableitung. Ferner wird die
Dichte p iiber eine nichtlineare Zustandsgleichung von der potentiellen Temperatur (7),
Salzgehalt (S) und Druck (p) beschrieben (p=p(T, S, z)). Die horizontalen Reibungs-
und Diffusionsterme werden mit F* und F’ bezeichnet. Fiir eine ruhende Fliissigkeit in
einem homogenen Schwerefeld gilt die hydrostatische Gleichung (2.3.1.4). Die Konti-

nuitdtsgleichungen von Wirme und Salz lauten:

T, +L(T)=(x,T.). +V(A,VT) (2.3.1.5)

Z

S, +L(S)=(x,S.). +V(A,VS) (2.3.1.6)

4

Weitere in die Gleichungen eingehende Groflen sind die Erdbeschleunigung (g), Erdra-

dius (a) und der Coriolisparameter (f) sowie der Advektionsoperator L.

In dem Modell wird sowohl die horizontale als auch die vertikale Vermischung im
subskaligen Bereich durch Impuls und Diffusion (A;, x,) parametrisiert. Diese Glei-

chungen werden im Modell numerisch durch finite Differenzberechnung geltst (Bryan

1969; Cox 1984).

2.3.2 Meereis-Komponente

Basierend auf dem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell mit viskos-
plastischer Rheologie von Hibler (1979) wird eine weiterentwickelte Version von Har-
der (1996) verwendet’. Hierbei werden zur Beschreibung der Meereisphysik die prog-
nostischen Variablen Eis- (/;) und Schneevolumen (k) jeweils pro Flicheneinheit sowie
Bedeckungsgrad (Eiskonzentration, A) zeitlich diskretisiert und anhand der vektoriellen

Eisdriftgeschwindigkeit (u=(u, v)) die Advektion dargestellt:

o,

iV (uh)=S

= (un,)=S, 2.3.2.1)

oh

™ +V-(uh,)=S, (2.3.22)
t

JA

E_|_V (wA)=s, (2.3.2.3)

"Unterkapitel der Meereis-Modellkomponente beruhen auf den Aufzeichnungen nach Hibler (1979) und
Harder (1996)
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Die S-Terme stellen die Quell- und Senkterme der Bilanzgleichungen dar. Die Massen-
bilanz wird durch lokale (thermodynamisches Wachstum) und advektive Effekte ge-

steuert. Zur Impulserhaltung der Masse m in einer Gitterzelle gilt

m%:—mﬂ(xu+ra tv —mgVH +F (2.3.2.4)
t

wobei Corioliskraft (—mfk xu ), ozeanische ( t,,) und Windschubspannung (7, ), Eklip-

tik der Ozeanoberfliche (—mgVH ist vernachlédssigbar; Harder 1996) durch geostro-

phische Ozeanstromungen und innere Spannungen im FEis (F) die Kriftebalance der

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

Abb. 6: Diagramm der Eisdrift mit relativem Eisvektor (u), Drehwinkel (6) und Ekmandrift (u,,), Wind-
(t,) und Ozeanschub (1), innere Spannungen (F); nach Hibler u. Bryan (1987)

Wihrend die Ekmandrift u,, rechtwinklig zu Windschub und der inneren Krifte (F+z,)
im Eis gerichtet ist, sind die inneren Spannungen oftmals der Meereisdrift (u) entgegen-

gerichtet (Hibler u. Bryan 1987).

Windschubspannung 7, und ozeanische Schubspannung 7,, werden mafgeblich von ih-
ren Schubspannungskoeffizienten beeinflusst. Zur Darstellung eines realistischen
Driftmusters spielt vor allem das Verhiltnis beider Schubspannungskoeffizienten eine
Rolle, das Fischer (1995) aufgrund eines Vergleichs beobachteter und simulierter Drift-
bojentrajektorien im Weddellmeer mit 0,44 angibt. Wihrend die ,,freie* Eisdrift einzel-
ner Eisschollen unter Beriicksichtigung des atmosphérischen und ozeanischen Antriebes
sowie der Corioliskraft erkldrbar ist, bringen innere Krifte F bei einer kompakten Eis-

bedeckung die Eisdrift nahezu zum erliegen.

Die Formation von Meereis beginnt bei Unterschreiten der Gefriertemperatur an der

Grenzschicht zwischen Ozean und Atmosphire, ausgeldst durch einen atmosphérischen
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Entzug von Wirme aus der ozeanischen Deckschicht (negativer Wirmefluss Q,). Be-
schrieben wird dies durch einen Nettowédrmefluss, bestehend aus einer atmosphérischen

(Q,) und ozeanischen (Q,) Komponente, in die Deckschicht® (Abb. 7).

Das darin befindliche Meereis reagiert mit Schmelzen bzw. Gefrieren (Anderung des
Eisvolumens pro Fliche: S, =dh,/dt), bis der latente Wirmefluss die Energiebilanz
ausgeglichen hat. Nach dem Nullschichtenmodell von Semtner (1976) ist ein kondukti-
ver Wirmefluss Q. vom Betrag her gleich, da keine Wirmekapazitit fiir Meereis ange-

nommen wird.

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

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

Der konduktive Wiarmefluss wird proportional, durch die spezifischen Materialeigen-
schaften von Schnee und Eis sowie den Temperaturgradienten gesteuert. Der atmosphi-
rische Wirmefluss Q, setzt sich zusammen aus den Fliissen sensibler und latenter Wir-
me, dem Verhiltnis der einfallenden und reflektierten solaren Strahlung im hochfre-
quenten Bereich sowie thermischer Abstrahlung und atmosphirischer Gegenstrahlung

im Infrarotbereich’.

Die Rheologie des Meereises wird durch ein nichtlinear-viskoses Verhalten nach Hibler
(1979) bzw. optimiert von Harder (1996) beschrieben. Danach lassen sich die intern
wirkenden Krifte F durch einen zwei-dimensionalen, horizontalen Spannungstensor o

darstellen:

¥ Der Wirmefluss zwischen Ozean und Atmosphiire schwankt stark zwischen offenen Wasser- und eisbe-
deckten Fldchen, wogegen auch unterschiedliche Eismichtigkeiten den Wiarmeaustausch beeinflussen.
Um den meso- bis mikroskaligen Effekten Rechnung zu tragen, beschreibt eine normierte Wahrschein-
lichkeitsdichte pro Modellgitterbox die lokale Eisdicke. Es werden sieben gleichverteilte Kategorien der
Eisdicke integriert, wobei die lokale Eisdicke maximal das Doppelte der mittleren Eisdicke //A erreichen
kann.

? Je nach Oberflachentemperatur (7 < 0°C oder T, > 0°C) werden unterschiedliche Reflexionskoeffizien-
ten kurzwelliger Strahlung beziiglich Meereis und Schnee angenommen. Fiir die langwellige Abstrahlung
gilt das Stefan-Boltzmann-Gesetz mit dem Emissionsgrad (€,=0,99) eines grauen Strahlers.
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F=V.o (2.3.2.5)

Fiir die Kinematik des Meereises ist die Geschwindigkeit bzw. die riumliche Ableitung

der Geschwindigkeit, dargestellt als Geschwindigkeitsgradient Va =€+ Q von Bedeu-

tung. Dieser Tensor 2. Ordnung besteht aus den Komponenten zur Beschreibung der
rotationsfreien Deformation (Deformationsrate €) und der deformationsfreien Rotation
(Wirbelstiarke Q). Unter Beriicksichtigung dessen, dass innere Krifte mit einer Formén-
derung verbunden sind, triagt nur der symmetrische Tensor der Deformationsrate zu den

inneren Kriften bei:

g _L)ou  ou, (2.32.6)
i 8xj ox, e

Der Spannungstensor entspricht einem dynamischen (Massenbezug), die Deformations-
rate hingegen einem kinematischen Term (zeitlicher Bezug). Die Beziehung zwischen

Spannungstensor und Deformationsrate wird durch das allgemeine Rheologiegesetz
o, =2né, + {(; —1)> €y - P/z}@j (2.3.2.7)
k

nach Hibler (1977) definiert. Dabei ist zk &, die Divergenz der Meereisdrift und 9

das Kroneckersymbol. Erst die Charakterisierung der Kompressions- (¢) und Schervis-
kositét (77) und der bei einer bestimmten Deformationsrate vorliegenden Eishirte P (Eis-
widerstand) definieren plastisches oder viskoses Verhalten des Fluids. Innerhalb einer
Messkampagne des Arctic Ice Dynamics Joint Experiment (AIDJEX; Coon et al. 1974)
wurde herausgefunden, dass Meereis im Allgemeinen ein plastisches Verhalten auf-
weist, wobei entgegen der divergenten Eisdrift groBe innere Krifte bei Konvergenz und
Scherung auftreten. Erst bei hoher Eisdicke 4 (linearer Beitrag) und -konzentration A

(exponentieller Beitrag) steigt die Eishérte (ideal-plastisches Verhalten) an (Abb. 8).
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Abb. 8: Darstellung der Eishirte P, (N/m) in Abhingigkeit der Eiskonzentration A (%) und Eisdicke h
(m)

Der Eiswiderstand beschreibt die maximal erreichbare innere Spannung bis zum Bruch

des Eises:

P, =P hexp(- C(1- A)) (2.3.2.8)
Danach ist P~ der Eishirteparameter (15.000 N/mz) und C (20) der Eiskonzentrations-
parameter. Die inneren Krifte des Eises wirken bei einem hohen Eisbedeckungsgrad
(und gegebenenfalls Eisdicke), sodass bei Kollisionen von Eisschollen diese nicht in
Flidchen offenen Wassers ausweichen konnen (Harder 1996). Dagegen legt Meereis bei
sehr kleinen Deformationsraten ein viskoses Verhalten an den Tag (AIDJEX; Coon et
al. 1974). Harder (1996) optimiert das modellierte Meereisverhalten durch eine Regime-
funktion, die den flieBenden Ubergang zwischen viskoser und plastischer Rheologie
beschreibt. Die untere Grenze als Mal} der Gesamtdeformation (Regimeparameter App)
soll wesentlich kleiner als das Verhiltnis von Eisdriftgeschwindigkeit und rdumlicher
Liangenskala des Modells sein. Der Grenzwert Api, bestimmt den Ubergangsbereich
zwischen linear-viskosem und ideal-plastischem Verhalten. Die kinematische Messung

der Gesamtdeformation A zeigt an, welches Regime vorliegt:
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2

1
: >
A= {(sﬁ Ll {1 + izj +afzy 2511922(1 —izﬂ (2.3.2.9)
€ e

e

Aus der Gleichung geht hervor, dass das Mal} der Gesamtdeformation durch die Defor-
mationsrate £ sowie die Exzentrizitit e der elliptischen Bruchkurve erkldrt wird. Im
Vergleich unterschiedlicher dynamischer Meereismodule lieferte innerhalb der Kam-
pagne SIMIP (Sea Ice Model Intercomparison Project) das viskos-plastische Modell die

priziseste Ubereinstimmung mit Beobachtungsdaten (Lemke et al. 1997).

2.3.3 Atmospharenantrieb und Kopplung der Modellkomponenten

Sowohl das Ozean- als auch das Meereis-Modul benétigt explizite atmosphérische An-
triebsdaten, die von einem Datensatz inklusive sieben Atmosphérenparametern (zonale
und meridionale Windschubspannung, skalare Windstiarke 10m iiber der Oberfléche,
Wolkenbedeckung, Lufttemperatur 2m iiber der Oberfliche, Taupunkttemperatur 2 m
iiber der Oberfliche, Niederschlagsrate), bereitgestellt werden. Uber die spezifische
Feuchte wird dann die resultierende Evaporation berechnet. Die Windfelder iibergeben
direkt einen Impuls (7) an die Oberfliche der beiden Modellkomponenten, wihrend die
ibrigen Atmosphérenparameter Warme- (Q) und Salzfliisse (S) bilanzieren: Lufttempe-
ratur, Taupunkttemperatur und Wolkenbedeckungsgrad leiten sowohl fithlbare und la-
tente Warmefliisse als auch lang- und kurzwellige Nettostrahlung her. Aufgrund unter-
schiedlicher Oberflicheneigenschaften (Temperatur, Albedo) in Meereis- und Ozean-
modulen werden die atmosphirischen Wirmefliisse getrennt berechnet. Die Wichtung
der einzelnen Fliisse wird iiber die Meereisbedeckung in der jeweiligen Gitterbox be-
stimmt. Zusitzlich bendtigt das Meereismodell die Ozeantemperatur zur Berechnung
basaler Wirmefliisse innerhalb der Deckschicht (Abb. 7). Dies wird in einem fiir Meer-
eismodelle gebriduchlichen Verfahren iiber die Berechnung der Konvektionstiefe des
Ozeans gelost. Neben der Wasser- und Gefriertemperatur sind auch die Méchtigkeit der
Konvektionsschicht zur Berechnung der ozeanischen Wirmeflusskomponente (Q;) und
die zeitliche Auflosung (86.400s) entscheidend (Holland u. Jenkins 1999; Kreyscher
1998).

Neben dem Wirmefluss wird auch der Salzfluss iiber Schnee- und Meereisformation
gesteuert. Der Nettoniederschlag10 bildet sich iiber eisbedeckten Gitterzellen und Atmo-

sphirentemperaturen unter 0°C als Schneeauflage, andernfalls bedeutet er einen Siif3-

' Der Nettoniederschlag berechnet sich aus der Differenz von Niederschlag und Evaporation
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wasserzufluss in den Ozean. Bei Temperaturen oberhalb des Gefrierpunktes wird der
Nettoniederschlag iiber der offenen Wasserfliche ebenfalls als StiBwasserkomponente
dem Ozean zugerechnet. Der Anteil des Niederschlages iiber dem Meereis wird mit dem
mittleren Salzgehalt des Meerwassers multipliziert und dem Ozean als zusitzlicher
Term zur Erhaltung der Salzbilanz angerechnet. Eine ausfiihrliche Beschreibung der

Kopplung beider Modellkomponenten findet sich in Hibler u. Bryan (1987).
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3 Methodik

In diesem Kapitel wird der Fokus auf das Modellsetup der einzelnen Studien gerichtet.
Im Speziellen werden, fiir diese Arbeit relevante physikalische Details sofern nicht

schon im Abschnitt 2.3 behandelt, genauer betrachtet.

3.1 Modellkonfiguration

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

gungen.

Tabelle 1: Versuchsanordnung der Modellexperimente

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

riment Antrieb Maske restoring fliisse strom

ctrl_run® PD’ PD PD PD PD

lgm_std LGMN* LGM PD LGM PD+1 psu -2°C
sens_sal LGMN LGM - LGM PD+1psu -2°C
sens_L LGMN LGM PD LGM+0,1Sv ~ PD+1psu -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 Kauker et al. 2003; Prange 2003
“ LGM*: Erweiterung der glazialen Modelltopographie durch das Jermak-Plateau
d Atmosphirische Antriebsdaten von Lohmann u. Lorenz (2000)

¢ Atmosphirische Antriebsdaten von Romanova et al. (2004)

Der Kontrolllauf (ctrl_run; Gong 2009) wird mit rezenten Datensitzen gespeist und
dient der Uberpriifung der Modellkonsistenz mittels Observationsdaten. Demgegeniiber
enthilt der glaziale Standardlauf (Igm_std) veridnderte Randbedingungen des Atmosphé-
renantriebes, der Topographie und des SiiBwassereintrages arktischer Fliisse, sowie des
Nordatlantikeinstroms. Hier kann ein ,realitdtsnaher* Vergleich nur mit indirekten geo-
logischen Signalen (Proxies) getroffen werden (Abschnitt 3.3). Die nachfolgenden Ex-
perimente betrachten die eiszeitliche Sensitivitit des Ozeans und des Meereises. Dazu
wird jeweils eine der in Tabelle 1 aufgelisteten Parameter verdndert, wihrend die {ibri-
gen Modelleinstellungen dem glazialen Standardlauf entsprechen. Die genauere Ver-

suchsanordnung der Modellexperimente wird in den folgenden Abschnitten erldutert.
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3.1.1 Rezenter Kontrolllauf (ctrl_run)

Der Kontrolllauf (ctrl_run) stellt die unveridnderte Version des von Kauker (2003) und
Koberle u. Gerdes (2003) verwendeten Ozeanmodells zur Analyse rezenter Fragestel-
lungen dar. Die Nachbildung der Bathymetrie stammt aus dem Datensatz ETOPOS
(1988) des NGDC (National Geophysical Data Center). Fiir die Siidbegrenzung am
nordatlantischen Ozean erlauben offene Randbedingungen nach Stevens (1991) den
Austausch von Tracern und der Wellenausbreitung, wihrend die anderen Passagen, Kat-
tegat, Bering- und Hudsonstra8e als geschlossene Grenzen betrachtet werden (Kauker et
al. 2003). Der advektive Transport von Salz und potentieller Temperatur wird durch ein
FCT-Schema (flux-corrected transport) nach Gerdes et al. (1991) erreicht. Monatliche
Mittelwerte der barotropen Stromfunktion an der siidlichen Randbegrenzung werden
von ,,Linked Atlantic Model Experiments* (FLAME) der Kiel Universitit iibernommen
(Koberle u. Gerdes 2003). Der Export von Meereis aus der Modelldoméne ist an der
siildlichen Randbegrenzung sowie der BeringstraBe moglich (Kauker et al. 2003). Als
Eingangsdatensatz des Atmosphirenantriebes finden NCEP/NCAR-Reanalysedaten
(National Centers for Environmental Protection) der Jahre 1948-2007 Verwendung“.
Die Implementierung des Kontinentalzuflusses beruht hauptsédchlich auf Monatsmittel-
werten des Global Runoff Data Centre und simuliert den Jahresgang der SiiBwasser-
speisung (Prange 2003). Als Initialbedingungen werden fiir die Arktis die Winterbedin-
gungen nach der EWG Klimatologie (Environmental Working Group) verwendet (Nati-
onal Snow and Ice Data Centre - NSIDC 1997), wihrend fiir die iibrige Modelldoméne
die Klimatologien von Levitus u. Boyer (1994) und Levitus et al. (1994) als Grundlage
dienen (Kauker 2003). Der Datensatz der Modellausgabe liegt vor (Gong 2009) und
dient zur Uberpriifung der Modellkonsistenz. Zur Analyse des Ausgangsdatensatzes
werden in allen Experimenten die jeweils letzten 30-jdhrigen Klimatologien herangezo-

gen.

3.1.2 Glazialer Standardlauf (Igm_std)

Die Versuchsanordnung eines realititsnahen Eiszeitklimas erfordert die Abstimmung
der Eingabedaten nach dem heutigen Stand der Wissenschaft. Fiir den Standardlauf des
letzten glazialen Maximums miissen der Atmosphirendatensatz, die Land/See-Maske,
Zulauf von SiiBwasser sowie die Temperatur- und Salzgehaltstracer im Ozean angepasst

werden (Abb. 9).

' Siehe hierzu Kalnay et al. (1996)
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Rekonstruktion der Eisschilde (wei3) nach Ehlers u. Gibbard (2007)
Meeresspiegelabsenkung (-120m, braun) nach Fairbanks (1989)

?: Diskutierte Eisschildrekonstruktion

o Kontinentaler StiBwasserzufluss

NP: Nordpol

Abb. 9: Anpassung des regionalen Modells an glaziale Randbedingungen: Pfeile symbolisieren den
Nordatlantikeinstrom (PD+1 psu, -2°C), Atmosphirenantrieb (LGMN; Lohmann u. Lorenz 2000) und
kontinentale StiBwasserzufliisse; Reliefglobus mit 1° Auflésung nach ETOPO1 (Amante u. Eakins 2009)

Die sieben Parameter des Atmosphérenantriebes (Abschnitt 2.3.3) stammen aus einem
Datensatz des globalen Atmosphdrenmodells (AGCM) MPI ECHAM3/T42L19
(Roeckner et al. 1992). Dieses besitzt eine rdumliche horizontale Auflosung mit 128x64
Gitterboxen verteilt (2,8° Kantenlinge respektive) auf einem Gauss-Kriiger-
Koordinatensystem (Roeckner et al. 1992). Durch Modifikation der Eingabeparameter
und Randbedingungen, wie Anpassung der Orbitalparameter nach der Milankovic-
Theorie, CO,-Konzentration (200 parts per million in volume, ppm,), Meeresspiegelab-
senkung und Orographie werden die Rahmenbedingungen fiir die glaziale Atmosphére
(Lohmann u. Lorenz 2000) gesetzt. In den Randbedingungen beziiglich der Erdoberfli-
che wird die Eisschildrekonstruktion nach Peltier (1994) verwendet, die in einer aktuel-
len Version (ICE-5G: Global glacial isostasy and the surface of the ice-age earth; Pel-
tier, 2004) die Absenz eines Eisschildes in der Ostsibirischen Schelfregion beriicksich-
tigt. Die Daten fiir Meeresoberflachentemperatur, -eisbedeckung sowie Albedo wurden
von CLIMAP (,,Climate: Long range Investigation, Mapping, And Prediction®, 1976;
1981) anhand von Foraminiferensignalen rekonstruiert (Abb. 1, Abb. 70). Mit einer
zusitzlichen Temperaturreduzierung um -3°C in den Tropen (30°S-30°N) fiihrt dies

innerhalb einer Sensitivitdtsstudie zu einer besseren Ubereinstimmung mariner und ter-
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restrischer Proxy-Daten (Lohmann u. Lorenz 2000). Eine genauere Beschreibung der
Parameterkonfiguration ist bei Lohmann u. Lorenz (2000) nachzulesen. Der Atmosphé-
renantrieb ist auf Tageswerte aufgelost und wird in einem iterativen Zyklus mit einer

Periodizitit von 15 Jahren wiederholt.

