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Aerosole und Klima

1 Einleitung

Erste Untersuchungen zum moglichen Klimaeinfluss
von Aerosolpartikeln wurden bereits in den 60er und
70er Jahren mit ein-dimensionalen Strahlungs-Kon-
vektionsmodellen durchgefiihrt (z. B. CHARLSON
und PILAT 1969; GRABL 1973; CHYLEK und COA-
KLEY 1974; TWOMEY 1977). Mit einem globalen
Zirkulationsmodell wurde die erste Abschédtzung des
direkten Effektes von Aerosolen auf Zirkulation und
Temperaturverteilung von TANRE et al. (1984) unter-
nommen. Da dabei die Meeresoberflichentemperatur
fest vorgegeben wurde, konnte ein Temperatureffekt
nur liber Land simuliert werden. TANRE et al. (1984)
fanden eine Abkiihlung durch kontinentales Aerosol
besonders iiber Wiistengebieten und eine Erwidrmung
iiber stark verschmutzten Gebieten und iiber Schnee-
flichen aufgrund des hohen RuBanteils im Aerosol.
Mit Klimamodellen, d. h. mit gekoppelten Zirkula-
tionsmodellen der Atmosphére und des Ozeans, wurde
meist nur der direkte Effekt anthropogener Schwefel-
emissionen untersucht. Anderungen der wolkenopti-
schen Eigenschaften aufgrund der Zunahme von Par-
tikeln in der Atmosphire wurden bisher nur von eini-
gen wenigen Gruppen abgeschitzt. Diese Abschitzun-
gen legen einen schwiécheren direkten (Einfluss auf so-
lare und thermische Strahlung) als indirekten (Einfluss
durch Anderungen der wolkenphysikalischen und op-
tischen Eigenschaften) Effekt nahe, sind aber noch mit
sehr grolen Unsicherheiten behaftet. Im Folgenden
wird jeder Abschnitt mit einer Beschreibung der rele-
vanten Prozesse eingeleitet, um dann die Modellan-
nahmen und -ergebnisse vorzustellen.

2 Physiko-chemische Eigenschaften des Aerosols

Das atmosphiérische Aerosol ist definiert als die Ge-
samtheit aller in einem Luftvolumen befindlichen fes-
ten und flissigen Partikel (Hydrometeore ausgenom-
men). Ein Aerosolgemisch enthélt Partikel unter-
schiedlichster Form, Textur, chemischer Zusammenset-
zung und GroBe. Konnte man diese Teilchenpopula-
tion beobachten, stellte man fest, dass die Verteilung
all dieser Eigenschaften nicht statisch ist, sondern stidn-
digen Anderungen unterliegt. Partikel koagulieren, be-
sonders rasch solche mit sehr kleinem Durchmesser,
aufgrund Brown’scher Molekularbewegung oder sedi-
mentieren aufgrund der Schwerkraft, wenn sie grof3
genug sind. Kleinste Fluktuationen der Temperatur
und der Dampfdriicke bewirken, dass einige Spezies
aus der Partikel- in die Gasphase iibergehen oder aus
der Gasphase nukleieren, d. h neue Teilchen bilden.

Man wird sowohl feste als auch fliissige Partikel fin-
den, letztere Losungen verschiedener Spezies in Was-
ser. Die Anlagerung von Wasser an die vorhandenen
Partikel wird bestimmt durch die relative Feuchte der
Umgebungsluft, die Temperatur und die chemische
Zusammensetzung der Partikel bzw. deren WasserlOs-
lichkeit oder Hygroskopizitdt. Chemische Umwand-
lungen in der Gas- und in der Fliissigphase lieBen sich
beobachten, deren Geschwindigkeit von der ionischen
Zusammensetzung der Partikel beeinflusst wird, und
Adsorption von Gasen an Partikeln und Desorption
(TWOMEY 1977). Fiigt man nun dem Aerosol z. B.
Schwefelsduregas zu, so werden nicht nur additiv eini-
ge Eigenschaften des Aerosols geédndert, sondern es
entsteht ein anderes Aerosol mit neuen Gleichgewich-
ten. Da das Aerosol in dieser Komplexitidt weder der
Beobachtung noch der modellhaften Beschreibung zu-
génglich ist, behilft man sich mit der Idealisierung und
der Beschreibung integraler Grof3en.

Die GroBe eines Partikels wird durch den Radius r
oder den Durchmesser d angegeben, der einer Kugel
mit gleichem Volumen wie das zu beschreibende Parti-
kel zukdme. Die Verteilung der Teilchenanzahl auf be-
stimmte GroBenbereiche r+dr wird mittels semiempi-
rischer logarithmischer Verteilungsfunktionen be-
schrieben (JUNGE 1955; CLARK und WHITBY
1967). Die ,log-normal“ Verteilung, die von AIT-
CHINSON und BROWN (1957) eingefiihrt wurde,
gibt fiir viele Aerosolpopulationen die beobachteten
Verteilungen am besten wieder. Die kleinsten Teil-
chen, die in einem Kondensationszihler erfasst werden
konnen, weisen einen Radius von 1,6 nm auf (JAENI-
CKE 1987). Die grofiten Teilchen, welche Transport
iiber grolere Entfernungen unterliegen, haben einen
Radius von etwa 10 um. Das GroB3enspektrum, das be-
schrieben werden muss, iiberstreicht also 5 Grof3enor-
dungen, von 10 bis 10 m. Partikel kleiner als 0,2 um
dominieren die Anzahldichte, Partikel mit einem Ra-
dius zwischen 0,05 und 1,0 um die Aerosoloberflidche
und damit auch die optischen Eigenschaften, und sol-
che mit Radien zwischen 0,3 und 20 um die Partikel-
masse.

Partikel werden entweder aus der Gasphase durch Nu-
kleation gebildet, wie z. B. Sulfat, Nitrat, Ammonium
und organische Verbindungen, oder werden wie See-
salz als fliissige oder wie Stdube und Ruf als feste Par-
tikel in die Atmosphére emittiert. Letztere werden als
Primérpartikel, erstere als Sekundirpartikel bezeich-
net. Ddmpfe kondensierbarer Spezies bilden neue Par-
tikel (homogene Nukleation) oder kondensieren an
vorhandenem Aerosol (heterogene Nukleation). Die
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Nukleationsrate hingt von der Ubersittigung und dem
Angebot an vorhandenen Partikeln bzw. der Partikel-
oberfliche ab. Die homogene Nukleation erfordert
sehr hohe Dampfdriicke, so dass, da auch in Reinluft
immer einige Partikel vorhanden sind, die heterogene
Nukleation dominiert. Homogene Nukleation kann
aber bereits bei sehr niedrigem Dampfdruck stattfin-
den, wenn zwei oder mehrere Ddmpfe miteinander
kondensieren (Konukleation). Das ist z. B. bei Schwe-
felsduregas der Fall, das bevorzugt zusammen mit Was-
serdampf und Ammoniak als terndre Mischung oder
nur zusammen mit Wasserdampf als bindre Mischung
nukleiert. Da Konukleation bereits bei Dampfdriicken
unterhalb des Sattigungsdampfdruckes der einzelnen
Komponenten erfolgt, binden Aerosolpartikel Wasser
auch bei einer relativen Feuchte unterhalb von 100 %.
Bei 80 % relativer Feuchte der Umgebungsluft und ei-
ner Temperatur von 298 K wéchst das Volumen eines
Schwefelsduretropfchens um den Faktor 5,5, das eines
Ammoniumbisulfattropfchens um den Faktor 3.4, ver-
glichen zum Partikelvolumen bei 0 % relativer Feuch-
te (ADAMS et al. 1999). Durch homogene Nukleation
gebildete Teilchen sind mit Radien von etwa 10 nm
(Nukleationsmode) relativ klein. Partikel im Nuklea-
tionsmode unterliegen Brown’scher Bewegung und
tendieren dazu, sich zu vereinigen, wenn sie miteinan-
der oder mit groeren Partikeln kollidieren. Diesen
Prozess nennt man Koagulation und er bestimmt die
Lebensdauer von kleinen Partikeln, die in der Gro-
Benordnung von Stunden liegt. Eine dhnliche Lebens-
dauer zeigen Partikel groBer als 10 pm aufgrund der
Sedimentation durch die Schwerkraft. Die ldngste at-
mosphérische Verweildauer weisen Partikel im Gro-
Benbereich 0,1 bis 1 um auf (Akkumulationsmode). Ih-
re Verweildauer betrdgt in der unteren Troposphire
wenige Tage, in der oberen Troposphére bis zu 4 Wo-
chen und in der Stratosphére 1 bis 3 Jahre. In der Tro-
posphére ist Auswaschen durch Niederschlag die do-
minante Senke, in der Stratosphire dagegen Abwirts-
transport und Sedimentation.

