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Zusammenfassung

Im Rahmen dieser Arbeit ist ein mikrophysikalisches Modell des stratosphérischen Ae-
rosols fiir das dreidimensionale Zirkulationsmodell ECHAM entwickelt worden.

Eine Grundlage des stratosphérischen mikrophysikalischen Modells ist die weitgehend
explizite Beschreibung der wesentlichen Parameter des bindren Systems in Abhingigkeit
von Temperatur und Partialdriicken. In dem Modell selbst werden homogene Nukleation,
Kondensation von H,O und H,SO4, Koagulation und Sedimentation beriicksichtigt.
Fiir eine Boxversion des mikrophysikalischen Modells sind Sensitivitdtsstudien durch-
gefiihrt worden. Sie zeigen eine gute Ubereinstimmung der berechneten Hintergrund-
aerosol-Gleichgewichtsverteilung mit den beobachteten Werten. Das mikrophysikalische
Boxmodell ist desweiteren in der Lage, das zeitliche Verhalten des stratosphérischen
Aerosols nach einer vulkanischen Stérung in guter Ndherung zu Beobachtungswerten
zu simulieren. Es zeigt sich dabei, dafl unabhingig von der Stérke der Stérung der
Hintergrundwert nach vier bis fiinf Jahren wieder erreicht wird. Sensitivitdtsstudien
in Abh#ngigkeit von den Eingabedaten zeigen, dafl bei einer Temperatur— und einer
H,0-Anderung ein anderes Muster in den simulierten AerosolgroBenverteilungen her-
vorgerufen wird als bei einer Anderung der SO,—Konzentration.

Fiir die globale Modellierung ist das mikrophysikalische Modell um ein einfaches Mo-
dul fiir die stratosphérische Schwefelchemie erweitert worden. Dariiber hinaus ist das
mikrophysikalische Modell mit einem troposphérischen Schwefelkreislauf gekoppelt wor-
den, wodurch fiir das stratosphéirische Aerosol global und jahreszeitlich verschiedene tro-
posphirische SO,— und SO2™-Quellen beriicksichtigt werden koénnen. Erste Ergebnisse
der dreidimensionalen Modellierung zeigen, dafl das Modell die beobachteten Massenkon-
zentrationen und Oberflichenverteilungen in der richtigen Gréflenordnung reproduzieren
kann. Die Bildung neuer Teilchen durch homogene Nukleation wird hauptsichlich von
der Temperatur bestimmt, und findet in der unteren tropischen Stratosphére sowie in
den polaren Gebieten im Friihjahr statt.

In einem weiteren Schwerpunkt dieser Arbeit sind mit der ECHAM4-L19-Version tran-
siente Pinatuboexperimente mit prognostischem Sulfataerosol durchgefiihrt worden. Bei
den assimilierten Pinatubosimulationen zeigt sich die generelle Schwierigkeit von Gitter-
punkts— und spektralen Modellen, den in der Stratosphire auf isentropen Fléchen statt-
findenden grofirdumigen Transport zu simulieren. Durch die Einfiihrung einer Reduzie-
rung des vertikalen Transports auf einer isentropen Fliche von 380 K, die die Grenze
zwischen stratosphédrischer Ober— und Unterwelt markiert, ist jedoch im Rahmen dieser
Arbeit eine wesentliche Verbesserung fiir den stratosphéirischen Tracertransport erzielt
worden.



Abstract

A microphysical model for stratospheric aerosol has been developed and implemented in
the climate model ECHAMA.

The fundamental basis of the microphysical model is the explicit description of the essen-
tial parameters of the binary HySO4/H,0 system dependent on temperature and partial
pressure. The following processes are solved: Homogeneous nucleation, condensation,
coagulation, water—vapor growth incl. the Kelvin effect and sedimentation

For a box version of the microphysical model sensitivity studies were carried out. For
the background aerosol the results of the sensitivity studies are in good agreement with
observations. Furthermore the microphysical box model is able to simulate the temporal
development of stratospheric aerosol after an volcanic eruption in good approximation
to observed data. Independently of the strength of the volcanic disturbance, four to
five years after the eruption the background level is reached again. Sensitivity studies
dependent on the initial parameters also show a different pattern in the simulated aerosol
distribution for temperature and water vapor changes, than for changes in the SO, and
OH concentration.

For the global modeling the microphysical model is extended with a module of stra-
tospheric sulfur chemistry. Additionally, the microphysical model is coupled to a tro-
pospheric sulfur cycle. Due to this combination global and seasonal different SO,— and
SO3 -sources for stratospheric aerosol could be taken into account.

First results of the 3d-simulation show that the model is able to reproduce the observed
aerosol mass mixing ratio and the surface concentration by a factor of two. The for-
mation of new particles through homogeneous nucleation is mainly determined by the
temperature and takes place in the lower stratosphere and in polar spring.

A different emphasis of this work is transient Pinatubo simulations with the ECHAM4
L19 model and with prognostic sulfate aerosol. These assimilated Pinatubo simulation
shows the general difference of gridpoint and spectral models to simulate the large scale
isentropic transport. Due to the introduction of a reduced advective vertical transport
through the 380 K isentropic layer, a substantial improvement in the stratospheric tracer
transport has been made.
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Kapitel 1

Einleitung

Die Wirkungen des stratosphérischen Aerosols auf das globale Klimasystem sind vielfdltig.
Stratosphérische Aerosolteilchen, welche hauptsichlich aus unterkiihlten H,SO4—Teilchen
mit Schwefelsiurekonzentrationen in der Grofienordnung von 50% bis 80% bestehen,
koénnen einerseits iiber ihre Strahlungseigenschaften und andererseits als Katalysator
von chemischen Reaktionen atmosphirische Verdnderungen hervorrufen.

Das Strahlungsgleichgewicht in der Atmosphéire wird durch die Aerosolteilchen in zwei-
erlei Hinsicht verindert, zum einen streuen sie die einfallende solare Strahlung und
verstirken damit die planetare Albedo, zum anderen absorbieren sie langwellige terrestri-
sche Strahlung und erh6hen dadurch die lokalen Heizraten in den Aerosol enthaltenden
Schichten. Ist der effektive Radius des stratosphirischen Sulfataerosols reg < 2 um,
iiberwiegt der Albedo— den Treibhauseffekt (Lacis et al., 1992).

Stratosphirische Aerosolpartikel dienen zudem als Kondensationskeime fiir die Entwick-
lung von polaren stratosphirischen Wolken, PSCs' (Crutzen und Arnold, 1986; Toon
et al., 1986), und konnen durch die Aufnahme von Salpetersidure ternére Lésungstropfen
bilden, die teilweise homogen gefrieren (Koop et al., 1995). An den Oberflichen der
PSC-Teilchen finden heterogene chemische Prozesse statt, die Chlor aktivieren und im
Friihjahr zu einem katalytischen Abbau von Ozon und damit zur Ausbildung des ant-
arktischen Ozonloches fiihren (Solomon et al., 1986; McElroy et al., 1986; Molina et al.,
1987). Auch an den Oberflichen der Sulfatteilchen finden heterogene chemische Prozes-
se statt (Hofmann und Solomon, 1989), die einerseits Chlor aktivieren und andererseits
Stickoxide abbauen und somit zu der beobachteten Ozonabnahme in den mittleren Brei-
ten beitragen (Hofmann und Solomon, 1989; Brasseur und Granier, 1992; Prather, 1992;
Solomon et al. 1996).

Die Konzentration des Aerosols in der Stratosphére ist variabel. Signifikante Verdnde-
rungen in der Anzahl, der Grofle und der Zusammensetzung der stratosphérischen Aero-
solpartikel, wie sie nach starken Vulkanausbriichen beobachtet werden, kénnen die Stirke
und damit die globalen Auswirkungen der oben genannten Eigenschaften beeinflussen.
So konnten besonders nach starken Vulkanausbriichen Klimaverdnderungen beobachtet
werden. Das bekannteste Beispiel aus der Vergangenheit ist die Explosion des Tambo-
ra 1815. Das nachfolgende Jahr mit einer starken Abkiihlung iiber Nordamerika und

1PSCs: Polar Stratospheric Clouds
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Abbildung 1.1: Atmosphérische Auswirkungen hochreichender Vulkaneruptionen nach Mec-
Cormick et al. (1995).

Westeuropa ist gemeinhin als ‘Jahr ohne Sommer’ bekannt. Legrand und Delmas (1987)
folgerten anhand einer Analyse von Eisbohrkernen, dafl die Klimaverdnderungen vulka-
nischer Stérungen hauptsichlich mit der emittierten Schwefelmenge zusammenhéngen.
Bei der Eruption des Mt. Pinatubo im Juni 1991 gelangten 14 Mt — 26 Mt SO, in
die Stratosphire (Krueger et al., 1995). Die Eruption des Pinatubo gilt damit als der
grofte Vulkanausbruch in diesem Jahrhundert (McCormick et al., 1995) und als einzig-
artiges Naturexperiment, weil fiir die Pinatuboepisode eine bisher unerreichte Qualitét
und Dichte von Beobachtungen vorliegt.

So wurde nach dem Ausbruch des Pinatubo eine Temperaturzunahme in der unteren
Stratosphire um 2 K — 3 K (Labitzke und McCormick, 1992) und eine Abkiihlung in
der globalen unteren Troposphire und der Erdoberfliche um 0.5 K (Dutton und Christy,
1992) beobachtet. Im Winter zeigte sich eine starke Erwérmung tiber Nordamerika und
Eurasien (Robock und Mao, 1992), sowie eine Anregung eines natiirlichen stratosphiri-
schen Modes und damit eine Verstirkung des polaren Wirbels (Graf et al., 1994). Fiir
den Netto—Strahlungsflu am oberen Rand der Atmosphire (Klimaforcing) wurde eine
Reduktion um 3 W/m? — 10 W/m? je nach geographischer Lage (Minnis et al., 1993; Dut-
ton und Christy, 1992) gemessen. Ebenfalls wurde nach dem Ausbruch des Pinatubo eine
erhéhte Cirrenbildung beobachtet (Jensen und Toon, 1992; Sassen et al., 1995). Auch die
chemische Zusammensetzung der Atmosphéire wurde nach der Pinatuboeruption gestort.
So wurden 1992 und 1993 auBlergewShnlich hohe Ozonreduktionen sowohl in niedrigen als
auch in mittleren und hohen Breiten gemessen (Grant et al., 1994; Herman und Larko,
1994; Randel et al., 1995). Damit einhergehend wurden Anderungen in ozonrelevanten
chemischen Konzentrationen beobachtet wie z.B. eine Abnahme des stratosphérischen
NO;-Gehaltes um 20% (Johnston et al., 1992; Coffey und Mankin, 1993; Coffey, 1996),
verbunden mit einem Anstieg in der stratosphirischen HNO3;—Konzentration um 10%-
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30% (Koike et al., 1994).

Die beobachtete globale Verdnderung in der Ozonkonzentration als Folge der Mt. Pinatu-
bo und anderer vulkanischer Eruptionen wie der des El Chichén ist zum gegenwértigen
Zeitpunkt noch nicht vollstindig verstanden. Verschiedene Mechanismen sind neben
dem Abbau durch heterogene Reaktionen an der Aerosoloberfliche als Ursache fiir die
beobachteten Ozonverluste vorgeschlagenen worden. So kann eine Ozonreduktion durch
geringere Photolyseraten als Folge stirker gestreuter solarer Einstrahlung hervorgerufen
werden (Michelangeli et al., 1989; Pitari und Rizzi, 1993) . Anfinglicher Ozonverlust ist
auch durch eine verstirkte SO,—Photooxidation moglich (Bekki et al., 1993). Gednderte
Transportprozesse sowie eine Anhebung der tropischen Ozonschicht um 1.8 km (Kin-
ne et al.,1992; Schoeberl et al., 1993) durch lokale aerosolbedingte Aufheizung kénnen
ebenfalls Ursachen fiir die beobachtete Ozonreduktion sein.

Es ist in diesem Zusammenhang unklar, welcher Anteil der Verdnderungen zirkulations-
bedingt ist, und welcher durch chemische Prozesse bewirkt wird, da die Ozon- und
die Aerosolkonzentration einerseits den Strahlungshaushalt der Stratosphire und damit
ihre Dynamik bestimmen, andererseits aber auch ihrerseits durch dynamische Prozesse
beeinfluit werden.

Graf et al. (1993; 1996) konnten anhand von Klimamodell-Studien mit beobachtetem
Aerosol zeigen, dal durch die Pinatuboeruption regional und saisonal unterschiedliche
Effekte hervorgerufen werden. Im Winter sind eine Verstdrkung des polaren Strahlstroms
in der unteren Stratosphire und, als Folge einer modifizierten planetaren Wellenstruk-
tur, positive Temperaturanomalien iiber den Kontinenten in der unteren Troposphire
zu finden, wihrend im Sommer eine generelle Abkiihlung zu beobachten ist. Obwohl
diese Studien einen Teil der beobachteten Strukturen widerspiegeln konnten, miissen
sie als idealisierte Experimente angesehen werden, da sie im permanenten Januar— und
Julimode mit einem grob aufgelsten Modell ohne Riickkoppelung, Mikrophysik und
Ozonchemie gerechnet worden sind. Pinatubosimulationen mit einem spektralen dreidi-
mensionalen Modell und vorgeschriebenem Aerosol von Pitari (1993a) zeigten ebenfalls
eine Stérung der diabatischen Zirkulation und eine Anderung in der planetaren Wel-
lenstruktur. Jedoch sind auch diese Studien ohne prognostisches Ozon und Aerosol
durchgefiihrt worden.

Die komplexen Wechselwirkungen zwischen Strahlung, Zirkulation, Chemie und Mikro-
physik konnen aber nur dann verstanden werden, wenn chemische Komponenten und
Aerosol prognostisch behandelt werden und die raum-zeitliche Entwicklung von Aero-
solbildung und -transport sowie die Verbindung von chemischen und mikrophysikalischen
Prozessen adidquat beschrieben werden.

Erste Ansdtze dazu liegen vor. So untersuchten z.B. Tie et al. (1994b) die Auswirkun-
gen des Pinatuboaerosols auf das stratosphérische Ozon mit einem zweidimensionalen
Modell. Sie kamen zu dem Ergebnis, dafl in dem ersten Jahr nach der Eruption des
Mt. Pinatubo die Ozonverluste hauptséchlich durch dynamische und Strahlungseffekte
hervorgerufen wurden, und erst im weiteren Verlauf die chemischen Effekte fiir den Ozon-
abbau wichtig wurden. Diese Ergebnisse konnen aber auf Grund des zweidimensionalen
Transports und der grob parameterisierten Nukleation nur qualitativ gewertet werden.
Mit einem &hnlichen Experiment untersuchten Bekki und Pyle (1994) die Ausbreitung
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des Pinatuboaerosols. Es zeigt sich dabei im Vergleich zu Beobachtungen, daf} die fehlen-
de homogene Nukleation zu signifikanten Unterschieden beziiglich der Oberflichendichte
und des Maximums der Aerosolladung fiihrt.