Die Morphologie des glazialen Ozeans wird hauptsédchlich durch die Umverteilung von
Wassermassen bestimmt. Einerseits erfordert die Akkumulation von Eis im Inland eine
Meeresspiegelabsenkung von -120 m (Fairbanks 1989; Peltier u. Fairbanks 2006), ande-
rerseits verdndert die Verbreitung der Eisschilde das nordhemisphérische Erscheinungs-
bild (Abb. 5). Beide Anpassungen werden an der rezenten Land/See-Maske ETOPOS
(1988) umgesetzt.

Durch die Umverteilung des SiiBwassers wird eine zusitzliche homogene Salzgehalts-
erhohung von +1 psu (practical salinity unit) gegeniiber den Initialbedingungen im Oze-
an und dem Einstrom des Nordatlantiks notwendig (Romanova et al. 2004). Um der
zusitzlichen Reduzierung der tropischen Meeresoberflichentemperaturen Rechnung zu
tragen, wird dem vordefinierten Temperaturfluss an der siidlichen Randbegrenzung eine
Temperaturerniedrigung von -2°C angerechnet. Die vordefinierte Wellenausbreitung
(Stromfunktion) des Nordatlantikeinstroms folgt den rezenten Klimatologien, da fiir die
Sensitivitidt der meridionalen Umwilzung im Modell weniger der Impuls als Salzgehalte

und Temperaturen entscheidend sind (Gong 2009).

Der eiszeitliche arktische SiiBwasserzufluss (Abschnitt 3.1.4) entspricht etwa der Hélfte
des heutigen jdhrlichen Budgets von 3.300km’/a (Aagaard u. Carmack 1989). Zum
Ausgleich der Salzgehaltsbilanz dieser und nachfolgender Modellexperimente folgt die
Anpassung des Salzflusses gegenwirtigen Klimatologien. Das im nachfolgenden Ab-
schnitt 3.1.3 erlduterte Modellexperiment untersucht die Salzgehaltsdrift ohne Annihe-
rung an Observationsdaten. Eine vorausgehende Version des Standardlaufes (Gong
2009) ist in dieser Arbeit um verschiedene Konfigurationen erweitert worden (Ab-

schnitt 4.2), die im Folgenden aufgelistet sind:
e Verldngerung der modellinternen Laufzeit von ca. 60—80 Jahre auf 100 Jahre

e Authebung initialer Meereisparameter (zonale und meridionale Meereisdrift-
komponente, Schneeauflage, Meereismichtigkeit, Meereiskonzentration werden

auf Null gesetzt)
¢ Limitierung der Schneeakkumulation iiber Meereis

e Reevaluierung des glazialen arktischen StiBwasserbudgets (Abschnitt 3.1.4)
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e Reinterpolation, Translation und Rotation der atmosphirischen Antriebsdaten

anhand einer Land/See-Maske
e Anpassung der Ozeantopographie.

Zur Initialisierung des Modells wird der Datensatz einer rezenten Klimatologie verwen-
det. Innerhalb einer Einschwingphase von 30 Jahren wird die gesamte Wassermasse der
oberen arktischen Ozeanschicht (0—1000 m) ausgetauscht (Karcher u. Oberhuber 2002).
Im aktuellen Standardlauf betrigt die Laufzeit 100 Modelljahre, in denen die letzten 30
Jahre zur Auswertung herangezogen werden. Um mogliche artifizielle Beitrdge der ini-
tialen Meereisbedingungen zu unterbinden, wurden alle Meereisparameter auf Null ge-

setzt.

Die zusitzliche Beriicksichtigung einer Schneeauflage im Modell veridndert das FEis-
wachstum durch reduzierte Warmeleitfahigkeit und erhohter Albedo gegeniiber Eis. Als
Quelle werden Niederschlagsraten P,, unter 0°C Atmosphérentemperatur definiert, die
tiber einer eisbedeckten Modellgitterzelle niedergehen. Die Schneeauflage bewegt sich
mit der Geschwindigkeit u des Meereises. Als Senke bewirken solare Einstrahlung und
Werte oberhalb der Gefrierpunkttemperatur ein thermodynamisches Schmelzen der
Schneeauflage. Wihrend gegenwirtig die Schneeauflage in den Sommermonaten voll-
standig schmilzt, limitiert ein eingefiihrter Schwellenwert von maximal 10m Schnee-
auflage die positive Bilanz innerhalb der glazialen Modellldufe. In der Realitéit wiirde

die Winddrift eine Verteilung des Schnees bewirken.

In der Natur wird ein gelegentliches Fluten von juvenilem Meereis durch Schneeauflast

beobachtet, wodurch ein negativer Freibord entsteht (Abb. 10).

o] oberflache AR ] Tis 7% % x %

o Pu hq hi]

Abb. 10: Genese meteorischen Meereises nach dem Archimedischen Prinzip; Abkiirzungen siehe Text

Danach wird dem Archimedischen Prinzip entsprechend eine Konversion von Schnee

zu meteorischem Eis eingefiihrt (siehe z.B. Fischer 1995):
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_ pihi +pshs
P

h, (3.1.2.1)

Sobald die durch Schnee (p,h;) und Meereis (p;h;) verdringte Wassersidule h,; michtiger

als die Eisdicke A; ist, wird h; = h,y nivelliert und die Schneedecke anteilig reduziert:

Ah, = (1, +h, )% (3.12.2)

s

Somit wird Schnee unterhalb der Wasserlinie auf Meeresspiegelniveau gesetzt. Norma-
lerweise tritt solch ein Flutungseffekt im Initialstadium der Meereisbildung auf und
wird fiir die Arktisregion mit Eismichtigkeiten mehrerer Meter und relativ geringer
Schneeauflage selten beobachtet (Harder 1996). Die Limitierung der Schneeauflage

reduziert somit auch die Genese meteorischen Eises.

Als Antrieb bendtigen das Ozean- und Meereismodul vorgeschriebene Atmosphérenda-
ten. Falls die raumliche Auflosung zwischen Antrieb und Modell stark voneinander ab-
weichen (in diesem Fall 2,8° und 0,25° respektive), kann dies zu Inkonsistenzen beider
Topographien fithren. Daher werden hier anhand einer vorgegebenen glazialen
Land/See-Maske Atmosphirenfelder iiber Land nicht beriicksichtigt und die iibrigen
Daten nach einer Gauss’schen Wahrscheinlichkeitskurve auf die Ozeanpunkte interpo-
liert (Interpolationsradius: 250km). Danach findet die Translation und Rotation des At-

mosphirengitters auf das Ozean/Meereis-Gitter statt.

In einem letzten Schritt wurde die Modelltopographie an die Rekonstruktion der Eis-
schildgrenzen (Ehlers u. Gibbard 2007) angepasst. Hierzu wurde die Framstralle ver-
breitert, das Kanadische Archipel sowie die HudsonstraBe durch Landzellen ersetzt und
der Firoer-Shetland-Kanal (Schwellentiefe ~850m) fiir den Nordatlantikeinstrom ge-
offnet (Abb. 9). Die vorgenommenen Modellkonfigurationen gelten in gleicher Weise

fiir die nachfolgenden Sensitivitétsstudien.

3.1.3 Studie der Salzgehaltsdrift (sens_sal)

Zur Darstellung einer realistischen Salzgehaltskonzentration verhindert ein Zuriickset-
zen des Oberfldachensalzgehaltes (~10 m Meerestiefe) in Richtung einer mittleren jédhrli-
chen Klimatologie (Levitus u. Boyer 1994; Levitus et al. 1994; NSIDC 1997) alle 180
Tage eine Klimadrift des Modells (Kauker et al. 2003). Die Salzbilanz wird zusétzlich

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

Hierbei ist die Rate R, (1/(180 Tage)) als Wichtung des Terms zu verstehen ist (Zhang
et al. 1998). Innerhalb einer Vergleichsstudie von NAOSIM mit anderen arktischen
Ozean/Meereis-Modellen (Variation von R; liegt zwischen 1/120 bis 1/1.800 bzw. frei-
em Salzfluss) orientiert sich dieses relativ eng an den vorgegebenen Klimatologien

(Steele et al. 2001).

Durch den Mangel an verldsslichen Daten beziiglich eines glazialen Klimas wird hier
auf rezente Salzgehaltsfelder zuriickgegriffen. Um den Einfluss eines rezenten ,,Salzge-
halts-restorings* auf den glazialen Standardlauf abschitzen zu konnen, wird in diesem
Modellexperiment die Rate auf 20 Jahre (R,=1/7.200) erhoht, und damit ein ,,freier*

Salzfluss simuliert.

3.1.4 SiuBwasserstudie (sens_L)

Die gesamte kontinentale arktische SiiBwasserbilanz setzt sich aus Oberfldchenabfluss,
Basisabfluss und Abfluss des Zwischenwassers (,,interflow‘‘) unterhalb der Oberfldche
zusammen. Der Anteil des Zwischenwassers — hauptsidchlich durch die Gefrier-Tau-
Zyklen der aktiven Bodenschicht angetrieben — und des Grundwasserstroms an der Ge-
samtbilanz verringert sich durch die Immobilisation in Permafrostbdden. Dieser Anteil
ist nur ungenau quantifizierbar, wird aber um mehrere GroB3enordnungen geringer als
der Oberfldchenabfluss geschitzt und findet in hydrologischen Modellen kaum Beriick-
sichtigung (Grabs et al. 2000). Zur Aufrechterhaltung der SiiBwasserbilanz werden die
groften arktischen Fliisse in NAOSIM als negativer Beitrag zum Salzgehalt interpre-
tiert. Es folgt eine Beschreibung der in dieser Arbeit evaluierten SiiBwasserzuldufe des

glazialen Standardlaufs (Igm_std, Tabelle 2).
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Tabelle 2: Arktische Zufliisse — Ausgangsbedingungen fiir LGM und summierter Oberfldchenabfluss
unterschiedlicher Einzugsgebiete eines Atmosphidrenmodells (ECHAM3)

.. 3 LGM-Zufluss
Siifwasserquelle ECHAM3 (km/a) (km/a)**
Mackenzie 0 287%2/3
Kolyma® 128

4

Indigirka 65 59/3
Paldokanal Lena/Yana 303 532/2
Olenek 36/2
Khatanga 88/2
Palidoabfluss Voronin-Trog (Ob, Jenissej, Pechora,

. . b 125 630
Pyasina, Taimyra)
Sev. Dvina _
diffuser Eintrag 532
Zufluss X 1.082 1.829

*Kleiber u. Niessen (1999); *Sidorchuk et al. (2000, 2008); “Carmack (2000); ‘Gordeev (2000)

Durch die Absenkung des Meeresspiegels (-120 m; Fairbanks 1989), bedingt durch den
Aufbau des Nordamerikanischen (Dyke et al. 2002), Eurasischen (Svendsen et al. 2004)
und Inuit-Eisschildes (England et al. 2006) konnen einerseits Flussldufe abgelenkt oder
unterbrochen, andererseits der Miindungsbereich durch Meeresspiegelabsenkung nord-
wirts verlagert werden. Hiervon sind vor allem flach auslaufende Schelfgebiete betrof-
fen (Abb. 9), die am Arktischen Ozean eine anteilige Fliche von 52,9% besitzen (Ja-
kobsson 2002). Fiir die Fliisse Ob und Jenissej verldangert sich der Flusslauf bis in die
exponierten Schelfgebiete der Karasee, wo diese konvergieren und durch die Siidgrenze
des Eisschildes abgelenkt ostwirts in den Ozean flieBen (Mangerud et al. 2004; Stein et
al. 2002; Svendsen et al. 2004; Dittmers et al. 2008). Die Miindung des Ob/Jenissej-
Paldokanals (andere Zuldufe der Barents und Karasee bleiben unberiicksichtigt) ent-
spricht, westlich von Severnaya Zemlya, dem Voronin-Trog. Als Alternativ-Hypothese
wird von einem knappen Eisschild iiber der nordlichen Karasee bis hin zur Taimyr-
Halbinsel ausgegangen (Alexanderson et al. 2001, 2002). Dies hitte zumindest eine
zeitweilige Blockade und die Formierung von Eisstauseen in den Flusstilern zur Folge
gehabt (Mangerud et al. 2004; Polyak et al. 2002, 2008). Fiir die LGM-Zeitscheibe zeigt
sich nach Vogt u. Knies (2008) eine drastische Reduktion des Smektitanteils fiir Sedi-
mente aus dem Eurasischen Becken. Hierfiir war moglicherweise eine Unterbrechung
des Transportweges aus dem Liefergebiet des flutbasalthaltigen Putorana-Plateaus ver-

antwortlich.

Innerhalb der damals eisfreien, exponierten Laptewsee wurden anhand hochauflésender

seismischer Profile Paldokanile zu den Flusskomplexen Anabar/Khatanga, Olenek und
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Lena/Jana identifiziert, die auf einen konstanten Eintrag wihrend MIS 2 (24—-12ka BP)
deuten (Kleiber u. Niessen 1999, 2000; Kleiber et al. 2001).

Der SiiBwassereintritt der ostsibirischen Region und der Beaufortsee wird durch die
Fliisse Indigirka und Kolyma, respektive Mackenzie gespeist. Durch den relativ ausge-
diinnten Eisschild des Kanadischen Archipels (Lambeck et al. 2002) und der Landbrii-
cke an der Beringstrae ist der Mackenzie die einzige bedeutende SiiBwasserquelle fiir
die Westarktis (Martinson u. Pitman 2007). Alkama et al. (2008) haben innerhalb einer
Modellstudie den GesamtsiiBwasserbeitrag unter LGM-Bedingungen auf ~2.000km*/a
geschitzt, was 50-60% heutiger Zuflussmengen (4.270 km?/a nach Carmack 2000;
3.300km’/a nach Aagaard u. Carmack 1989) entspricht. Das Modell beriicksichtigt ei-
nen Gesamtzufluss von ca. 1.800 km®/a. Der Wassermassenzufluss entspricht etwa dem
rezenten Wasserimport der Beringstrale (1670 km?/a, Aagaard u. Carmack 1989). Trotz
des kalt-ariden, glazialen Klimas wird fiir den Fluss Kolyma eine erhohte SiiBwasserzu-
fuhr (rezent: 128km®/a; Carmack 2000) angenommen, weil durch die nordwiértige Re-

zession der Kiistenlinie dessen Einzugsgebiet stark expandierte (Alkama et al. 2006).

Zur Veranschaulichung der SiiBwasserbilanz wurde der summierte Oberfldchenabfluss
des Atmosphirenmodells ECHAM3 approximiert (Tabelle 2). Der gesamte kontinentale
Oberfldchenabfluss der Einzugsgebiete (1.082 km?/a) fiir das Nordpolarmeer, ist mit der
in dieser Arbeit zugrunde gelegten Bilanz (1.829km’/a) vergleichbar. Durch den Ein-
fluss feuchtetragender Luftmassen iiber dem nordlichen Pazifikraum wurde fiir das Ein-

zugsgebiet ,,Kolyma“ der hochste Oberfldchenabfluss kalkuliert.

Die Verbreitung mehrjahriger Permafrostboden (rezente Verbreitung sieche Brown et al.
1997, Oberflichenabflusskoeffizient 0,8-0,9) in arktischen Einzugsgebieten sowie die
zeitliche Verzogerung gesteigerter Frithjahresschmelzen bewirken drastische Schwan-
kungen in der Durchflussmenge (Sidorchuk et al. 2000, 2008). Innerhalb des arktischen
Sommers (Mai-September) finden etwa 80% des gegenwirtigen Abflusses statt, der
jeweils anteilig an der Jahresbilanz der einzelnen Fliisse gewichtet wird (Abb. 11; Gor-

deev 2000; Grabs et al. 2000).
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Abb. 11: Wichtung des Gesamtabflusses fiir arktische Zufliisse (Variabilitét fiir sibirische Fliisse nach
Gordeev 2000).

Hierbei wird auf die intraannuale Variabilitit sibirischer Fliisse nach Gordeev (2000)
zuriickgegriffen, da deren Einzugsgebiete durch kontinuierliche und/oder saisonale
Permafrostboden ausgezeichnet sind und damit glazialen Bedingungen am néchsten
kommen. Kontinentalzufliisse auB8erhalb des arktischen Sommers werden auf Null ge-
setzt. Selbst fiir kleinere rezente Zulédufe ist ein, durch Zufrieren der Flussmiindung ver-
ursachtes temporires Versiegen des Zulaufes zu beobachten (Prange 2003). Die Was-
sertemperatur (0°C) wird saisonal nicht variiert, da hierzu Paldodaten fehlen. Jedoch
kann davon ausgegangen werden, dass die Wirmezufuhr fiir die groBskalige Dynamik
von Ozean und Meereis kaum eine Rolle spielt (Prange 2003). Lediglich die Friihjahres-
schmelze des Eises im Miindungsbereich groBer Fliisse wird durch den Wirmetransport

beschleunigt (Bareiss et al. 1999).

Die Sensitivitdtsstudie orientiert sich an prominenten SiiBwasserereignissen der Klima-
geschichte (Andrews u. Dunhill 2004; Fisher et al. 2002; Jones u. Bigg 2008a, b; Peltier
2005; Peltier et al. 2006; Tarasov u. Peltier 2005). Hierbei wird einer spontanen Siif3-
wasseranomalie an der Laptewsee-Schelfkante (Bglling-Allergd, 13ka BP; Spielhagen
et al. 2005) entsprechend, ein konstanter Beitrag von 0,1 Sv der Lena-Wassermassen-
bilanz addiert. Der zusitzliche Einstrom entspricht einem Meeresspiegelanstieg von
~0,87 cm/a, wihrend der gesamte Gronldndische Eisschild zum Vergleich einem Mee-

resspiegeldquivalent von 7m entspricht (Peltier et al. 2006).
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Um den Effekt der SiiBwasserstudie von der internen Modellvariabilitét isolieren zu
konnen, wird ein zweiseitiger t-Test (Student-Test) angewandt. Es bestehen 58 Frei-
heitsgrade @ bei einem angewandten Signifikanzniveau von 95% (Irrtumswahrschein-
lichkeit a=0,05). Die dargestellten PriifgroBen (Abschnitt 4.3.2) werden als normalver-
teilt angenommen. Damit soll sichergestellt werden, dass auch geringe Anderungen be-

ziiglich der Studie von modellinternen Anomalien unterschieden werden.

3.1.5 Verjungung der FramstraBe (sens_Fram)

Die maximale pleistozdne Expansion der nordhemisphirischen Eisschilde erreichte
wihrend der spiten Saale-Eiszeit (160—130ka BP) ihren Hohepunkt (Abb. 12; Ehlers u.
Gibbard 2007; Svendsen et al. 2004).

Abb. 12: Nordhemisphirische Eisschilde zum pleistozidnen glazialen Maximum (Spdte Saale-Eiszeit,
ca. 160-130ka vor heute, Ehlers u. Gibbard 2007) — Sedimentdaten der Kernlokation ODP 910 (Ocean
Drilling Program; 556,5 m Wassertiefe) stehen im Widerspruch mit einem Jermak-Plateau-Eisschild
(Flower 1997; Knies et al. 2007)

Svendsen et al. (2004) gehen zusitzlich, anders als zum letzten glazialen Maximum,
von einer Vereisung des Jermak-Plateaus aus. Marine Daten der Kernlokation ODP
(Ocean Drilling Program) 910, reprisentativ fiir die letzten 650-800ka, zeigen jedoch
keine Uberkonsolidierung des Sediments durch Auflast eines Eisschildes (Flower 1997,
Knies et al. 2007).
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In diesem Experiment wird die Sensitivitit einer verjiingten Framstrae fiir einen gla-
zialen Arktischen Ozean untersucht. Hierzu wird das submarine Jermak-Plateau
(>500 m unterhalb der Meeresoberflidche) auf Meeresspiegelniveau erhoht und somit der
duBeren Beckenform des Modells hinzugefiigt. Damit verengt sich die Framstralle (re-

zente Breite >400km) auf eine ~190km breite Ozeanpassage (Abb. 12).