WHITBY (1978) fiihrte basierend auf Beobachtungen
und theoretischen Studien das Konzept der trimodalen
Beschreibung einer Aerosolpopulation ein, wobei er
zwischen zwei Feinpartikelmoden (auch als Submikro-
metermode bezeichnet) mit einem Durchmesser
d < 2 pym, und einem Grobpartikelmode, mit d > 2 ym,
unterscheidet. Da die Volumentransferrate von kleine-
ren zu groBeren Teilchen durch heterodisperse Koagu-
lation fiir Teilchen d > 0,5 pm stark abnimmt, fiihrt Par-
tikelwachstum aufgrund aerosoldynamischer Prozesse
zu Durchmessern nicht grofler als 1 um. Grobpartikel
wie Staub und Seesalz werden mechanisch generiert
und unterscheiden sich daher von Feinmode-Partikeln
nicht nur in ihrer GréBenverteilung, sondern auch in
ihrer chemischen Zusammensetzung. Feinpartikel wei-
sen eine bimodale Verteilung auf, den Nukleations-
oder Aitken-Mode, der durch Nukleation aus der
Dampfphase entsteht, und den Akkumulations-Mode,
der durch Koagulation und Wachstum aus Kondensa-

tion entsteht. Teilchen im Akkumulations-Mode streu-
en am effizientesten kurzwellige Strahlung und bilden
den grofiten Anteil an Wolkenkondensationskernen.

Abschitzungen des Klimaeffektes der wichtigsten an-

thropogenen Aerosol-Komponenten Ruf3 und Sulfat

beruhen bisher auf dem so genannten ,bulk-ap-
proach®, d. h. es wird die raum-zeitliche Verteilung der

Partikelmasse mit globalen Chemie-Transport-Model-

len berechnet. Aerosolmikrophysikalische Prozesse

werden nicht explizit beriicksichtigt und es wird ange-
nommen, dass die Masse der Partikel im Akkumula-
tions-Mode vorliegt. Um die Quellen von Seesalz und

Mineralstaub hingegen realistisch zu simulieren, ist ein

groBenabhingiger Ansatz notwendig. In der Literatur

finden sich drei verschiedene Ansétze, Partikelpopula-
tionen zu beschreiben:

1. Die Form der Verteilung der Partikelpopulation
wird vorgeschrieben (z. B. log-normale Verteilung)
und einzelne Momente der Verteilung wie Partikel-
masse, Teilchenzahl und Breite der Verteilung wer-
den prognostisch fiir mehrere Moden berechnet
(z. B. SCHULZ et al. 1998).

2. WRIGHT et al. (2000) berechnen die ersten sechs
Momente einer modalen Partikelverteilung und be-
notigen dadurch keine a-priori Annahmen beziig-
lich der Form der Verteilung.

3. Die Partikelpopulation wird in Grofenklassen
unterteilt, in so genannte ,,bins“, die durch ihre
Breite dr charakterisiert sind. Fiir jede dieser Klas-
sen wird die Partikelanzahl berechnet (SCHULZ et
al. 1998; TIMMRECK und GRAF 2000).

Jede dieser Methoden parameterisiert Prozesse, die die
Anzahl der Teilchen verdndern, wie die Nukleation und
Koagulation von Teilchen, und solche, die die Partikel-
masse beeinflussen, wie Kondensation an Partikeln.

3  Quellen

Wihrend die meisten Treibhausgase aufgrund ihrer
langen atmosphirischen Verweildauer in der Tropo-
sphére gut durchmischt sind, weist das Aerosol eine
hohe rdumliche und zeitliche Variabilitdt auf. Grund
dafiir sind die vielfiltigen und kleinrdumigen Quell-
und Senkenprozesse. Der Zusammenhang zwischen
Quellstirke und der daraus resultierenden Zusam-
mensetzung und Menge des Aerosols ist sehr komplex.
Partikel werden entweder direkt in die Atmosphire
eingebracht (Priméarpartikel) oder bilden sich aus gas-
formigen Vorldufersubstanzen in der Atmosphére (Se-
kundirpartikel). Der Eintrag von Primirpartikeln wie
Mineralstaub oder Seesalz sowie deren GroBenvertei-
lung wird von der Stdrke des bodennahen Windes und
von der Textur des Bodens kontrolliert. Kondensierba-
re Diampfe entstehen in der Atmosphére durch chemi-
sche Umwandlungen von Schwefel- und Stickstoffver-
bindungen oder organischen Kohlenwasserstoffen in
der Gas- und in der Fliissigphase. Die Rate, mit der
diese Dampfe zu Partikeln kondensieren, hdngt vom
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Dampfdruck der betreffenden Substanz, von der
Feuchte und Temperatur der Umgebungsluft und der
Oberfliche bereits vorhandener Partikel ab. Die Aus-
beute an Sekundirpartikeln variiert somit mit der

Konzentration verschiedener Oxidantien
und verschiedenen meteorologischen
Parametern und ist nicht nur von der
Quellstirke, sondern auch von Ort und
Zeit der Ausbringung abhingig. Optische
Eigenschaften und die Féhigkeit einzel-
ner Partikel, als Wolkenkondensations-
kern aktiviert zu werden, sind durch Par-
tikelgrole und chemische Zusammen-
setzung bestimmt. Dieselben Partikelei-
genschaften beeinflussen wiederum die
atmosphérische Verweildauer des Aero-
sols, indem sie die Effizienz der wichtig-
sten Senke, das Auswaschen durch Nie-
derschlag, mitbestimmen. Partikel-Quel-
len weisen also eine hohe zeitliche und
rdumliche Variabilitit auf. Eine Abschét-
zung der Beitrédge einzelner Quellen zum
atmosphérischen Aerosolgehalt und des-
sen klimarelevanter Eigenschaften ist nur
mittels numerischer Modelle moglich.

Tab. 25-1 gibt einen Uberblick iiber die
wichtigsten Aerosolvorldufersubstanzen
und -komponenten sowie deren Produk-
tionsmechanismen und Quellstédrken.
Die angegeben Werte sind reprisentativ
fir Mitte der 80er Jahre und basieren
zum Teil auf Emissionsinventaren, die
fiir die globale Modellierung ausgearbei-
tet wurden. Gasformige Emissionen von
Schwefel- und Stickstoffverbindungen
stammen zu 70-80 % aus anthropogenen
Quellen wie Verfeuerung fossiler Brenn-
stoffe, Biomassenverbrennung durch
Brandrodung und Verwendung von Feu-
erholz und Landwirtschaft. Fliichtige
Kohlenwasserstoffe (VOC = volatile or-
ganic carbon) werden zu etwa 40 % aus
anthropogenen Quellen freigesetzt, zum
iiberwiegenden Teil aber aus natiirlichen
Quellen wie der Vegetation. Erhebliche
Mengen an Rufl und Kohlenwasserstof-
fen werden bei der Verfeuerung fossiler
Brennstoffe und der Verbrennung von
Biomasse als Primédrpartikel emittiert.