Kinnison et al. (1994) untersuchten mit einem zweidimensionalen Modell und para-
meterisierter Mikrophysik die chemischen und strahlungsbedingten Effekte der Pina-
tuboeruption. Sie berechneten, daff die simulierten Anderungen in der quatorialen
Ozonkonzentration am besten unter Einbeziehung sowohl einer geinderten Dynamik, als
auch heterogener chemischer Prozesse mit den Beobachtungen tibereinstimmten. In den
mittleren und hohen Breiten erhielten sie jedoch auf Grund der vereinfachten Zirkulati-
onsstruktur einen Ozonanstieg anstatt einer Ozonabnahme.

Bekki et al. (1997) konnten mit einem dreidimensionalen Chemie-Transport-Modell mit
expliziter Mikrophysik zeigen, dafl homogene Nukleation auf einer isentropen Fléche
von 1100 K in der Arktis im Januar fiir einige unerwartete Satellitenbeobachtungen in
der reaktiven Stickstoffchemie verantwortlich ist. Die mikrophysikalischen Berechnungen
wurden jedoch in diesen Simulationen nur auf einer Flache durchgefiihrt.

Zu dem gegenwértigen Zeitpunkt existiert noch kein dreidimensionales Modell, welches
die Bildung und Entwicklung von stratosphirischem Aerosol ebenso wie die homogene
und heterogene Chemie und die Riickkoppelung mit der Strahlung beriicksichtigt. Ei-
ne Bewertung und damit ein prognostischer Ansatz der Auswirkung physikalischer und
chemischer Prozesse fiir den Ozonabbau nach starken Vulkanausbriichen steht dement-
sprechend ebenso noch aus, wie eine vollstindige Beschreibung der nach dem Ausbruch
des Pinatubo beobachteten Zirkulationsénderungen.

Eine sinnvolle Weiterbehandlung der Frage der Trennung von chemischen und dynami-
schen Effekten erfordert ein gekoppeltes dreidimensionales Chemie-Mikrophysik-Klima-
modell, das auch eine adiquate Behandlung des Strahlungstransports (variables Aerosol,
variables Ozon) gestattet. Mit dem ECHAM42-Klimamodell ist ein solches Werkzeug
prinzipiell gegeben, das, gekoppelt mit den entsprechenden Modulen, diese Frage zu
beantworten gestattet.

Um die chemisch-mikrophysikalischen Prozesse in der Stratosphire und ihre Wechsel-
wirkung besser zu verstehen, wird daher ein chemisch—mikrophysikalisches Modell fiir
das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 entwickelt. Das chemisch-mikrophysikalische
Modell besteht aus zwei Teilen: einem chemischen Teil und einem mikrophysikalischen,
die beide, sowohl als separates wie auch auch als gekoppeltes Modell, in das Klimamodell
implementiert werden. Der chemische Teil, der die homogene und heterogene Chemie in
der Stratosphédre berechnet, ist parallel von Steil (1997) entwickelt worden.

Das gekoppelte chemisch-mikrophysikalische Modell soll dabei erstmalig in der Lage
sein, die gestorte wie die ungestérte Atmosphire realistisch zu beschreiben. Der Vorteil
der Einbeziehung einer expliziten Mikrophysik liegt dabei in der Vermeidung von vorge-
schriebenen Groflenverteilungen und damit in der Méglichkeit, die Bildung des strato-
sphérischen Schwefelsdureaerosols in der unteren Stratosphire in Abhingigkeit von der
Starke der troposphérischen Schwefelquelle (z.B. Vulkaneruption) zu berechnen. Dariiber
hinaus kann die heterogene Chemie in Abhingigkeit von konsistent entwickelten Aero-
solkonzentrationen und Oberflichenverteilungen modelliert werden, was ein wesentlicher

2ECHAM4: 4. Generation des globalen Hamburger Klimamodells
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Schritt hin zur Prognosefihigkeit des Modells fiir Aerosol- und Ozonverteilungen ist.
Ziel dieser Arbeit ist die Entwicklung eines mikrophysikalischen Modells, welches die
fiir die Chemie- und Strahlungsmodellierung wichtigen Parameter bereitstellt, indem
es die Bildung und Entwicklung von stratosphirischem Sulfataerosol fiir gestdrte und
ungestdrte Bedingungen beschreibt. Dieses entwickelte Modell soll anhand von Sensiti-
vititsstudien validiert und in das ECHAM4-Modell implementiert werden. Neben einer
adiquaten Beschreibung der Wechselwirkung zwischen Mikrophysik, Chemie und Dyna-
mik ist ein realistischer stratosphérischer Transport Grundvoraussetzung, um mit globa-
len Zirkulationsmodellen z.B. die nach dem Ausbruch starker vulkanischer Eruptionen
beobachteten atmosphérischen Verinderungen zu verstehen. Ein weiterer Schwerpunkt
dieser Arbeit liegt daher darin, anhand einer transienten Simulation der Pinatuboerup-
tion mit prognostischem Sulfataerosol zu untersuchen, inwieweit ECHAM4 in der 19-
Schichtenversion in der Lage ist, den stratosphérischen Transport in der Pinatuboepisode
richtig zu beschreiben.

Der Zeitraum nach der Eruption von Mt. Pinatubo im Juni 1991 wurde zum einen
ausgewihlt, weil zahlreiche Beobachtungen fiir diesen Zeitraum vorliegen, siehe z.B.
Russel et al. (1996), die hervorragend fiir die Entwicklung und Validierung von Model-
len geeignet sind. Zum anderen ist dieser Zeitraum auf Grund der schon aufgezeigten
atmosphérischen Verinderungen wissenschaftlich sehr interessant. Aus den transienten
Pinatubosimulationen mit prognostischem Vulkanaerosol 148t sich desweiteren auch ab-
leiten, inwieweit es bereits jetzt sinnvoll ist, ein komplexes mikrophysikalisches Modell
mit dem Zirkulationsmodell zu kombinieren.

Die Arbeit gliedert sich wie folgt: In dem anschliefenden Kapitel 2 werden die in die-
ser Arbeit verwendeten globalen Rahmenmodelle vorgestellt. Das mikrophysikalische
Modell und die beriicksichtigten Prozesse werden in dem daran anschlieflenden Kapi-
tel 3 beschrieben. In Kapitel 4 dieser Arbeit wird dann das mikrophysikalische Modell
anhand einer Boxversion validiert und Ergebnisse von Sensitivitdtsstudien fiir die un-
gestorte und die gestérte Atmosphire zusammengefafit. In dem darauffolgenden Kapitel
5 wird anhand eines Pinatuboexperimentes ohne explizite Mikrophysik die Transportcha-
rakteristik in dem globalen Modell untersucht. In Kapitel 6 werden das dreidimensionale
stratospharische Aerosolmodell vorgestellt und erste Ergebnisse diskutiert. Die Arbeit
schlieft mit einer Zusammenfassung und einem Ausblick in Kapitel 7 ab.






Kapitel 2

Rahmenmodelle

Im folgenden Kapitel wird zunéchst das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 vorgestellt,
wobei auf die fiir die dreidimensionale Modellierung von stratosphirischem Aerosol be-
sonders wichtigen Aspekte, wie das Semi-Lagrange—Transportverfahren und die Beriick-
sichtigung von Aerosol im Strahlungsschema ausfiihrlich eingegangen wird. Um fiir das
stratosphirische Aerosol global und saisonal unterschiedliche troposphérische SO;— und
SO%~—Quellen zu beriicksichtigen, wird das stratosphérische Aerosolmodell mit einem
troposphérischem Schwefelkreislauf gekoppelt (Kapitel 6). Dariiber hinaus wird der tro-
posphérische Schwefelkreislauf bei den transienten Pinatuboexperimenten in Kapitel 5
mitgerechnet, um Entfernungsprozesse des Vulkanaerosols aus der Atmosphére zu simu-
lieren. Der troposphirische Schwefelkreislauf wird daher im zweiten Teil dieses Kapitels
ndher beschrieben.

2.1 Das globale Zirkulationsmodell

Das globale atmosphirische Zirkulationsmodell ECHAM ist aus dem Wettervorhersa-
gemodell des europiischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage (ECMWF?!) in
Reading entwickelt worden, um klimarelevante Fragestellungen beantworten zu kénnen.
Gegenwirtig liegt die 4. Generation des Modells ECHAM vor. Eine Beschreibung der
Modellstruktur, der beriicksichtigten physikalischen Prozesse und ihrer Parameterisie-
rung sowie eine Darstellung der Modellklimatologie sind in dem Technischen Report
Nr. 6 des DKRZ? (1994) und in Roeckner et al. (1996) zu finden.

ECHAMA4 ist ein spektrales Modell, d.h., daf8 prognostische Groflen als Reihenentwick-
lungen von Kugelfunktionen dargestellt werden. Physikalische Prozesse und nichtlineare
Terme werden dagegen im Gitterpunktsraum auf einem Gaufi’schen Gitter berechnet.
Spektral- und Gitterpunktsraum werden durch die von Eliasen et al. (1970) und Orszag
(1970) entwickelte Transformationsmethode miteinander verbunden. Fiir die vorliegende
Arbeit wurde eine Version mit einer Dreiecksabschneidung bei der Groflkreiswellenzahl
30 verwendet (T30), was einer horizontalen Gitterpunktsauflésung von 3.75° x 3.75°
entspricht.

!ECMWF: European Centre for Medium Range Weather Forecast
2DKRZ: Deutsches Klimarechenzentrum GmbH
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0.1 hPa

10 hPa

Abbildung 2.1:  Vergleich der vertikalen Auflésung und der mittleren Schichtenhdhe der
verschiedenen ECHAM4-Versionen, ECHAM4-L19 (links), ECHAM4-L39DLR (in der Mitte)
und ECHAM4-L39MPI (rechts).

Das ECHAM4-Modell liegt standardmiBig mit einer vertikalen 19-Schichtenauflésung
auf einem Hybrid—Koordinatensystem vor. Zur Zeit wird an erweiterten vertikalen Ver-
sionen des ECHAM4-Modells gearbeitet. Eine 39—Schichtenversion ECHAM4-L39DLR
wird bei der DLR? in Miinchen entwickelt, sie reicht bis 10 hPa und 16st die Tropopause
und die untere Stratosphire besser auf, als die Standardversion (C. Land, pers. Mit-
teilung). Eine andere 39-Schichtenversion ECHAM4-L39MPI, welche die Strato— und
Mesosphére umfaflt, wird am Max—Planck-Institut fiir Meteorologie in Hamburg ent-
wickelt und reicht bis 0.1 hPa (Manzini und Bengtsson 1994, 1995). In Abbildung 2.1
ist ein Vergleich der vertikalen Auflésung fiir die drei ECHAM4—-Versionen dargestellt.
In dem Modell wird ein semi-implizites Zeitschritt—Schema, ein sogenanntes ‘Leap—Frog—-
Verfahren’ verwendet. Die Anwendung eines Zeitfilters verhindert dabei, daf3 die beiden
Zeitebenen auseinanderlaufen. Der Zeitschritt selbst ist abhingig von der horizontalen
Auflésung des Modells, fiir T30 ergibt sich ein At von 30 Minuten. ECHAM4 progno-
stiziert Temperatur, Vorticity, Divergenz, den Logarithmus des Bodendruckes sowie die
Massenmischungsverhéltnisse von relativer Feuchte q, und Wolkenwasser q;.

Fiir die horizontale und die vertikale Advektion von q, und q; sowie optional fiir Mas-
senmischungsverhédltnisse chemischer und anderer positiv definiter Gréflen X wird in
ECHAM4 im Gegensatz zu friitheren Versionen ein SLT*-Verfahren verwendet, welches
in Abschnitt 2.1.1 niher erliutert wird.

Die Horizontaldiffusion der prognostischen Variablen wird nach Laursen und Eliasen(1989)
berechnet und am oberen Rand des Modells gesondert behandelt.

3DLR: Deutsche Forschungsanstalt fiir Luft— und Raumfahrt e.V.
4SLT: Semi-Lagrange-Transport



Der turbulente Austausch in der Grenzschicht und der turbulente Transport von Impuls,
Wirme, Wolkenwasser sowie Wasserdampf basiert auf einem Schliefungsschema héherer
Ordnung (Brinkop und Roeckner, 1995).

Das in ECHAM4 verwendete Strahlungsschema beruht auf einem Zweistrom—Verfahren
von Fouquart und Bonnel (1980) fiir den solaren Teil und von Morcrette (1991) fiir
den terrestrischen. Das Strahlungsschema beinhaltet in dem kurzwelligen Teil zwei Fre-
quenzbereiche und sechs in dem langwelligen. Die Absorption durch strahlungsrelevante
Gase H,0, CO,, O3, CH4, N,O und FCKW’s® wird in dem Strahlungsmodell eben-
so beriicksichtigt, wie die Streuung und Absorption von Aerosolteilchen und modell-
erzeugten Wolken. Die Beriicksichtigung des Aerosols im ECHAM4-Strahlungsmodell
wird in Abschnitt 2.1.2 ausfiihrlicher beschrieben. Die Streuungseigenschaften von Was-
sertropfchen und Eiskristallen werden iiber die effektiven Radien parametrisiert (Rockel
et al., 1991).

Das stratiforme Wolkenschema in ECHAM4 basiert auf einer Ndherung von Sundquist
(1978), konvektive Wolken sind nach dem MassenfluBschema von Tiedtke (1989) pa-
rameterisiert. Zusétzlich wird in ECHAM4 ein SchlieBungsansatz fiir hochreichende
Konvektion verwendet, der sich auf die konvektiv verfiigbare potentielle Energie bezieht
(Nordeng, 1997).

2.1.1 Das Semi-Lagrange—Transportschema

Das in dem Zirkulationsmodell verwendete Transportschema ist ein dreidimensionales
‘shape preserving’ SL8—Verfahren, welches urspriinglich fiir den Wasserdampftransport
in der Troposphire entwickelt wurde (Rasch und Williamson, 1990a 1990b; Williamson
und Rasch, 1989 und Williamson, 1990) .