3.1.6 Studie des Atmospharenantriebes (sens_LGMG)

Die globale Oberflichentemperaturkonstruktion nach CLIMAP (1976, 1981) geht von
einer saisonalen Meereisexpansion bis 45°N in den Atlantik aus. Aktuelle Multiproxy-
Rekonstruktionen fiir den Nordatlantischen Ozean (de Vernal et al. 2005, 2006; Kucera
et al. 2005; Meland et al. 2005; Ngrgaard-Pedersen et al. 2003; Paul u. Schifer-Neth
2003; Pflaumann et al. 2003; Weinelt et al. 2003) und global (MARGO 2009), zeigen
dagegen hohere Meeresoberflichentemperaturen mit einer reduzierten Meereisaus-

dehnung im Nordatlantikraum an (Abb. 13).
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Abb. 13: 30-jdhriges Mittel atmosphérischer Temperaturfelder (°C) 2m iiber der Oberfldche (50-90°N);
(a): Temperaturfelder fiir std_lgm (LGMN); (b): Temperaturanomalien (LGMN-LGMG) fiir sens_LGMG
(Daten entnommen von Lohmann u. Lorenz 2000; Romanova et al. 2004)

In einer Studie von Romanova et al. (2004) wird die Oberfldchentemperaturrekonstruk-
tion von Weinelt et al. (1996) und GLAMAP 2000 (Glacial Atlantic Ocean Mapping,
Paul u. Schifer-Neth 2003) verwendet, um damit ein hybridgekoppeltes (Atmosphére-
Ozean-Kopplung) Klimamodell zu forcieren. Im Vergleich beider Studien ist das 30-

jdhrige Mittel der atmosphirischen Windfelder in Abb. 14 dargestellt.
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Abb. 14: 30-jahriges Mittel atmosphérischer Windfelder (m/s) 10m iiber der Oberfliache (50-90°N); (a):
Windfelder fiir std_lgm (LGMN); (b): Windfelder fiir sens_LGMG (Daten entnommen von Lohmann u.
Lorenz 2000; Romanova et al. 2004)

Der daraus gewonnene Atmosphirendatensatz (kurz ,,LGMG*) wird als Sensitivitits-
studie fiir NAOSIM verwendet. Wie schon in Abschnitt 3.1.2 beschrieben, wird auch
dieser Datensatz auf das regionale NAOSIM-Modellgitter iibersetzt.

3.2 Berechnung des Meereisexports

In Abschnitt 4.4.2 findet ein Vergleich der Meereisexportraten einzelner Modellstudien

statt. Die Meereisexportrate berechnet sich wie folgt:

aa—‘t/ = £V(x)D(X)A(X)dx (3.1.6.1)
Wird die Meereisméchtigkeit D(x) mit der Meereiskonzentration A(x) multipliziert, so
berechnet man die mittlere Meereisdicke. Zusammen mit der meridionalen Geschwin-
digkeitskomponente der Meereisdrift v(x) entlang der Trennlinie L, erhdlt man die
Meereisexportrate. Diese wird jeweils fiir die FramstraB3e (80°N) und Déanemarkstraf3e

(65°N) berechnet (Abschnitt 4.4.2).

3.3 Geologischer Datenvergleich

Zur Modelleinschidtzung wird ein Vergleich mit geologischen Eisdriftdaten angestrebt.
Obwohl in dieser Arbeit keine direkte Bearbeitung oder statistische Analyse geologi-
scher Materialien stattfand, wird zum besseren Verstidndnis der nachfolgenden Diskus-

sion eine kurze Beschreibung der Proxies angefiigt.
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Eisformation und -drift leisten einen wichtigen Beitrag zum Transport kontinentaler
Schelf- und Kiistensedimente in den zentralarktischen Ozean und in die Gronldndische
See (Niirnberg et al. 1994). Der Transportprozess wird durch mehrere Schritte bedingt.
Zuerst ist die Lieferung der Sedimente zu den Schelfgebieten von Zufliissen und Kiiste-
nerosien abhdngig. Dort findet die Inkorporation des Sedimentes entweder durch
Grundberiihrung des Eises oder durch Anfrierprozesse der sedimentbeladenen Suspen-
sion statt. Das Meereis wird in den zentralarktischen Ozean exportiert oder kann in der
Quellregion als saisonales Eis stagnieren. Auf dem Transportpfad verliert das Meereis
einen Teil seiner Sedimentfracht, bis es letztendlich vollstindig im Zielgebiet schmilzt.
Wiihrend des Transportes fithren Ablationsprozesse an der Eisoberfliche im Sommer
und basale Gefrierprozesse im Winter dazu, dass das eingeschlossene Sediment an die
Eisoberfliche migriert (Macdonald et al. 2005). Neben dem Meereistransport spielt in
der vergangenen Klimageschichte auch die Verfrachtung eisbergtransportierten Materi-

als (IRD) eine Rolle.

Innerhalb einer umfangreichen Datenaquirierung wurde primédr Sedimentmaterial
(310 Proben) aus arktisch flachmarinen Schelfgebieten, Gletschermorinen, Fjorden und
Archipelkanilen mit terrigen eingetragenen Ablagerungen untersucht (Darby u. Bischof
1996). Diese wurden in unterschiedliche KorngroBenklassen separiert und die Grobfrak-
tion (63-250um und >250um) hinsichtlich des lithischen und mineralischen Inhalts
analysiert. Neben der petrographischen Untersuchung des Grobfraktionskomposits
>250 um, wurde der Anteil 63-250um geochemisch nach Metalloxidspezies (TiO,,
FeO, MnO, MgO, SiO,, Al,03, Cr;03, ZnO, V,03, CaO, Nb,0O3, TaO) untersucht. In
Kombination dieser Datensitze mit einer Cluster-Analyse lassen sich charakteristische,
sedimentbezogene Herkunftsgebiete unterscheiden. Auf dieser Datenbasis aufbauend,
wurde in darauffolgenden Untersuchungen (Bischof u. Darby 1997; Darby et al. 2002;
Darby u. Bischof 2004; Darby 2003; Darby u. Zimmerman 2008) der Bezug des Sedi-
mentmaterials arktischer Bohrkerne zu ihren Liefergebieten hergestellt. Anhand einer
Diskriminanz-Funktions-Analyse (DFA) wird das ,,Mischsignal® innerhalb definierter
Sedimentproben mit einem konservativen Entscheidungskriterium (>95% Konfidenzni-
veau) statistisch abgesichert unterschiedlichen Herkunftsgebieten zugeordnet. Unter zu
Hilfenahme mehrerer Sedimentbohrkerne (Darby et al. 2002) kann entlang eines Tran-

sekts tiber das Ozeanbecken bis hin zur Framstraf3e die Eisdrift nachvollzogen werden.

Analysiertes Datenmaterial der Kernstation PS1230 (1.235m Wassertiefe; 78,9°N;

4,8°W; Darby et al. 2002; Darby u. Zimmermann 2008) aus der Framstrale stammend,
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steht fiir einen Vergleich zur Verfiigung (mit freundlicher Genehmigung von Darby
DA). Wie fast alle Sedimentkerne der Arktis, hat auch der Schliisselkern an der
Framstrale geringe Sedimentationsraten von ~1cm/ka (Darby et al. 2002; Darby u.
Zimmerman 2008). Neunzig Prozent des heutigen Meereises passiert die Framstral3e
zwischen 0—-10°W (Vinje et al. 1998) und entspricht der einzigen Verbindung mit dem

Européischen Nordmeer zum LGM.
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4 Ergebnisse

4.1 Rezente Bedingungen

Die Hydrographie des Kontrollaufs (ctrl_run) ist in Abb. 15 dargestellt. Sie zeigt, wie
die allgemeinen Stromungsmuster des Arktischen Ozeans sowie des nordlichen Nordat-
lantikraums wiedergegeben werden: Im amerasischen Becken bildet sich ein windge-
triebener, antizyklonaler Beaufortwirbel aus, der in die Transpolardrift iibergeht und via
Framstrale das Nordpolarmeer passiert. Ein dhnliches Verhalten zeigt die Meereisdrift

(Abb. 20, Abb. 21).

Demgegeniiber rotiert das arktische Zwischenschichtwasser (ab ca. 800 m Tiefe) und
Tiefenwasser (nicht dargestellt) gegen den Uhrzeigersinn. Der Einstrom von Oberfla-
chenwasser durch die, im Modell geschlossene Beringstrale kann nicht wiedergegeben
werden. Der Arktische Ozean besteht an der Oberfliche aus einer salzarmen Deck-
schicht (31-32psu) nahe der Gefriertemperatur (Abb. 16). Die Halokline befindet sich
in ~100m Tiefe und nihert sich danach einem Schwellenwert von ~35 psu an (Abb. 17).

Das atlantische Zwischenschichtwasser ist in 100—1.000 m Tiefe lokalisiert.

Abb. 15: 30-jahriges Mittel der Ozeanstromung (cm/s) in ctrl_run (20-40 m Tiefe)
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Abb. 16: 30-jahriges Mittel der Eigenschaften des Oberflichenwassers (0-20 m Tiefe) in ctrl_run: Tem-
peratur (°C) fiir (a) Winter (DJF) und (b) Sommer (JJA) und Salzgehalt (psu) fiir (¢) Winter (DJF) und (d)

Sommer (JJA)
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Abb. 17: Profilquerschnitt (0-1.000m Wassertiefe) entlang des Modellbreitengrades 5°N (vergleiche
Abb. 18) im ctrl_run fiir das 30-jdhrige Mittel der (a) Temperatur (°C) und des (b) Salzgehaltes (psu)

Von der siidlichen Modellbegrenzung ausgehend, transportiert der Nordatlantikstrom
warmes, salzreiches (Abb. 16) Wasser in die Norwegische See und stromt entlang der
Kiistenlinie Richtung Barentssee. Dort teilen sich die Wassermassen und flielen iiber

die Schelfmeere und durch die Framstrae in das Nordpolarmeer. Den Hauptzugang in
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den Arktischen Ozean findet der Westspitzbergenstrom in einer zentralen Tiefe von
~200m. Anfangs mit 2-3°C Temperatur, kiihlen sich die eingestromten Wassermassen
auf dem Weg durch das Ozeanbecken ab. Im Europdischen Nordmeer bildet sich der
typische zyklonale Gronland- und Islandwirbel aus, wodurch kalt-salziges Tiefenwasser

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

Der Ostgronlandstrom verfrachtet in Frithjahr und Herbst relativ siiles, kaltes Wasser
(Abb. 16) sowie Meereis (Abb. 20, Abb. 21) siidwirts via Dianemarkstral3e bis an die
Stidspitze Gronlands. Westlich davon folgt der Labradorstrom der ostkanadischen Kiiste

sudwarts.

Abb. 18: 30-jahriges Mittel (ctrl_run) der (a) Meereiskonzentration (100%) im Friithling (MAM) und (b)
30-jahrig gemittelte saisonale Standardabweichung (100%) der Meereiskonzentration

Die Meereisexpansion variiert im Jahresgang maximal in der Barents-, Kara- und
Tschuktschensee, wihrend siidlich von 80°N vor allem in der Baffinbucht und an der
Ostkiiste Gronlands ein saisonales Aufkommen von Meereis vorliegt (Abb. 18b). Nach
Erreichen der minimalen Meereisausdehnung im September des mittleren Modelljahres
regeneriert sich das Meereis zuerst in den arktischen Schelfmeeren und der Baffinbucht.
Erst im Friihjahr erreicht die Meereisausdehnung kurzzeitig auch die siidliche Barents-
und Labradorsee. Offenwasserfldchen im zentralarktischen Ozean, in denen das Meereis
Michtigkeiten von 3m {iibersteigt, sind seltener. Hier bildet sich eine stabile Tiefen-
schichtung aus, die im Jahresgang kaum variiert. Dagegen zeigt sich im Friihjahr in der
Labradorsee, siidlich von Island und entlang des Norwegen- bzw. Westspitzber-
genstroms Tiefenkonvektion von 200-2.000 m Michtigkeit. Flachmarine Schelfgebiete,
wie beispielsweise die Barentssee werden bis auf den Meeresgrund durchmischt. Mehr-
jahriges FEis ist vor allem an der Nordkiiste der Kanadischen Inselgruppe sowie Nord-

gronlands mit Eisdicken >8 m zu beobachten (Abb. 19).
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Profil

Abb. 19: 30-jdhriges Mittel der Meereismiachtigkeit (m) in ctrl_run

Maximale Meereisméchtigkeiten sind im topographisch komplexen Kanadischen Ar-
chipel vorzufinden, wo die Eisdrift stagniert und das Eis akkumuliert (Abb. 20,
Abb. 21). Die Meereisdrift folgt dem windgetriebenen Beaufortwirbel und der Transpo-
lardrift. Das Eis bewegt sich wihrend der Winter- (Dezember, Januar, Februar) und
Frithlingsmonate (Mirz, April, Mai), bei hoher Eiskonzentration und -dicke in der Ark-
tis bevorzugt mit den Windfeldern. Durch Zunahme der Eiskonzentration und

-michtigkeit erreicht die Eishirte in der zentralen Arktis 60—80 kN/m (Abb. 22).
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Abb. 20: 30-jdhriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in ctrl_run im Friithling (MAM); dargestellt ist die
Eisdrift bei einer Meereiskonzentration >10%

Abb. 21: 30-jdhriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in ctrl_run im Herbst (SON); dargestellt ist die Eis-
drift bei einer Meereiskonzentration >10%
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Abb. 22: 30-jahriges Mittel der Eishdrte (N/m) in ctrl_run (a) im Frithling (MAM) und (b) im Herbst
(SON)

Dagegen beschreibt die Eisdrift innerhalb der Sommer- (Juni, Juli, August) und
Herbstmonate (September, Oktober, November) eine kleinrdumig ausgeprigte
Variabilitdt und orientiert sich stirker am Ozeanschub. Hier reduziert sich die Eishirte
in weiten Teilen der Arktis auf ~1.000 N/m. Nur im Bereich perennialen Meereises mit
geringen Abweichungen der Meereisbedeckung (Abb. 18) sind bedeutsame Eishirten zu
erwarten. Liefergebiete des Meereises (hier dargestellt als dynamisches Eiswachstum)
sind im langjdhrigen Mittel vorzugsweise Kara-, Laptew- und Ostsibirische See
(Abb. 23). In der Jahresbilanz wird dort aufgrund thermodynamischen Wachstums mehr
Meereis produziert und exportiert, als schmelzen kann. Importiert wird das Meereis
dagegen in die Ablationsgebiete der Tschuktschensee und entlang des Ostgronland- und
Labradorstroms in das Europdische Nordmeer und Labradorsee mit Maxima bis zu

12 m/a.

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

Die nachfolgenden Ergebnisse sind in ein Unterkapitel der allgemeinen glazialen Kli-
matologie mit dem Fokus auf der Modellkonfiguration und darauffolgend in eine Be-
schreibung des Jahresganges unterteilt. Friithlings- und Herbstsaison repridsentieren in

vereinfachter Form den Jahresgang.

4.2.1 Mittlere glaziale Verhaltnisse unter Einfluss der Modellkonfi-
guration
Die Ergebnisse der Modellkonfiguration sind hier synoptisch anhand einiger Parameter
prasentiert. Die Reduzierung des kontinentalen Oberflichenzuflusses geht einher mit
einer Salzgehaltszunahme der arktischen SiiBwasserschicht auf 33-34psu (Abb. 28).
Die Michtigkeit dieser Schicht reduziert sich auf ~80m (Abb. 24), wodurch relativ
warmes atlantisches Zwischenschichtwasser dessen Platz ersetzt. Unterhalb der Ha-
lokline (~80 m Tiefe) variiert der Salzgehalt kaum (35,4-36 psu). Entlang des Gronland-
Schottland Riickens herrscht eine ausgeprigte Thermo- und Halokline. Die Schmelzre-
gion siidlich von Island weist iiber das Tiefenprofil uniforme Temperaturen und Salzge-

halte auf.
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Abb. 24: Profilquerschnitt (0—1.000m Wassertiefe) entlang des Modellbreitengrades 5°N (vergleiche
Abb. 28) im std_lgm fiir das 30-jdhrige Mittel der (a) Temperatur (°C) und des (b) Salzgehaltes (psu)

Framstralie

Entlang des Féroer-Shetland-Kanals vollzieht sich der Austausch von Wassermassen an
Oberfliche und im Zwischenschichtwasser (Abb. 25, Abb. 26). Dadurch advehiert
Wirme und Salz nordatlantischer Wassermassen iiber das Europdische Nordmeer in
Richtung Nordpolarmeer, wihrend kalt-siiBes Wasser die Didnemark-Strafle verldsst. Ein
Grofteil der Wassermasse, die als Nordatlantikstrom nordwirts flief3t, wird durch einen
dislokalisierten Gronlandwirbel in die zentrale GIN See abgelenkt. Ein geringfiigiger
Anteil flieBt als Westspitzbergenstrom bis zur Framstrale und trifft dort auf den Ost-

gronlandstrom. Entlang der Barentssee-Schelfkante kiihlt das salzhaltige Wasser ab und
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trigt zur Formation von Tiefenwasser bei. Die StiBwasseranomalie aufgrund der Meer-
eisschmelze befindet sich an die Ostkiiste Labradors und siidlich von Grénland respek-
tive Island (Abb. 28). Durch Meereistransport an der Schelfkante des Kanadischen Ar-
chipels in Richtung Framstrae (Abb. 27) entstehen Offenwasserflichen. Gleichzeitig
fordert im kiistennahen Bereich des Arktischen Ozeans die Diskriminierung von Salz-

wasser in Meereis und Salzlaugen die vertikale Konvektion.

Abb. 25: 30-jdhriges Mittel der Ozeanstromung (cm/s) in std_lgm (20-40 m Tiefe)
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Abb. 27: 30-jdhriges Mittel der Meereisdrift in std_lgm (cm/s); dargestellt ist die Eisdrift bei einer Meer-
eiskonzentration >10%

Die Eisdrift (1,5-6cm/s) in der Beaufortsee fiihrt entlang eines dislokalisierten Beau-
fortwirbels liber eine schwach ausgeprigte Transpolardrift in das Advektionsareal der
Framstrale. Im westlichen Teil des Europédischen Nordmeeres wird das Meereis entlang

des Ostgronlandstroms transportiert, wihrend sich im Bereich des Nordatlantikein-
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stroms eine rdumlich variable Eisdrift mit dem ozeanischen Stromungsverlauf abzeich-
net. Meereis in der Baffinbucht stagniert oder liegt unterhalb der darstellbaren Eisdrift-
geschwindigkeit. Das Meereis der Laptewsee- und Barentssee-Schelfkante zeichnet sich
durch geringe, diskontinuierliche Driftraten aus, denen eine starke Schwankung der
Meereisdicke folgt. Dadurch sind in diesen Gegenden auch interannual unterschiedliche
Meereisméchtigkeiten zu beobachten (Abb. 31). Die Meereisdicke bildet einen transpo-
laren Gradienten aus und erreicht in manchen Lokationen (nordliche Gronlandkiiste,
nordliche Barents- und Laptewsee-Schelfkante, Baffinbucht) Michtigkeiten >20m
(Abb. 30). Die Meereisdicke in der Baffinbucht-Region steigt in allen glazialen Modell-
versionen kontinuierlich an. Das dynamische Eiswachstum beschreibt (invers zum
thermodynamischen Eiswachstum), solange keine dynamische Deformation und Bil-

dung von Packeisriicken stattfindet, die Transportrate von Meereis in einer bestimmten

Region (Abb. 29).
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Abb. 28: 30-jdhriges Mittel des Salzgehaltes (psu) Abb. 29: 30-jihriges Mittel des dynamischen Eis-
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Im Jahresmittel wird kontinuierlich Meereis, vorzugsweise an den Kiisten des Kanadi-
schen Archipels gebildet und aus der Arktis exportiert. Selbst auf dem Weg quer iiber
das Ozeanbecken findet dynamisches Eiswachstum statt, wodurch maximale Meereisdi-
cken in mehrjdhrigem Eis vor der Framstrae wiederzufinden sind. Dieses wird siidlich
in die Schmelzregionen transportiert, wo es nach dem Schmelzen 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_lgm

Im Europdischen Nordmeer wird Meereis an der Barentssee-Schelfkante und entlang

des Ostgronlandstroms, weiter siidlich in der Nordsee, an der siidwestlichen Islandkiiste

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

4.2.2 Jahresgang des glazialen Standardlaufes

Die jahreszeitliche glaziale Meereisbedeckung der Nordhemisphire wird in std_lgm
anhand der maximalen Verteilung im Herbst und minimalen Expansion im Friihling
abgebildet (Abb. 32, Abb. 33). Zusitzlich beschreibt die mittlere Standardabweichung

beider Jahreszeiten deren saisonale Variabilitédt innerhalb der letzten 30 Modelljahre.