Den stiarksten Beitrag zum atmosphiri-
schen Aerosolgehalt leisten aber Primér-
partikel aus windgetriebenen Quellen
wie Mineralstaub vornehmlich aus Wiis-
tengebieten und Seesalz aus Gischtpro-
duktion iiber den ausgedehnten Gebie-
ten der Ozeane. In welchem Ausmalf3 der
Eintrag von Mineralstaub in die Atmo-
sphére auch von menschlichen Aktivita-

ten wie z. B. Wiistenbildung durch Uberweidung und
Winderosion von Ackern als Folge verschiedener
Ackerbautechniken beeinflusst ist, kann derzeit noch
nicht quantifiziert werden.

NH SH Global Spannbreite!

Stickoxide

Fossile Brennstoffe 19,9 1,1 21,0

Luftverkehr 0,43 0,03 0,46

Biomassenverbrennung 33 3,1 6,4

Boden 3,5 2,0 5,5

Bearbeitete Boden 2,2 0-4

Unbearbeitete Boden 32 3-8

Blitze 44 2,6 7,0 2-12
Ammoniak

Haustiere 17,5 4,1 21,6

Ackerbau 11,5 1,1 12,6

Anthropogen 2,34 0,31 2,6

Biomassenverbrennung 3,5 2,2 57/

Fossile Brennstoffe und Industrie 0,29 0,01 0,3

Unbearbeitete Boden 1,36 1,07 2,4

Wildtiere 0,10 0,02 0,1

Marine Biosphire 3,65 4,50 8,2
Schwefeldioxid

Fossile Brennstoffe und Industrie 68 8 76

Luftverkehr (1992) 0,04 0,003 | 0,04

Biomassenverbrennung 1,2 1,0 2,2

Vulkane 6,3 3,0 9,3
DMS und H,S

Marine Biosphire 11 13 24

Terrestrische Biosphire 0,6 0,4 1,0 0,4-5,6
Fliichtige organische Substanzen VOC

Anthropogen 109

Terpene (Vegetation) 67 60 127

Tab. 25-1a:Quellstiarke verschiedener Aerosolvorldufersubstanzen in Tg N, S bzw. C
pro Jahr (1 Tg = 1 Teragramm = 10" g) (IPCC 2001).

NH SH Global Spannbreite!

Organisches Material (0-2 um)

Biomassenverbrennung 283 26,0 543 45 -80

Fossile Brennstoffe 28,4 0.4 28,8 10 - 30
Ruf3 (0-2 um)

Biomassenverbrennung 2,9 2,7 5,6 5-9

Fossile Brennstoffe 6,5 0,1 6,0 6-8

Luftverkehr 0,005 0,0004 | 0,006

Industriestdube 100

Biogen (0-2 pm) 50 10 - 100
Seesalz

d<1pm 23 31 54 18 - 100

d=1-16 um 1420 1870 3290 1000 - 6000

Total 1440 1900 3340 1000 - 6000
Mineralstaub

<1 pum 90 17 107

1-2 pm 240 50 290

2-20 um 1470 280 1750

Total 1800 350 2150 1000 - 3000

Tab. 25-1b: Emission von Primérpartikeln in Tg pro Jahr (IPCC 2001).

! Die Spannbreite gibt nur die in der Literatur vorgefundenen Zahlen
wieder, stellt aber keine Abschiitzung der Unsicherheiten dar.
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Modellrechnungen zeigen, dass von den emittierten
gasformigen Schwefelspezies 47 % (Mittelwert 11 ver-
schiedener Modelle) in Sulfat umgewandelt werden
und damit zur Partikelbildung oder der Anlagerung an
vorhandene Partikel zur Verfiigung stehen. Die Aus-
beute an Nitrat von Stickoxiden (NO,) betriagt 45 %,
die von VOCs nur 7 % (IPCC 2001). Damit tragen Se-
kundérpartikel in weitaus geringerem Ausmaf als Pri-
maérpartikel zum atmosphérischen Aerosolgehalt bei.
Da die Masse der Primérpartikel von Mineralstaub
und Seesalz dominiert wird, iibertrifft die aus natiir-
lichen Quellen stammende Partikelmasse bei weitem
die von anthropogenen Quellen freigesetzte. Trotzdem
iiben Sulfat- und RuBpartikel aufgrund ihrer Féhig-
keit, sehr effizient Strahlung zu streuen, oder wie im
Falle von Ruf3 auch zu absorbieren, einen grofleren
Einfluss auf die optischen Eigenschaften des Aerosols
aus. Grund dafiir ist vor allem die unterschiedliche
GroBenverteilung. So liegt die Hauptmasse der Sulfat-
und RuBteilchen im Akkumulationsmode, die Staub-
und Seesalzteilchen aber im Grobmode vor. Die in
Tab. 25-1 angegebenen Abschidtzungen der natiirlichen
Quellen sind mit groBen Unsicherheiten behaftet.
Quellen aus Biomassenverbrennung sowie der Eintrag
von Mineralstaub weisen zudem eine grof3e interan-
nuelle Variabilitét auf.

4 Senken

Aerosol wird durch Trocken- und Nassdeposition aus
der Atmosphire entfernt. Die beiden Prozesse bestim-
men also die atmosphérische Verweildauer der einzel-
nen Aerosol- und Aerosolvorldufer-Spezies und damit
den Aerosolgehalt der Atmosphire. Als Trockendepo-
sition bezeichnet man die Ablagerung von Gasen und
Partikeln an der Erdoberfliche und die Aufnahme
durch Vegetation. Reaktive Gase reagieren an der
Oberfldache oder gehen in Losung an Wasseroberfli-
chen oder in einer diinnen Wasserhaut, wenn der Bo-
den oder die Pflanzen mit Wasser benetzt sind. Die
Deposition von loslichen Gasen ist an Wasseroberfla-
chen sehr effizient, wenn die geloste Substanz wie z. B.
SO, in der Fliissigphase dissoziiert und durch chemi-
sche Reaktionen abgebaut wird. Die Depositionsrate
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Abb. 25-1: Depositionsgeschwindigkeit verschiedener Senken-
prozesse in Abhéngigkeit von der PartikelgrofBe.

héngt auch vom Sduregehalt des Bodens ab und da-
von, ob die betreffende Substanz im Boden mikrobiell
abgebaut wird. Gase konnen auch durch die Spaltoft-
nung von Pflanzen aufgenommen oder an der Blatt-
oberfliche abgelagert werden. Die Effizienz dieses
Prozesses hingt davon ab, ob die Pflanze die betref-
fende Substanz abbaut und damit einen Gradienten
zwischen Atmosphédre und dem Inneren der Pflanze
aufrechterhélt. Neben der Bodenbeschaffenheit be-
stimmt der Transport zur Rezeptorfliche durch turbu-
lenten Austausch und durch molekulare Diffusion in
der laminaren Grenzschicht die Effizienz der Deposi-
tion. Die Deposition von Partikeln ist neben turbulen-
tem Austausch stark von der Mikrostruktur der Re-
zeptoroberfliche und der GroBe der Partikel beein-
flusst. Abb. 25-1 zeigt die Abhéngigkeit der Trockende-
positionsgeschwindigkeit von dem Partikelradius. Der
Prozess der Brown’schen Diffusion dominiert die De-
position von Partikeln mit einem Radius kleiner als
0,1 pm, Teilchen groBer als 1 pm werden durch Impak-
tion an Elementen der Oberflachen abgeschieden und
unterliegen aufgrund der Schwerkraft der Sedimenta-
tion.