Bei dem SLT-Verfahren wird die Trajektorie eines Luftpaketes tiber einen Advektions-
zeitschritt verfolgt. So wird die Advektionsgleichung fiir einen beliebigen Tracer X, in
der (Vi - VuX)t die horizontale Advektion und (ﬁg—’f)t die vertikale Advektion mit # als
Vertikalkoordinate beschreibt, in der Eulerschen Sc’ilreibweise:

X = X1 4 2A (—v*ht - VXt — 7 —) (2.1)
zZu:
X () = X (%) . (2.2)

Der Ankunftspunkt x; wird dabei so gewdhlt, dafl er exakt auf einem Gitterpunkt liegt.
Der Ausgangspunkt xg befindet sich dagegen in der Regel nicht auf einem Gitterpunkt,
daher muf} die Tracerkonzentration am Ausgangspunkt X*~! (xy) durch Interpolation
von den umliegenden Gitterpunkten aus bestimmt werden. Der Prozefl kann durch die
Anwendung eines Operators, der das regulire Gitter zum Zeitpunkt t-1 auf das reguldre
Gitter zum Zeitpunkt t+1 abbildet, beschrieben werden:

X = Loae(XPH) (2.3)

SFCKW’s: Fluorchlorkohlenwasserstoffe
8SL: Semi-Lagrange



Lot ist der SL-Operator, der die Entwicklung von X vom Ausgangspunkt durch In-
terpolation beschreibt. Fiir die dreidimensionale Advektion wird der Operator in einen
horizontalen und in einen vertikalen Anteil aufgeteilt, wobei zuerst der horizontale Anteil
berechnet wird (Williamson 1990).

Die horizontalen Trajektorien werden nach Williamson und Rasch (1989) mit zentralen
Windkomponenten zum Zeitpunkt t berechnet, indem ein gemischtes sphérisches und
geoditisches Schema polwérts von 60° und ein globales sphérisches Schema &quatorwaérts
von 60° verwendet wird. Vier Iterationen werden durchgefiihrt, wobei der Ankunftspunkt
X, als 'First Guess’ dient. Die vertikale Komponente der Trajektorie wird ebenfalls mit
zentralen Windkomponenten und vier Iterationen berechnet (Rasch und Williamson,
1990Db).

Mit Hilfe von Tensorprodukten wird die Interpolation der Tracerfelder berechnet, wie
ausfiihrlich in Williamson und Rasch (1989) diskutiert wird.

Die gewihlte Interpolationsroutine bestimmt dabei wesentlich die Giite des Advektions-
schemas und den Grad seiner Diffusivitdt. Je stirker diffusiv der Algorithmus ist, um
so mehr Schwierigkeiten hat das numerische Verfahren, starke Gradienten aufrechtzuer-
halten. Bei dem SLT-Verfahren ist eine hohe Diffusivitdt besonders bei der vertikalen
Advektion zu beobachten. Die Erklirung dafiir ist einerseits, daf§ auf Grund der gribe-
ren vertikalen Auflésung die vertikalen Gradienten im allgemeinen stérker sind als die
horizontalen. Andererseits werden fiir das verwendete hermitesch—kubische Interpola-
tionsschema drei Stiitzstellen bendtigt, so daf fiir die untersten drei und die obersten
drei Schichten linear interpoliert werden muf3. Dies ist besonders problematisch, da ge-
rade die planetaren Grenzschichten in der Chemiemodellierung fiir Quellen und Senken
interessant sind.

Das wesentliche Kennzeichen fiir das SLT-Schema ist, daf3 es zwar positiv definit, aber
nicht zwingenderweise massenerhaltend ist. Um Massenerhaltung zu erzwingen, wird da-
her nach Rasch und Williamson (1990) ein Korrekturverfahren, ein sogenannter Fixer,
eingebaut. Das Fixing—Verfahren fiihrt nach jedem Zeitschritt eine variable Korrektur
der Massenmischungsverhiltnisse durch, deren Amplitude proportional zu den Trans-
porttendenzen und dem Tracer-Feld selbst ist. Das Massenmischungsverhéltnis X¢ nach
dem Fixing—Verfahren ist gegeben durch:

X¢ = X + &F(#) | Xa — Xy |2 (2.4)

wobei X, das Massenmischungsverhiltnis nach bzw. X, das vor der Advektion bezeich-
net. & wird dabei so gewihlt, daf} die globale Masse vor und nach der Anwendung des
Fixers konstant ist.

/ Xepe AV = / Xopp AV . (2.5)

In der urspriinglichen Version des Fixers wurde F(7j) = 1 gewshlt und § = 3/2 (Rasch
und Williamson, 1990b).

Durch die Anwendung des Fixers wird die Massenerhaltung der prognostischen Gréfien
erzwungen. Ein grofler Nachteil dieses Verfahren ist dabei das Auftreten von kiinstlichen
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Tracertransporten, wobei besonders Schwierigkeiten bei starken Gradienten auftreten.
Dies sei an einem Beispiel erkldrt: Um die globale Masse zu erhalten, miissen die pro-
gnostizierten Massenmischungsverhéltnisse mit der Dichte multipliziert werden. Da die
groften Korrekturen dort durchgefiihrt werden, wo das Massenmischungsverhédltnis und
der Gradient am gréfiten sind, werden bei einem stratosphérischen Tracer kleine Ande-
rungen in Bodennihe mit grofen Anderungen in den oberen Schichten korrigiert. Als
Folge davon kommt es zu stark artifiziellen Ferntransporten, die zu unrealistisch hohen
oder niedrigen Konzentrationen fiithren und somit wiederum die weiteren Rechnungen
verfilschen kénnen.

Rasch et al. (1995) fiihrten eine korrigierte Version des Fixers ein, um den starken
kiinstlichen Vertikaltransport zu verringern. In der neueren Version wird der Korrektur-
term niherungsweise durch die Dichte skaliert, indem F(7) durch die Hybridkoordinate 7
ersetzt wird. Eine weitere Anderung zur urspriinglichen Version ist die Wahl von B=1.
In ECHAM4 besteht die Moglichkeit, den advektiven SLT der Tracer ohne Fixer mit der
urspriinglichen sowie mit der korrigierten Version zu rechnen. Sensitivitédtstests zeigten
dabei, daf} die korrigierte Version zwar eine Verbesserung gegeniiber der urspriinglichen
darstellt, jedoch weiterhin kiinstliche Ferntransporte bei starken Gradienten auftreten.
Auf Grund der aufgezeigten Schwierigkeiten des SLT— und des Fixing—Verfahrens, insbe-
sondere bei starken Gradienten, miissen die advehierten Tracerfelder kritisch betrachtet
werden. Ferner sollten bei der Interpretation von Tracer-Experimenten die Unsicherhei-
ten durch artifizielle Ferntransporte mitberiicksichtigt werden.

2.1.2  Beriicksichtigung des Aerosols im Strahlungsmodell

In der ECHAM4-Standardversion werden, wie in den vorhergehenden Modellversionen,
vier Aerosolklassen entsprechend der von Tanre et al. (1984) fiir das ECMWF-Modell in
T21 Auflésung ausgetesteten Klimatologie verwendet. Die erste Klasse représentiert da-
bei eine Kombination von kontinentalem und mineralischem Aerosol. Die zweite Klasse
beschreibt Seesalz (NaCl), die dritte Klasse urbanes Aerosol und die vierte das strato-
sphirische Hintergrundaerosol. Eine weitere, fiinfte Klasse von Tanre et al. (1984), die
vulkanische Asche behandelt, wird nicht verwendet.

In ECHAM4 besteht dariiber hinaus optional die Méglichkeit, den Strahlungsantrieb
verschiedener Aerosolklassen zu berechnen. Die von dem Strahlungsmodell benétigten
optischen Groflen werden durch normierte optische Parameter des Absorptions—, des Ex-
tinktionskoeffizienten und des Asymmetriefaktors, die sich aus der Mierechnung und einer
vorgegebenen Lognormalverteilung ableiten lassen, sowie durch das Massenmischungs-
verhéltnis X berechnet (R. van Dorland, pers. Mitteilung).

Der Vorteil dieses hier beschriebenen Ansatzes ist, daf§ iiber die Massenmischungsverhélt-
nisse Aerosoltracer in der Strahlungsberechnung mitberiicksichtigt werden kénnen und
somit interaktive Simulationen des Aerosolforcings méglich sind. Optische Parameter
und Umrechnungsfaktoren werden fiir die 11 Klassen der GADS"-Klimatologie (Koepke
et al., 1997) im Modell zur Verfiigung gestellt. Sie sind in der Tabelle 2.1 zusammenge-
fait. Zusétzlich zu den 11 Klassen der GADS-Klimatologie ist eine 12., nicht spezifizierte

7GADS: Global Aerosol Data Set
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Aerosolkomponente | WT [%] | rm [pm] | o, p [g/cm’]
Staub 80 0.471 2.512 2.0
Wasser 16slich 80 0.031 2.239 1.8
Ruf 80 0.0118 2.0 2.3
Seesalz (Nuc.) 80 0.052 2.03 2.2
Seesalz (Acc.) 80 0.416 2.03 2.2
Seesalz (Coa.) 80 3.492 2.03 2.2
Mineral (Nuc.) 80 0.07 1.95 2.6
Mineral (Acc.) 80 0.39 2.00 2.6
Mineral (Coa.) 80 1.90 2.15 2.6
Mineral (Trans.) 80 0.4 1.6 2.6
Sulfataerosol 25 0.0838 | 2.03 1.7

Tabelle 2.1: Aerosolklassen der GADS-Klimatologie (Koepke et al., 1997). WT bezeichnet
die HyO-Konzentration in der jeweiligen Aerosolkomponente, Nuc. den Nukleationmode, Acc.
den Akkumulationsmode und Coa. die grofien Teilchen (Coarsemode). Trans. kennzeichnet
das transportierte mineralische Aerosol.

Klasse im Modell vorgegeben.
Die im Strahlungsmodell beriicksichtigte optische Dicke T, sero Wird dann als Summe iiber
alle betrachteten Aerosolklassen berechnet.

- A
Ty Aero = Z E, X Cp ?p

Klassen

(2.6)

wobei X das Massenmischungsverhéltnis, E, die normierte Extinktion in [cm?/Teilchen],
g die Schwerebeschleunigung und AP die Druckdifferenz in einer Schicht kennzeichnet.
Cr ist ein Konversionsfaktor, der das Aerosolmassenmischungsverhiltnis von [kg/kg] in
[Teilchen/g] umrechnet und ebenfalls von der gewédhlten Groflenverteilung des Aerosols
abhéngt. Fiir ihn gilt :

1012
Cp =
F %n 3 p exp (%(ln 05)?)

2.7)

mit r,, dem Moderadius in [pm], o, der Standardabweichung der vorgegebenen Lognor-
malverteilung und p der Aerosoldichte in [g/cm?®].

Fiir das Sulfataerosol sind die optischen Parameter in Abhingigkeit von der relativen
Feuchte vorgegeben. Es wird dabei zwischen folgenden relativen Feuchteklassen (RH)
unterschieden: RH < 25%,RH < 60%,RH < 75%,RH < 85%,RH < 92.5%,RH <
96.5%,RH < 98.5%, RH < 100%.

In dieser Arbeit wird gezeigt, daf die vorgegebenen optischen Parameter fiir stratosphéri-
sches Sulfataerosol nicht geeignet sind, siehe hierzu Kapitel 5.
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2.2 Der troposphirische Schwefelkreislauf

Fiir das Hamburger Klimamodell ECHAM ist von Feichter et al. (1996) ein Modell des
troposphérischen Schwefelkreislaufes entwickelt worden.

Der troposphérische Schwefelkreislauf behandelt Transport, Emission, Chemie sowie die
nasse und trockene Deposition von Dimethylsulfid (DMS), Schwefeldioxid (SO2) und
Sulfataerosol (SO3").

Die Groflenverteilung des Sulfataerosols wird dabei nicht explizit behandelt, sondern
durch einen Bulkansatz parameterisiert. Fiir die Berechnung von optischen Eigenschaf-
ten der Aerosolteilchen wird daher in Feichter et al. (1997) eine Schwefelsdurekonzentrati-
on von 75% sowie eine Teilchendichte von 1.7 g/cm?® angenommen. Die Gréflenverteilung
wird durch eine Lognormalverteilung mit einem Moderadius von r,, = 0.07 um und einer
Standardabweichung von o, = 2.03 fiir trockenes Aerosol bzw. mit r,, = 0.118 pym fiir
80% relative Feuchte beschrieben.

DMS wird bei Tage mit OH oxidiert und in der Nacht mit NOj. Als einziges Endpro-
dukt der DMS-Oxidation wird dabei SO, angenommen. Die Oxidation von SO, zu SO3~
erfolgt in der Gasphase mit OH, wihrend in der Fliissigphase SO; mit H,O, und Oj oxi-
diert wird. Unter Beriicksichtigung des Henry’schen Gesetzes wird dabei die Loslichkeit
und der Dissoziationskoeflizient von SO, in Wolkenwasser berechnet.

Die trockene Deposition von SO, und SO2~ wird in Abhingigkeit von der Konzentration
der Spezies in der untersten Modellschicht und von ihrer Depositionsgeschwindigkeit be-
rechnet. Die trockene Depositionsgeschwindigkeit von SO, ist vom Bodentyp abhéngig
und betrigt 0.6 cm/s iiber Land, 0.8 cm/s iiber Wasser und 0.1 cm/s iiber Schnee. Fiir
Sulfataerosol wird eine konstante Depositionsgeschwindigkeit von 0.2 cm/s vorgeschrie-
ben (Feichter et al., 1996). Das ‘Rainout’, also die Aufnahme geldster Schwefelkompo-
nenten in Wolkentropfchen, wird unter Verwendung der vom Modell erzeugten Nieder-
schlagsbildungsrate nach Giorgi und Chameides (1986) berechnet. Dieses Scavenging—
Schema wurde anhand der Radionuklide, 2!°Blei und "Beryllium, die sich an vorhandene
Aerosole anlagern, erfolgreich ausgetestet (Brost et al., 1991; Feichter et al., 1996). Die
Entfernung von SO, und SO3~ durch Niederschlagselemente unterhalb der Wolken, das
sogenannte 'Washout’, ist nach einer Niherung von Berge (1993) parameterisiert.

In dem Modell werden natiirliche und anthropogene Emissionen bertiicksichtigt, wobei
die anthropogenen Emissionen 72% der Gesamtmasse des Schwefels betragen. Anthro-
pogene und vulkanische Emissionen werden als SO, freigesetzt, wihrend die natiirlichen
Emissionen aus dem Ozean, dem Boden und den Pflanzen in Form von DMS emittiert
werden. Die geographische Verteilung der vulkanischen Quellen ist Spiro et al. (1992)
entnommen, die Quellstirke entstammt Graf et al. (1997). Die vulkanischen Emissionen
werden dabei in 3 Schichten, am Boden und am oberen Rand der Vulkane, sowie zwi-
schen 5 km - 8 km Hohe freigesetzt. Die SO,—Emissionen durch Verbrennung fossiler
Brennstoffe und Industrieabgase sind auf das Jahr 1985 bezogen. Sie beriicksichtigen
unterschiedliche Datensétze fiir die vier Jahreszeiten (Benkovitz et al., 1994). Eine Ge-
samtiibersicht der globalen Schwefelemissionen ist in Tabelle 2.2 zu finden.