Abb. 32: 30-jahriges Mittel der (a) Meereisbedeckung (100%) und (b) Standardabweichung (100%) in
std_lgm im Herbst (SON)
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Abb. 33: 30-jahriges Mittel der (a) Meereisbedeckung (100%) und (b) Standardabweichung (100%) in
std_lgm im Frithling (MAM)

Wiihrend der Friihlings- und Sommermonate expandieren saisonale Offenwasserfldchen
in der Beaufortsee sowie entlang des Norwegen- und Spitzbergenstroms innerhalb eines
zonalen Gradienten. In den siidlichen Regionen der Baffinbucht destabilisiert sich im
Friihjahr die Meereisbedeckung und an der westgronlidndischen Kiiste der Labradorsee
entstehen eisfreie Fldchen, die im Herbst als Produktionsstitte fiir Meereis dienen. Im
Herbst variiert die Meereisexpansion in einem eng definierten Band entlang der Eis-
schmelzfront, demgegeniiber zeigen Gebiete mit hoher Meereisbedeckung eine hohe
Konstanz. Die Friihlings- und Sommermonate sind geprédgt durch groB3flichige Gebiete
mit variierender Meereiskonzentration. Entsprechend weicht auch die jahreszeitliche

(Abb. 34, Abb. 35) von der mittleren Meereisdrift (Abb. 27) ab.
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Abb. 34: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in std_lgm im Frithling (MAM); dargestellt ist die
Eisdrift bei einer Meereiskonzentration >10%
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Abb. 35: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) in std_Ilgm im Herbst (SON); dargestellt ist die Eis-
drift bei einer Meereiskonzentration >10%

Besonders im arktischen Ozeanbecken variieren Richtung und Magnitude der Eisdrift.
Im Friihling beherrscht, dhnlich dem Jahresmittel, ein dislokalisierter Beaufortwirbel
das Amerasische Becken. Entlang der Haupttrajektorie, von den nordlichen Ausldufern

des Laurentiden-Eisschildes bis zur FramstraBBe driftet das Eis mit ~4—6 cm/s. AuBBerhalb
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des Driftpfades bewegt sich auch Meereis aus dem Liefergebiet der Laptewsee-
Schelfkante und nordlich des Inuit-Eisschildes mit ~1cm/s langsam in Richtung
Framstrae. Dagegen Offnet sich der Beaufortwirbel wihrend der Herbst- und Winter-
monate weitrdumig und lenkt den Transportpfad von Meereis aus der Laptewsee-
Schelfkante um — es rezirkuliert stattdessen im Eurasischen Becken. Die Meereisdrift-
geschwindigkeit reduziert sich in der Arktis auf ~1,5cm/s. Hier zeigt sich die direkte
Auswirkung der Eishirte (Abb. 36) auf die Eisdrift. So unterschreitet die Eishirte im
zentralarktischen Ozean im Jahresverlauf kaum Werte <40kN/m und erreicht vor der

Abbruchkante der Framstraf3e im Herbst Maxima >200 kN/m.
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Abb. 36: 30-jdhriges Mittel der Eishirte (N/m) in std_lgm (a) im Frithling (MAM) und (b) im Herbst
(SON)

AuBerhalb der Arktis bewegt sich ein Teil des Eises entlang des Ostgronlandstroms und
sorgt fiir ganzjidhriges Meereisaufkommen in der Labradorsee. Wihrend der Herbstmo-
nate sorgt neben der generell hohen Eisbedeckung vor allem michtiges Eis an der Da-
nemarkstrale zu einer Erhohung der Eishirte um etwa das Doppelte (Abb. 36). Dies
fiihrt zu einer eingeschriankten Driftgeschwindigkeit innerhalb der GIN See
(~6—-10cm/s) welche nach Passieren der Ddnemarkstrale auf ~20-25cm/s ansteigt. Der
andere Teil driftet gemeinsam mit Meereis aus der Norwegischen See entlang der kalt-
arktischen und warm-nordatlantischen Wasserfront bis an die Siidkiiste Islands. In der
Baffinbucht besitzt die Eishiarte Maxima von >400 kN/m, wodurch die Eisdrift vollstin-

dig zum Erliegen kommt.

Die Temperatur der obersten Wasserschicht (0—20 m Tiefe) variiert im Jahresgang kaum
und liegt nahe an der Gefrierpunkttemperatur (Abb. 37, Abb. 39). Die einzige Wirme-
quelle in der Arktis ist, neben dem Wassermassenaustausch an der Framstraf3e, der mo-

difizierte kontinentale SiiBwasserzufluss.
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Abb. 37: 30-jdhriges Mittel der Meeresoberfld- Abb. 38: 30-jdhriges Mittel der Konvektionstiefe
chentemperatur (°C) 0-20m Tiefe in std_lgm im (m) in std_lgm im Frithling (MAM)

Frithling (MAM)

Die nahezu vollstindig eisbedeckte Arktis isoliert den Wirmeaustausch zwischen Oze-
an und Atmosphire. Salzfliisse (nicht dargestellt) werden hauptsichlich — neben dem
zusitzlichen Salzterm (Abschnitt 3.1.3) — iiber Schmelz- und Gefrierprozesse des Eises
gesteuert. Im Nordatlantikraum bildet sich ein zonaler Temperaturgradient, bedingt
durch den vordefinierten Zustrom warmen Wassers aus dem Golf von Mexiko. Der eis-
bedeckte Ozean bildet eine Thermo- und Halokline aus, die an der Eisschmelzfront in
starke Konvektion iibergeht (Abb. 38, Abb. 40). Wihrend des Friihlings bildet sich in
der Norwegischen See und im Nordatlantik Konvektion bis in Tiefen von ~400-900 m
aus. Im Herbst wird in diesen Gebieten das Wasser bis zum Meeresboden durchmischt
(Abb. 40). An der Kiiste des Kanadischen Archipels, Produktionsstitte des arktischen

Meereises (Abb. 29), werden kalte Salzlaugen in tiefere Wasserschichten verfrachtet.

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

Innerhalb einer Laufzeit von 100 Jahren erreicht die mittlere arktische Meereismichtig-
keit in sens_sal kein Equilibrium. Die Meereisdicke im Nordpolarmeer steigt im be-
trachteten Zeitraum um 2,5 m kontinuierlich auf ~5,5m an. Um die Ergebnisse dieser
Modellstudie sinnvoll diskutieren zu konnen, werden zur Auswertung ausschlielich die
letzten vier Jahre des Modelllaufs herangezogen. Die folgenden Abbildungen (Abb. 41,
Abb. 42, Abb. 43, Abb. 44) beziehen sich auf Anomalien des glazialen Standardlaufes.
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Abb. 41: 30-jihriges Mittel der Salzgehaltsanomalie Abb. 42: 30-jihriges Mittel der Anomalie
(sens_sal — std_lgm) in 0-20 m Tiefe (sens_sal — std_lgm) der Konvektionstiefe (m)

Ein Hauptmerkmal der Studie sens_sal ist das Verschwinden der typischen arktischen
SiiBwasserschicht, sowie die zu beobachtenden hoheren Salzgehalte in der Baffinbucht
und der arktischen Polarfront des Europdischen Nordmeeres (Abb. 41). Dagegen liegen
die Salzgehalte an den Kontinentalzufliissen und den Eisschmelzgebieten 1,5-2 psu un-
terhalb des LGM Standardlaufs. Zum Vergleich sind in Abb. 43 der Salzfluss im glazia-
len Standardlauf den Anomalien der Studie gegeniibergestellt. Negative Salzfliisse be-
deuten eine Verdiinnung des salzhaltigen Meerwassers, positive Werte entstehen durch
Evaporation und durch das Salzresiduum der Meereisformation. Im Ostlichen Nordat-
lantikraum des Standardlaufes besteht, verursacht durch Verdunstung, ein positiver
Salzfluss. Nordlich davon existieren Salzquellen nur in Form von Meereisformation und
positivem ,,Salz-restoring“. Entlang der Meereisschmelze iiber dem Nordatlantik und
der Labradorsee zieht sich ein Band negativer Salzfliisse <-2 psu/m2/a (Abb. 43a). Im
Vergleich mit den Anomalien der Studie, verhindert das Zuriicksetzen des Salzgehaltes
einen positiven Fluss im Amerasischen Becken. Der Effekt von SiiBwasserfahnen im

Miindungsbereich kontinentaler Zufliisse wird durch den zusitzlichen Salzterm mini-
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miert. In der GIN See entstehen die Anomalien vor allem durch die Verschiebung des
zyklonalen Islandwirbels, der kalt-saline Wasser an die Oberfldche transportiert. Ano-
malien an der Schmelzfront des Eises lassen sich vor allem durch die Verschiebung der

Meereisexpansion und dessen Transport erkliren.

Abb. 43: 30-jihriges Mittel der Salzgehaltsfliisse (psu/m*a) fiir (a) std_lgm und (b) Anomalie
(sens_sal — std_lgm)

Wird der Oberflichensalzgehalt im Arktischen Ozean nicht an rezente Observationsda-
ten gebunden, so verschwindet die arktische StiBwasserschicht (Abb. 44a). Dies fiihrt zu
einer Aufhebung der stratifizierten Wassersdaule und Konvektionsprozesse finden statt.
Kaltes salzhaltiges Wasser der Meeresoberflidche verteilt sich im Becken und ein homo-

gener Wasserkorper nahe der Gefriertemperatur bildet sich (Abb. 44b).
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Abb. 44: Profilquerschnitt (0—10%10”m Wassertiefe) in sens_sal entlang des Modellbreitengrades 5°N fiir
das 30-jdhrige Mittel der (a) Salzgehaltsanomalie (psu) und (b) Temperaturanomalie (°C)
(sens_sal — std_lgm)

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

resboden statt, auch im Europdischen Nordmeer und in der Baffinbucht sind erhohte
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vertikale Mischungsprozesse zu erkennen. In der Labradorsee und im Irminger Becken
findet aufgrund zusitzlicher StiBwasserfliisse eine Stabilisierung der vertikalen Wasser-

schichtung statt.

4.3.2 Studie von SuBwassereffekten

Zur Diskriminierung des im Allgemeinen sehr gering ausfallenden SiiBwassereffektes
von der modellinternen Variabilitdt wurde fiir die folgenden Abbildungen ein Student
Test angewandt (Abschnitt 3.1.4). In erster Linie fiihrt eine konstant gesteigerte Fluss-

zufuhr zu einem Wirme- und SiiBwassereintrag in das Nordpolarmeer (Abb. 45).
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Abb. 45: 4-jahriges Mittel der (a) Anomalie der Temperatur (°C) (sens_L—std_lgm) und (b) Anomalie
des Salzgehalts (psu) in 0-20m Tiefe; dargestellte Werte entsprechen einem Signifikanzniveau >95%
(to=ss: a=0.05)

Die Dispersion von Salz und Wirme erfolgt vorwiegend im Amundsen- und Nansen-
Becken und entlang der eurasischen Kontinentalschelfkante. Der zusitzliche Impuls
stort den antizyklonalen arktischen Wirbel, wodurch vergleichsweise kalt-siiles Wasser
(siehe aktive Tracer Temperatur und Salzgehalt, Abb. 46) vermehrt entlang des Lomo-
nossowriickens stromt. Dadurch entsteht eine geringe Salz- und Temperaturanomalie an
der Laptewsee-Schelfkante. Die relative Temperatur- und SiiBwasserzunge im Kanadi-
schen Becken wird durch das Stromungsmuster entlang des Tschuktschen-Plateaus und
Northwindriickens gebildet. Ein allgemeiner, wenn auch geringer Riickgang der Salzge-
halte fordert die Meereisformation und damit eine Salzgehaltszunahme im Ozean
(Abb. 47). Der positive Salzgehaltsfluss im Eurasischen Becken ist eine direkte Reakti-

on des ,,Salz-restorings* auf den SiiBwassereintrag (Abschnitt 4.3.1).
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Abb. 46: 4-jahriges Mittel der (a) Anomalie der Temperatur (°C) (sens_L—std_lgm) und (b) Anomalie
des Salzgehalts (psu) in 60-80m Tiefe; dargestellte Werte entsprechen einem Signifikanzniveau >95%
(to=ss; a=0.05)

AuBerhalb des Arktischen Ozeans ist der SiiBwassereffekt nicht direkt abgebildet. Eine
Zunahme der Konvektionstiefe (nicht signifikant) entlang des Irminger Stroms fiihrt zu
Salz- und Temperaturanomalien, geringfiigig erhohten Wassertemperaturen in der stark
isolierten Baffinbucht (Abb. 46) und zu einer Abnahme der barotropen Stromfunktion
sidlich von Gronland (Abb. 48). An der ostsibirischen Schelfkante bedeutet die negati-
ve Stromfunktion eine Schwichung des antizyklonalen Wirbels. Die Meereisparameter

dndern sich in dieser Studie nur geringfiigig und werden hier nicht weiter betrachtet.

O =4 N W s O O N ®

Abb. 47: 4-jahriges Mittel der Anomalie (sens_L — Abb. 48: 4-jahriges Mittel der Anomalie (sens_L —

std_lgm) des Salzgehaltsflusses (psu/m*/a); darge- std_lgm) der barotrophen Stromfunktion (Sv);
stellte Werte entsprechen einem Signifikanzniveau dargestellte Werte entsprechen einem Signifikanz-
>95% (to=s58; « = 0,05) niveau >95% (to=sg; ¢ = 0,05)
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4.3.3 Verjungung der FramstraBBe

Die Framstrale erweist sich als eine wichtige Verbindung zwischen dem Arktischen
Ozean und der GIN See. Eine Verjiingung der Passage hat einen direkten Einfluss auf
die Meereisdrift (Abb. 49). So divergieren die arktischen Meereisstromlinien in Rich-
tung Framstrale und blockieren sich gegenseitig vor dem Durchlass. Die Scherkrifte im
Meereis reduzieren die mittlere Driftgeschwindigkeit in der Arktis auf 0—4cm/s und
offnen den Beaufortwirbel zu einer laminaren Drift. Das Jermak-Plateau blockiert grof3-
rdumig den Eisexport aus den Liefergebieten der nordlichen Barentssee- und Laptew-
see-Schelfkante, wodurch Meereis dynamisch akkumuliert (Abb. 50). Hier werden
Anomalien mit >10m Meereisdicke erreicht. Die verlangsamte Meereisdrift ist eine
direkte Wirkung der Eishirte (Abb. 51) und bewirkt eine relative Zunahme der Eisdicke
entlang der Drifttrajektorien. Dementsprechend wird iiber das Europdische Nordmeer
bis siidlich von Island diinneres Eis transportiert. Dagegen sind in der Ostlichen GIN
See, in der ausschlieBlich lokal gebildetes Meereis existiert, keine Anomalien zu ver-

zeichnen.

Abb. 49: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift Abb. 50: 30-jahriges Mittel der Anomalie der
(cm/s) in sens_Fram; dargestellt ist die Eisdrift bei Meereisdicke (m) (sens_Fram — std_Igm)
einer Meereiskonzentration >10%
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Abb. 51: 30-jahriges Mittel der Eishérte (N/m) in sens_Fram (a) im Frithling (MAM) und (b) im Herbst
(SON)

Der defizitire Meereisexport (Abschnitt 4.4.2, Tabelle 3) fithrt zu einer reduzierten
Meereisprisenz siidlich von Island sowie der Labradorsee und zu positiven Temperatur-
anomalien in Folge verminderter Meereisschmelze (Abb. 52). Auch der Salzgehaltsfluss

stellt eine nordwirtige Verschiebung der Schmelzfront dar (Abb. 53).

Positive Salzgehaltsflussanomalien sind in der FramstraB3e (Abschnitt 4.4) und an der
Schelfkante der Ostsibirischen See lokalisiert, in beiden Regionen bildet sich vermehrt
Meereis. Dagegen verringert sich am Kanadischen Archipel der Salzfluss um

~0.5 psu/m2/a. Dies hat direkten Einfluss auf den ortlichen Salzgehalt (Abb. 54).
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Abb. 52: 30-jahriges Mittel der Anomalie der Abb. 53: 30-jdhriges Mittel der Anomalie des
Temperatur (°C) (sens_Fram — std_lgm) in 0-20 m  Salzgehaltsflusses  (psu/m*a)  (sens_Fram —
Tiefe std_lgm)

Abb. 54: 30-jahriges Mittel der Anomalie des Abb. 55: 30-jdhriges Mittel der Anomalie der
Salzgehalts (psu) (sens_Fram — std_lgm) in 20— Temperatur (°C) (sens_Fram — std_lgm) in 100-
40 m Tiefe 120 m Tiefe

Wihrend das Wasser in der Beaufortsee geringfiigig frischer wird, verursacht die antei-
lige Verschiebung der Meereisformation eine beachtliche Zunahme des Salzgehalts iiber
der Wrangel- und Tschuktschen-Tiefseeebene. Durch Zunahme der Konvektionstiefe
gelangt dort kaltes Wasser in tiefere Wasserhorizonte, das durch den antizyklonalen
arktischen Wirbel verdriftet wird (Abb. 55). In der GIN See sorgen nordwirts vordrin-
gende Wassermassen entlang des Spitzbergenstroms fiir erhohte Konvektionstiefen
(+700m), die zuvor durch den Meereisexport unterdriickt wurden. Dort gelangt nun

salzhaltigeres Wasser an die Oberfldche (Abb. 54).
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4.3.4 Studie des Atmospharenantriebes

Zuerst wird hier auf Verdnderungen hinsichtlich der gesamten Klimatologie eingegan-

gen, anschlieBend steht der Fokus auf dem Jahresgang.

Allgemeine Klimatologie der Atmosphiirenstudie

Gegeniiber dem glazialen Standardlauf weist der Atmosphérenantrieb nach der GLA-
MAP 2000-Rekonstruktion (Paul u. Schifer-Neth 2003) neben Temperatur- und Nie-
derschlagsanomalien auch erhohte Winde auf. Verstiarkte Windfelder (Abb. 14b) geben
den Impuls an die beiden Modellmodule weiter — eine direkte Folge ist der Anstieg der
Meereisdriftgeschwindigkeit. Im zugefrorenen Arktischen Ozean erreichen diese bis zu
2cm/s hohere Driftgeschwindigkeiten gegeniiber dem Standardlauf, in der Norwegi-
schen See, entlang des dislokalisierten GIN Wirbels sogar Absolutgeschwindigkeiten
>20cm/s. Wihrend das allgemeine arktische Eisdriftmuster mit dem glazialen Standard-
lauf deckungsgleich ist, treibt die erhohte Windschubspannung zusitzlich Meereis der
ostlichen GIN See iiber den Ostgronlandstrom via Danemarkstrae in den Nordatlantik-

raum.
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Abb. 56: 30-jahriges Mittel der Meereisdrift (cm/s) fiir sens_LGMG; dargestellt ist die Eisdrift bei einer
Meereiskonzentration >10%

Aufgrund der hoheren Eisdriftgeschwindigkeit verldsst das Eis den arktischen Raum
frither und hat weniger Zeit zu akkumulieren. Zusammen mit den hoheren Temperatu-

ren an der Oberflidche (Abb. 13b) sind in Arktis und Baffinbucht geringere Eisdicken als
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im Standardlauf (Abb. 57) festzustellen. Dagegen fiihrt ein saisonal konstanter Trans-
port zu insgesamt hoheren Eisdicken entlang des Ostgronlandstroms. Wihrend im Stan-
dardlauf innerhalb der Herbst- und Wintermonate, bedingt durch die niedrigen Tempe-
raturen, die Eisschollen sich gegenseitig blockieren, herrscht in sens_LGMG ein kon-
stanter Strom. Aufgrund der hohen Exportraten durch die DédnemarkstraBe (~0,3 Sv,
Tabelle 3) bildet sich eine stark positive Anomalie der mittleren Meereiskonzentration

siidlich Gronlands aus (Abb. 58).
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Abb. 57: Mittlere  30-jahrige = Anomalie Abb. 58: Mittlere  30-jdhrige ~ Anomalie
(sens_LGMG —std_lgm) der Meereisdicke (m) (sens_LGMG-std_lgm) der Meereiskonzentration
(100%)
Dagegen reduziert sich die Meereiskonzentration vorwiegend in der Labradorsee um bis
zu 50%, siidlich von Island und entlang des Nordatlantikeinstroms in der Norwegischen
See. Die Prisenz und Absenz von Meereis hat direkte Auswirkungen auf die Durchmi-
schung in der Labradorsee bzw. siidlich Gronlands (Abb. 62). In Verbindung mit den
hoheren Atmosphérentemperaturen und den verstirkten Windfeldern wird warmes
Nordatlantikwasser (Abb. 60) effektiv bis an die Framstral3e transportiert (Abb. 59).
Starke Ozeanstromungen am dislokalisierten GIN Wirbel und an der Front polarer und

atlantischer Wasser sind die Folge.
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Abb. 59: 30-jdhriges Mittel der Ozeanstromung (cm/s) fiir sens_ LGMG in 20-40 m Tiefe

Die Wasseroberflidche reagiert aufgrund des Atmosphirenantriebes mit einer deutlichen
Temperaturzunahme in der Labradorsee, siidlich von Island und am Nordatlantikein-
strom, wodurch dort auch perennial offene Wasserflichen vorzufinden sind. Durch die
verstirkte Eisschmelze siidlich von Gronland werden dort Temperaturen knapp ober-
halb des Gefrierpunktes erreicht. Ahnlich reagieren die Salzgehaltsanomalien auf die
Schmelzprozesse (Abb. 61). Durch die verdnderte Drift und Ozeantemperatur verschiebt
sich die Eiskante und es schmilzt vermehrt Meereis, statt erst siidlich von Island, bereits
in der GIN See. Das nordwirts iiber den Spitzbergenstrom transportierte Wasser kiihlt
langsamer ab, wodurch weniger Konvektion auftritt. Dadurch wird der Wirbel in der
Gronlidndischen See verstérkt, wodurch — ausgelost durch vertikale Massenbewegungen
(,,Ekman-Suction®, Abb. 62) — um 0,25-1 psu salzigeres Wasser an die Oberfldche tritt.
Innerhalb des arktischen Beckens wird durch die permanente Eisabfuhr salzhaltigeres,
kiistennahes Wasser gebildet. Letztendlich bewegen sich im nordlichen Nordatlantik-
raum, verursacht durch unterdriickte Konvektion und gesteigerten Einstrom in die GIN
See, weniger Wassermassen, welche dafiir allerdings weiter nordwirts in die GIN See

verfrachtet werden (Abb. 63).
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Abb. 60: 30-jdhriges Mittel der Anomalie der Abb. 61: 30-jdhriges Mittel der Anomalie des
Temperatur (°C) (sens_LGMG-std_lgm) in O— Salzgehalts (psu) (sens_LGMG-std_lgm) in O—
20m Tiefe 20m Tiefe
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Abb. 62: 30-jahriges Mittel der Anomalie Abb. 63: 30-jihriges Mittel der Anomalie
(sens_LGMG-std_lgm) der Konvektionstiefe (m)  (sens_LGMG-std_Igm) der barotrophen Strom-
funktion (Sv)

Jahresgang der Atmosphirenstudie

Der Verlauf des Jahres wird in sens_ LGMG, wie auch schon im Standardlauf zuvor,
anhand der Friihlings- und Herbstmonate betrachtet. Entgegen rezenter Verhiltnisse
(Abschnitt 4.1, Abb. 18) weist der glaziale Ozean im Friihling (Abb. 64) eine minimale

Meereisbedeckung auf, die ein halbes Jahr spéter ihr Maximum erreicht (Abb. 65).
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Abb. 64: 30-jahriges Mittel der Frithlingsmonate (MAM) in sens_LGMG anhand der (a) Meereisbede-
ckung (100%), (b) Standardabweichung der Meereisbedeckung im Friihling (100%), (c) Temperatur (°C)
in 0-20m Tiefe, (d) Salzgehalt (psu) in 0-20m Tiefe, (e) Meereisdrift (cm/s) und (f) Eishdrte (N/m);
dargestellt ist die Eisdrift (e) bei einer Meereiskonzentration >10%

Der Bedeckungsgrad im Friihling ist dhnlich dem Standardlauf, durch einen starken
zonalen Gradienten in der GIN See charakterisiert. Dieser folgt der, in der oberflichen-
nahen Wasserschicht (Abb. 64c) verlaufenden Temperaturfront und trennt polare von

nordatlantischen Wassermassen. Der Nordatlantikeinstrom folgt in bekannter Weise
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dem Norwegenstrom, mit Temperaturen um 5-6°C an der Firder-Shetland-Passage. Der
Wirmeverlust an die Atmosphire sorgt fiir permanent offene Wasseroberfldchen ent-
lang des Norwegenstroms, nordlich davon ist das transportierte Wasser soweit abge-
kiihlt, dass saisonale Meereisformation moglich ist (Abb. 64b). In der Grénldndischen
See ist die Meereiskonzentration wihrend der Frithlingsmonate zeitlich sehr variabel, da
dort verstirkt Meereis gebildet und verdriftet wird. Wihrend der Sommermonate (nicht
dargestellt) finden Ablationsprozesse in der westlichen Norwegischen See statt. Dage-
gen zeigt sich die Meereisbedeckung entlang dem zonal verlaufenden Norwegen- und
Ostgronlandstrom kaum variabel (Abb. 64b). Das Schmelzen von Meereis, vornehmlich
in der siidlichen Norwegischen See zwischen Island und Gronland, fiihrt zu reduzierten

Salzgehalten (34-35 psu, Abb. 64d).