Die Nassdeposition stellt den Prozess der Aufnahme
von Gasen und Partikeln in Wolkentrépfchen und die
nachfolgende Entfernung durch Niederschlagsprozes-
se dar. Wir unterscheiden zwei Prozesse: 1. ,,in-cloud
scavenging® ist die Inkorporierung von Gasen oder
Partikeln in Wolkentropfchen und 2. ,,below-cloud sca-
venging® ist die Aufnahme von Gasen oder Aerosolen
bzw. der Einfang von Wolkentrépfchen, die chemische
Beimengungen inkorporiert haben, durch fallende
Hydrometeore. Erreichen die Hydrometeore den Erd-
boden, sind die inkorporierten Substanzen endgiiltig
aus der Atmosphire entfernt, verdunsten sie vorher,
werden die Substanzen wieder freigesetzt. Da ein gro-
Ber Teil des Niederschlags verdunstet, fithrt dieser Pro-
zess zu einem raschen Abwiértstransport und einer An-
reicherung der freigesetzten Substanzen in den darun-
ter liegenden Schichten. Losliche Gase wie SO, wer-
den in Wolken- oder Regentropfen entsprechend dem
Henry’schen Gesetz gelost. Das Gesetz von Henry gibt
an, wie viel der Substanz sich im Gleichgewicht in der
Gasphase befindet und wie viel in der Fliissigphase.
Die Einstellzeit, bis ein solches Gleichgewicht erreicht
ist, ist fiir kleine Tropfchen sehr kurz, fiir Regentropfen
hingegen so lang, dass man nicht vom Erreichen des
Gleichgewichts ausgehen kann (WARNECK 1988).
Gefrorene Wolkentropfen und Schnee inkorporieren
Gase nur, wenn sich die Temperatur in der Néhe des
Gefrierpunktes befindet und der Hydrometeor mit ei-
ner diinnen Wasserschicht iiberzogen ist.

Aerosolpartikel dienen als Wolkenkondensationsker-
ne und besonders Partikel mit einem Radius groBer als
0,2 um werden daher sehr wirksam in Wolkentropf-
chen aufgenommen. Da groere Partikel mehr zur
Aerosolmasse beitragen als die kleineren, werden etwa
80-99 % der Aerosolmasse in einer Wolke inkorpo-
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riert, aber nur 10-90 % der Aerosolpartikel (FLOB-
MANN, pers. Mitt.). Nicht in Wolkentropfen aufge-
nommene Teilchen werden als ,,interstitielles Aerosol*
bezeichnet. Diese Partikel kénnen von Wolkentropfen
durch Impaktion eingefangen werden. Dieser Prozess
ist allerdings nicht besonders effizient. Unterhalb der
Wolkenbasis hingegen ist es der einzige Mechanismus,
der Aerosolpartikel aus der Atmosphére entfernt (be-
low-cloud scavenging). TANNER et al. (1997) berich-
ten basierend auf Messungen im Siidwesten von Chi-
na, dass iiber Gebieten mit starken Schwefelquellen et-
wa 70 % des Sulfats im Niederschlag durch Impaktion
unterhalb der Wolke aufgenommen wurde.

Eine einfache Methode, den Prozess der Trockendepo-
sition in Modellen zu beschreiben, ist die Annahme ei-
ner Depositionsgeschwindigkeit, deren Groéfle vom
Partikeltyp und der Beschaffenheit der Rezeptorfli-
che abhéngt und die durch Messungen bestimmt wird.
Der Fluss zum Boden hin ist damit

Fq=Vq4pam,

wobei p,;, die Luftdichte und m das Massenmischungs-
verhiltnis des untersten Modellniveaus sind. Eine rea-
listischere Beschreibung des Depositionsprozesses ge-
ben die so genannten ,,resistance Ansitze“ wieder, die
analog zum Ohm’schen Gesetz der Elektrizitit den
Depositionsfluss als die Summe dreier reziproker
Widerstinde, den turbulenten, den laminaren und den
durch die Bodenbeschaffenheit gegebenen, beschrei-
ben (WESELY 1989; GANZEVELD et al. 1998). Das
Auswaschen von Partikeln durch Wolkenbildung und
Niederschlag wird entsprechend dem Grad der Kom-
plexitidt der wolkenphysikalischen Prozesse beschrie-
ben und variiert daher von Modell zu Modell. Der ein-
fachste Ansatz schreibt eine hohenabhingige Auswa-
schrate vor, der komplexeste beriicksichtigt die Akti-
vierung der Partikel zu Wolkenkondensationskernen
sowie die wolkenmikrophysikalischen Prozesse
(GHAN et al. 1993; LOHMANN et al. 2000). Verglei-
che von Modellen, die den atmosphérischen Schwefel-
kreislauf simulieren, zeigen, dass Unterschiede bei der
Parameterisierung der Auswaschprozesse derzeit den
grofften Unsicherheitsfaktor bei der Berechnung des
Sulfatgehalts darstellen. Berechnete Sulfatgehalte der
Atmosphédre variieren um einen Faktor 2 bis 3
(RASCH et al. 2000; ROELOFS et al. 2001). Da Sulfat
zu den am besten untersuchten Spezies gehort, diirften
Abschitzungen anderer Spezies mit noch grofleren
Unsicherheiten behaftet sein.

5 Klima- und umweltrelevante Auswirkungen des
Aerosols
5.1 Direkter und semi-direkter Effekt

Solare Strahlung mit Wellenldngen zwischen 0,3 bis
3 um wird beim Eindringen in die Atmosphire an den

Aecrosolpartikeln gestreut und absorbiert. Im terres-
trisch-infraroten Spektralbereich (> 3 um) konnen die
Streuvorgénge an Aerosolpartikeln, da die Abmes-
sungen der Partikel klein gegeniiber der Wellenldnge
sind, vernachldssigt werden. In diesem Spektralbereich
spielen die Absorption und die daraus resultierende
thermische Emission allein eine maf3gebliche Rolle.
Diesen Einfluss der Aerosole auf die Strahlungsfliisse
bezeichnet man als den direkten Effekt. Klimaeffekte
des Aerosols werden héufig als Strahlungsantrieb an-
gegeben; das ist die Anderung der kurz- und langwelli-
gen Strahlungsfliisse an der Obergrenze der Tropo-
sphiare oder am Atmosphédrenoberrand aufgrund des
Aerosoleinflusses bei sonst unverdnderter Meteorolo-
gie. Der Strahlungsantrieb kann berechnet werden,
wenn die raum-zeitliche Verteilung, Grof3enverteilung
und Zusammensetzung des Aerosols bekannt sind.
Abschitzungen der Klimaeffekte des Aerosols erfor-
dern eine Berticksichtigung aller Riickkoppelungspro-
zesse und konnen nur mit gekoppelten Modellen, die
die Komponenten Atmosphire, Ozean, See-Eis und
Aerosolchemie und -physik beschreiben, durchgefiihrt
werden.

Zur Abschitzung des Aerosoleinflusses auf das Strah-
lungsfeld bedarf es der Kenntnis folgender Parameter:
Streueffizienz, Einfachstreualbedo und Asymmetrie-
parameter und deren Abhingigkeit von der Wellenlédn-
ge, sowie Partikelwachstum in Abhédngigkeit von der
Umgebungsfeuchte. Diese Parameter konnen, sofern
die chemische Zusammensetzung und die Groflenver-
teilung der Aerosolpartikel bekannt ist, mittels Mie-
Streuungsberechnungen abgeleitet werden. Da diese
Mie-Rechnungen sehr rechenzeitaufwendig sind, kon-
nen die optischen Eigenschaften nicht innerhalb eines
globalen Modells berechnet werden, sondern miissen
vorberechnet und tabelliert oder durch Ndherungslo-
sungen approximiert werden.