Berechnete und jéhrlich gemittelte Bodenkonzentrationen von SO, und SO%~ sowie der
Anteil von SO3~ im Regen liegen mit einem Faktor von +2 im Bereich der Beobachtungen
(Feichter et al., 1996). Die globale Verteilung von Sulfat spiegelt dabei im wesentlichen
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Spezies Quelle Referenz Mt S/a
Natiirlich: DMS | Marine Biosphire (Bates et al., 1987) 18.1
DMS | Terrestrische Biosphire (Spiro et al., 1992) 0.9
SO, | Stille Entgasung und (Spiro et al., 1992) 8.0

eruptive Vulkane (Graf et al., 1997)
Anthropogen: SO, | Biomassenverbrennung (Hao et al., 1990) 2.5
SO, | Verbrennung fossiler Brenn— | Benkovitz et al. 66.8

stoffe und Industrieabgase (1994)

Summe: 96.3

Tabelle 2.2: Globale Schwefelemissionen in [Mt S] pro Jahr nach Feichter et al. (1997).

die Quellstdrke der anthropogenen Emissionen mit Maxima {iber Ostasien, Zentraleu-
ropa und der Ostkiiste Nordamerikas wider, wobei in der Siidhemisphire deutlich der
Einflu durch Biomassenverbrennung zu erkennen ist. Ein wesentliches Merkmal der
Rechnungen mit dem Schwefelkreislauf ist, da} auf Grund der niedrigen Konzentrati-
on der Oxidantien in mittleren und hohen Breiten im Winter die Sulfatkonzentrationen
trotz hoherer Emissionen wesentlich geringer sind als im Sommer.
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Kapitel 3
Das mikrophysikalische Modell

Stratosphirisches Aerosol besteht hauptsichlich aus unterkiihlten HySO4—Teilchen. Spu-
ren von anderen Komponenten wie Ammoniumsulfat und Meteoritenstaub sind ebenfalls
nachgewiesen worden (Bigg, 1975; Cadle und Kiang, 1977). Die Schwefelsdurekonzen-
tration der Aerosolteilchen variiert mit der geographischen Breite und der Jahreszeit um
Gewichtsprozente in der Gréfenordnung von 55% bis 86% (Yue et al., 1994).

Vertikale Mefprofile, die mit ballongestiitzten Instrumenten gewonnen worden sind,
zeigen, dafl die Teilchenkonzentration fiir das Hintergrundaerosol in dem Bereich von
0.1 Teilchen/cm3 — 5 Teilchen/cm?® liegt (Russel et al., 1981; Hofmann und Rosen, 1981).
Die Teilchenradien liegen in dem Bereich von 0.003 ym — 1 pm, die Groflenverteilung
selbst ist monomodal mit Modalradien um 0.075 ym (Pinnick et al., 1976; Russel et al.,
1981a). Nach starken vulkanischen Ausbriichen wurden bimodale und trimodale Gré8en-
verteilungen beobachtet (Russel et al., 1993) und 100-fache hohere Volumenkonzentra-
tionen gemessen (Borrmann et al., 1993). Die zeitlich variable, iiber mehrere Gréenord-
nungen gehende Groflenverteilung und Zusammensetzung des stratosphérischen Aerosols
verkompliziert seine Modellierung gegeniiber monodispersen chemischen Stoffen.

Um die Rolle des stratosphérischen Aerosols in dem atmosphérischen System zu ver-
stehen, sind in den letzten dreiflig Jahren einige Aerosolmodelle mit detaillierter Mikro-
physik entwickelt worden. Ein guter Uberblick iiber die verschiedenen stratosphirischen
Aerosolmodelle bis zum Ende der Siebziger Jahre ist bei Whitten et al. (1980) zu finden.
Turco et al. (1979a,b) und Toon et al. (1979a,b) entwickelten das zu der Zeit ausgereif-
teste Modell, welches die wichtigsten Eigenschaften des Hintergrundaerosols wiedergibt.
Es wird im folgenden als Turco/Toon-Modell bezeichnet. Das originale eindimensionale
Turco/Toon-Modell wurde in den folgenden Jahren auf ein multidimensionales Modell
erweitert (Toon et al., 1988). Zhao (1993) ergénzte das Modell um ein homogenes Nu-
kleationsschema. Mikrophysikalische Modelle, die auf dem Turco/Toon-Modell basieren,
sind in zweidimensionale (Tie et al., 1994a; Tie et al., 1994b; Bekki und Pyle, 1994) und
in dreidimensionale Modelle (Bekki et al., 1997) mit homogener und heterogener Chemie
implementiert worden.

Modellierungen des stratosphérischen Aerosols mit mikrophysikalischen Modellen, die
mit Klimamodellen gekoppelt sind, existieren zum gegenwértigen Zeitpunkt jedoch nicht.
Das in diesem Kapitel vorgestellte mikrophysikalische Modell ist als Teil eines strato-
sphérischen mikrophysikalischen chemischen Modells fiir die Anwendung im Klimamodell
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entwickelt worden.

Im folgenden wird zuniichst das Modell sowie der dabei verwendete Datensatz beschrie-
ben und daran anschlieend auf die beriicksichtigten Prozesse und ihre Parameterisierung
niher eingegangen. Die globale Modellierung von stratosphirischem Aerosol mit dem
hier vorgestellten mikrophysikalischen Modell wird in Kapitel 6 behandelt.

3.1 Modellbeschreibung

Um das mikrophysikalische Modell fiir die globale Anwendung zu optimieren, werden
zunichst nur fliissige H,SO4/H,0-Tropfen ohne Beimengung anderer Substanzen und
ohne festen Kern als Aerosol betrachtet. Aufgabe des mikrophysikalischen Modells ist es,
die Bildung und die zeitliche Entwicklung von stratosphdrischem Aerosol zu beschreiben.
Diese wird durch die Kontinuitétsgleichung ausgedriickt:

On(r, X, t)

e+ V. (n(,%t)V)=Q+S . (3.1)

Q steht fiir die Quellen und S fiir die Senken und n(r)dr gibt die Anzahl der Aerosolteil-
chen pro Einheitsvolumen an, die im Bereich r+dr liegen. Die gesamte Aerosolteilchen-
zahl N pro Einheitsvolumen ergibt sich nach:

N = /Ooo n(r)dr

Der Term V - (nV) beschreibt den rdumlichen Transport der Teilchen durch Advek-
tion, vertikale Diffusion und Konvektion. Dieser Term kann bei der Entwicklung des
mikrophysikalischen Modells vernachlissigt werden, da es fiir den Einbau in ECHAMA4
konzipiert wird, welches eine Routine fiir den advektiven Transport bereitstellt sowie
Konvektion und Diffusion von prognostischen Groflen berechnet, siehe Kapitel 2. In der
Bilanzgleichung des mikrophysikalischen Modells werden daher nur Quellen und Senken
betrachtet:

on
T Q+S . (3.2)

Es sind folgende Quellen und Senken fiir stratosphérisches Aerosol bekannt:
e Aerosolteilchen aus der Troposphére

e Nukleation

Koagulation

Sedimentation

Kondensation und Verdampfung von H,O und H,SO4
16



Kondensation von H;O
' |
P Nukleation ——
H,SO/ Kondensation von H,SO, Innere
Zeitschleife
H,O Koagulation
Sedimentation

|

Aerosolgréfienverteilung n(r,t)

Abbildung 3.1: Schematische Ubersicht des mikrophysikalischen Modells

Aerosolteilchen aus der Troposphére gelangen mittels advektivem Transport durch die
Tropopause in die Stratosphére. In ECHAM4 wird der troposphérische Aerosolteilchen—
Flufl durch die Koppelung des mikrophysikalischen Modells mit dem troposphé&rischen
Schwefelkreislauf gelost, siehe Kapitel 6. Dies ist eine deutliche Verbesserung gegeniiber
der bei dem Turco/Toon-Modell festgehaltenen CN'—Konzentration am Boden von 1200
Teilchen/cm®. Fiir das mikrophysikalische Modell stellen die troposphérischen Aerosol-
partikel somit eine zusétzliche externe Quelle dar, die ebenso wie der Transport bei der
Entwicklung des mikrophysikalischen Modells zundchst vernachlissigt werden.

Es gilt daher fiir das stratosphérische Aerosol folgende Gleichung zu l6sen:

Go_om o _on o
ot N ot Koag. Ot Nuc. Ot Kond. Ot Sed.

(3.3)

Abbildung 3.1 zeigt einen schematischen Uberblick iiber die Struktur des mikrophysi-
kalischen Modells, welches so konzipiert ist, daf} es zu jedem Zeitpunkt und an jedem
Gitterpunkt aktiviert werden kann.

Temperatur und Druck sind die meteorologischen Eingangsgrofien, Wasserdampf H,O
und gasformige Schwefelsiure HoSO4 sind die chemischen. In ECHAM4 ist die relati-
ve Feuchte und damit der Wasserdampf eine prognostische Gréfle. Die Konzentration
von gasformiger Schwefelsdure wird durch ein stratosphéarisches Chemiemodul berechnet,
welches in Kapitel 6.1 ndher beschrieben wird.

1CN: Condensation Nuclei, d.h. Teilchen mit Radien r > 0.01 um
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Der Zeitschritt ist in dem Modell variabel gehalten, im Normalfall wird mit At = 1800 s
derselbe wie im ECHAM4 T30-Modell verwendet. Aus Performance—Griinden ist das
mikrophysikalische Modell in eine duflere und eine innere Zeitschleife aufgeteilt. In der
dufleren Zeitschleife werden die zeitunabhiingigen Parameter wie Dichte und Konzen-
tration des Aerosols berechnet. In der inneren Zeitschleife, deren Zeitschritt durch das
Courant-Levi-Kriterium bestimmt wird, werden die verschiedenen mikrophysikalischen
Prozesse simuliert.

Die in dem Modell gewahlte Groflenverteilung ist ein Kompromif zwischen grofitmoglich-
ster Genauigkeit und Rechenzeitoptimierung. Der Klassenabstand wird dabei nach Kritz
(1975) so gewihlt, da8 sich die Masse verdoppelt:

mijy = 2 my i=1.K y (34)

wobei K die Anzahl der GréBenklassen angibt. Der Anfangsradius 148t sich aus der Nu-
kleationsberechnung abschitzen, er wird auf 3-10~* um festgelegt, siehe auch Abbildung
3.3 in Kapitel 3.2.1.

Die weiteren diskreten Radien ergeben sich nach Kritz (1975) durch:

i-1
3

r=23r . (3.5)

Die Aerosolverteilung ist in 44 diskrete Grofenklassen aufgeteilt, die einen Bereich von
3-10~* um bis 6.2 um umfassen.

Die Aerosolparameter, die nicht direkt berechnet werden kénnen, sind in einer Tabelle in
Abhéngigkeit von der Temperatur und der Konzentration gespeichert. Die Konzentration
der Schwefelsdure wird dabei im folgenden in Gewichtsprozent W ausgedriickt:

NH,50: MH,50,
W= o , (3.6)
ng,0Mu,0 + nu,50,Mu,504

wobei n fiir die Anzahl der Mole und M fiir das Molekulargewicht der jeweiligen Substanz
steht.

Die Aerosoltabelle enthédlt Werte fiir die Dichte p, fiir den Dichtegradienten 56\,%, fiir
die Oberflichenspannung o, sowie fiir die Aktivititen ag,o0 und am,so,. Um Rechenzeit
und Speicherkapazitdt zu sparen, sind dabei Temperatur und Gewichtsprozent nicht
gleichméflig sondern in den fiir die Stratosphire relevanten Bereichen feiner aufgeteilt.
In Abbildung 3.2 ist schematisch der Aufbau der Tabelle dargestellt.

Das Modell ist fiir einen Temperaturbereich von 195 K — 373 K und einen Konzentra-
tionsbereich von 10%-98% anwendbar. Die obere Temperaturgrenze wird durch den
Siedepunkt von H,O fiir Normaldruck bestimmt, die untere Temperaturgrenze ist so
gewdhlt, dafl sie oberhalb der kritischen Temperatur fiir die Bildung von NAT? liegt und
Schwefelsdure noch als unterkiihlte Fliissigkeit vorliegen kann. Der Phasenzustand des
Schwefelsdureaerosols bei tiefen Temperaturen ist zum gegenwirtigen Zeitpunkt noch
unklar (Peter, 1996).

Die Daten fiir die Dichte p(T,W) sind den ‘Critical Tables’ (Washburn, 1928) entnom-
men. Sie liegen ebenso wie die Oberflichenspannungsdaten o(T,W) von Sabinina und

2NAT: Nitric acid trihydrate HNO3 - 3 H,O
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Daten H,SO,—Konzentration [%] Temperatur [K]
Bereich Intervall Bereich Intervall
0-60 1.0
60 - 70 0.5
p, 2, 7, am,so,, amo | 70 — 80 0.1 195.15 — 333.15 2.5
80 - 85 0.5 333.15 — 373.15 5.0
85 - 100 1.0

Abbildung 3.2: Schematische Darstellung der Aerosoltabelle.

Terpugow (1935) nur fiir Temperaturen > 273 K und fiir wenige Konzentrationen vor.
Messungen der Oberflichenspannung und der Dichte fiir stratosphérische Temperatur-
en existieren nicht. Um daher Werte fiir stratosphérische Bedingungen und einen de-
taillierteren Konzentrationsbereich zu erhalten, werden mit Hilfe der Fortran—Routinen
E02CAF und E02CBF der NAG-Bibliothek (1991) die Dichte- und die Oberflichen-
spannungsdaten zweidimensional an die Literaturwerte angepaft. In Abbildung A.1 im
Anhang sind die inter— und extrapolierten Daten dargestellt.

Die Aktivitdt a; ist ein Maf fiir das Verhalten von realen Mischungen. Es gilt dabei:

Hr

sol _ 0
a; = exp ’u’R—T'u' . (3.7)

Die chemischen Potentiale y; sind definiert als:
sol

P
i = p +RTIn 12;_0 . (3.8)

Die Werte fiir 4, werden Giauque et al. (1960) entnommen. Uber die Aktivitéten ist es
méglich, den Dampfdruck P® iiber einer ebenen Losung zu berechnen:

PPl = xP? . (3.9)

Der Sittigungsdampfdruck von Wasser P}, o wird dabei nach McDonald (1965) be-
stimmt. Der Sattigungsdampfdruck der Schwefelsdure P} s, wird nach einer von Ayers
et al. (1980) aus Messungen im Bereich von 338 K — 445 K abgeleiteten und von Kulmala
und Laaksonen (1990) fiir tiefe Temperaturen modifizierten Formel berechnet.