Im Arktischen Ozean entstehen hauptsdchlich temporidre Offenwasserflachen in der
Beaufortsee. Der implementierte SiiBwasserzufluss ist wihrend dieser Monate maximal,
die insgesamt hoheren Salzgehalte entlang der nordlichen Grenze des arktischen Lau-
rentiden-Eisschildes sind nur angedeutet. Minimale Salzgehalte um 32-33 psu sind im
nordlichen Nordatlantik wéahrend des Friithlings und Sommers siidlich Gronlands vorzu-
finden. Saisonale Eisdrift (Abb. 64e, Abb. 65¢) und -schmelze variieren den Salzgehalt
im westlichen Nordatlantik, dagegen dndert sich der Gehalt im Ostlichen Nordatlantik

kaum.

Im glazialen Herbst erreicht das Meereis seine grofite geschlossene Ausdehnung — Of-
fenwasserfldachen in der Arktis sind kaum und nur an den Kiisten des Kanadischen Ar-
chipels vorzufinden (Abb. 65). Dort wird vermehrt Meereis gebildet und iiber den dis-
lokalisierten Beaufortwirbel abtransportiert. Maximale Eisproduktionsraten erreichen
dort 30m/a und setzen Salzlaugen frei. Der Arktische Ozean ist nahezu vollstindig
meereisbedeckt und deswegen von der Atmosphire isoliert und variiert innerhalb der
Jahreszeit kaum. Erst innerhalb des Europdischen Nordmeeres, in der Norwegischen
See, steigt die Standardabweichung auf bis zu 20%. Innerhalb dieser Monate (SON)
bildet sich saisonales Eis. Dieses wird nordlich von Island verstirkt westwirts transpor-

tiert, wodurch der in Abb. 65b dargestellte Gradient zustande kommt.
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Abb. 65: 30-jihriges Mittel der Herbstmonate (SON) in sens_LGMG anhand der (a) Meereisbedeckung
(100%), (b) Standardabweichung der Meereisbedeckung im Herbst (100%), (c) Temperatur (°C) in
0-20m Tiefe, (d) Salzgehalt (psu) in 0-20m Tiefe, (e) Meereisdrift (cm/s) und (f) Eishdrte (N/m); darge-
stellt ist die Eisdrift (e) bei einer Meereiskonzentration >10%

Dadurch erhohen sich die Salzgehalte in der GIN See im Vergleich zu den Friithlings-
und Sommermonaten. Durch einen verstirkten Meereistransport aus der Danemarkstra-
Be (Abschnitt 4.4) gelangt Meereis auch in den siidlicheren Bereich des Nordatlantiks.

Dort sind auch die maximalen Standardabweichungen lokalisiert. Durch den intensiven
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advektiven Eistransport entlang des Ostgronlandstroms hinaus in die Labradorsee ent-

steht eine Offenwasserinsel mit ganzjidhrigen Temperaturen von 3—4°C.

4.4 Ozeanpassagen

Dieser Abschnitt behandelt die Darstellung von Ozeanstromungen und den Effekt akti-
ver Tracer an der Framstrale. Zusitzlich wird der Meereisexport in der Fram- sowie

Dénemarkstrafle entlang des Ostgronlandstroms untersucht.

4.4.1 Wassermassenaustausch an der FramstraBBe

Abb. 66 zeigt die senkrecht zur Framstrale (~80°N) ausgerichteten meridionalen Ge-

schwindigkeiten der Ozeanstromung. Die Framstral3e erreicht eine maximale Tiefe von

knapp 3.000m, in der entlang des Ostgronlandstromes kalte frische Oberflichenwasser
(Abb. 67, Abb. 68) mit >1m/s aus dem Arktischen Ozean stromen.
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Abb. 66: Glaziale und rezente Land/See-Maske mit Querschnittsprofil des 30-jdhrigen Mittels der meri-
dionaler Stromungsgeschwindigkeiten an der Framstrale fiir ctrl_run, std_lgm, sens_ LGMG und
sens_Fram (Skalierung in cm/s; Tiefenangabe in 10’m); zur Kalkulation des Meereisexportes (Abschnitt
4.4.2) wird zusitzlich ein Profil an der Ddnemarkstrafle untersucht

An der Ostseite (und unterhalb des Ostgronlandstroms in 600 m Tiefe) stromt warmes
Wasser des Westspitzbergenstromsmit geringer Geschwindigkeit (0,2 m/s) in das Nord-
polarmeer. Der nordwértige Einstrom advehiert Salz (35 psu) und Wirme (Temperatu-

ren ~3°C) in die Arktis.



4 Ergebnisse 69

Durch die Meeresspiegelabsenkung der glazialen Modellstudien verjiingt sich die
Framstralle an ihrer engsten Stelle um ~75km auf ~400km. Das glaziale Stromungs-
muster der drei Modellstudien zeigt einen stark ausgeprigten bipolaren Aus- und Ein-
strom an der Frampassage. Der glaziale Ausstrom entlang der ostgronlédndischen Kiiste
nimmt an Tiefe (von 400 m auf 1.000m) zu. An der Oberfldche flieft mit dem Meereis
entlang des gesamten Querschnittes Wasser in die GIN See. Da die Framstrale die ein-
zige Verbindung zwischen der GIN See und dem Nordpolarmeer darstellt, entsteht zur
Aufrechterhaltung der Massenbilanz ein kompensierender Einstrom von Tiefenwasser
mit maximal 8 cm/s. Das nordatlantische Wasser betritt, anders als im Kontrolllauf, den
Arktischen Ozean in einer Kerntiefe von 2.000 m und besitzt in den glazialen Modell-

studien dichterelevante Temperaturen und Salzgehalte mit -1,4°C und 35,8 psu.
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Abb. 67: Querschnittsprofil des 30-jahrigen Mittels der potentiellen Temperatur (°C) an der Framstrafle
fiir (a) ctrl_run, (b) std_run, (¢) sens_LGMG und (d) sens_Fram (Tiefenangabe in 102m)

Sowohl Thermokline als auch Halokline bilden in den glazialen Modellldufen einen
dhnlich steilen Gradienten aus. Der Wassermassenaustausch ist in std_Igm am deut-
lichsten ausgepridgt und transportiert noch vergleichsweise warmes Wasser (>0,3°C)

unterhalb der Thermokline aus der Framstrae. Daneben exportiert der Ostgronland-
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strom in sens_LGMG bei einer Wassertemperatur unterhalb von 0°C immer noch Wir-
me in die GIN See. Durch Ausdiinnung der dariiberliegenden arktischen SiiBwasser-
schicht stromt in allen drei glazialen Modellstudien vergleichsweise wenig kalt-siiles

Wasser aus der Arktis (Abb. 68).
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Abb. 68: Querschnittsprofil des 30-jahrigen Mittels des Salzgehaltes (psu) an der FramstraB3e fiir (a)
ctrl_run, (b) std_run, (c¢) sens_LGMG und (d) sens_Fram (Tiefenangabe in 102m)

4.4.2 Meereistransport entlang des Ostgronlandstromes

Neben dem Austausch von Wassermassen iiber die Framstrale entscheidet im Nordpo-
larmeer auch die Meereisbilanz iiber den gesamten SiiBwasserexport. Tabelle 3 stellt die
allgemeine mittlere Bilanz inklusive interannualer Standardabweichungen der einzelnen
Modellstudien dar. Die statistischen Kenngro3en beziehen sich auf die in Abb. 66 dar-

gestellten zonal verlaufenden Profile der Fram- und Dianemarkstral3e.

Es fillt auf, dass der glaziale Eisstrom aller Modellstudien fiir beide Passagen um ein
vielfaches hoher liegt als im Kontrolllauf. Dieser transportiert gegenwirtig (ctrl_run)
knapp 75+20*10°m/s Meereis aus dem Arktischen Ozean entlang des Ostgronland-
stroms, wovon im Jahresmittel 20+5 #10°m’/s die DidnemarkstraBe erreichen. Im Kon-

trolllauf entspricht die Standardabweichung an Fram- und Dinemarkstrae jeweils
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~25% des gesamten mittleren Exportvolumens. Die mittleren glazialen Standardabwei-
chungen des Exports an der Framstra3e liegen bei 30-34*10°m?/s, wobei sens_Fram
mit 22% die hochsten Schwankungen aufweist. Maxima werden an beiden Passagen in
sens_ LGMG erreicht, wobei mit 290.707 m>/s der Meereisexport an der Ddnemarkstra-
Be dominiert. Trotzdem ist in diesem Experiment die relative Variabilitit mit <6% am

geringsten.

Tabelle 3: Statistische Kenngroen des Meereistransports entlang des Ostgronlandstromes (30-jdhriges
Mittel)

Eisexport (m3/s) ctrl_run std_lgm sens_ LGMG sens_Fram
Mittelwert 74.588 230.832 274.312 155.912
F trafl -
ramstrabe - Standard 19415 31.733 33.458 34.267
abweichung
.. Mittelwert 19.965 151.754 290.707 138.620
Déanemark- Standard
straBe ancarc- 4.817 19.517 17.351 18.058
abweichung

Mit der verjiingten Frampassage (sens_Fram) wird im Mittel knapp 75%10° m’/s weni-
ger Eis aus der Arktis transportiert als in std_lgm, wobei dieses Defizit an der Déne-
markstraBe nur noch 13 *10°m?/s ausmacht. Der mittlere Jahresgang des Eistransports
durch die Passagen ist in Abb. 69 dargestellt. Die schwarze, dick linierte Eistransportra-
te der Framstralle zeigt fiir heutige Verhiltnisse ein Maximum im Frithling (April) und
ein Minimum im Herbst (September). Dem folgt die rezente Eistransportrate an der Déa-
nemarkpassage in reduzierter Form, wobei wihrend der minimalen Eisausdehnung im

Herbst kaum oder gar kein Eis die Stralle passiert.

Die Eistransportraten der glazialen Studien liegen ausnahmslos iiber dem rezenten Eis-
fluss: Der Jahresgang an der Framstrale erreicht fiir std_Igm und sens_Fram wéhrend
der Friihlings- und Sommermonate Spitzenwerte, hier reduziert sich im Spétherbst und
Winter die Eistransportrate auf ein Minimum. Der Jahreszyklus der Eistransportrate in
sens_Fram folgt in reduzierter Form dem Standardlauf. Vergleicht man die Eisexportra-
ten beider Studien an der Ddanemarkpassage, so ist der Unterschied nur gering. Auch das
Signal von sens_Fram an der Framstrafle wird fast vollstidndig bis an die Ddnemarkstra-
Be transportiert. Wihrend des Spitherbstes und Winters gleicht sich der Eistransport in
sens_Fram in beiden Stralen an und damit auch der Eisdrift durch die Dédnemarkpassa-

ge des glazialen Standardlaufs.
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Abb. 69: 30-jihrig gemittelter Jahresgang des Meereisexports (Sv=10°m?s) entlang des Ostgronland-
stroms iiber die Framstraie (Fram) und Danemarkstrae (Ddnemark)

In der Atmosphidrenstudie sens_LGMG zeichnet sich die Meereistransportrate durch
einen geglitteten Jahresgang ohne ausgeprigte Saisonalitit aus. Die Eistransportrate an
der Ddnemarkstraf3e ist stark von den Saisonalitiiten beeinflusst 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 Kryosphare

Die in Abschnitt 4.1 dargestellte rezente Hydrographie entspricht im Allgemeinen der
im FEinleitungskapitel beschriebenen Kenntnis heutiger Stromungsmuster. Einzig das
Oberflichenregime der Beringstrae (~50 m Wassertiefe) — die Differenz der sterischen
Hohe (~0,5m) zwischen Pazifik und dem Nordmeer begriindet den Zufluss von Pazi-
fikwasser (Stigebrandt 1984; Overland u. Roach 1987) — kann durch die geschlossene
Beringstrae nicht realistisch dargestellt werden. Neben der Beringstral3e unterbleibt
auch der Austausch von Wassermassen und aktiven Tracern (potentielle Temperatur,
Salzgehalt) iiber andere Passagen wie Hudsonstrale und Kattegat, allerdings werden
Unterschiede iiber Oberfldchentemperaturen der NCEP/NCAR-Reanalysedaten und des
Oberfldchen-Salzgehalts-restoring kompensiert (Kauker et al. 2003). Der durch das
Modell dargestellte Nordatlantikeinstrom in das arktische Becken, welcher an der Ostli-
chen Framstraf3e in einen zyklonalen Wirbel iibergeht (Abschnitt 4.1), kann im Moment
nur von wenigen numerischen Modellen abgebildet werden (Karcher u. Kauker, pers.

Mttlg.).

Modellierte potentielle Temperaturen und Salzgehalte der oberflichennahen Wasser-
schicht harmonieren prinzipiell in ihrer jahreszeitlichen Schwankung (Winter, Sommer)
mit verfiigbaren Observationsdaten (Antonov et al. 2006; EWG 1998; Locarnini et al.
2006): Die Sommertemperaturen der zirkumarktischen Schelfmeere werden um etwa
1-2°C unterschitzt, das 8°C warme Nordatlantikwasser in der Barentssee wiederum ist
realititsnah. Die winterlichen Oberflichentemperaturen nahe am Gefrierpunkt orientie-
ren sich hauptsdchlich an den Salzgehalten, welche im Beaufortwirbel um ~1 psu iiber-
schitzt werden. Dies stellt ein generelles Problem regionaler Ozean/Meereis-Modelle
fiir die Arktis dar (Steele et al. 2001). Der modellierte Jahresgang der Salzgehalte in den
arktischen Schelfmeeren mit minimalen Werten im Sommer ist nicht so stark ausge-
priagt wie im Ozeanatlas verzeichnet (EWG 1998). Die winterlichen Salzgehalte und das
salzige Wasser der Barentssee (>34 psu) dagegen stimmen mit den Untersuchungsdaten
iiberein. Auflerhalb des Arktischen Ozeans wird der Jahresgang von Temperatur und
Salzgehalt in einem nordatlantischen Siidost-Nordwest-Gefille und in der Polarfront der

GIN See realitdtsnah wiedergegeben (WOA 2005).
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Die in Abschnitt 2.1.3 beschriebene Meereisbedeckung mit permanentem Packeis im
zentralarktischen Ozean (nordlich 80° N) und mit saisonalem Meereis der nordlichen
Barentssee sowie der iibrigen arktischen Schelfmeere entspricht dem Mittel langjdhriger
Satellitendaten (Abb. 4). Auch im Kanadischen Archipel sowie in siidlicheren Breiten-
graden entlang des Ostgronlandstroms, der Baffinbucht und der Kiiste Neufundlands ist

nur saisonal auftretendes Eis zu erwarten.

Die modellierte Meereisdrift folgt den groBeren arktischen Drift- und Stromungssyste-
men (Transpolardrift, Beaufortwirbel), stagniert jedoch im Kanadischen Archipel, wo-
durch aufgrund der positiven Jahresbilanz das Meereis kontinuierlich anwichst. Die
Geschwindigkeit der Eisdrift stimmt im Mittel mit der von Eisdriftbojen (1-3 cm/s)
iiberein (Rigor et al. 2002). Im Jahresgang variiert die Eisdrift zwischen geglitteten
Stromlinien wéhrend der Winter- und Frithlingsmonate und einer komplexen Drift im
Sommer und Herbst. Wihrend im Winter vor allem der Atmosphirenschub die Eisdrift
aufgrund der kompakten Oberfliche beeinflusst, erhilt das Meereis im Sommer den
Impuls vor allem von der Ozeankomponente. An den Kiisten Nordgronlands, der Elles-
mere-Insel und des Kanadischen Archipels erreicht die Meereisdicke eine realistische
Michtigkeit von iiber 8 m, die in Richtung des eurasischen Sektors (saisonales Eis) auf
2-3 m abnimmt (Abb. 16). Obwohl nur wenig Information iiber die mittlere Méchtigkeit
von saisonalem Meereis — die Meereisdicke wird auf ~1-2m geschitzt — bekannt ist
(Proshutinsky u. Johnson 1997), wird das Meereis im eurasischen Sektor im Kontroll-
lauf tendenziell iiberschitzt (2-3m), die Verteilung der Meereismichtigkeit dagegen
kaum. Die heutigen, anhand des Kontrolllaufs identifizierten Meereisliefergebiete der
arktischen Schelfmeere entsprechen der beobachteten Meereisformation und Sediment-
inkorporation in der Kara-, Laptew- und Ostsibirischen See (Eicken et al. 1997, 2000;
Pfirman et al. 1997; Tucker et al. 1999; Darby et al. 2002; Darby 2003).

Im Allgemeinen werden die Bedingungen der Hydrosphire und der marinen Kryosphére
durch das Modell realitdtsnah dargestellt, weshalb auch zahlreiche rezente Modellunter-
suchungen erfolgreich mit Observationsdaten verglichen werden konnten (Gerdes et al.
2003; Karcher et al. 2003, 2005, 2007; Kauker et al. 2003, 2008, 2009; Koberle u. Ger-
des 2003, 2007; Polyakov et al. 2005).
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5.1.2 Abbildung glazialer Verhaltnisse

Die Rekonstruktion der marinen Umweltbedingungen im glazialen Arktischen Ozean
gestaltet sich als besonders schwierig. Zentralarktische Sedimentbohrkerne weisen fiir
diesen Zeitabschnitt geringe terrigene/biogene Sedimentationsraten oder gar Hiatus auf,
wodurch eine Archivierung der Klimasignale nur begrenzt moglich ist (Backman et al.
2004; Ngrgaard-Pedersen et al. 1998, 2003; Spielhagen et al. 2004; Stein et al. 1994).
Zusitzlich fiihrt die SST Rekonstruktion anhand unterschiedlicher Proxies im Europii-
schen Nordmeer zu widerspriichlichen Ergebnissen (de Vernal et al. 2006). Dadurch
erweist sich die Verifizierung der Modellergebnisse in den hohen Breitengraden mittels

Proxy-Daten als besonders schwierig.