Abschétzungen des globalen direkten Aerosolstrah-
lungsantriebs beruhen bisher nur auf Modellberech-
nungen, die die raum-zeitliche Verteilung der Massen
verschiedener Aerosolkomponenten simulieren. In-
tensive Eigenschaften des Aerosols wie Grof3envertei-
lung und optische Eigenschaften werden fiir jede
Aerosolkomponente als konstant vorgegeben. Eine
Ubersicht des mittleren globalen Strahlungsantriebs
durch verschiedene Aerosolkomponenten, wie sie von
einer Reihe von globalen Modellen berechnet wurde,
findet sich in Tab. 25-2. Die Werte fiir Ruf in Tab. 25-2
beinhalten sowohl den Strahlungsantrieb von elemen-
tarem Kohlenstoff (BC) als auch den von als Primér-
partikeln freigesetztem organischen Kohlenstoff. BC
ist ein sehr effizienter Absorber von kurzwelliger
Strahlung und kompensiert teilweise den abkiihlenden
Effekt von streuendem Aerosol. Globale Mittelwerte
stellen allerdings kein sehr aussagekriftiges Maf fiir
den Aerosoleffekt dar, da aufgrund der verschiedenen
Verteilungen der Aerosolkomponenten lokal meist
keine Kompensation eintritt, sondern sich ein komple-



promet, Jahrg. 30, Nr. 3, 2004

J. Feichter und U. Lohmann: Aerosole und Klima 127

Referenz

Aerosolkomponente

IPCC 2001 Sulfat anthropogen

IPCC 2001 Ruf von fossilen Brennstoffen
IPCC 2001 RuB von Biomassenverbrennung
FEICHTER et al. 1997 Sulfat natiirlich

TEGEN u. LACIS 1996 Mineralstaub

WINTER u. CHYLEK 1997 | Seesalz

RuBaerosolen nur —0,1 W/m? ausmacht.

-0,3 bis -0,4 An der Erdoberfliche jedoch betrigt
+0,1 bis +0,4 der Effekt —1,2 W/m? (LOHMANN und
0,2 FEICHTER 2001). Da die Absorption
-0,2 von Ruf} in Wolkentropfchen nicht hin-
-0,6 bis +0,4 reichend bekannt ist, wurde in dieser
2,0 Studie angenommen, dass aller Ruf3 sich

Tab. 25-2: Summe des kurz- und langwelligen mittleren globalen Strahlungsantriebs

aufgrund verschiedener Aerosolkomponenten.

zwischen den Wolkentropfchen befindet.

5.2 Auswirkungen auf Wasserwolken

Aerosolpartikel konnen als Wolkenkon-
densationskerne (CCN) aktiviert wer-
den und beeinflussen damit die Wolken-
tropfchenanzahl in dem Sinne, dass man,
sofern sich der Fliissigwassergehalt der
Wolke nicht dndert, bei einem grofleren
Angebot an CCN mehr, dafiir aber klei-
nere Wolkentropfchen erwartet. Eine
Zunahme der Wolkentropfchenanzahl
zusammen mit einer Verkleinerung des
Tropfenradius vergroflert die gesamte
Tropfenoberfliche und fiihrt damit zur
Zunahme der Wolkenalbedo (Twomey-

0 60° E 120°E 180° 120° W oder Albedoeffekt oder 1. indirekter Ef-
ﬂg [1 l é 5_10'"' fekt) und zu einer Abnahme der Nieder-

kurzwellige Nettostrahlung in W/m?

Abb. 25-2: Anomalie der kurzwelligen Nettostrahlung an der Obergrenze der At-
mosphére aufgrund des direkten, semi-direkten und indirekten anthropo-
genen Aecrosoleffekts in W/m? (nach: LOHMANN und FEICHTER

2001).

xes rdumliches Muster von erwidrmenden und abkiih-
lenden Effekten zeigt (siche Abb. 25-2). ALLNER
(2000) schitzte basierend auf der Aerosolklimatologie
von KOPKE et al. (1997) den globalen Strahlungsan-
trieb des natiirlichen und anthropogenen Aerosols auf
4,7 W/m?2.

Sulfataerosole absorbieren kaum im sichtbaren Spek-
tralbereich, so dass Streuvorgidnge an ihnen dominie-
ren. Diese Reflektion von Solarstrahlung bedeutet ei-
ne Abkiithlung des Systems Erde-Atmosphére. Dahin-
gegen fithrt die Absorption von Solarstrahlung durch
RuBaerosole zu einer Erwidrmung der Atmosphére.
Dies kann die Stabilitdt der Atmosphére erhdhen, aber
auch gleichzeitig zu Wolkenauflosung fiihren. Ver-
mehrte Belege fiir letzteren Effekt, der als semi-direk-
ter Effekt bezeichnet wird, sind im Indian Ocean Ex-
periment (INDOEX) gefunden worden. Erste Ab-
schitzungen des semi-direkten Effekts mit einem Kli-
mamodell ergeben im globalen Mittel ein geringes For-
cing; in stark verschmutzten Gebieten konnen im Jah-
resmittel aber Werte von mehr als 10 W/m? erreicht
werden. Berechnungen des direkten und semi-direkten
Effekts zusammen ergaben, dass der Nettoeffekt auf
die Solarstrahlung am Atmosphidrenoberrand durch
die sich kompensierenden Effekte von Sulfat- und

schlagseffizienz ~ (Lebensdauereffekt
oder 2. indirekter Effekt); das bedeutet,
die Wolke lebt linger und der Fliissig-
wassergehalt der Atmosphére nimmt zu.
Beide Effekte fiihren zu einer vermehr-
ten Riickstreuung von Sonnenstrahlung
und damit zu Abkiihlung. Die Dynamik
der Atmosphire und damit verbunden der Transport
von Wasserdampf entscheidet dariiber, wo und wann
eine Wolke entsteht und wie gro3 der Wolkenwasser-
gehalt ist, das Angebot an Aerosolpartikeln hingegen
entscheidet iiber die Anzahl und GroB3e der Wolken-
tropfchen (TWOMEY 1977) und beeinflusst die
mikrophysikalischen und optischen Eigenschaften und
damit die Lebensdauer von Wolken.

Die ersten Beobachtungen des indirekten Effekts wur-
den in Abluftfahnen von Schiffen in Gebieten mit per-
sistentem Stratus oder Stratocumulus vor der Ostkiis-
te Nordamerikas gemacht (z. B. DURKEE et al. 2000).
Die Partikelemissionen der Schiffe fithren zu erhohter
Wolkentropfchenanzahl mit gleichzeitig kleinerem ef-
fektiven Wolkentropfchenradius. Da die Tropfchen
kleiner sind, ist der Koagulationsprozess so stark ver-
langsamt, dass keine Tropfen bis zur Grofle von Nie-
seltropfen wachsen. Somit wird der Niederschlag redu-
ziert und der Fliissigwassergehalt in der Wolke erhoht.
Ein dhnliches Ergebnis wurde in verschiedenen Feld-
experimenten gefunden. In Abb. 25-3 sind exempla-
risch Flugzeugmessungen, die wéhrend kanadischer
Feldexperimente aufgenommen wurden, dargestellt
(PENG et al. 2001). Die Messdaten wurden anhand ih-
rer Aerosolanzahlkonzentrationen (N,) in saubere
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Wolken (N, < 300 cm?) und verschmutzte Wolken
(N, > 300 cm?) eingeteilt. Bei gleichem Fliissigwasser-
weg (vertikal integrierter Fliissigwassergehalt) haben
die verschmutzten Wolken mehr und kleinere Wolken-
tropfchen als die sauberen Wolken und damit eine ho-
here optische Dicke, womit der Albedoeffekt der
Aerosole belegt ist. Gleichzeitig zeigen die Beobach-
tungen (Abb. 25-3), dass die verschmutzten Wolken bei
einer hoheren Wolkentropfchenkonzentration gerin-
gere Nieseltropfenkonzentrationen aufweisen. Somit
ist auch der Lebensdauereffekt der Wolken bestétigt.