3.2 Prozesse

Im folgenden Abschnitt wird ndher auf die im mikrophysikalischen Modell behandelten
Prozesse und ihre Modellierung eingegangen. Anhand von Beispielen wird die Bedeutung
der einzelnen Prozesse fiir die Bildung und Entwicklung der Aerosolgréfienverteilung
deutlich gemacht.
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3.2.1 Nukleation

Bei der Nukleation eines bindren Systems unterscheidet man zwischen der homogenen
Nukleation, dem Entstehen eines neuen Teilchens aus der Dampfphase der beiden Kom-
ponenten, und der heterogenen Nukleation, der Kondensation der beiden Komponenten
auf einem unldslichen Kondensationskern beliebiger Zusammensetzung (Seinfeld, 1986).
Da in dem mikrophysikalischen Modell nur fliissige H,SO,4/H;O—Aerosoltropfen ohne
einen festen Kern betrachtet werden, entfillt die Betrachtung der heterogenen Nuklea-
tion. Es ist jedoch geplant, das Modell auf Aerosolteilchen mit unléslichem Kern auszu-
weiten, siehe Kapitel 7, so dafl dann auch die heterogene Nukleation in der mikrophysi-
kalischen Modellierung mit beriicksichtigt werden mus8.

Die homogene Nukleation von Dampf in einem Zweikomponentensystem ist zuerst von
Flood (1934) untersucht worden, die erste vollstindige Theorie dazu wurde von Reiss
(1950) verdffentlicht. Berechnungen von Doyle (1961) zeigten, da8 sehr geringe Kon-
zentrationen von gasformiger Schwefelsdure H,SO,4 in der Atmosphdre homogene Nu-
kleation von bindren H,SO,/H,O-Tropfen hervorrufen kénnen. Seitdem sind in den
letzten 30 Jahren in der Literatur eine Reihe von Verdffentlichungen zur bindren ho-
mogenen H,SO,4/HyO-Nukleation erschienen. Diese Arbeiten beschiftigten sich einer-
seits mit den theoretischen Aspekten der H,SO,/H,O-Nukleation (Jaecker-Voirol et al.,
1987; Jaecker-Voirol und Mirabel, 1988; Mirabel und Jaecker-Voirol, 1988; Kulmala und
Laaksonen, 1990) und andererseits mit der Fragestellung, welche Bedeutung die Nu-
kleation in Folge Schwefelemission von Flugzeugen in der oberen Troposphére und der
unteren Stratosphire (Kércher et al., 1995; Zhao und Turco, 1995b) sowie allgemein fiir
die stratosphérische Aerosolbildung hat (Hamill, 1975; Hamill et al., 1977 und 1982;
Laaksonen und Kulmala, 1991).

So stellten Hamill et al. (1982) und Laaksonen und Kulmala (1991) fest, da8 in den
mittleren Breiten in der Stratosphére fiir Hintergrundbedingungen keine signifikante
Nukleation stattfindet. Dagegen ist die Nukleationsrate in den polaren Breiten und
in den Tropen hoch genug, um zur Erhaltung der Aerosolschicht beizutragen. Betrach-
tet man eine durch eine Vulkaneruption gestérte Atmosphére, so ist auf Grund der hohen
Schwefelsdure- und Wasserkonzentrationen die homogene Nukleation der wichtigste Pro-
zef} fiir die Aerosolbildung, wie Messungen nach dem Pinatuboausbruch mit bis zu 98%
fliissigen Aerosolteilchen ohne festen Kern zeigten (Deshler et al., 1992a; Sheridan et al.,
1992). Somit ist die Modellierung der homogenen Nukleation notwendig, um die Bildung
des stratosphérischen Aerosols sowohl fiir gestorte als auch fiir ungestdrte Bedingungen
vollstdndig zu beschreiben.

In einem bindren System ist die homogene Nukleationsrate bestimmt durch:

AG*
J=C exp (— kBT> . (3.10)
N— —

i
C ist ein hauptsdchlich kinetischer und sich nur langsam verdndernder Faktor und i
entspricht der Wahrscheinlichkeit einer Fluktuation, ein Teilchen zu bilden, wobei AG*
das dazugehorige Minimum der durch die Gas—Teilchen-Umwandlung bedingten freien

Enthalpiednderung bezeichnet. Die freie Enthalpie zur Bildung eines fliissigen Tropfen
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aus einem Zweikomponenten—-Dampfgemisch aus Wasser und Schwefelsdure ist nach der
klassischen Nukleationstheorie gegeben durch:

AG =1, (g — ¢a) + 1p (i — @) + 4mor? ) (3.11)

Im folgenden bezieht sich a auf H,O und b auf HySO,4, n bezeichnet die Anzahl der
Molekiile, o die Oberflichenspannung, p das chemische Potential in der fliissigen Phase,
¢ das chemische Potential in der Gasphase und r den Radius des Tropfens. Fiir jede
Komponente ist dabei die Anderung des chemischen Potentials von der Gas- zur fliissigen
Phase bestimmt durch:

P;

Hi — ¢i = —kBT In ﬁ s (312)

wobei k, die Boltzmannkonstante, P; den Partialdruck und P{' den Gleichgewichts-
dampfdruck iiber der fliissigen Losung bezeichnet. Py kennzeichnet im folgenden den
Gleichgewichtsdampfdruck iiber der Fliissigkeit i. Es ist allgemein iiblich, die freie Ent-
halpie zur Bildung eines fliissigen Embryos aus der Gasphase als Funktion der relativen

N . . o« e P‘ai
Feuchte S, = £& und der relativen Siure S, = %oh, sowie der Wasseraktivitit a, = <2
a b a

. L peol .
und der S&ureaktivitdt a, = 3% auszudriicken:
b

S S
AG(na, 15, T) = ~nakpTIn = — npkpT In a—" +4mor? . (3.13)

a b
Reiss (1950) und Heist und Reiss (1974) zeigten, dafl in dem dreidimensionalen Raum,
der durch AG, n, und n, aufgespannt wird, ein Sattelpunkt existiert, der mit einem
Minimum in der freien Energiebarriere einhergeht. Hat ein Cluster diesen Sattelpunkt
AG* erreicht, so kann Nukleation stattfinden und das Teilchen kann wachsen. Aus

der Differenzierung von Gleichung 3.13 in Bezug auf n, und ny (aaﬁG) .= 0 bzw.
& /1np,
(aa‘i‘f)n = 0, ergeben sich die Kelvingleichungen, die die kritischen Kompositionen n}

und n} an dem Sattelpunkt bestimmen. Die Kelvingleichungen sind gegeben durch (Nair
und Vohra,1975; Renninger et al.,1981; Wilemski, 1984) :

S 2 Mo W dp
lIn=2 = —_ 28—~ —_—— .
"% ksT p T {1+ p dw} (3.14)
Sb 2 MbO' (1—W) dp
In= =07 )1 -+ ; 1
nab kgT p r{ p dW (L15)

Durch gleichzeitiges Losen der Kelvingleichungen 3.14 und 3.15 kann der kritische Radius
r* des Nukleus und seine Zusammensetzung W* bestimmt werden.

Bei der Losung der Kelvingleichungen entsteht die Schwierigkeit, dafl in der Regel nur
T sowie S, und Sy, bekannt sind. Die Terme p, o, dﬂv-"v, a,, ap sind als Funktionen der kri-
tischen Konzentration W* unbekannt. Um den kritischen Radius r* zu bestimmen, wird
daher die Konzentration W in dem Bereich von 10%— 98% variiert und in die Gleichungen
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Kritischer Radius [10 mu m]

10
Relative Feuchte S,

Abbildung 3.3: Kritischer Radius des Nukleus bei einer Temperatur von 216 K in Abhéingig-
keit von der relativen Feuchte und der relativen Sdure: 1. S, = 1072, 2. S, = 1071, 3.
Sp =109, 4. Sy, = 101, 5. Sp, = 102, 6. Sy, = 103.

3.14 und 3.15 eingesetzt. Die fiir die Berechnung benétigten Werte von p, o, Edv% werden
der in Abbildung 3.2 vorgestellten Aerosoltabelle entnommen. Diejenige Konzentration
W fiir die Ar aus Gleichung 3.14 und 3.15 ein Minimum annimmt, bestimmt die kritische
Zusammensetzung und damit die Grofle des Tropfens.

In Abbildung 3.3 sind fiir eine Temperatur von T = 216 K die Radien der kritischen
Teilchen als Funktion der relativen Feuchte und der relativen Sdure aufgetragen. Typi-
sche Werte fiir die relative Feuchte in der Stratosphére liegen im Bereich von 0.005 —
0.05, typische Werte fiir die relativen Sduren zwischen 0.1 und 10. Die Werte fiir die
kritischen Radien befinden sich daher in der Gréfenordnung von 5-10~4um — 7-10~*um
und liegen damit fiir stratosphérische Bedingungen oberhalb von 3-10~%um, also in dem
fiir das mikrophysikalische Modell gew&hlten Radienbereich. Der Radius des Nukleus
wird dabei mit gréferer relativer Feuchte und groflerer relativer Sidure, d.h. fiir eine
konstante Temperatur mit wachsender H,SO4~ und HoO-Konzentration kleiner. Nach
Yue und Hamill (1979) ist der Sattelpunkt in der freien Enthalpie {iber den kritischen
Radius folgendermafien bestimmt:

4
AG* = §7r0r"2

AG* ist niedriger bei héheren Konzentrationen, wodurch die Wahrscheinlichkeit fiir die
Kernbildung steigt.

Die klassische Nukleationsrate fiir ein bindres Gemisch aus Wasser und Schwefelsidure ist
nach Reiss (1950) bzw. Stauffer (1976) gegeben durch:

g Bafy AG*
= 471 Era— . ;
J=4nr* (N, + Nyp) Z B’ 0 + BucoR D exp ( kBT> (3.17)
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Abbildung 3.4: Nukleationsrate J [cm ~3s7!] fiir T = 216 K in Abhiingigkeit von der relativen
Feuchte und der relativen Siure: 1. S, = 1072 2. Sy = 1071, 3. Sp = 10°, 4. Sy, = 101, 5.
Sp = 10%, 6. S, = 10%. A kennzeichnet die Nukleationsrate fiir 10° Molekiile/cm3 HySO4 mit
PY.s0, nach Kulmala et al. (1992), o die entsprechende fiir PY,s0, nach Ayers et al. (1980).
Die ausgefiillten Symbole entsprechen einer HySO4—Konzentration von 105 Molekiile/cm?.

Ny, bezeichnet dabei die H,SO4~Konzentration in der Gasphase und N, die Wasserdampf-
konzentration. §; ist die Stofirate auf einer Einheitsfliche, fiir die gilt :

(ksT)

27rmi

Bi = Ni , (3.18)

wobei m; die Masse eines Molekiiles der Substanz i ist.

Z ist ein Nichtgleichgewichtsfaktor analog zu dem Zeldovitchfaktor in einem Einkompo-
nentensystem mit Werten kleiner als 0.5. Kulmala und Laaksonen (1990) erhielten mit
Hilfe von Simulationen einen Wert in dem Bereich von 0.016 bis 0.144 mit einem durch-
schnittlichen Wert von 0.085. 9 ist der Winkel zwischen der Wachstumsrichtung am Sat-
telpunkt und der n, Achse und kann mit guter Genauigkeit durch tan®¥ = n}/(n? + n})
approximiert werden (Mirabel und Jaecker-Voirol, 1988). Ist eine der Komponenten
in wesentlich hoherer Konzentration vorhanden, wie z.B. H,O im Vergleich zu H,SO,
(N» < Ng), vereinfacht sich Gleichung 3.17 zu (Mirabel und Clavelin, 1978):

" Z AG*
— 2 ) =
J=dnr ﬁbNasinzﬁ exp ( kBT) . (3.19)

In Abbildung 3.4 sind fiir T = 216 K Nukleationsraten in Abh&ngigkeit von der relativen
Feuchte und der relativen Sdure dargestellt. Die Nukleationsrate nimmt dabei sehr stark
mit wachsender relativer Feuchte und relativer Siure zu, wobei die relative Anderung bei
hoheren Feuchte- und S&urewerten geringer ist. Nimmt man z.B. eine relative Feuchte
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von 0.01 an, so wiirde sich bei einer relativen Sdure von 0.01 eine Nukleationsrate von
J =107 cm~357! ergeben, und bei einer 10-fach héheren Siure eine iiber 10 Gréfen-
ordnungen hohere Nukleationsrate von J = 10-8% cm™3s~! . Bei einer Anderung in der
relativen Sdure um den Faktor 10 von Sy = 10 auf Sy = 100 &ndert sich dagegen die

Nukleationsrate nur um 4 GroBenordnungen von 107! cm3s~! auf 10% cm3s~1.

Eine der Unsicherheiten bei der Berechnung der Nukleationsrate ist der Sattigungs-
dampfdruck iiber der reinen Schwefelsiure Pj g0, (Hamill et al., 1982; Kulmala und
Laaksonen, 1990).

Anhand von Abbildung 3.4 148t sich zeigen, wie sensibel die Nukleationsrate auf die Wahl
des Séttigungsdampfdruckes P%zso , reagiert. Betrachtet man typische stratosphérische
Bedingungen mit einer relativen Feuchte von 1%, was einem Dampfdruck von Pg,0 =~
3 - 107 hPa entspricht, so wiirde eine H,SO4~Konzentration von 10° Molekiile/cm?
mit dem Sittigungsdampfdruck nach Kulmala et al. (1992) P, eine relative Siure
von S, = 0.175 und damit eine Nukleationsrate von J = 2.7 - 107¥cm 357! ergeben.
Mit dem nach Ayers et al. (1980) abgeleiteten Sittigungsdampfdruck PPf ¢, ergibt sich
entsprechend eine relative Saure von Sy = 5.8- 1072 und damit eine Nukleationsrate von

=9.67-10"2cm 3571,

Die Nukleationsraten nach der von Kulmala et al. (1992) hergeleiteten Formel fiir Py g,
liegen bei stratosphérischen Temperaturen um mehrere Griéflenordnungen héher, da
P¥ 0, < PRso,, wobei die Differenz bei hoheren HySO4—Konzentrationen und héheren
Temperaturen geringer wird. Weitere Unsicherheiten bei der Berechnung der Nukleati-
onsrate sind die fiir stratosphéirische Temperaturen fehlenden Mefidaten von ¢ und p.
Besonders die Oberflichenspannung o ist ein kritischer Parameter, da nach Gleichung
3.14, 3.15 und 3.16 AG o2 ist und sich somit kleine Abweichungen in der Oberfléichen-
spannung entscheidend auf die Nukleationsrate auswirken.