Eine reduzierte SiiBwasserschicht sowie erhohte Oberfldchensalzgehalte kommen durch
eine negative StiBwasserbilanz zustande. Aufgrund der beschriebenen Klimaverhéltnisse
(Abschnitte 2.2, 3.1.4) ist solch ein Szenario realistisch. Korrigiert man den Salzgehalts-
fluss an der Oberfliche nicht, hat dies eine ausgebildete Umwélzung innerhalb des
Nordpolarmeeres zur Folge (Abb. 42). Aufgrund der Schichtungsinstabilitit und des
homogenen Wasserkorpers (Angleichung von Salz und Temperatur) entstehen grof3-
rdumige Offenwasserflichen. Da dies in Widerspruch zu geologischen Daten steht
— man geht von einer perennialen Meereis-, wenn nicht sogar Schelfeisbedeckung aus
(Backman et al. 2004; Ngrgaard-Pedersen et al. 1998, 2003; Spielhagen et al. 2004;
Stein et al. 1994) — wird durch Einsatz des rezenten ,,Salz-restoring® die Schichtung im
Arktischen Ozean bewahrt. Der SiiBwassereintrag der kontinentalen Fliisse direkt am
Miindungsbereich der Schelfkante wird allerdings durch das ,,Salz-restoring* kontinu-
ierlich minimiert (Abb. 43) und dadurch nicht realistisch abgebildet. Dadurch kdnnen
Sensitivititsstudien beziiglich des StiBwassereinflusses (Abschnitt 4.3.2) nicht realitits-
nah nachempfunden werden. AuBerdem wird der SiiBwasserzufluss arktischer Fliisse
ausschlieBlich durch ein verstirktes ,,Salz-restoring® (und Wirmezufuhr) abgebildet,

wobei die Massenbilanz unberiicksichtigt bleibt.

Tieferes Atlantisches Zwischenschichtwasser ersetzt den Wassermassenexport aus der
FramstraBe. Dagegen kompensiert relativ kalt-salziges Wasser des Westspitzber-
genstroms die Massenbilanz. Aufgrund der hohen Dichte stromt das Wasser aus dem
Europdischen Nordmeer als Tiefenwasser in die Arktis (Abb. 66). Der Export von rela-
tiv warmem (>0°C) Zwischenschichtwasser (Abb. 67) scheint ein Relikt initialer An-
fangsbedingungen zu sein. Die Oberflidchensalzgehalte sind, in Anbetracht der globalen

Salzgehaltserhohung um +1 psu, relativ gering und nehmen mit der Tiefe zu. Dies wur-
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de auch in einem GCM, dessen Ausgabefelder als Antrieb fiir NAOSIM dienen, beo-
bachtet (Romanova et al. 2004) und ist mit geologischen Daten des Tiefseewassers kon-

sistent (Adkins et al. 2002).

Im Arktischen Ozean liegen die Meeresoberflichentemperaturen nahe am Gefrierpunkt,
der maBgeblich vom Salzgehalt geregelt wird. Nachweise fiir Temperatur und Salzge-
halte in geologischen Daten sucht man in diesen Gebieten vergeblich. Eine ursichliche
Salzquelle fiir das Nordpolarmeer stellt die Advektion des Westspitzbergenstroms dar.
Auf dem Weg iiber das Europdische Nordmeer erfihrt der Nordatlantikstrom einen
Wirmeverlust, wodurch das kalt-saline Wasser in groerer Tiefe den Arktischen Ozean
betritt. Dagegen argumentieren Ngrgaard-Pedersen et al. (2003) mit einem, den rezenten
Temperaturen vergleichbaren 1-3°C warmem Nordatlantikeinstrom iiber die Framstra-
Be. Eine weitere Salzquelle stellen in den Meereisliefergebieten die Salzlaugen dar, die

im Destillationsprozess als Residuum der Meereisformation zuriickbleiben.

Wie schon eingangs erwihnt, geht man anhand geologischer Proxies von einer michti-
gen perennialen Meereisbedeckung im Arktischen Ozean aus. Dieser Befund wird durch
einen kiirzlich eingefiihrten Meereisproxy (Miiller et al. 2009) untermauert. Anhand
zweier Biomarker (organische Molekiilreste) kommen Miiller et al. (2009) zu dem
Schluss, dass die Framstrale wihrend des LGM permanent eisbedeckt war. Auch die
perenniale Meereisbedeckung entlang der Ostlich verlaufenden Kanadischen und Gron-
landischen Kiiste steht im gemeinsamen Konsens verschiedener Proxies (de Vernal et
al. 2006). Der primire Anteil des Meereises entsteht in der Beaufortsee sowie entlang
des Kanadischen Archipels und wird durch einen dislokalisierten Beaufortwirbel und
Transpolardrift in Richtung Frampassage exportiert. Diese Aussage ist im glazialen
Standardlauf und auch innerhalb der Sensitivitdtsstudien wiederzufinden und wird durch

Eisberg-/Meereisdriftproxies untermauert (Abschnitt 5.1.3).

Die Verteilung der glazialen Meereismichtigkeit im Arktischen Ozean weicht von der
rezenten stark ab. Wahrend in der modernen Arktis das Gefélle von Nordamerika nach
Russland abnimmt, wachsen die Meereisdicken durch dynamische Prozesse (Bildung
von Eisriicken durch divergente Eisdrift) entlang der Transpolardrift in Richtung
Framstrale an. AuBerhalb der Arktis, in der Baffinbucht stagniert die Eisdrift, wodurch
die Eisméchtigkeit — d@hnlich dem Falle des Kanadischen Archipels im Kontrolllauf —
kein Gleichgewicht erreicht. Es wichst kontinuierlich an und erreicht Michtigkeiten
>30m (Abb. 30). Die Abbruchkante der divergenten Meereisdrift in der Baffinbucht

folgt dem Modellgitter und ist fiir groBrdaumige Muster unrealistisch. Stattdessen darf in
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Anbetracht der Verteilung des Nordamerikanischen und Gronldndischen Eisschildes um
die Baffinbucht aufgrund der Massenstrome von einer schelfeisbedeckten Bucht ausge-
gangen werden. Innerhalb der Meereisrekonstruktion von de Vernal et al. (2005) deuten
untersuchte Dinozysten einer Sedimentkern-Station in der Baffinbucht zumindest auf

eine perenniale Eisbedeckung.

Im Europiischen Nordmeer bildet sich ein meridionaler Meereiskonzentrationsgradient
entlang der Polarfront aus, der durch Nordatlantik- und Ostgronlandstrom reguliert
wird. Hierbei sollte betont werden, dass der Atmosphirenantrieb im glazialen Standard-
lauf von einer perennialen Meereisbedeckung in der GIN See ausgeht. Meereisproxies
im Untersuchungsgebiet der GIN See kommen zu widerspriichlichen Aussagen, allge-
meiner Konsens ist jedoch ein zonaler Gradient der Meereiskonzentration mit saisonaler

Eisbedeckung in der Norwegischen See (de Vernal et al. 2006; MARGO 2009).

Die Ergebnisse modellierter Oberflichentemperaturen halten sich eng an die jeweiligen
im Atmosphédrenantrieb (std_lgm, sens_LGMG) verwendeten Rekonstruktionen (CLI-
MAP, GLAMAP 2000; Abb. 70). Dementsprechend werden im 6stlichen Européischen
Nordmeer und in der Labradorsee 2-3°C hohere Meeresoberflachentemperaturen in
sens_LGMG (gegeniiber dem glazialen Standardlauf) vorgefunden (Abb. 60), in dessen
Rekonstruktion ein vergleichsweise starker Nordatlantikeinstrom in die GIN See zu

beobachten ist.

In Abb. 70 ist die Rekonstruktion der Meeresoberflichentemperatur nach CLIMAP
(1981), GLAMAP 2000 (Pflaumann et al. 2003) und Meland et al. (2005) sowie der
Meeresoberflachensalzgehalt (Meland et al. 2005) fiir Nordatlantik und GIN See darge-
stellt. Obwohl der glaziale Standardlauf std_lgm auf Foraminiferensignalen von CLI-
MAP (1981) basiert, entwickelt sich in der GIN See aufgrund des Ostgronlandstroms
und Nordatlantikeinstroms eine longitudinal verlaufende Polarfront aus (Abb. 37,
Abb. 39). Demgegeniiber zeigt die GLAMAP 2000 Temperaturrekonstruktion12
(Abb. 70b) eine hohere SST von 2—6°C im Europidischen Nordmeer, allerdings keinen
so ausgepriagten zonalen Gradienten wie in sens_ LGMG (Abb. 64, Abb. 65). Dieser
wird erst unter Einbindung einer plausiblen SSS-Abschiitzung (Abb. 70c) in die 5'°0O-
isotopenbasierte SST Rekonstruktion (Abb. 70d) nach Meland et al. (2005) sichtbar.
Demnach liefert die Transferfunktion der 8'*0-Werte nicht nur ein Temperatursignal,

sondern wird auch von den Salzgehalten beeinflusst.

"2 Die GLAMAP SST Rekonstruktion dient als Datengrundlage fiir die Atmosphirenstudie sens_ LGMG
(Abschnitt 3.1.6)
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Abb. 70: SSS und SST Rekonstruktionen fiir das LGM (siehe Meland et al. 2005): (a) SST Rekonstrukti-
on im Sommer (August) nach CLIMAP (1981); Innerhalb der sommerlichen 0°C-Isolinie wird nach
CLIMAP (1981) perenniale Meereisbedeckung angenommen; (b) SST Rekonstruktion im Sommer nach
GLAMAP 2000 (Pflaumann et al. 2003). (c) SSS Rekonstruktion nach Meland et al. (2005); Der hohere
globale Salzgehalt (+1%o) im LGM durch den Eisvolumeneffekt bleibt unberiicksichtigt. (d) SST Rekon-
struktion im Sommer nach Meland et al. (2005)

Sowohl std_lgm als auch sens_LGMG bilden den zonalen Temperaturgradienten in der
GIN See ab, allerdings mit einem stidrker definierten Pfad des Nordatlantikeinstroms
entlang der Norwegenkiiste (Abb. 25, Abb. 59). Entlang des Gronland-Schottland Rii-
ckens unterscheiden sich die SSS-Ergebnisse nach Meland et al. (2005) von denen der
Modellexperimente (std_lgm, sens_LGMG). In beiden Modellstudien zeichnet sich die-
se Region durch starke Schmelzprozesse aus (Abb. 29). Die in Abb. 70c dargestellten
Salzgehaltsfelder beruhen auf Annahmen und bilden weder Regionen verstérkter Eis-
schmelze noch Laugenformation ab und vernachléssigen die globale Salzgehaltszunah-
me von 1psu in den Ozeanen (Meland et al. 2005). Stattdessen konnen in zukiinftigen
Arbeiten die Salzgehaltsfelder des glazialen Kontrolllaufs, basierend auf physikalischen

Prozessen, als SSS-Schablone herangezogen werden, um eine Neubewertung der Mee-
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resoberflichentemperaturen durchzufiihren. Als potentielle Gebiete der Laugenformati-
on infolge der Meereisproduktion kommen nach Meland et al. (2008) die Schelfgebiete
Gronlands, des Kanadischen Archipels, der Nordsee sowie entlang der norwegischen
Kiiste, des Gronland-Schottland-Riickens und der Barentssee-Schelfkante in Frage.
Daneben findet in std_lgm zusétzlich in den Schelfgebieten siidwestlich der isldandi-

schen Kiiste und entlang der ostkanadischen Kiiste Laugenformation statt (Abb. 29).

Hier soll nochmals kurz die eingangs erwédhnte Diskrepanz der multiproxybasierten
SST-Rekonstruktion in den hoheren Breitengraden angesprochen werden. De Vernal et
al. (2006) fassen die zonal gemittelten Meeresoberflichentemperaturen mit saisonaler
Variation anhand unterschiedlicher Proxies in Abb. 71 zusammen:

e LGM sea-surface temperatures

(20-40m Wassertiefe) ‘ vs. latitude in the North Atlantic:
a multiproxy reconstruction
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===m=me== \West of 30°W

Annual range of SSTs estimated from
dinocysts

East of 30°W
e \We st Of 30°W

Latitude (degrees North)

SSTs estimated from alkenones

s Annual mean + 1 ¢ (East of 30°W)
mmmmE - Anpnual mean + 1 ¢ (West of 30°W)

SSTs estimated from Mg/Ca

Annual mean + 1o

10 e e e e e
-5 0 5 10 15 20 25 30

Sea-surface temperature (°C)

Abb. 71: Latitudinale Verteilung von rekonstruierten SSTs im LGM basierend auf Foraminiferen (Wei-
nelt 2004; Kucera et al. 2005), Alkenonen (Lee 2004), Dinozysten (de Vernal et al. 2005) und Mg/Ca-
Verhiltnissen aus epipelagischen Foraminiferen stammend (Barker et al. 2005); nach de Vernal et al.
2006. Zusitzlich als durchgezogene Linie ist die 30-jdhrig gemittelte latitudinale SST-Verteilung aus
std_lgm dargestellt; weill unterlegt ist die interannuale Standardabweichung von std_Igm

Die Abbildung zeigt deutlich die Diskrepanz der SST-Rekonstruktion anhand von Fo-
raminiferen und Dinozysten. Das Temperatursignal der Foraminiferen (Ostlich des
30°W Léngengrades) liegt innerhalb einer Bandbreite von -2—+2°C bevor es ab 45°N
Breite wirmere Temperaturen reprisentiert. Dagegen liegt das Signal der Dinozysten
(6stlich des 30°W Lingengrades), bei einer ausgeprégten saisonalen Variation von +5°C
um das Mittel von ~6°C. Im Vergleich hierzu liegen die modellierten Oberflachen-
temperaturen von std_lgm innerhalb des Arktischen Ozeans und der GIN See

(90-65°N) nahe am Gefrierpunkt (~-1,8—1°C). Im nérdlichen Nordatlantikraum (65—
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50°N) weicht die Temperaturverteilung ostlich und westlich der 30°W-Longitude stér-

ker vom Mittelwert ab.

De Vernal et al. (2006) schlagen drei Arbeitshypothesen fiir die Diskrepanz der SST-
Rekonstruktionen vor: (1) Einerseits fithren winterliche Laugenformation, bedingt durch
Meereisbildung, und sommerlicher Siiwasserexport zu einer Verstirkung der
Pyknokline. Der Lebensraum planktonischer Foraminiferen, welche auf Salzgehalts-
schwankungen sensitiv reagieren, wiirde sich in Richtung des mesopelagischen Raumes
der Pyknokline verschieben. Demgegeniiber wiirden die euryhalinen Dinoflagellaten
und Coccolithen das ,,wahre* Milieu, die flache, warme Mischungsschicht reprisentie-
ren. (2) Die zweite Arbeitshypothese argumentiert mit interannualer und interdekadi-
scher Oszillation der nordwirtigen Penetration des Nordatlantikwassers. So wiirde
Nordatlantisches Wasser mit einer ndhrstoffarmen Signatur thermophile Mikroorganis-
men in das Europdische Nordmeer advehieren. Trotz saisonal offener Gewisser in der
zentralen GIN See wiirde dort nur eine geringe Dichte an Mikrofossilien vorzufinden
sein. (3) In der letzten Arbeitshypothese gehen de Vernal et al. (2006) von einem latera-
len Transport organischen Materials in eine GIN See aus, welche durch sehr geringe
Produktionsraten gekennzeichnet ist. Ein selektiver Transport des Materials iiber weite
Strecken und eine Dominanz von N. pachyderma in der GIN See wiirden sehr kalte Be-
dingungen nahe einer perennialen Meereisbedeckung, dhnlich der im Arktischen Ozean
(Ngrgaard-Pedersen et al. 2003), reflektieren. Diese Hypothese geht von der Advektion
des Nordatlantikwassers im Zwischenschichtbereich aus, wodurch der Transport ,,war-
mer* Tracer (Dinozysten, Alkenone) in die glaziale GIN See zur Aufzeichnung eines
Mischsignals fiihrt. Die letztgenannte Hypothese wird vor allem durch den glazialen
Standardlauf std_lgm gestiitzt, der in den hohen Breitengraden dem Temperaturverlauf
des Foraminiferensignals folgt (Abb. 71). Erst siidlich Islands steigen die modellierten
Temperaturen rapide an und prédsentieren das reproduzierte Milieu der Dinozysten.
Hiernach favorisiert das Modell im Nordatlantikraum (50-65°N) die SST-
Rekonstruktion der Foraminiferen gegeniiber der Rekonstruktion der Dinozysten. Trotz
der bereits erwihnten vorgegebenen Randbedingungen (perenniale Meereeisbedeckung,
Abb. 1 und SST nahe des Gefrierpunktes, Abb. 70a) des Modells wird der Einstrom des
Nordatlantikwassers abgebildet, wodurch der laterale Transport von Mikrofossilien in
die GIN See moglich ist. Anhand eines Sedimentbohrkerns des Fiaroer Shetland Kanals
zeigen Rasmussen u. Thomsen (2008), dass wihrend des LGM ein relativ warmer

Nordatlantikeinstrom (4-7°C) existierte.
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5.1.3 Gegeniberstellung rezenter und glazialer Eisdrift anhand von
Eisenoxidproxies

HaupteinflussgroBen der Meereisbewegung sind der Beaufortwirbel in der West- und

die Transpolardrift in der Ostarktis. Nach diesem Driftmuster ergibt sich fiir Meereis im

Advektionsareal der Framstrale eine maximale Aufenthaltsdauer von etwa sechs Jahren

(Rigor et al. 2002).

Meereis im Zentrum des Beaufortwirbels kann iiber Dekaden rezirkulieren, wodurch
eine Homogenisierung des eistransportierten Sedimentes iiber dem Amerasischen Be-
cken stattfindet (Bischof u. Darby, 1997; Rigor et al. 2002). Demgegeniiber zeigen Bi-
schof u. Darby (1997), dass im Mittel- und Spitpleistozin eine Anderung des Beau-
fortwirbels und eine verschobene Transpolardrift eine Anderung der Eisbewegung zur
Folge hatte (durchgezogene braune Linien, Abb. 72). Die Modellstudien dieser Arbeit
deuten fiir den Arktischen Ozean ein dhnliches Eisdriftmuster mit einem dislokalisierten
Beaufortwirbel und einer direkteren Transpolardrift in Richtung Framstrale an

(Abb. 35, Abb. 56).
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Abb. 72: Gewichteter Anteil der den einzelnen Liefergebieten zugeordneten Fe-Oxid-Korner aus dem
Gesamtanteil von Sedimentkern PS1230 (1.235m Tiefe). Durchgezogene Linien deuten glaziale, gestri-
chelte Linien interglaziale Eisdrift an (Darby et al. 2002, Darby u. Zimmerman 2008). Rote Pfeile zeigen
auf das LGM datierte Eispflugmarken an (Engels, 2004; Polyak et al. 2001, 2007). Schwarz markiert ist
die rezente und grau unterlegt ist die glaziale Land/See-Maske
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Abb. 72 zeigt ein gewichtetes, den Sedimentliefergebieten zugeordnetes Signal, des in
Sedimentkern PS1230 festgestellten Anteil eistransportierten Materials. Wiahrend man
davon ausgeht, dass Meereis vor allem den feinkdrnigen Sedimentanteil (<1 mm) trans-
portiert, verfrachten Eisberge sowohl fein- als auch grobkorniges (>1 mm) Sediment-
komposit (Darby u. Zimmerman 2008). Die Hauptliefergebiete des Sedimentmaterials
befinden sich in den Schelfmeeren (Ostsibirische See; Laptewsee; Karasee; Nordliche
Barentssee) und in den Kanilen der Kanadischen Inselgruppe (Queen Elisabeth-Insel:
QEI; Banks-Insel: Banks I). Das anteilige, in PS1230 wiederzufindende Signal fiir das
marine Sauerstoff-Isotopenstadium 2 (MIS 2, 24—12ka BP) ist durch eine starke Pri-
senz und Variabilitit (~30wt%) des Eistransports aus dem Kanadischen Archipel ge-
prigt. Demgegeniiber findet sich im Sedimentkern fiir den eurasischen Sektor nur eine
schwache (nordliche Barentssee, Laptewsee) oder gar keine Aufzeichnung (Ostsibiri-
sche See, Karasee) wieder, da diese Gebiete durch den Meeresspiegelriickgang (-120m;
Fairbanks 1989) trockenfielen (Abb. 72). Im glazialen Standardlauf wird gezeigt, dass
fiir das letzte glaziale Maximum die Kiistenregion entlang des Kanadischen Archipels

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

Neben dem glazialen Meereistransport spielt auch vom Nordamerikanischen Eisschild
stammendes eisbergtransportiertes Material eine Rolle. Dagegen ist der Eisbergtransport
an der Ostlichen Karasee (hier wird nur ein relativ diinner oder gar kein Eisschild ange-
nommen) unbedeutend (Svendsen et al. 2004). Durch Expansion der Inlandgletscher
flieBt das Gletschereis entlang der freiliegenden Schelfbereiche bis hin zur Abbruchkan-
te, um dort durch Kalbungsprozesse den Eisbergtransport im Arktischen Ozean zu initi-
ieren. Solche Regionen sind fiir die letzte glaziale Hochzeit durch schnellflieBende Eis-
vorstoe vorzugsweise am Laurentiden-Eisschild an den Banks- und Viktoria-Inseln
anhand genannter Sedimentproxies identifiziert worden (Bischof u. Darby 1997, 1999;
Phillips u. Grantz 2001). Eismassen des Inuit-Eisschildes flieBen vorzugsweise entlang
des Massey Sound Eisstroms nordwirts (England et al. 2006). Schnell flieBende Glet-
scherzungen des Laurentiden-Eisschildes werden entlang der Troge der M'Clurestral3e
und des Amundsen-Golf vermutet (Abb. 2; Stokes et al. 2005, 2006). Im Allgemeinen
wird die Eisbergdrift durch verschiedene Krifte gesteuert (Windschub, Coriolis-
Scheinkraft, Inklination der Meeresoberfldche, Interaktion mit der Meereisbedeckung),
die bei Uberschreitung einer 90%igen Meereisbedeckung ausschlieBlich mit dem Mee-
reis driftet (Lichey u. Hellmer 2001). Eisbergdriftbojen im Weddellmeer (Antarktis)
bestitigen, dass bei >86% Meereiskonzentration eine kohidrente Meer-

eis/Eisbergbewegung vorliegt (Schodlok et al. 2006). Die glaziale Drift des Meereises
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(Abb. 27) gilt also in gleicher Weise fiir die Eisbergdrift. Eisbergpflugmarken entlang
des Beaufortsee-Schelfes und dem Tschuktschensee-Grenzland (rote Pfeile) bestitigen
die in Abb. 72 dargestellte Eisdrift (Engels 2004; Polyak et al. 2001, 2007). Fiir die Eis-
bergdrift entlang des Beaufort-Schelfes erortern Jakobsson et al. (2005) die Moglichkeit
einer kurzfristig verringerten Meereiskonzentration, wodurch Eisberge, durch die Mee-

resstromung forciert, entlang der Kiiste drifteten.