In Modellen der atmosphidrischen Zirkulation
(AGCM) konnen beide indirekten Effekte beriicksich-
tigt werden. In den ersten Abschédtzungen dazu ist die
Wolkentropfchenkonzentration empirisch zur Masse
der Sulfataerosole oder der Gesamtaerosolanzahl in
Beziehung gesetzt worden (BOUCHER und LOH-
MANN 1995; JONES et al. 1994). BOUCHER und
LOHMANN (1995) stellten dazu Messungen von SO,,
CCN und Wolkentropfchenkonzentrationen (N), die
unter verschiedenen kontinentalen und maritimen Be-
dingungen in sauberen und verschmutzten Luftmassen
durchgefiihrt wurden, zusammen. Die Anpassung an
die Daten ergab folgende empirische Gleichung:

log N™" =2,06+0,48-10g(S0,)

Neuere Ansétze parameterisieren die Aktivierung von
Aerosolpartikeln, der die Kohlergleichung zu Grunde
liegt, und schétzen dariiber die Wolkentropfchenkon-
zentration ab (CHUANG und PENNER 1995; LOH-
MANN et al. 2000). Der Vorteil dieses Ansatzes ist,
dass mehrere Aerosolkomponenten, wie Sulfat, See-
salz, kohlenstoffhaltige Aerosole und Staub als CCN
beriicksichtigt werden konnen. AuBlerdem geht die
Vertikalgeschwindigkeit explizit in die Parameterisie-
rung ein. Sie bestimmt dariiber, wie hohe Ubersiitti-
gungen in der Wolke erreicht werden, und damit wie
viele Aerosole aktiviert werden konnen.

Der Wolkenalbedoeffekt wird dariiber berechnet, dass
die optische Dicke der Wolken (t) eine Funktion des
vertikal integrierten Fliissigwassergehalts der Wolke
(LWP) und des effektiven Wolkentropfchenradius (r,)
ist:

3 LWP

T==
2 r

Dieser Radius wiederum kann aus dem Fliissigwasser-
gehalt der Wolke (q;) und der Wolkentropfchenanzahl
berechnet werden:

= 11-3[-LLre
r,=11 1/37N-p,

@

3)

(1) Somit fiihrt eine Erhohung der Wolkentropfchenan-
log N*" =2,48+0,257 -10g(SO,) zahl bei gleich bleibendem oder steigendem Fliissig-
wassergehalt zu einer erhOhten optischen Dicke und
Wolkenalbedo. Der Lebensdauereffekt wird tiber die
Niederschlagsbildung (Q,,), die in Ab-
2000 : : : 500 : , , hingigkeit von Wolkenwassergehalt und
[% * Verschmutzte Wolken (@] o (®) Wolkentrépfchenanzahl parameterisiert
o @ © Saubere Wolken § 400 i wird, beriicksichtigt. LOHMANN et al.
§ 1°00F ] % « %% (2000) beispielsweise benutzten zur Be-
é [ & - . % 300" # - * E rechnung der Autokonversionsrate ei-
§ 1000 % T 1 @ . nen Ansatz von BEHENG (1994), der
§ Tata ok *§ 200 . E das ZusammenstoBen und das Zu-
§ 500 Fx % * 1 € 100 i sammenflieBen von Wolkentropfchen
b ” R ;é oo %9%0 o und damit die Prozesse zur Bildung von
0 d of ° , 0 & , ) ) Regentropfen beschreibt:
0 50 100 150 200 0 5 100 150 200 .
FlUssigwasserweg in g/m? Flissigwasserweg in g/m? Q oc Lwc™ (4)
aut N33
20 . . . 40 . . .
c i © ; @ Sie trdagt Beobachtungen Rechnung, die
z ol ] & ok ] zeigen, dass maritime Wolken bei &hnli-
) Lo 2 : * chem Fliissigwassergehalt wie kontinen-
g ro g : tale Wolken ein breiteres Tropfchen-
g, 0Eo 8 o 1 £ 20f *x oy ] spektrum bei geringerer Gesamttropf-
g kO o =B chenzahl aufweisen und daher eher Nie-
g ZQ***W** ERRL)2 *:S ] sel- und Regenbildung zur Folge haben.
f_g * % * g : g*;o‘”o @ Die Strahlungswirksamkeit dieser bei-
® OE* ] . . o%’ﬁ . . . den Effekte zusammen wird, basierend
0 50 100 150 200 0 50 100 150 200 auf Modellberechnungen, auf -1 bis

FlUssigwasserweg in g/m?

Flussigwasserweg in g/m?

-2 W/m? geschitzt.

Abb. 25-3: Aerosolanzahl, Wolkentropfenanzahl, effektiver Tropfenradius und wol-

kenoptische Dicke aufgetragen gegen die vertikale Sdule von Fliissig-
wasser basierend auf Flugzeugmessungen wéhrend der RACE- und FI-

RE.ACE-Kampagne (PENG et al. 2001).

Schwichen dieser Annahmen liegen in
der Umrechnung von Aerosolmasse, die
im Klimamodell prognostiziert wird, in
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Acerosolanzahl im Akkumulationsmode, also dem Gro-
Benbereich, in dem Aerosole aktiviert werden. Solange
nur Aerosolmassen in Klimamodellen zur Verfiigung
stehen, sind Annahmen iiber die Aerosolverteilung
notwendig. Dabei wird entweder angenommen, dass
jedes Aerosolpartikel nur aus einer chemischen Sub-
stanz besteht (externe Aerosolmischung) oder aber,
dass alle Aerosolpartikel aus mehreren Komponenten
bestehen und durch einen einheitlichen Radius ge-
kennzeichnet sind (interne Aerosolmischung). Beide
Annahmen sind starke Vereinfachungen, da in der Na-
tur sowohl extern als auch intern gemischte Aerosole
gefunden werden. Dieses Problem kann in Zukunft da-
durch behoben werden, dass Aerosolmasse, Aerosol-
anzahl und Mischungszustand in den verschiedenen
Moden prognostiziert werden. Erste Ansdtze werden
derzeit in Klima- und Regionalmodellen getestet
(GHAN et al. 2001; VON SALZEN et al. 2000; WIL-
SON et al. 2001).

5.3 Auswirkungen auf Eiswolken

Aerosole fungieren auch als Eiskeime und iiben damit
einen FEinfluss auf die Bildung und Albedo von Eis-
wolken aus. Wéahrend die wasserloslichen oder hygros-
kopischen Aerosole als CCN dienen, sind Eiskeime
meist wasserunloslich. Typische natiirlich vorkommen-
de Eiskeime in der Atmosphére sind Staubteilchen,
entweder Mineralstaub, der von den Wiisten in die At-
mosphére emittiert wird, oder Vulkanstaub und Mete-
oritenstaub. Die Analyse von Kondensstreifen hat er-
geben, dass Rufle und Schwermetalle auch als Eiskei-
me dienen. Hier wurde von SCHRODER et al. (2000)
gefunden, dass die Eisteilchen in Kondensstreifen klei-
ner sind als in natiirlichem Zirrus, also der gleiche Ef-
fekt wie bei Wasserwolken auftritt. Ein wesentlicher
Unterschied zwischen Eiskeimen und CCN ist, dass es
iiberall in der Atmosphére gentigend CCN gibt, so dass
die maximale Ubersittigung in der Wolke nur 1-2 %
betriigt. Eiskeime hingegen sind so rar, dass Ubersétti-
gungen iiber Eis leicht 130-140 % betragen konnen
(HEYMSFIELD et al. 1998; SCHUMANN et al
1999).