Eine Nukleationsrate von 2.7-10~*®cm~3s~!, wie sie nach Abbildung 3.4 fiir typisch stra-
tosphérische Bedingungen vorliegt, wiirde bedeuten, daf§ alle 1.2 - 107 Jahre ein Teilchen
pro Kubikmeter entsteht und somit die homogene bindre Nukleation fiir die Aerosol-
bildung vernachléssigbar ist. Ist die H,SOs—Konzentration jedoch nur um einen Faktor
10 héher, so liegt die Nukleationsrate bei 3.6 - 1075cm™3s~!, was einer Zeit von 4.16
Jahren fiir die Bildung eines Partikels pro Kubikmeter entspricht. Es zeigt sich damit,
daf die Hohe der Nukleationsrate und damit die Bedeutung der Nukleation fiir die stra-
tosphérische Aerosolbildung entscheidend von der H,SO4— und der HyO-Konzentration
abhéngt.

Neben der Abhéngigkeit von den Umgebungsbedingungen ist die Héhe der Nukleations-
rate im entscheidenden Mafle auch von der theoretischen Formulierung abhingig, wie im
folgenden erldutert wird.

So liegen H;SO4—Molekiile in der Atmosphére nicht frei vor, sondern sind von HyO-
Molekiilen umgeben und bilden Clusterformationen, sogenannte Hydrate. Dieser Effekt
ist u.a. von Heist und Reiss (1974), Shugard et al. (1974), Jaecker-Voirol et al. (1987),
Jaecker-Voirol und Mirabel (1988) und Kulmala et al. (1991) untersucht worden. Be-
trachtet man den Einflufl von Hydraten auf die Kernbildung, so haben diese einen zwei-
seitigen Effekt. Zum einen werden durch die Bildung von stabilen Hydraten weniger
Cluster-Zusammensttfie bendtigt, um einen kritischen Cluster zu bilden, zum anderen
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erniedrigen die Hydrate den Partialdruck der gasf6rmigen Schwefelsiure signifikant. Der
letztere Effekt iiberwiegt den ersteren, so dafl durch Hydratbildung die Nukleationsrate
um einen Faktor von 10°-108 verringert werden kann (Mirabel und Jaecker-Voirol, 1988).
Auf die Theorie der Hydratbildung wird ausfiihrlich in Anhang B.1 eingegangen.

Unter Berticksichtigung der Bildung von (h,1) Hydraten mit einem HySO4—Molekiil und
h HyO-Molekiilen wird die Nukleationsrate nach Jaecker-Voirol und Mirabel (1988) zu:

= =3 Z
J=1/(87kgT) ) (1 + 1)’ NhN*’“sin2 3

[N

g

1

{1 FKPO 4 KIKQ”‘K’h(P:ol)h]nb - (_ AG*) (3.20)
| 1+ Klpa + ..+ KlKg...Kh(Pa)h kgT 3 '
i 3

Np kennzeichnet dabei die Hydratkonzentration in der Gasphase. Der erste Term bertick-
sichtigt den kinetischen Effekt, wobei  die reduzierte Masse des kritischen Embryos und
des Hydrates und r, der Hydratradius ist. Die Summe geht iiber alle Hydrate (h,1) ein-
schliefllich h = 0. Der zweite Term mit K beschreibt die Korrektur, die sich aus der
Hydrat—Clusterbildung mit der Gleichgewichtskonstanten K fir die Hydratbildung er-
gibt. Der dritte Term entspricht dem exponentiellen Term in der Nukleationsrate ohne
Hydratbildung, siehe Gleichung 3.19.

In dem mikrophysikalischen Modell wird die Nukleationsrate nach der Hydrattheorie pa-
rameterisiert, in dem die klassische Nukleationsrate um den Faktor 1078 reduziert wird.
Dieser einfache Parameterisierungsansatz wurde gew&hlt, da die Simulation der Nuklea-
tion unter Berlicksichtigung der Hydratbildung sehr rechenzeitintensiv, und damit in der
globalen Modellierung nicht zu realisieren ist. Desweiteren haben Laboruntersuchungen
gezeigt, dal Hydrattheorie und Messungen iiber mehrere Grofienordnungen voneinander
abweichen. Es ist daher in der Literatur {iblich, einen Korrekturfaktor t, einzufiihren,
um Messungen und Theorie in Ubereinstimmung zu bringen. Die Werte fiir diesen empi-
rischen Faktor differieren dabei iiber mehr als zehn Gréflenordnungen. Wyslouzil et al.
(1991) geben z.B. einen Wert von 1075 fiir t, an. Auf der anderen Seite schlagen Raes
et al. (1992) fiir t, einen Wert in dem Bereich von 10* bis 107 und Weber et al. (1994)
einen Wert von 102 vor. In den letzten Jahren sind daher einige Arbeiten erschienen, die
versuchten, die Widerspriiche zwischen Experiment und Theorie zu losen. So ergaben
z.B. Untersuchungen von Wyslouzil und Wilemski (1996) das Auftreten einer zeitlichen
Verzogerung (time-lag) bei der biniren homogenen Nukleation. Da sich diese Verzoge-
rung jedoch auf Zeitskalen innerhalb weniger Sekunden einstellt, kann dieser Ansatz bei
der globalen Modellierung vernachlissigt werden.

Auf eine weitere Fehlermoglichkeit wiesen Girshick und Chiu (1990) und Girshick (1991)
hin, die zeigten, daf die freie Enthalpie fiir die Gas—Teilchenbildung nicht in sich konsi-
stent ist, da fiir ein gegebenes Monomer AG nicht gleich Null wird. Ein in sich konsi-
stenter Ausdruck der in Gleichung 3.13 gegebenen freien Enthalpie fiir die Bildung eines
fliissigen Tropfen aus einem binidren Dampfgemisch wird nach Kulmala et al. (1992) er-
halten, indem bei der Berechnung von AG die freie Enthalpie eines virtuellen Monomers
abgezogen wird. Der virtuelle Monomer ist dabei aus (1-X) Anteilen des Molekiiles a und
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Abbildung 3.5: Nukleationsraten J [cm™2 s~!] nach der Hydrattheorie mit (rechts) und ohne
(links) Beriicksichtigung der SCC-Korrektur bei einer konstanten HpO-Konzentration Py,0 =
2.10* hPa in Abhingigkeit von der Temperatur. Scharparameter ist der dekadische Logarithmus
der Schwefelsdurekonzentration.

X Anteilen des Molekiiles b zusammengesetzt, wobei X = a’i“i Fiir die freie Enthalpie

der Gas-Teilchen-Umwandlung ergibt sich dementsprechend:

~ S S
AGaee(ng, 1) = — (na - (1= X)kaTIn 22 — (my — X) ko Tn a—‘;) (3.21)
~ N
-+-(367r)%or ((nava + nbvb)% — ((1 — X) Va + va) 3) ,
wobei v; das Volumen eines Molekiiles der Substanz i kennzeichnet. Der Exponentialterm
in der Nukleationsrate kann somit geschrieben werden als:

()7 (2)” (3.22)

Unter Berticksichtigung dieser sogenannten SCC3-Formulierung sind die Nukleations-
raten um drei bis fiinf GroBenordnungen héher als die Nukleationsrate nach der Hy-
drattheorie (Kulmala et al., 1992). Dies zeigt auch ein Vergleich der Nukleationsraten
nach der Hydrattheorie mit und ohne SCC-Korrektur in Abbildung 3.5. So betrigt
z.B. fiir eine Temperatur von 200 K die Nukleationsrate nach der Hydrattheorie fiir eine
H,SO4—Konzentration von 105 Molekiile/cm?® ungefihr 107%7cm=3s~!, wihrend sie mit
Berticksichtigung der SCC-Theorie mit 10~2cm~3s~! um 4.5 Groéflenordnungen héher
ist.

(_ﬁ) _ exp(_ AGa) i ((367r)% 2 (1-X)va+ va]g)
kgT

3SCC: Self Consistency Correction
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Fiir hohere H,SO4—Konzentrationen verringern sich die Unterschiede zwischen den bei-
den Nukleationsansitzen. So nimmt die Nukleationsrate bei einer HySO,—Konzentration
von 10° Molekiile/cm3 mit dem SCC-Term von 1073 cm~3s~! um vier Gré8enordnungen
auf 10! cm~3s™! zu, entsprechend bei 107 Molekiile/cm® HySO4 von einer Nukleations-
rate von 10! cm3s~! um drei GréBenordnungen auf 10 cm*s~?.

Bei hoheren Temperaturen wird der Unterschied geringfiigig grofer. So wéchst die Nu-
kleationsrate bei T = 216 K und bei einer H;SO4~Konzentration von 108 Molekiile/cm?
von 107'2 cm~3s~! um iiber fiinf GréBenordnungen auf 10785 cm=3s71.

Es zeigt sich somit, daf fiir bestimmte Bedingungen die Nukleationsrate nach der Hy-
drattheorie einschlieflich der SCC-Formulierung in der Gréflenordnung der klassischen
Nukleationstheorie liegt.

Allgemein wird die Nukleationsrate bei konstanten Partialdriicken fiir kéltere Tempera-
turen grofler, da sich die Werte der Sittigungsdampfdriicke erniedrigen, vergleiche auch
Abbildung 3.4, und sich somit die Werte fiir die relative Feuchte und die relative Siure
erhGhen.

Zusammenfassend kann man festhalten, daf es zur Zeit noch nicht gelungen ist, Theorie
und MeBergebnisse der biniren homogenen Nukleation in Ubereinstimmung zu bringen.
Die Ursachen fiir die Widerspriiche zwischen Experimenten und Theorie liegen zum
einen in den MeBungenauigkeiten und in den theoretischen Ansdtzen und zum anderen
auch in Unsicherheiten bei den zur Berechnung der Nukleationsrate verwendeten Werten
(PY,s04 05 Py 8H,0, H,s0,) fiir stratosphérische Temperaturen.

Bei der Nukleationsberechnung ist somit von Unsicherheiten tiber mehrere Grofienord-
nungen auszugehen. Die Nukleationstheorie kann daher nur qualitativ Ergebnisse liefern,
so z.B. in globalen Anwendungen zwischen Gebieten mit starker und schwacher Teilchen-
bildung unterscheiden. In Kapitel 4 werden anhand von Sensitivitdtsstudien mit dem
Boxmodell die Unterschiede in der AerosolgréBenverteilung bei Verwendung der verschie-
denen Nukleationsansdtze betrachtet und diskutiert.

3.2.2 Heteromolekulare Kondensation

Die stratosphérischen Aerosolteilchen kénnen durch Kondensation bzw. Verdunstung
von H,O- und H,SO4—Molekiilen wachsen bzw. schrumpfen. Der Wasserdampfdruck
iiber dem Aerosoltropfen ist dabei im Gleichgewicht mit seiner Umgebung (Hamill, 1975;
Hamill et al., 1977; Steele und Hamill, 1981):

Pu0 = P?—?;O(Wa T) ‘ (3.23)

Grund dafiir ist, daf} fiir typische stratosphérische Bedingungen die HoO-Konzentration
im Bereich von 10'2 Molekiile/cm? liegt, wahrend die H,SO,—Konzentration mit ungefihr
10% Molekiile/cm® (Arnold und Biihrke, 1983) um einige Gré8enordnungen kleiner ist.
Fiir ein Aerosolteilchen ist daher die Wahrscheinlichkeit, auf ein HoO-Molekiil zu treffen,
im Vergleich zu der Wahrscheinlichkeit, auf ein HySO4—Molekiil zu treffen, um das 107
fache hoher. Somit stellt sich das Gleichgewicht nach einer Stérung innerhalb weniger
Sekunden wieder ein, wenn es durch Kondensation von H,SO4 oder durch Anderungen
in den Umgebungsbedingungen gestort wird.
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Die Kondensation und die Verdunstung von H,O auf den Aerosolteilchen, das sogenannte
Feuchtewachstum, und die Kondensation und Verdunstung von H;SO4 werden daher in
dem mikrophysikalischen Modell getrennt behandelt. Zunéichst wird die Parameterisie-
rung des Feuchtewachstums niher beschrieben, und daran anschlieend die Berechnung
der Kondensation und Verdunstung von H5SOj.

Kondensation und Verdunstung von H,O

Grundvoraussetzung bei der Berechnung des Feuchtewachstums ist, dal die Wasser-
dampfkonzentration iiber dem H,SO,/H,O-Tropfen im Gleichgewicht mit dem Parti-
aldruck von HyO ist. Der Wasserdampfdruck P?f;o iiber einem fliissigen H,SO4/H,0
—Tropfen ist gegeben durch:

o = 2Mpy,00 W dp

Pi’{z’;o ist der Wasserdampfdruck {iber einer ebenen Oberfliche, My,o das Molekularge-

wicht von H,O und (%Ed'v%) beriicksichtigt zusitzliche Losungseffekte. Die Abhédngigkeit
des Dampfdruckes vom Radius des kugelférmigen Tropfens wird Kelvineffekt genannt.
Die Ursache fiir den Kelvineffekt ist die Tatsache, dafl Molekiile auf einer gekriimmten
Oberfliche weniger benachbarte Teilchen haben als auf einer ebenen Oberfliche. Die
Anziehungskraft zwischen den einzelnen Molekiilen ist somit geringer und es konnen da-
durch mehr Molekiile in die Gasphase entweichen. Als Folge davon ist der Dampfdruck
iber einer gekriimmten Oberfliche immer gréfler als der {iber einer ebenen Oberfliche.
Wie in Abbildung 3.6 zu sehen ist, sind fiir Aerosolteilchen mit Radien r > 0.01 um die
Dampfdriicke konstant, wahrend fiir kleine Teilchen der Kelvineffekt eine Rolle spielt.
Fiir typische stratosphéirische Bedingungen mit einer Temperatur von 216 K und einem
Partialdruck von Pg,0 = 2 - 10~ hPa wiirden Aerosolteilchen mit Radien r > 0.01 ym
eine Schwefelsiurekonzentration von 73% besitzen, ein Aerosolteilchen mit einem Par-
tikelradius von r = 3 - 10~ 3um eine Konzentration von 74% und ein Aerosolteilchen
mit einem Radius von r = 10~3um eine Konzentration von 76%. Die kleinen Partikel
besitzen daher auf Grund des Kelvineffektes eine hohere Schwefelsdurekonzentration.
Es ist somit fiir bekannte Umgebungsbedingungen méglich, die Konzentration der Aero-
solteilchen iiber P§o zu bestimmen.