In Phillips u. Grantz (2001) wurden entlang des transpolaren Transekts die gesammelten
Proben von Grossbackengreifern (ca. 30cm Penetrationstiefe) und Schwerelotkernen
hinsichtlich des grobklastischen eistransportierten Materials (>2mm im Durchmesser)
petrographisch bzw. lithologisch klassifiziert und ausgezihlt. Den Ergebnissen zufolge
nimmt der IRD-Gehalt innerhalb eines Gradienten entlang des Beaufortwirbels, ausge-
hend vom siidostlichen Teil des Amerasischen Beckens bis hin zum Lomonossowrii-
cken, logarithmisch ab. Als Liefergebiete fiir Eisberge bzw. inkorporiertes Sediment
(vorwiegend an der Eisbergbasis vorzufinden) wurde anhand des hohen Anteils an
Kalkstein und Dolomitklasten (~70%) in Sedimentproben des Amerasischen Beckens
die kanadisch-arktische Inselgruppe mit ihren karbonatreichen Terrassen des Paldozoi-

kums identifiziert.

Dagegen sprechen die sandstein- und silikatangereicherten Sedimentklasten des transpo-
lardrift dominierten Eurasischen Beckens fiir eine Herkunft aus der Taymir-Halbinsel
und Karasee-Region. Diese Eisdrift entlang des vorherrschenden rezenten Stromungsre-
gimes gilt nach Phillips u. Grantz (2001) auch fiir pleistozine Interglaziale, in denen die

Meereisbedeckung nicht den panarktischen Ozean betraf.

Der gesamte Fe-Oxid-Anteil holozdner Sedimente in PS1230 ist deutlich geringer als
wihrend MIS 2 (Abb. 72). Hier zeichnet sich eine Prisenz der eurasischen Meereislie-
fergebiete ab, wihrend der mittlere vom Kanadischen Archipel stammende Anteil redu-
ziert ist. Im Kontrolllauf werden im Mittel die Laptew- und Karasee als Hauptlieferge-
biete des Meereises dargestellt (Abb. 20, Abb. 21, Abb. 23). Obwohl rezent alle Schelf-
gebiete beteiligt sind, zeigt sich, dass der effizienteste Export sedimentbeladenen Mee-

reises in der Laptewsee stattfindet (Eicken et al. 1997, 2000; Reimnitz et al. 1994).

5.2 Marine Dynamik des glazialen arktischen Raums

In den folgenden Abschnitten wird die Dynamik der Modellstudien std_Ilgm und
sens_LGMG im Komplex behandelt, um auf mogliche Folgen der unterschiedlichen

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

Die marine Kryosphire, eines der rezenten Hauptcharakteristika des Arktischen Ozeans,
reguliert den Haushalt im Ozean. Innerhalb des letzten glazialen Maximums expandiert
die Meereisbedeckung von der Arktis siidwirts in die GIN See (MARGO 2009), wo-
durch sich ihre regulativen Mechanismen verschieben und verstirken (die Interaktion
zwischen Meereis und Ozean mit der Atmosphidre muss aufgrund der Modellstruktur
ausgeklammert werden): Die flichendeckende perenniale Eisbedeckung im Arktischen
Ozean — die Beaufortsee ausgenommen — isoliert die Wassermassen des Nordpolarmee-
res und schrinkt somit den Wirmefluss (Wiarmetransport von Ozean in die Atmosphire)
und Salzfluss (Niederschlag, Verdunstung) ein. Die Meereisbedeckung fordert eine,
iiber die Jahreszeiten hinweg bestehende, stratifizierte Wassersdule. Marine Proxydaten
der letzten Eiszeit (Abwesenheit von Foraminiferen, extrem geringe Sedimentationsra-
ten bzw. IRD-Gehalte, Hiatus in der Sedimentabfolge) erkldren eine méchtige, statische
Meereisbedeckung infolge minimaler Einstrahlung (Knies et al. 2000, 2001; Ngrgaard-
Pedersen et al. 1998, 2003, 2007; Phillips u. Grantz 2001; Poore et al. 1999; Spielhagen
2004). Demgegeniiber finden in den saisonal offenen Gewdéssern der Beaufortsee ab-
wirts gerichtete Konvektionsprozesse statt, angetrieben durch Laugenformation und
Wirmeverlust an der Wasseroberfldche. Auch unter heutigen Bedingungen sind Poly-
nyas (Offenwasserflichen) entlang der Kiistenlinie der Kanadischen Inselgruppe und
der Beaufortsee zu beobachten (Sakshaug 2004). Aufgrund katabatischer, vom glazialen
Laurentiden-Eisschild kommender Inlandwinde (Abb. 14) ist eine groBflichige Forma-

tion von Polynyas in der Beaufortsee zu beobachten (Abb. 33).

Der Phaseniibergang von Wasser zu Meereis und die damit verbundene Umverteilung
relativ siiBen Wassers in die marine Kryosphire hat entscheidene Bedeutung fiir die
SitiBwasserbilanz. So passiert durchschnittlich dreimal mehr Eis des glazialen Standard-
laufs (231132*103 m3/s) die Framstra3e als im Kontrolllauf (75119*103 m’/s; Tabelle
3). Literaturangaben des rezenten Meereisexports liegen im Bereich von 37,3*10° m’/s
(Aagaard u. Carmack 1989) bis 91,6%10° m>/s (Eicken 2004). Rechnet man den Meer-
eisexport in ein Volumeniquivalent von SiiBwasser (SiiBwasserdichte pg, =1.000kg/m?)
um, so ergibt sich zusammen mit dem defizitiren Anteil des Kontinentalabflusses
—nach Aargaard u. Carmack (1989) ist das ein Referenzwert von 104,6%10* m?/s — eine

Negativbilanz von 188,6%10°m’/s (5952km’/a) fiir das Nordpolarmeer13. In Konse-

'3 Weitere Komponenten der Siiwasserbilanz (Niederschlag weniger Evaporation, Fliisse iiber Barents-
see, Framstraf3e, Beringstrafle, Kanadisches Archipel, diffusiver Schmelzwassereintrag der Eisschilde,
Schneeauflage) bleiben hier unberiicksichtigt.
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quenz reduziert sich die Michtigkeit der arktischen SiiBwasserschicht (rezent ~200 m)
auf ~80m (Abb. 24) und der mittlere Salzgehalt an der Oberfliche steigt um +1 psu an
(Abb. 27), was wiederum die Meereisformation limitiert. In sens_ LGMG, mit mittleren
Meereisexportraten von 274+33%10°m?s, ist dieser Effekt noch ausgepriigter. Martin-
son u. Pitman (2007) gehen bei einer konstant negativen SiiBwasser-Nettobilanz von
780km’/a von einem Verschwinden der Siiwasserschicht in 1.135 Jahren aus. Die
hauptsdchlich halin dominierte Stratifizierung im mediterranen Nordpolarmeer wiirde,
dhnlich der Modellstudie sens_sal, zusammenbrechen, wodurch schon geringe Tempe-
ratur- und Salzgehaltsschwankungen zu vertikalen Mischungsprozessen fiihren

(Abb. 42).

Das Muster der Meereisdrift zeigt einen verschobenen Beaufortwirbel mit einer quer
tiber den Arktischen Ozean verlaufenden TPD. Dadurch wird das Meereis der Beaufort-
see-Region den Stromlinien folgend schneller (vergleiche ctrl_run) in Richtung
Framstralle exportiert. Aufgrund der hohen Meereiskonzentration steigt die Eishirte an,
und die Eisdrift wird vornehmlich durch den Windschub dominiert (der Beaufortwirbel
ist hauptsdchlich windgetrieben, Abb. 20, Abb. 22; Proshutinsky u. Johnson 1997; Ri-
gor et al. 2002; Untersteiner 1990). Die glazialen Windfelder fiir den Antrieb des Beau-
fortwirbels werden durch den Laurentiden-Eisschild beeinflusst. Das topographische
Hindernis des Nordamerikanischen Eisschildes (hier ~3.000 m iiber NN; Peltier 1994)14
liegt im Bereich der Jetstrome und trennt die Westwinddrift in zwei Richtungen. Der
siidlich abgelenkte Zweig der Westwinde folgt einem miandernden Driftmuster und
verstirkt sich iiber dem Atlantischen Ozean aufgrund eines hoheren Druckgradienten
zwischen Island-Tief und Azoren-Hoch (Romanova et al. 2006; Abb. 14). Der nordwir-
tige Auslidufer wird dagegen in Richtung Arktis abgelenkt, geht in ein antizyklonales
Regime iiber und treibt die Meereisdrift an. Die fiir sens_LGMG verwendeten Windfel-
der (Abb. 14b; Romanova et al. 2004) deuten ein stark ausgeprigtes Tiefdruckgebiet
iiber Island an. Durch die transpolare Drift, welche Meereis des Amerasischen Beckens
befordert, stagniert das Meereis vor der Laptewsee-Schelfkante und konvergiert durch
Scherdeformation zu Presseisriicken. Nicht thermodynamisches Wachstum, welches
durch die Meereisisolation auf etwa 3 m limitiert ist, sondern die Bildung von Presseis-
riicken (,,ridging*) und das Ubereinanderschieben von Eisschollen (,,rafting”) — wobei

das Modell ,,rafting* nicht auflést — bestimmen die Meereisdicke in der Arktis.

' Nach dem aktuellen isostatischen Modell ICE-5G betriigt die Hohe des Laurentiden-Eisschildes mehr
als 4.000m iiber NN (Peltier, 2004)
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Es stellt sich heraus, dass die Eishirte in einem perennial eisbedeckten Arktischen Oze-
an (und GIN See) eine bedeutsame Komponente des Meereisexports darstellt. Vor der
Framstrale blockiert das Meereis durch Konvergenz und Zunahme rheologischer Krifte
in einem jahreszeitlichen Wechsel (Abb. 14) und bestimmt somit das Exportvolumen.
Im Gegensatz zu rezenten Bedingungen wird iiber die gesamte Breite der Framstralle
Meereis bewegt, wodurch eine quasi permanente Meereisbedeckung (Miiller et al. 2009)
zustande kommt. Wihrend der Kilteperiode (Herbst, Winter) erlauben die rheologi-
schen Krifte nur einen limitierten Meereistransport. In der folgenden Warmeperiode
(Friihling, Sommer) findet durch die hoheren Oberflichentemperaturen und dadurch
hervorgerufene Schmelzprozesse eine Relaxation des Meereises statt, wodurch das Ex-
portvolumen und die Eisdrift im gesamten Arktischen Ozean wiederum ansteigen
(Abb. 34, Abb. 35, Abb. 36). Wihrend dies im glazialen Standardlauf den Jahreszyklus
des Eisexports kontrolliert, iiberwiegen ein stirkerer Windschub (1,2-1,5m/s) und ho-
here Temperaturen (2—4°C) der Atmosphirenstudie in sens_LGMG (Abb. 14), weshalb
jahreszeitlich homogene, maximale Eisexportraten vorzufinden sind (Abb. 69). Koenigk
et al. (2006) betonen, dass die gegenwirtige Variabilitit des Meereisexports aus der

FramstraB3e durch die geostrophische Windschubspannung verursacht wird.

Die glaziale, marine Kryosphire des Europdischen Nordmeeres wird intensiv iiber die
Ablations- und Akkumulationspfade des dynamischen und thermodynamischen Eis-
wachstums geprigt. Der ausgebildete arktische Import von Meereis entlang des Ost-
gronlandstroms wird einerseits durch die kalten katabatischen Inlandwinde Gronlands
verstirkt (Abb. 14), andererseits durch die hohere Eishirte geddmpft (Abb. 36). Da-
durch werden im Vergleich zum Kontrolllauf in den glazialen Studien um ~10cm/s
langsamere FEisdriftgeschwindigkeiten erreicht. Im Bereich der Gronldndischen und
Isldndischen See entsteht eine, mit Proxy-Rekonstruktionen (de Vernal u. Hillaire-
Marcel 2000; de Vernal et al. 2002, 2005) harmonierende, quasi-perenniale Meereisbe-
deckung. Die siidostliche Gronldndische sowie Norwegische See ist geprigt durch sai-
sonales Meereisaufkommen starker Variabilitit (Abb. 32, Abb. 33), dhnlich dem heuti-
gen, einjdhrigen Meereis der Barentssee. Generell hypothetisieren de Vernal et al.
(2006) eine ausgeprigte, eiszeitliche Variabilitidt des Nordatlantikeinstroms in das ost-
europdische Nordmeer, die eine eindeutige Aufzeichnung des SST Proxy-Signals sto-
ren. Durch den auf GLAMAP 2000 basierenden Atmosphérenantrieb in sens_ LGMG
werden wirmere Meeresoberflichentemperaturen und ein stirkerer Nordatlantikein-
strom in die GIN See simuliert. Dies hat entlang des Einstroms ganzjdhrig offene Ge-

wisser und Wirmeaustausch der Norwegischen See zur Folge. Anhand geologischer
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Signale, aus Sedimentbohrkernen der Framstrale stammend, weisen Hebbeln et al.
(1994) die Advektion nordatlantischen Wassers in die GIN See nach. In Siegert u. Dow-
deswell (2004) wird betont, dass ein latenter Warmestrom aus der GIN See zum Aufbau
des Fennoskandinavischen Eisschildes notwendig war. In sens_ LGMG wird der Auf-
stieg relativ warmer Luftmassen an einem stark rdumlich ausgeprédgten Temperaturgra-
dienten durch den Zustrom kalter bodennaher Luftmassen des Gronland und Barentssee
Eisschildes kompensiert. Die Folge sind intensive, siidwérts gerichtete Windfelder im
Atmosphirenantrieb von sens_LGMG (Abb. 14b). Zusitzlich werden die Nordwinde
tiber der Islindischen See durch das akzentuierte Islandtief in Richtung Ddnemarkstralle
forciert. Wihrend das FEis (std_lgm, sens_LGMG) in der 6stlichen GIN See aufgrund
der geringeren Meereiskonzentration mit dem Nordatlantikstrom driftet, wird Meereis
innerhalb der arktischen Front hauptsidchlich durch die Atmosphire bewegt. Dies hat
betrichtliche Folgen fiir die Meereisexportraten der Danemarkstrale (Tabelle 3). Vor
der Danemarkstra3e, bedingt durch den Widerstand des Eises, fithren die rheologischen
Krifte zu einem Eisstau. Siidlich davon findet eine Relaxation des Meereises statt, und
die Eisdrift erreicht Geschwindigkeiten (~20-25cm/s) gegenwirtiger Verhiltnisse

(ctrl_run).

Das Signal der Eisexportrate in std_lgm erreicht zeitlich etwa einen Monat'” spiter die
Dénemarkpassage und bestimmt damit das saisonale Meereisaufkommen im nérdlichen
Nordatlantikraum (Abb. 69). Zusitzlich wird Meereis 6stlich Islands in den Nordatlan-
tikraum transportiert, dessen Eisschmelze zu Temperatur- und Salzgehaltsanomalien
fiihrt. Andererseits wird in sens_LGMG der Eisexport der Didnemarkstral3e durch das
Aufkommen saisonalen Eises in der GIN See dominiert. Dieses wird durch die bereits
erwihnten Windfelder (Abb. 14) zusitzlich iiber die Dianemarkstra3e befordert und be-
schreibt einen anderen Jahresgang. Wihrend im glazialen Standardlauf ein Grofteil des
Meereises in die Labradorsee advehiert, wird in der Atmosphérenstudie auch ein groBer
Anteil weiter siidwérts in den Nordatlanikraum verfrachtet. Dadurch entsteht eine Insel
offenen Wassers in der nordlichen Labradorsee mit damit verkniipften Transportprozes-
sen zwischen Atmosphidre und Ozean. Beide Modellstudien zeigen eine perenniale
Meereisbedeckung entlang der Ostkanadischen Kiiste, bedingt durch Advektion von
Meereis aus der Baffinbucht und regionale Meereisformation. Die Rekonstruktion an-
hand von Dinozysten aus de Vernal u. Hillaire-Marcel (2000) bestitigen die glaziale

Meereisverteilung in der Labradorsee. AuBBerdem weisen sie darauf hin, dass kleinrdu-

'> Maxima des Eisexports werden zu Beginn der Eisschmelze erreicht, wenn der Eiswiderstand nachlisst.
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mig verteilte Messlokationen Amplituden aufweisen, die eine stark fluktuierende Meer-
eisbedeckung nahelegen. In der Baffinbucht Region ist in allen glazialen Modellstudien
eine stagnierende Eisdrift zu beobachten, welche mit einem thermodynamischen Dise-
quilibrium verkniipft ist. Hier wird auch das Archimedische Prinzip (Abb. 10) durch
Erreichen der maximalen Schneeauflage von 10 m aufler Kraft gesetzt. In de Vernal et
al. (2005) deuten die Ergebnisse dreier Sedimentkernlokationen (HU-77-027-013:
68,45N; -63,53W; HU-85-027-016: 70,51N; -64,52W; HU-76-029-033: 64.27N,
-71.33W) auf eine perenniale Eisbedeckung. Aufgrund der um die Baffinbucht grup-
pierten Eisschilde (Inuit-, Laurentiden- und Gronland-Eisschild) kann davon ausgegan-
gen werden, dass die in Richtung der Bucht konvergierenden Inlandeisstrome zu einer

michtigen Schelfeisbedeckung fiihrten.

Das hohe glaziale Meereisexportvolumen in std_Ilgm (0,15Sv) und sens_LGMG
(0,29 Sv) iiber die Danemarkstrale kann im Vergleich zum Kontrolllauf (0,02 Sv) eine
Schwichung der atlantischen meridionalen Umwilzung (AMOC) zur Folge haben. Len-
ton et al. (2008) stellen die rezente AMOC als sensitives Kippelement dar, dessen Um-
wilzung durch einen SiiBwassereinstrom von 0,1-0,5Sv effektiv beeinflusst werden
kann. Rahmstorf (1995, 2002) zeigt, dass eine kontinuierliche zusitzliche SiiBwasser-
komponente von ~0,1-0,2Sv ausreicht, um den Bifurkationspunkt zu iiberschreiten,
welcher den Zusammenbruch der AMOC darstellt. Prange et al. (2002) schlussfolgern,
dass unter glazialen Verhiltnissen SiiBwasserschiibe keinen anhaltenden Effekt auf eine
monostabile thermohaline Ozeanzirkulation ausiiben. Nach Weber u. Drijfthout (2007)
verldngert sich unter glazialen Bedingungen die Dauer der Regeneration einer kollabier-
ten AMOC. Es ist anzumerken, dass in dieser Arbeit keine Experimente hinsichtlich der
AMOC durchgefiihrt wurden und der Nordatlantikeinstrom dem Modell als duBere

Randbedingung vorgegeben wurde.