BOUCHER (1999) analysierte Wolkenbeobachtungen
hinsichtlich der Haufigkeit des Auftretens von Zirrus-
wolken in Verbindung mit dem Treibstoffverbrauch
von Flugzeugen. Er fand, dass in den Flugkorridoren
die Zirrusbewolkung 1985-1989 gegeniiber 1980-1984
zugenommen hat. Von der wolkenmikrophysikalischen
Seite her zeigten STROM und OHLSSON (1998), dass
erhohte Eiskristallkonzentrationen in Zirruswolken
auf absorbierende Aerosolpartikel in den Abgasfah-
nen von Flugzeugen zuriickgefiihrt werden konnen.
Weitere Einzelheiten dazu konnen Kapitel 28 im néch-
sten Heft entnommen werden.

Unterhalb von -40 °C friert unterkiihltes Wasser spon-
tan und homogen, d. h. ohne Hilfe von Eiskeimen. In

diesem Temperaturbereich kommt den Salzen eine be-
sondere Bedeutung zu. Ebenso wie Salze im Winter
auf die StraBBen gestreut werden, um durch ihren nie-
drigeren Gefrierpunkt Schnee zu schmelzen oder Eis-
bildung zu verhindern, so sind Salze wie Schwefelsidu-
re in der Atmosphére dafiir verantwortlich, dass das
homogene Gefrieren von Wolkentropfchen bei niedri-
geren Temperaturen stattfindet (z. B. JENSEN et al.
1998; CHEN et al. 2000). Somit beeinflussen anthropo-
gene Schwefelemissionen nicht nur Wasserwolken,
sondern auch Eiswolken.

Im Unterschied zu Wasserwolken wurden die anthro-
pogenen Auswirkungen auf Eiswolken noch nicht
quantifiziert. Zum einen sind die Messungen von Eis-
keimen aufgrund ihrer Nichtsphirizitit wesentlich
schwieriger. Zum anderen gibt es vier Moden der
heterogenen Eiskristallbildung (Depositionswachs-
tum, Kontaktgefrieren, Kondensationsgefrieren und
Immersionsgefrieren, das Gefrieren von Wolkentropf-
chen, nachdem ein Eiskeim in den Tropfen diffundier-
te), die im Labor und in der Atmosphére nur schwer
separiert betrachtet werden konnen. Weiterhin zerbre-
chen groflere Eiskristalle und ihre Splitter dienen als
neue Eiskeime. All diese Komplikationen erschweren
sowohl unser Verstindnis der Prozesse als auch deren
Erfassung im Klimamodell. Erste Abschidtzungen da-
ritber, wie sensitiv Eiswolken gegeniiber Annahmen
iiber die chemische Komposition von Kontakt-Eiskei-
men sind, wurden von LOHMANN (2002) durchge-
fiihrt. Sie fand, dass der Eiswasserweg grofier ist, wenn
angenommen wird, dass alle Kontakt-Eiskeime aus
wasserunloslichem Ruf3 und organischen Verbindun-
gen bestehen, als wenn Staub als alleiniger Kontakt-
Eiskeim angenommen wird.

6 Ergebnisse von Klimasimulationen

Um die Frage zu beantworten, ob der Mensch das Kli-
ma beeinflussen kann und ob beobachtete Anderun-
gen im Wettergeschehen seit Beginn der industriellen
Revolution im 19. Jahrhundert auf Aktivititen des
Menschen zuriickgefiihrt werden kénnen, werden Kli-
masimulationen mit gekoppelten Atmosphéren-Ozean
Modellen durchgefiihrt. Diese Untersuchungen gingen
bisher vor allem der Frage des Einflusses eines An-
stiegs von CO, und der anderen Treibhausgase nach.
Nur wenige Simulationen beriicksichtigten bislang den
Klimaeffekt einer anthropogenen Zunahme von Par-
tikeln in der Atmosphire, obwohl die Tatsache, dass
die prognostizierte Temperaturzunahme aufgrund des
Anstiegs der Treibhausgase hinter der beobachteten
zuriickbleibt, einen solchen Effekt nahe legt. Bis dato
vorliegende Modellexperimente beschrdnken sich da-
rauf, nur den direkten und teilweise auch indirekten
Effekt (nur Twomey-Effekt) von Sulfatpartikeln zu
untersuchen (ROECKNER et al. 1999; BOER et al.
2000). In den meisten Experimenten wurden der zeit-
abhédngige atmosphérische Sulfatgehalt aufgrund an-
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thropogener Emissionen mit Chemie-Transport-Mo-
dellen vorberechnet und als Strahlungsantrieb in das
Klimamodell eingefiihrt; in einem Experiment wurde
das Klimamodell mit einem Chemie- und Aerosolmo-
dell gekoppelt und die Sulfatverteilung interaktiv be-
rechnet (ROECKNER et al. 1999).

Ergebnisse in Abb. 25-4 zeigen eine Dampfung des an-
thropogenen Treibhausgaseffektes aufgrund der Ab-
kithlung durch das Aerosol. Geringere Erwdrmung fin-
det man vor allem iiber den Kontinenten der nord-
lichen Hemisphédre und in der Arktis. Wihrend die
Treibhausgase die Atmosphédre erwirmen, fithrt der
Einfluss von Sulfataerosolen vor allem zu einer Ab-
kiithlung des Erdbodens. Diese Abkiihlung durch das
Aerosol reduziert die Verdunstung und den Nieder-
schlag, dampft damit den hydrologischen Zyklus und
beeinflusst die Verteilung des wichtigsten Treibhausga-
ses, Wasserdampf. Abschédtzungen des gesamten Aero-
soleffektes liegen, gemittelt iiber Ergebnisse verschie-
dener Klimamodelle, bei -1,5 W/m? (ANDERSON et
al 2003). Einen niedrigeren Aerosoleffekt von nur
-1,0 W/m? erhalten die Autoren, wenn sie die soge-
nannte ,,inverse“ Methode anwenden. Dabei berech-

180°W 120°W  60° W 0

60° N{=5
30° N N\ A _
A vl N AT %
ORI L7

60°S4----*= - ...... g A ........ ....... -

4 2 41 1 2 4 6

Temperaturanomalie in K

Abb. 25-4: Temperaturanonmalien aufgrund der Zunahme von
Treibhausgasen (obere Abbildung) und aufgrund der
Zunahme von Treibhausgasen und Aerosolen (unte-
re Abbildung). Die Anomalien reprisentieren die
Differenz der Dekadenmittel (2030-2050)-(1980-
1990). Emissionen und Treibhausgaskonzentrationen
der Jahre 2030-2050 basieren auf Abschitzungen des
IPCC (Szenario 1S-92a), nach ROECKNER et al.
1999).
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net man den Aerosoleffekt aus der Differenz zwischen
der tatsdchlich seit Beginn der Industrialisierung be-
obachteten Temperaturéinderung und leitet unter An-
nahme einer mittleren KImimasensitivitit das Gesamt-
forcing ab. Die Differenz zwischen dem Gesamtforcing
und dem relativ gut bekannten Treibhausgasforcing er-
gibt das Aerosolforcing.

6.1 Weitere Auswirkungen aerosolbedingter Ande-
rungen des Strahlungsflusses

Auswirkungen auf die Sichtweite

Die Sichtweite, definiert als die maximale Entfernung,
bei der ein grof3er, schwarzer Gegenstand am Horizont
gegen den Himmel noch beobachtet werden kann,
wird durch die Absorption von Licht durch Gase und
durch Absorption und Streuung an Partikeln reduziert.
Die Sichtweite kann von maximal 300 km in Reinluft-
gebieten bis zu einigen Kilometern und weniger in ver-
schmutztem Gebiet variieren. Streuung an Partikeln,
deren Durchmesser in der Groenordnung der Wel-
lenlédnge des sichtbaren Lichts liegen, tragen zwischen
50-95 % zur Sichtweitenreduzierung bei (SEINFELD
und PANDIS 1998). Messungen in Denver, USA, erga-
ben, dass Absorption durch Ruf3 und Streuung an Am-
moniumsulfat den stérksten Beitrag zur Reduzierung
der Sichtweite leisten.