In dem mikrophysikalischen Modell wird die zu dem jeweiligen Zeitschritt vorliegende
Schwefelsdurekonzentration W durch das Minimum von (Pg,o0 — Pjflo)? bestimmt.
Andern sich die Umgebungsbedingungen, z.B. die Temperatur, so verindert sich der
Gleichgewichtsdampfdruck von HoO und damit Gréle und Gewichtsprozent des Aero-
solteilchens. Fiir kiltere Temperaturen nimmt z.B. der Dampfdruck ab. Bei einem kon-
stanten Partialdruck kondensieren Wassermolekiile an der Teilchenoberfliche, um das
Gleichgewicht wieder herzustellen. Als Ergebnis wichst das Teilchen und seine relative
H,;SO4—Konzentration wird dadurch geringer.

In Abbildung 3.7 sind Konzentrationsinderungen der Teilchen ohne Beriicksichtigung
des Kelvineffektes als Funktion der Temperatur dargestellt. Die relative Konzentrati-
onsdnderung ist dabei fiir tiefe Temperaturen am stirksten. So nimmt bei einem Parti-
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Abbildung 3.6: Wasserdampfkurven fiir T = 216 K und verschiedene Schwefelsdurekonzentra-
tionen in Abhingigkeit vom Teilchenradius. Die gestrichelten Linien kennzeichnen den Bereich
der stratosphirischen Wasserdampfkonzentrationen von 10~4 hPa bis 5 -10~* hPa. Die durch-
gezogene Linie markiert einen Partialdruck von 2 -10~* hPa.
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Abbildung 3.7: Abhingigkeit der Schwefelsiurekonzentration von der Temperatur unter Ver-
nachlassigung des Kelvineffektes fiir verschiedene HoO—Konzentrationen.
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Abbildung 3.8: Relative Grofleninderung der Partikel als Funktion des Dampfdruckes fiir
verschiedene Temperaturen a) 200 K, b) 216 K, c¢) 230 K und d) 255 K. Die durchgezogenen
Kurven beziehen sich auf alle Teilchen, fiir die der Kelvineffekt vernachléssigbar ist (rg >
0.01 pym). Die gestrichelten Linien sind fiir Aerosolteilchen mit einen Partikelradius von ry =
1073 um giiltig.

aldruck von 3 -10~* hPa die Konzentration der Schwefelsiurelésung bei einer Tempera-
turdnderung von 255 K auf 245 K um 2% ab, wihrend die Konzentrationsinderung 7%
betrdgt, wenn sich die Temperatur von 215 K um 10 K auf 205 K abkiihlt.

Die Anderung der Partikelgrofie durch Kondensation oder Verdunstung von H,O kann
iiber die Massenerhaltung der Schwefelsdure berechnet werden. Betrachtet man beispiels-
weise ein Aerosolteilchen zu einem bestimmten Zeitpunkt ty, so besitzt es die Konzentra-
tion Wy und die Dichte py. Andern sich seine Umgebungsbedingungen (T, Py,0) zu dem
Zeitpunkt t;, so dndert sich die Konzentration des Teilchens durch die Anlagerung von
H,0-Molekiilen zu W; und seine Dichte zu p;, wihrend die Anzahl der H,SO4—Molekiile
und damit die Masse der Schwefelsdure im Aerosolteilchen m(HySO4)y = m(H,S04),
konstant bleibt. Es gilt somit :

4 4
m(HQSO4)0 = gﬂﬂoWorg = m(stO4)1 = gwplwlrf
und damit:
1/3
poWo
= ; 3.2
& <01W1> & ( 5)

In Abbildung 3.8 ist die Anderung der Teilchenradien durch das Feuchtewachstum in
Abhéngigkeit von dem Partialdruck Py,o und der Temperatur anhand des normierten

1/3
Faktors ry/rg = (ﬁ%‘f) / dargestellt. Als Normierungsgréfie ist dabei die Schwefelsaure-
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Abbildung 3.9: Schematische Darstellung der Berechnung des Feuchtewachstums durch Ska-
lierung der Gréflenklassen zu Beginn und am Ende eines Zeitschrittes

konzentration auf Wy = 75% und die Dichte auf py = 1.7 g/cm? festgelegt worden. Diese
Werte entsprechen den in dem Schwefelkreislauf verwendeten, siehe Kapitel 2.1.

Aerosolteilchen mit Radien r > 0.01 pm, fiir die der Kelvineffekt vernachléssigbar ist
(durchgezogene Kurven), wachsen demzufolge bei einem Partialdruck von 2-10~% hPa um
26%, wenn sich die Temperatur von 216 K auf 200 K abkiihlt, bzw. schrumpfen um 14%,
wenn sich die Temperatur auf 230 K erwérmt. Ein kleines Teilchen von 10~3um wichst
dagegen bei den entsprechenden Temperaturinderungen nur um 22% bzw. schrumpft
um 8%. Das Wachstum der kleinen Teilchen wird durch den Kelvineffekt im Vergleich
zu den groflen Teilchen verringert, was besonders fiir tiefe Temperaturen wichtig ist. Die
Betrachtung des Kelvineffektes ist daher besonders dann fiir die Modellierung einer Ae-
rosolgroflenverteilung wichtig, wenn die vollstdndige Entwicklung vom kritischen Embryo
bis hin zu grofleren Teilchen beschrieben werden soll.

Fiir die globale Modellierung muf} beriicksichtigt werden, dal an den verschiedenen Git-
terpunkten unterschiedliche Umgebungsbedingungen vorliegen und sich die Aerosolparti-
kel so in der Konzentration erheblich unterscheiden kénnen. In dem mikrophysikalischen
Modell wird daher Gleichung 3.25 dazu verwendet, die geinderte Teilchengréfie durch
Kondensation und Verdunstung von H,O fiir jeden Zeitschritt zu berechnen. In Abbil-
dung 3.9 ist dies schematisch dargestellt. Normierungsgréfien sind die in Gleichung 3.5
definierten Radien rjo fiir die 44 Groflenklassen mit einer Schwefelsdurekonzentration von
Wy = 75% und einer Dichte von py = 1.7 g/cm® . Zu Beginn jedes Zeitschrittes wird die

31



neue Gleichgewichtskonzentration W und Dichte p;* aus den Umgebungsbedingungen
bestimmt, siehe Abbildung 3.9, und damit die neue Teilchengréfe r;: errechnet.

Die Kalibrierung der Teilchen am Ende eines jeden, und die Rekalibrierung zu Beginn
eines jeden neuen Zeitschrittes stellt sicher, dafl Massenfehler durch den Transport ver-
mieden werden und daf fiir jede Teilchenklasse an jedem Gitterpunkt und zu jedem
Zeitschritt die jeweilige Gleichgewichtskonzentration vorliegt.

Kondensation und Verdunstung von H;SO,

Die Kondensation bzw. Verdunstung von gasférmigen H,SO4—Molekiilen auf das Ae-
rosolteilchen wird durch den relativen Fluff des Gases zum Teilchen hin beschrieben.
Bei der Berechnung des Flusses unterscheidet man zwischen verschiedenen Kondensati-
onsregimen in Abhingigkeit von der Knudsenzahl Kn. Die Knudsenzahl Kn ist durch
das Verhiltnis zwischen der freien Weglinge der H;SO4—Gasmolekiile Ag,s0, und dem
Teilchenradius r bestimmt:

Kn — 2HiSOs (3.26)
r

Die freie Weglidnge der Schwefelsduremolekiile 5\st04 ist dabei definiert als (Seinfeld,
1986):

1

e 5. 2
m(1+2)3Npd (3:27)

AH;804 =

mit z = My /Mpg,s0,- N1 kennzeichnet dabei die Konzentration der Luftmolekiile und d
den mittleren Kollisionsdurchmesser (d == %(dL + dnzso4)), der ungefdhr 4.68 A betragt
(Zhao, 1993). Fiir typische stratosphirische Bedingungen liegt die freie Weglinge der
Molekiile mit Ag,s0, & 10~"m in derselben GréBenordnung wie die Radien der Aerosol-
teilchen, so dafl Kn ~ 1 ist. Dieser Bereich wird als Ubergangsbereich bezeichnet, da er
zwischen den Bereichen liegt, wo einerseits die Gesetze der Hydrodynamik (Kontinuum)
(Kn < 1) und andererseits die der Gaskinetik (Kn > 1) gelten. Fiir den Ubergangsbe-
reich selbst existiert keine analytisch exakte Losung. Es wird daher iiblicherweise eine
Néaherung verwendet, die den Kontinuum-Flufl und den gaskinetischen Flufl zusammen-
bringt.

Fiir die vorliegenden Rechnungen wird der Flufl der H,SO,—Molekiile auf die Aerosol-
teilchen nach Fuchs und Sutugin (1971) berechnet, wobei im folgenden b fiir H,SO,
steht:

_ 4?TrDb(Nb - N‘E’;)l)

1= {1+ CKn) (529

Dy, bezeichnet dabei den Diffusionskoeffizienten von H;SO,4 mit Dy, = 1/ 3 ¢, wobei ¢ die
thermische Geschwindigkeit der Molekiile kennzeichnet. Ny, gibt die Konzentration der

4Auf Grund des Kelvineffekts sind W;i: und p;: vom Partikelradius abhéingig.
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Hohe | Temperatir N;ol(55%) N:ol(es%) N;ol(?S%) N;ol(ss%) Ny
[km) [T] Molekile] Moleldile] | [Moleldle] | [Molekille] | [Molekle]
15 216.5 3.85 1073 | 5.09 107! | 9.67 -10 | 1.41 -10* -
20 216.5 3.85-107% | 5.09 -10~! | 9.67 -10! | 1.41 -10* 105
25 221.5 1.84 -1072 | 2.18 -10° | 3.67 -10% | 4.79 -10* 108
30 226.5 8.01-.107%2 | 8.53 -10° | 1.28 -103 | 1.50 -10° 108
35 236.5 1.30 -10° | 1.13 -10% | 1.38-10% | 1.32 -10% | 2.10°
40 250.4 4.52 -10% | 3.03 -10% | 2.76 -10* | 2.01 -107 -

Tabelle 3.1: Konzentration des Schwefelsiuredampfes Ni°! in Abhéingigkeit von der Hohe. Fiir
die Berechnung wurden Werte der U. S. Standardatmosphire zu Grunde gelegt. Die Werte fiir
Ny entstammen Mefprofilen von Arnold und Biihrke (1983).

gasférmigen Schwefelsiure und N die Konzentration des HoSO4~Dampfes iiber dem
Lésungstropfen an.

Der Zahler entspricht dem Maxwellschen Fluf} fiir das Kontinuum und der Nenner dem
Korrekturterm, wobei C(r) nach Fuchs und Sutugin (1971) gegeben ist durch:

 1.333+0.71Kn"!  4(1-0)
= 14+ Kn-! 3a

o bezeichnet den StoBkoeffizienten. Er ist definiert als das Verhiltnis der H,SO4—
Molekiile, die von dem Aerosolteilchen aufgenommen werden, zu der Gesamtanzahl
aller Molekiile, die mit Aerosolteilchen kollidieren. In der Tabelle 3.1 sind nach
Gleichung 3.9 berechnete Werte der Gleichgewichtskonzentrationen des Schwefelséure-
dampfes NP fiir vier verschiedene Schwefelsiureldsungen angegeben. MefBprofile der
H,SO4—Konzentration (Arnold und Biihrke, 1983; Mohler und Arnold, 1992) liegen in
dem Bereich von 10° bis 108 Molekiile/cm?®, so daf fiir typische stratosphérische Bedin-
gungen zwischen 20 km und 25 km und Schwefelsiurekonzentrationen von W < 75%
gilt Ny, >> Ngol, Der FluB von gasférmigen H,SO4~Molekiilen auf ein Aerosolteilchen ist
somit ndherungsweise proportional zur H,SO4~Konzentration.

Generell nimmt in Abhéngigkeit von der Héhe die Schwefelsiurekonzentration der Aero-
solteilchen zu, da die Temperatur mit zunehmender Hohe steigt, siehe auch Abbildung
3.7. So besitzen Aerosole in 35 km Hohe eine Schwefelsdurekonzentration um 85% und
damit mit N = 1.32 - 10% Molekiile/cm?® einen Dampfdruck, der in der GréBenord-
nung der H,SO4—Konzentration N, = 2 - 108 Molekiile/cm?® liegt. In 35 km Hohe ist
daher je nach Umgebungsbedingung der Kondensations— oder der Verdunstungsprozef
entscheidend. Auf Grund des Kelvineffektes ist dabei die Wahrscheinlichkeit, daf3 Schwe-
felsduremolekiile von kleinen Teilchen verdunsten, gréler, so dafl der Verdunstungsproze
sich fiir kleine Teilchen beschleunigt. In 40 km Hohe ist der Gleichgewichtsdampfdruck
iiber der Losung so hoch, daf8 keine Aerosolbildung mehr méglich ist.

(3.29)
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Fiir die Entwicklung der AerosolgréBenverteilung ist daher im wesentlichen nur der
Kondensationsprozefl von Bedeutung. Zur Verdunstung (Evaporation) von gasférmi-
ger Schwefelsiure kommt es nur in den Féllen, in denen eine sehr geringe H,SO,4-
Konzentration vorliegt oder die Temperatur sehr hoch ist wie in der oberen Stratosphére.
Hier stellt der Sittigungsdampfdruck iiber der Losung N eine obere Randbedingung
fiir die Aerosolbildung dar.

In dem mikrophysikalischen Modell wird die Kondensation von H,SO4 als Advektion im
r—-Raum und die Wachstumsrate der Aerosolteilchen entsprechend als radiale Geschwin-
digkeit v, aufgefafit.

on(r, t) 0 <%n(r, t)) _ _% (ven(r, 1)) , (3.30)

Ot kona.  Or

Fiir die numerische Losung wird ein von Chlond (1994) entwickeltes Advektionsschema
verwendet, welches auf einer Kombination aus ’exponential upwind scheme’ (Spalding,
1972) und Bott—Verfahren (Bott, 1989a,b) besteht. Dieses Verfahren hat den Vorteil,
daf es massenerhaltend ist, nur wenig numerische Diffusion zeigt und sehr wenig Re-
chenzeit benétigt. Die Advektionsgleichung wird fiir die Lésung von dem r-Raum auf
ein dquidistantes Gitter der Lange Ax in den x-Raum transformiert:

r—z=Inr

Ve = iv;
Fiir die radiale Advektionsgleichung erhilt man mit At als konstantem Zeitschritt:
At - _
im0 iy —Ficap] (3.31)

Fit1/2 und Fi_1/2 markieren die zeitlich gemittelten Teilchenfliisse an der rechten und
der linken Grenze der Gitterbox. Die Wachstumsrate v, ist nach Hamill et al. (1977)
und Turco et al. (1979a) bestimmt durch:

_Or _ Or Ony,

n

L 3.32
YT 5t ony Ot (3:32)
Die Anzahl von HySO4—Molekiilen ny, im Partikel ist gegeben durch:
43 pW
== 3.3

wobei my, die Masse eines H,SO4—Molekiiles bezeichnet. Fiir den ersten Term der Ablei-
tung ergibt sich somit:

or  my
Ony,  4mpWr2

(3.34)

Der zweite Term a—é‘f entspricht dem Fluf} J. Damit erhélt man folgende Wachstumsrate:

'6_1‘ _ meb(Nb b NgOI)
ot  rpW(1+ C(r)Kn)

34

(3.35)



107 107"
107" 107
&% 107° & 107°
£ £
> 107° =" qo '
1077 10"
107 107°
Radius [mu m] Radius [mu m]
10" 10"
10" 107
g 107"° 107"°
> 107° 107
107" 107"
107"° 107

10 | E] 10°
Radius [mu m] Radius [mu m]
Abbildung 3.10: Wachstumsrate v, fiir die @ = 1 (—) als Funktion der Teilchenradien. Es
wurde fiir alle Hohen eine HySO4—Konzentration von 1075 Molekiile/ cm® angenommen. Die
- - - Linie markiert die Wachstumsrate fiir den Kontinuum-Bereich, die -.-.- Linie die fiir den
Bereich der Gaskinetik. Die ... Linie ist die entsprechende Wachstumsrate fiir a = 0.04.