5.2.2 Die glaziale Ozeanosphare und ihre Implikation auf das Klima

Die groBskaligen Meeresstromungen des Arktischen Ozeans sind, wenn man die topo-
graphischen Unterschiede auBler Acht ldsst, den Rezenten dhnlich (vergleiche Abb. 16,
Abb. 25). Eine grof3flichige Meereisbedeckung verhindert, dass der Impuls der Atmo-
sphire direkt an den Ozean weitergegeben wird. Das Stromungsmuster im arktischen
Becken wird hauptsidchlich durch die unterschiedlichen Komponenten der Vortizitit
beeinflusst. Hierbei passt sich die Meeresstromung aufgrund der Erhaltung potentieller
Vortizitit der Bathymetrie des arktischen Ozeanbeckens an. Die planetare Vortizitit

(Einfluss der Corioliskraft) begriindet den antizyklonalen Wirbel. Durch die Verschie-
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bung des Miindungsbereiches der Fliisse an die glaziale Schelfkante entsteht dort ein
dem antizyklonalen Wirbel entgegengerichteter Stromungsimpuls. Als Ursache hierfiir
werden einerseits die Corioliskraft und andererseits auf Salzgehaltsgradienten basieren-
de SiiBwasserstrome verantwortlich gemacht (,,Buoyancy Boundary Current®). Vertika-
le Massenbewegungen finden in der Beaufortsee und entlang der kiistennahen Linie des
Kanadischen Archipels statt. Aufgrund der Meereisformation und Exposition des
Meerwassers gegeniiber der Atmosphire bildet sich eine dichtegetriebene, abwirtsge-
richtete Konvektion entlang der Bodentopographie aus. Eine weitere Komponente der
Impulsbilanz ist der Einstrom des Westspitzbergenstroms iiber das Zwischenschicht-
wasser in die Arktis. Dies ist die einzige mit Massenfliissen gekoppelte Komponente im
Modell, die gleichzeitig aufgrund der Massenerhaltung den Wassermassenexport ent-
lang des Ostgronlandstroms dirigiert (Abb. 66). Die Intensitit des Wassermassenaustau-
sches an der Framstrale wird durch den windgetriebenen Nordatlantikeinstrom der Fi-
roer-Shetland-Passage bestimmt. Der nordwirtige Strom ist durch latente Warmefliisse
und ausgeprigte Konvektionsprozesse entlang der Norwegischen Kiiste und der Ba-
rentssee-Schelfkante gekennzeichnet'®. Neben der durch Wirmeverlust auftretenden
Konvektion spielt auch Laugenformation aufgrund saisonalen Meereisaufkommens eine
Rolle. So erreicht ein groBer Teil des Nordatlantikstroms die eisbedeckte Gronldndische
See nicht, die Wassermassen werden zuvor in einem dislokalisierten Wirbel abgelenkt.
Der zyklonale Wirbel ist fiir das Aufsteigen von kalt-salzigen Wassermassen verant-
wortlich. Das durch Konvektionsprozesse in tiefere Schichten verlagerte kalt-salzige
Wasser betritt die Arktis als Tiefenwasser (Abschnitt 4.4.1). Das kalt-salzige Tiefen-
wasser ist ein in den Modellstudien omniprisentes Ergebnis, welches auch im Vergleich
mit anderen Modellen wiederzufinden ist (Weber et al. 2007). Das Regime an der
Framstralle bildet einen starken bidirektionalen Strom aus, dhnlich dem heutigen Astu-
ar-System des Schwarzen Meeres mit der Bosporusstrale. Dort wird der Ausstrom
leichteren Wassers an der Oberfldche durch Einstrom salzigen Mittelmeerwassers kom-
pensiert. Ein dhnliches Szenario wird fiir die Offnung der Framstrae wihrend des spi-
ten Frithmiozins (vor ~18,2Mio Jahren) vermutet (Jakobsson et al. 2007). In diesem
Modell gleichen sich Aus- und Einstrom der Wassermassen aus, da andere Terme der
Massenbilanz (Niederschlag, Evaporation, Eisbildung und -schmelze, kontinentale Zu-

fliisse) durch das Modell unberiicksichtigt bleiben.

' Hier sei nochmals auf die globale Salzgehaltsanomalie von +1 psu und 2°C kiilteres Nordatlantikwasser
hingewiesen
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Das ausgeprigte Islandtief in sens_LGMG fiihrt zu einem verstirkten Nordatlantikein-
strom in die GIN See. Fine Verstirkung der negativen barotropen Stromfunktion
(Abb. 63) in der GIN See geht damit einher. Henrich (1998) zeigt, dass die Advektion
kiihl-temperierter Wassermassen in die GIN See wihrend MIS 2 variabel aber persistent
erscheint. Fiir das LGM zeigen Rasmussen u. Thomson (2008), dass der Einstrom nord-
atlantischer Wassermassen iiber den Firoer-Shetland-Kanal in die Norwegische See
dhnlich warm (4-7°C) — allerdings unbestdndiger — gegeniiber der von Interstadialen
war. Bedingt durch die hoheren Meeresoberfldchentemperaturen des vorgegebenen At-
mosphérenantriebes kiihlt das nordwirts getriebene Wasser langsamer als in std_Igm ab,
wodurch die Wassermassen erst in der Gronldndischen See zu einem zyklonalen Gron-
landwirbel abgelenkt werden (Abb. 59). Infolge dessen fiihrt eine aufwirts gerichtete
Konvektion im Zentrum des Wirbel (,,Ekman Suction®, Abb. 62) zu einer positiven

Salzgehaltsanomalie (+0,75 psu, Abb. 61).

Die Schmelzregion des nordlichen Nordatlantikraums (55-65°N) zieht sich entlang der
ostkanadischen Kiiste bis zur Grenze der Modelldoméne. Dort werden Salzgehaltsfliisse
<2 psu/mz/a erreicht (Abb. 43), welche einen stabilisierenden Effekt auf die Wasser-
schichtung haben. Stattdessen sind wérmere, salzhaltigere Wassermassen im Ostlichen
Abschnitt des Nordatlantikraums vorzufinden. Meereis nordlicher Quellgebiete wird
durch Transportraten von 16-20m/a in die Senkregion verfrachtet. Demgegeniiber rei-
chert sich an den Kiistenregionen der Labradorsee Salz in Folge von Meereisformation
an. Aufgrund der GLAMAP 2000-Rekonstruktion werden in sens_LGMG in der nordli-
chen Labradorsee SSTs von 3-4°C erreicht, die fiir ganzjihrlich offene Gewisser sor-
gen. Dadurch findet keine Meereisbildung an der siidwestlichen Kiiste Gronlands statt.
Die offenen Gewisser unterstiitzen eine atmosphédrenbedingte Durchmischung der Was-
serschicht. Durch die Advektion von Meereis entlang des Ostgronlandstroms in die siid-
liche Labradorsee findet eine Isolation der ganzjidhrig offenen Gewisser statt. De Vernal
et al. (2002) unterstiitzen die These eines Ost-West verlaufenden Dichtegradienten der
Oberfldachenwasserschicht. Sie erkldren die geringen Dichtewerte mit Eisbergen und
Schmelzwasserstromen der ostkanadischen und gronldndischen Kiiste, welche eine stér-
kere Stratifizierung der Wassersidule ausbilden. Die Modellstudien std_lgm und
sens_ LGMG dagegen verweisen auf eine starke Prdsenz mitgefiihrten Meereises, wel-

ches aus dem Arktischen Ozean und dem Europédischen Nordmeer stammt.
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5.3 Sensitivitat der Systeme Meereis und Ozean

Spielhagen et al. (2005) zeigen fiir das Bglling Allergd-Intervall, dass ein SiiBwasser-
puls (~13ka BP), moglicherweise von einem Eisstausee stammend, an der Lena zu einer
bedeutsamen Anderung der arktischen Hydrographie fiihrte. In der darauf aufbauenden
Sensitivititsstudie sens_L kann dieser Effekt von dem Modell nicht realistisch nach-
vollzogen werden (Abschnitt 4.3.2). Hier zeigt sich, dass die Umsetzung einer zusitzli-
chen SiiBwasserzufuhr durch regionales ,,Salzgehalts-restoring® kein realistisches Ab-
bild der Wirklichkeit darstellt. Zusétzlich, durch Bindung der Oberfldchensalzgehalte an
rezente Klimatologien (rezentes ,,Salzgehalts-restoring®), wird das Signal entlang der

SiiBwasserfahne konstant reduziert (Abb. 43).

Die in dieser Arbeit vorgenommenen Modellkonfigurationen zur Umsetzung eines reali-
tatsnahen glazialen Standardlaufs haben bedeutenden Einfluss auf die Meereis- und
Ozeandynamik des Modells. So gewinnt mit der Offnung der Firer-Shetland-Passage
der Nordatlantikeinstrom in der GIN See an Einfluss (Gong 2009). Eine rezente Studie
anhand von NAOSIM (Karcher et al. 2003) betont die Bedeutung der Féroer-Shetland-
Passage fiir die Ausbreitung einer positiven Warmwasseranomalie in den frithen 90ern,
welche im Arktischen Ozean nachgewiesen wurde. Die Offnung der Passage fordert den
Wassermassenaustausch in (Fiarder-Shetland-Passage) und aus der GIN See (Ddnemark-
strale) sowie an der Framstraf3e. Zusammen mit der verringerten StiBwasserbilanz redu-
ziert sich die typisch arktische SiiBwasserschicht — die Halokline verringert sich — wo-
durch die Bildung von Meereis limitiert wird. Selbst im Atmosphédrenantrieb nach
CLIMAP (1981), in welchem dem Modell extrem kalte Meeresoberflichentemperaturen
aufgrund der Annahme einer perennialen Meereisbedeckung in der GIN See vorgegeben
wurden, entwickelt sich ein Nordatlantikeinstrom. Rasmussen u. Thomsen (2008) ver-
weisen auf die Bedeutung eines Einstroms durch die Firoer-Shetland-Passage heute und

zum LGM mit Temperaturen von 4-7°C.

Hohere Meeresoberflachentemperaturen in sens_LGMG fiihren zu einem ausgeprigten
Islandtief, welches eine windgetriebene nordwértige Stromung aufbaut. Wegen der ho-
heren vorgegebenen Temperaturen treten entlang des Transportpfades weniger Konvek-
tionsprozesse auf — ein groBerer Anteil der Wassermassen erreicht die Framstrafe. In
Folge dessen baut sich in der Gronlidndischen See ein typischer zyklonaler Wirbel auf.
Der starke Temperaturgradient in der GIN See fiihrt zu einem konvektiven Luftmassen-
transport, welcher wiederum den Export des dort gebildeten Meereises in die Labrador-

see unterstiitzt. Koenigk et al. (2006) zeigen, dass Anomalien des Eisexports an der
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Framstrale durch dortige Druckgradienten an der Meeresoberfliche erkldart werden
konnen. Diese beeinflussen die Variabilitit des geostrophischen Windschubs und damit
die Eisdrift. Nach dem Export hoher Meereisanomalien aus der Framstral3e erreicht das
SiiBwassersignal 1-2 Jahre spiter die Labradorsee, was zu eine bedeutenden Anderung

der Tiefenkonvektion fiihrt (Koenigk et al. 2006).

Harder (1996) prognostiziert in einer Modellstudie, dass aufgrund der Verdichtung des
Meereises im Winter (Zunahme des Eiswiderstandes bzw. der Eishirte) innere Krifte
die Eisdriftgeschwindigkeit und somit den Eisexport in den Monaten Januar und Febru-
ar reduzieren. Wenn das Eis im Friithjahr aufbricht, kann das im Winter gebildete dicke
Eis relativ ungehindert ausstromen (Harder 1996). Demgegeniiber hat eine Verjiingung
der FramstraBe (sens_Fram) eine direkte Auswirkung auf die Eishirte. Bei einem nahe-
zu vollstindig eisbedeckten Ozean wird die Eishérte ausschlieflich durch die Meereis-
dicke linear kontrolliert (Abb. 8). Dies hat eine stark von rheologischen Kriften domi-
nierte Eisdrift im arktischen Becken zur Folge (Abb. 49). Kreyscher et al. (2000) legen
dar, dass die Rheologie des Meereises neben der zeitlich variablen Eisdrift von der
groBraumigen Verteilung der Eisdriftgeschwindigkeit, der regionalen Meereis-
dickenverteilung und dem Meereisexport aus der Framstrale abhidngt. So zeigt
sens_Fram aufgrund eines hoheren Meereiswiderstands gegeniiber std_Igm einen um
~75.000m’/s reduzierten FramstraBenexport. Demgegeniiber gleicht sich in beiden Stu-

dien der Eisexport aus der Didnemarkstraf3e (Abb. 69).

Svendsen et al. (2004) rekonstruieren die Eisschildausdehnung der spiten Saale-Eiszeit
(160-140 ka) mit einem nordwértigen Ausldufer am Jermak-Plateau (Abb. 12). Die lii-
ckenlose Aufzeichnung der letzten ~650-800ka anhand eines Sedimentkernes aus dem
Jermak-Plateau stammend, widerspricht diesem Befund (Flowers 1997, Knies et al.
2007). Die Modellstudie sens_Fram weist darauf hin, das im Falle eines vereisten Jer-
mak-Plateaus die Eisdrift im Arktischen Ozean groBraumig beeinflusst wird (Abb. 49).
So driftet das Meereis angesichts der Zunahme innerer Scherkrifte im Eurasischen Be-
cken nur langsam in Richtung Framstra3e. Durch die verdnderte Dynamik der Eisbewe-
gung entsteht eine Meereisproduktionsstitte vor der Schelfkante der Ostsibirischen See.
Aufgrund des Salzgehaltsflusses in den Ozean und den Verlust latenter Wéarme bildet
sich eine abwirtsgerichtete Konvektion (Abb. 54, Abb. 55). AuBerdem limitiert die
verminderte Eisexportrate an Fram- sowie Didnemarkstralle die Eisschmelze im Nordat-
lantikraum, wodurch der latente Wirmeentzug durch Eisschmelze minimiert wird

(Abb. 52). Polyak et al. (2001) finden am Lomonossowriicken in Richtung des Amera-
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sischen Beckens orientierte Eispflugmarken. Sie gehen davon aus, dass wihrend MIS 6
(186—128 ka BP), ausgehend vom Eurasischen Eisschild, eine Schelfeisdecke von ~1 km
Michtigkeit bis zum Lomonossowriicken vordrang und dort ihre Erosionsspuren hinter-
lie. Die Ergebnisse der Studie sens_Fram weisen darauf hin, dass womoglich erst die
Blockade eines vereisten Jermak-Plateaus die Dynamik des Arktischen Ozeans so sehr
einschrdnkt, dass ein zusammenhingender Eisschelf in der Lage wire, den Lomonos-

sowriicken zu erreichen.
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6 Schlussfolgerungen

e Zur Aufrechterhaltung der geschichteten arktischen Wassersidule bendtigt das Oze-
anmodul einen zusétzlichen Salzflussterm in der obersten Wasserschicht. Diese wird
dem Modell durch rezente Salzgehaltsfelder zur Verfiigung gestellt. Trotz Verwen-
dung rezenter Salzgehaltsfelder reduziert sich in den glazialen Modellstudien die
SiiBwasserschicht drastisch. Wird dem Modell ein ,freier* Salzfluss vorgegeben,
bricht die Stratifizierung im Arktischen Ozean groBrdumig zusammen. Als Konse-
quenz reduziert sich die Meereisbedeckung im Amerasischen Becken. Offenwasser-
flichen entstehen, welche fiir das LGM als untypisch anzusehen sind.

e Durch Reduzierung der siiBen, polaren Deckschicht und der Verdringung kalter,
salzhaltiger Tiefenwasser aus der Framstrae wandert die warme Atlantikschicht des
Initialstadiums in ein flacheres Wasserregime. Selbst nach einer Modelllaufzeit von
100 Jahren sind diese Wassermassen in ~100-1.000m Wassertiefe vorzufinden und
konnen die Wirmebilanz im Arktischen Ozean beeinflussen.

e Neben den hoheren Salzgehalten an der Wasseroberfliache wird die Meereisformati-
on hauptséchlich von der Priasenz von Offenwasserflidchen, kiistennahen Polynynas,
bestimmt. Diese entstehen durch divergente Eisdrift entlang des Kanadischen Ar-
chipels und der Beaufortsee. Dort sind die Gebiete bedeutender Konvektionsprozes-
se des Arktischen Ozeans lokalisiert.

¢ Demgegeniiber findet im restlichen Arktischen Ozean, der Baffinbucht und den
westlichen Teilen der GIN See aufgrund der perennialen Meereisbedeckung eine
Isolation der Stoff- und Wirmefliisse zwischen Atmo- und Ozeanosphire statt. Sai-
sonales Meereis tritt im Ostlichen Teil des Europdischen Nordmeeres sowie in der
Labradorsee auf. Das Meereiswachstum erreicht in der Baffinbucht kein thermody-
namisches Gleichgewicht — hier wird vorgeschlagen, dass von den umliegenden In-
landeismassen stammendes Schelfeis die Baffinbucht bedeckte oder dass sich dort
marines Inlandeis gebildet hat.

¢ Meland et al. (2005) zeigen anhand postulierter Meeresoberflichensalzgehalte ein
realistischeres Abbild der glazialen SST-Verteilung in der GIN See. Dagegen bilden
die Oberflichensalzgehalte des glazialen Standardlaufs zusétzlich Orte der Laugen-
formation und Meereisschmelze ab und beriicksichtigen die globale marine Salzge-
haltszunahme. Die auf physikalische Prozesse aufbauende SSS-Schablone eignet

sich daher fiir eine Reevaluation der auf §'*0-Werten basierenden SST-Verteilung.



6 Schlussfolgerungen 95

Die glaziale Eisdrift bildet im Arktischen Ozean einen dislokalisierten Beaufortwir-
bel aus mit direkter Drift Richtung FramstraBe. Dieses Ergebnis ist konsistent mit
diskutierten Eisdriftproxies.

Die Geschwindigkeit und das Muster der glazialen Drift mehrjihrigen Eises zeigen
eine Beeinflussung durch Windschubspannung, Export aus der Fram- und Dine-
markstrale sowie der Eishdrte. Im Extremfall sens_Fram erhoht sich durch Verjiin-
gung des Framstralendurchlasses der Eiswiderstand im Arktischen Ozean und be-
wirkt eine Reduzierung der Eisdriftgeschwindigkeit und eine Offnung des Beau-
fortwirbels. Der saisonale Meereisexport iiber die Ddnemark- sowie Framstraf3e
wird, entgegen rezenter Bedingungen, durch den Verlauf der Eishirte im Jahresgang
limitiert. Dagegen bewirken starke geostrophische Windfelder iiber der Framstral3e
(sens_LGMG) einen konstanten Eisexport in das Europdische Nordmeer.

Die Meereisdickenverteilung im Arktischen Ozean wird primér durch dynamische
Prozesse gesteuert. Entgegen der rezenten Verteilung baut sich das in Richtung
Framstrafle verdriftete Meereis kontinuierlich auf.

Der Meereisexport aus der Dianemarkstrafe ist in allen glazialen Studien gegeniiber
dem Kontrolllauf erhoht. Hier spielt neben der Advektion arktischen Meereises ent-
lang des Ostgronlandstroms zusétzlich der Export von Meereis, welches im Europi-
ischen Nordmeer gebildet wurde, eine Rolle. Die Drift mit den atmosphérischen
Windfeldern bestimmt, ob saisonales Meereis des Europdischen Nordmeeres am
Liefergebiet schmilzt oder in die Ablationsregion der Labradorsee transportiert wird.
Eisexportraten an der Dédnemarkstrale (0,14-0,29 Sv) bestimmen das Temperatur-
sowie StiBwassersignal in der Labradorsee und konnen dort wichtige Folgen fiir die
Bildung des nordatlantischen Tiefenwassers haben.

Die Modellstudien std_lgm und sens_LLGMG, aufbauend auf der Rekonstruktion der
Meeresoberflichentemperatur nach CLIMAP (1981) und GLAMAP 2000 (Paul u.
Schifer-Neth 2003), bilden beide einen Nordatlantikeinstrom in das Europdische
Nordmeer ab. Dadurch entsteht ein zonaler Gradient der Meereisbedeckung im Eu-
ropdischen Nordmeer, konsistent mit Proxy-Daten. Entlang des Einstroms nordat-
lantischer Wassermassen findet man in std_lgm saisonal offene und in sens_ LGMG
perennial offene Wasserflichen. Es wird vermutet, dass diese Offenwasserflichen
notwendig sind, um durch den latenten Wirmeverlust den Aufbau des fennoskandi-
navischen Eisschildes erkliren zu konnen (Hebbeln et al. 1994; Rassmusen u.
Thomsen 2008; Siegert u. Dowdeswell 2004). Entlang der Norwegischen Kiiste und

der Barentssee-Schelfkante findet aufgrund des sensitiven und latenten Warmever-
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lustes die Formation von Tiefenwasser statt. Je nach Rekonstruktion der Meeres-
oberflichentemperatur penetriert das Nordatlantikwasser unterschiedlich stark in die
GIN See und als Tiefenwasser in den Arktischen Ozean.

e Die Modellstudie std_lgm priferiert im Europidischen Nordmeer die SST Rekon-
struktion anhand des Foraminiferensignals (Abb. 71). Danach advehieren aufgrund
des prisenten glazialen Nordatlantikeinstroms Mikroorganismen in die GIN See und
mischen sich mit den Foraminiferen, wodurch ein Mischsignal der Temperatur zu-
stande kommt (de Vernal et al. 2006).

¢ Im Vergleich mit dem nicht konfigurierten glazialen Standardlauf (Gong 2009) stellt
die Faroer-Shetland-Strae eine wichtige Passage fiir den nordwirtigen Transport
warmer, atlantischer Wassermassen dar. Bei einer glazialen Meeresspiegelabsen-
kung von -120m werden tiefere Wassermassen — bedingt durch das bathymetrische
Hindernis des Gronland-Schottland Riickens und die siidwirtige Meereisexpansi-

on — hauptsachlich iiber die Faroer-Shetland-Passage nordwirts transportiert.
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