Auswirkungen auf luftchemische Prozesse

Die Anwesenheit von Aerosolpartikeln dndert den ak-
tinischen Fluss und damit die Photolyse- und photo-
chemischen Reaktionsraten. Sensitivitidtsstudien zei-
gen, dass Photolyseraten mit einer Genauigkeit von
10 % berechnet werden sollten, um sinnvoll in Che-
miemodellen angewandt zu werden. Um diese Genau-
igkeit zu erreichen, miissen Streuung und Absorption
durch Aerosolpartikel beriicksichtigt werden.

JACOBSON (1998) untersuchte mittels eines dreidi-
mensionalen Chemie-Transportmodells den Einfluss
von Aerosolen auf die Photolyseraten wéahrend Smog-
episoden in Los Angeles. Er fand eine Abnahme der
Photolyseraten von Gasen, die im ultravioletten Spek-
tralbereich absorbieren, wenn absorbierendes Aerosol
dominierte, und eine Zunahme, wenn streuendes
Aerosol iiberwog. Da in dem untersuchten Gebiet ab-
sorbierende Aerosole iiberwiegen, resultiert die Be-
riicksichtigung von Aerosolen bei der Berechnung der
Photolyseraten in einer Abnahme von Ozon in der
Grenzschicht um 5-8 %. Eine Reduktion der SO,-
Emissionen und damit der Menge streuender Aeroso-
le konnte also zu einer Abnahme des photochemischen
Smogs beitragen (DICKERSON et al. 1997).

Auswirkungen auf das Okosystem

Das Resultat der Reinigung der Atmosphire von
Schwefel- und Stickstoffkomponenten durch Nieder-
schlag ist der so genannte ,,saure Regen“. Regenwas-
ser sollte ohne anthropogene Emissionen aufgrund des
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atmosphérischen Kohlendioxidgehalts und der natiirli-
cherweise in der Luft enthaltenen Spurenstoffe einen
Sauregehalt (pH-Wert) von mehr als 5 haben (GAL-
LOWAY et al. 1982). Tatséchlich misst man pH-Werte
des Regenwassers, die im Mittel zwischen 4 und 5 lie-
gen und in belasteten Gebieten auch 3 unterschreiten
konnen (WARNECK 1988). Die wichtigsten Ionen,
die man in Wolken- und Regenwasser beobachtet, sind
die Anionen: Sulfat (SOi_),Chlorid (CI) und Nitrat
(NO?*) und die Kationen: Natrium (Na*), Kalium (K*),
Magnesium (Mg?*), Calcium (Ca?") und Ammonium
(NH*). Die Ubersiuerung in belasteten Regionen ist
iberwiegend auf den Gehalt an Sulfat und Nitrat zu-
riickzufiihren. Zuerst war in den skandinavischen Lén-
dern als Folge dieser sauren Niederschldge Fischster-
ben in den Seen beobachtet worden. Gewésser konnen
in ihrem pH-Wert verdndert werden und dadurch ver-
sauern. Wihrend der Wintermonate, der Zeit der hoch-
sten Schwefeldioxid-Konzentrationen, konnen sich die
sauren Schwefelverbindungen in der Schneedecke an-
sammeln und mit der Schneeschmelze zu einem plotz-
lichen sehr starken Versauern der Gewdsser fithren.
Die Folge ist ein Absterben sidureempfindlicher
Mikroorganismen und biologische Verarmung (PSEN-
NER 1994). Eine weitere Folge der Versauerung ist ei-
ne Freisetzung von Schwermetallen aus den Sedimen-
ten der Gewdsser (z. B. Aluminium). Diese Sadurebe-
lastung kann in pufferarmen Boéden zur Vergiftung von
Organismen fithren. Deposition von Schwefel an
Pflanzen schidigt das Assimilationsgewebe und fiihrt
zu einer Abnahme des Wachstums und zu einer Erho-
hung der Schadanfilligkeit. Es gibt Anzeichen dafiir,
dass durch die zunehmende Versauerung Verwitte-
rungsprozesse beschleunigt werden (APRIL et al.
1986), was wiederum das Auswaschen von Schwefel
begiinstigen kann.

7 Ausblick

Das Interesse, die Rolle von Aerosolpartikeln im Kli-
masystem zu untersuchen, hat in der vergangenen De-
kade stark zugenommen. Trotzdem ist die Simulation
von Partikeln in Atmosphidrenmodellen noch nicht
sehr realitdtsnah. Die meisten Studien befassen sich
nur mit dem abkiihlenden Einfluss von Sulfat und ne-
gieren die Rolle von absorbierenden Aerosolen wie
RufBl und Mineralstaub (letzterer hat nur iiber hellen
Fliachen einen erwdrmenden Effekt). Die Rolle von se-
kundéren organischen Partikeln ist noch weitgehend
unverstanden. Quellstdrke und -verteilung von Parti-
keln aus Biomassenverbrennung sind nur unvollkom-
men, deren interannuelle Variabilitidt so gut wie gar
nicht bekannt. Bisher wurden in Klimasimulationen
nur die extensiven Eigenschaften von Partikeln (raum-
zeitliche Verteilung der Aerosolmasse) prognostiziert,
nicht aber intensive wie GroBenverteilung und Mi-
schungsgrad. Letztere sind aber wichtig zur Ableitung
der optischen Eigenschaften und bestimmen die

Untermenge der Partikel, die als Wolkenkondensa-
tionskerne dienen.

Neben den verschiedenen Riickkoppelungsprozessen
zwischen Aerosol und Wolke konnten auch Wechsel-
wirkungen zwischen Aerosol und Biosphire klimarele-
vant sein. Die Partikelkonzentration in der Atmosphi-
re wird von der Biosphére beeinflusst, der Partikelein-
trag durch Deposition und Auswaschen beeinflusst
wiederum die Biosphére. So iibt in Mineralstaub ent-
haltenes Eisen einen Diingeeffekt auf die marine Bio-
sphére aus. Eine Zunahme des Mineralstaubeintrags
kann die biosphérische Aktivitidt im Ozean intensivie-
ren und die Aufnahme von CO, aus der Atmosphére in
den Ozean sowie die Produktion der Schwefelspezies
Dimethylsulfid (DMS) verstirken (MARTIN 1992).
Eisbohrkerne zeigen eine Zunahme der Staubdeposi-
tion um einen Faktor 2-20 wihrend des Ubergangs von
einer Eiszeit zu einer Warmzeit (MAHOWALD et al.
1999). Starkwinde am Rand der Eisschilde, Riickgang
der Vegetation und durch Abnahme der Hohe des
Meeresspiegels verursachtes Trockenfallen von Kiis-
tengebieten konnten den Eintrag von Staub in die At-
mosphére verstirkt haben. Staub iiber hellen Fliachen
oder auf dem Eis deponiert {ibt wiederum einen er-
wiarmenden Effekt aus, wihrend er iiber dunklen Fla-
chen abkiithlend wirkt.

Die Untersuchung dieser mannigfaltigen Zusammen-
hidnge zwischen Aerosol, wolkenmikrophysikalischen
Prozessen, hydrologischem Kreislauf, Biosphidre und
biogeochemischen Kreisldufen erfordert Klimamodel-
le, die die Emissionen der verschiedenen Spezies, die
Chemie der Vorldufersubstanzen, aerosol- und wol-
kenmikrophysikalische Prozesse simulieren. Solche
Modelle werden derzeit an fast allen gro3en Klimafor-
schungszentren entwickelt und stellen in ihrer Multi-
disziplinaritidt in den kommenden Jahren eine neue
Herausforderung fiir die Klimamodellierung dar. Ein
weiterer erfolgsversprechender Ansatz, um zu realisti-
scheren Abschitzungen der Klimawirksamkeit von
Aerosol-Partikeln zu gelangen, ist die Integration von
Satelliten- und Modelldaten (z.B. KNUTTI et al. 2002;
LOHMANN and LESINS 2002).
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