Fiir sehr kleine Radien r — 0 geht Kn — oo und entsprechend C(r) — 3/4 «. Damit
gelten die Gesetze der Gaskinetik und die Wachstumsrate wird unabhingig vom Radius:

@ _ 3meba(Nb — N%OI)

2 . 3.36
ot 4pW s (3.36)

Fiir sehr grofle Radien r — oo geht Kn — 0 und damit C(r) — 0. Die Wachstumsrate
entspricht der fiir den Kontinuumsbereich und ist indirekt proportional zum Radius:

ﬁ . meb(Nh = Nsbd)
ot rpW

. (3.37)

In Abbildung 3.10 ist die Wachstumsrate v, fiir vier verschiedene Héhen dargestellt. Der
Groflenbereich fiir den die Gesetze der Gaskinetik angewendet werden kénnen, nimmt
mit steigender Hohe zu, da die freie Weglidnge der Teilchen gréfier wird. Fiir diesen
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Abbildung 3.11: Anderung einer GréBenverteilung (i) durch Kondensation in 20 km Héhe
nach einem Jahr fiir verschiedene H,SO4~Konzentrationen 1) H,SO4 = 10* Molekiile/cm?, 2)
H,S04 = 10° Molekiile/cm3 und 3) HySO4 = 10® Molekiile/cm?®.

Bereich ist a direkt proportional zur Wachstumsrate. Es ist daher von groflem Interesse,
den genauen Wert von « zu kennen. Experimente in den letzten Jahren haben gezeigt,
daBl der Wert von « kleiner als eins ist. So bestimmte Van Dingen (1990) den Stoflko-
effizienten in dem Bereich 0.028 < a < 0.064 mit einem Mittelwert von a = 0.04. Ein
Aerosolteilchen wiirde somit durch die Wahl eines Stoflkoeffizienten von o = 0.04 statt
eines StoBkoeffizienten von o = 1 um das 250-fache langsamer wachsen. Die Auswir-
kungen des Stoflkoeffizienten o bei der Entwicklung einer Aerosolgréfienverteilung sind
daher von erheblicher Bedeutung und werden in Kapitel 4 in den Sensitivtdtsstudien
unter Beriicksichtigung aller mikrophysikalischer Prozesse untersucht.

Neben dem Stoflkoeffizienten « ist die gasférmige H,SO,—Konzentration ein wesentlicher
Faktor fiir die Bedeutung des Kondensationsprozesses.

In Abbildung 3.11 ist fiir typische stratosphirische Bedingungen in 20 km Héhe (T=216 K,
50 hPa) beispielhaft die Entwicklung einer vorgeschriebenen Lognormalverteilung mit ei-
nem Moderadius von ry, = 0.075 um, einer Standardabweichung von o5 = 1.8 und einer
Gesamtteilchenkonzentration von Ny = 1 Teilchen/cm?® durch Kondensation nach einem
Jahr fiir drei verschiedene H,SO4—Konzentrationen dargestellt. Fiir eine Schwefelsiure-
konzentration von 10* Molekiile/cm? ist nach einem Jahr kaum ein Unterschied zu sehen,
wéhrend sich bei einer 10-fachen h6heren Konzentration der Moderadius um 0.02 pm
verschiebt. Fiir eine H,SO4~Konzentration von 10° Molekiile/cm® dagegen liegt der Mo-
deradius bei ry, = 0.2 um. Die Verteilung hat sich somit um mehr als 100% verschoben.
Durch Kondensation verschiebt sich dabei die Verteilung nicht nur zu héheren Radien,
sondern die kleinen Aerosolteilchen wachsen auf Grund ihrer héheren Wachstumsrate
schneller als die groflen, siehe Abbildung 3.10. Dadurch verringert sich die Breite der
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Verteilung im zeitlichen Verlauf durch Kondensation erheblich.

3.2.3 Koagulation

Die Kollision von Teilchen und ihre anschliefende Koaleszenz wird als Koagulation be-
zeichnet. Die verschiedenen Koagulationsformen werden dabei anhand der Bewegungsart
der Teilchen klassifiziert. Man unterscheidet zwischen 1) der Brownschen Koagulation,
die durch zufillige thermische Bewegung entsteht, 2) der Koagulation von Teilchen auf
Grund unterschiedlicher Sedimentationsgeschwindigkeiten und 3) der Koagulation von
Teilchen unter dem Einflu8 turbulenter Diffusion. Im folgenden wird nur die Brownsche
Koagulation betrachtet, da sie fiir stratosphirische Bedingungen wesentlich ist (Turco
et al., 1982). Unter der Voraussetzung, daf} alle Teilchen kugelférmig und ungeladen
sind, und die Masse der Aerosolteilchen erhalten bleibt, erhidlt man fiir die diskrete
Koagulationsgleichung (Seinfeld, 1986):

dN; & 1 L
= o NNK+ 5 NNeKpe (k=i-)) . (3.38)
j=1 =1

1 2

Der erste Term gibt den Verlust von Teilchen der Gréflenklasse i durch Koagulation
mit Teilchen aus allen Groflenklassen an. Der zweite Term enthilt den Anstieg in der
Aerosolkonzentration N, wobei die Masse der kollidierenden Teilchen gleich der Masse
von i ist. Auf Grund der Ununterscheidbarkeit der Teilchen ergibt sich der Faktor 1.
K;; ist der Brownsche Koagulationskoeflizient fiir Teilchen der Gréfle i und j, welcher
die Wahrscheinlichkeit fiir einen Zusammenstofl zwischen beiden angibt. Er wird nach
Fuchs (1964) folgendermafien berechnet:

2 (I‘; + l‘j) 8 (D‘ -} DJ) ] -1

K; =27 (D + Ds) 2 (13 ;
J W( w ‘]) (I‘ + r‘]) [2 (l’i +1;+ gij) 2ng (I‘i =+ !‘j)

(3.39)

r; kennzeichnet den Radius der Aerosolteilchen der i—ten Klasse und D; den dazugehorigen
Diffusionskoeffizienten. Der Diffusionskoeffizient ergibt sich unter Beriicksichtigung der
‘Cunningham-slip correction’ (Phillips, 1975):

ky T [5 + 4Kn; 4+ 6Kn? + 18Kn13]

D; =
6rnr; | 5 — Kn; + (8 + ) Kn?

(3.40)

Kn; steht fiir die Knudsenzahl der Aerosolteilchen in der Luft und # fiir die dynamische

Viskositdt. Es gilt ferner:
gij = /8! +8
Cij = \/Clz_'f'CJZ‘ )

wobei ¢; = ,iakT die thermische Geschwindigkeit der Teilchen, m; ihre Masse und g; ein
Korrekturfaktor fiir das Nichtkontinuum ist mit:

[(2r1 +1,)° ((2ri)2 + 1?) %] — 23
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Abbildung 3.12: Koagulationskoeffizienten bei typischen stratosphirischen Bedingungen (T
= 216 K, P=50 hPa) fiir verschieden grofie Aerosolteilchen mit Radien a) r; = 1073um, b)
ry = 1072um, ¢) ry = 10~ um, d) r; = 1 ym in Abhéingigkeit vom Radius ry. Die gestrichelte
Linie gibt die Koagulationsfunktion fiir gleich grofle Teilchen an.

Es ist dabei l; = 8D;/n¢;.

In Abbildung 3.12 sind fiir typische stratosphérische Bedingungen die Koagulationskoef-
fizienten fiir vier verschieden grofie Aerosolteilchen aufgetragen. Es ist zu erkennen, dafl
die Wahrscheinlichkeit fiir die Koagulation zweier gleich grofier Teilchen am geringsten
ist. Ungleich grofle Teilchen haben eine héhere Wahrscheinlichkeit zu kollidieren, da
fiir grofere Teilchen zwar einerseits die Diffusivitdt abnimmt (D o 1/r), aber anderer-
seits auch der Wirkungsquerschnitt (o4 o r?) steigt. Die Interferenzen zwischen kleinen
Wirkungsquerschnitten und sehr grofler Beweglichkeit bei sehr kleinen Teilchen und vi-
ce versa zwischen den grofleren Wirkungsquerschnitten und der geringeren Diffusivitit
bei grofleren Teilchen sind die Ursache fiir das Maximum in der Koagulationsfunktion
fiir gleich grofle Radien. Fiir die hier vorliegenden Bedingungen liegt das Maximum bei
r =0.1 pm.

Die Werte der Koagulationskoeffizienten stimmen gut mit Literaturangaben iiberein
(Kritz, 1975; Schult, 1991 ).

In dem mikrophysikalischen Modell werden als Grenzbedingungen angenommen, daf}
keine kleineren Teilchen als die der ersten Gréflenklasse, und keine gréfleren als die der
letzten existieren. Dariiber hinaus wird vorausgesetzt, dafl sich bei den durch Kollision
entstandenen neuen Partikeln das Wasserdampfgleichgewicht sofort wieder einstellt.
Unter der Beriicksichtigung der gewdhlten Diskretisierung der Gréfenverteilung in Glei-
chung 3.4, wird die Koagulation folgendermafien berechnet:

dN; & m; I . I k
Tl Z Kji-16i-1;N;—1Nj m.J - KjiNiNij - Z K;NiN;
j=1 -1 =1 Ij=itl (3.41)
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Abbildung 3.13: Zeitliche Anderung einer typischen Aerosolgréfienverteilung durch Koagula-
tion in 20 km Hohe.

wobei 5ij =1 fiir i #J und (Sij = % fiir i =J

Die Masse m; bezeichnet hier die Gesamtmasse der Aerosolteilchen in der jeweiligen
GroBlenklasse i. Gleichung 3.41 unterscheidet sich zu den von Kritz (1975) und Toon
et al. (1988) aufgestellten diskreten Koagulationsgleichungen durch die Wahl der Masse
des Aerosolteilchens m; an Stelle seines Volumens v; als normierende Gréfie. Die Masse
wurde gewédhlt, da sie die durch den Kelvineffekt vorliegende unterschiedliche Dichte und
Konzentration der Aerosolpartikel mit beriicksichtigt.

Ein wesentliches Merkmal der Koagulation ist, daf8 sie quadratisch (!) von der Anzahl
der Aerosolteilchen abhingt und damit in der Stratosphire am wirksamsten in dem
Maximum der Aerosolschicht in ungefihr 20 km Hohe ist.

Um den Einfluf} der Koagulation auf die Entwicklung einer Gréflenverteilung abzuschitzen,
wird fiir typische stratosphérische Bedingungen in 20 km Héhe (T = 216.5 K, P = 50 hPa)
die zeitliche Anderung einer vorgegebenen Lognormalverteilung mit einem Moderadius
von ry, = 0.075 pm, einer Standardabweichung von o; = 1.8 und einer Teilchenkonzen-
tration von Ng = 5 Teilchen/cm3 durch Koagulation nach einem halben, nach einem und
nach zwei Jahren berechnet. Die Ergebnisse sind in Abbildung 3.13 dargestellt. Es zeigt
sich, 8hnlich wie bei Hamill et al. (1977) und Toon et al. (1979a), da8 die Koagulation
auf die grofien Teilchen mit r > 0.2 um keinen Einflufl hat, fiir die kleinen Teilchen
mit r < 0.1 pm jedoch eine beachtliche Senke darstellt. Betrachtet man die diskrete
Aerosolgrofienverteilung, so 148t sich dieser Vorgang einfach erkliren. Ursache fiir die
ungleiche Entwicklung ist die Tatsache, daB8 der Verlust der Teilchen pro Klasse durch
Koagulation mit zunehmender Teilchengrofie geringer wird. Kollidieren z.B. grofle Teil-
chen mit sehr kleinen Teilchen, so werden die kleinen Partikel vollstéindig aus ihrer Klasse
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entfernt, fiir die grolen Teilchen ist jedoch der Massenzuwachs oft zu gering, um eine
grofere Klasse zu erreichen. Die zeitliche Anderung der Aerosolgréfenverteilung durch
Koagulation wird dabei auf Grund der quadratischen Abhingigkeit sehr stark durch die
Gesamtteilchenanzahl Ny bestimmt. Fiir eine Abbildung 3.13 entsprechende Modellie-
rung der zeitlichen Anderung der Aerosolgréfenverteilung durch Koagulation mit einer
Gesamtanzahl von Ny = 1 Teilchen/cm® verschob sich der Moderadius der Verteilung
wesentlich langsamer ( = 1/4 ) als fiir Ny = 5 Teilchen/cm?.

Aus Abbildung 3.13 kann man eine Verschiebung des Moderadius um ungeféhr 0.015 ym
pro Jahr abschitzen, was einer Wachstumsrate von 5 -1071® m/s entspricht. Dieser Wert
liegt ungefihr in der Gréflenordnung der Wachstumsrate durch Kondensation fiir eine
H,S04Konzentration von 10° Molekiile/cm3, siche Abbildung 3.10. Da die Koagulation
unabhingig von der H,SO4—Konzentration ist, ist sie der entscheidende Prozef fiir das
Wachstum kleinerer Aerosolteilchen mit r < 0.1 ym bei niedrigen Schwefelsdurekonzen-
trationen und bei hohen Teilchenkonzentrationen. Ist jedoch die Schwefelsdurekonzen-
tration nur um einen Faktor 10 hoher, so ist der Koagulationsproze im Vergleich zum
Kondensationsprozef um eine Gréfenordnung geringer und bei entsprechend héheren
H,SO4—Konzentrationen vernachlissigbar.

3.2.4 Sedimentation

Aerosolteilchen fallen in dem Schwerefeld der Erde mit einer Geschwindigkeit, die durch
Reibungskréfte und durch die Schwerkraft bestimmt wird. Unter der Voraussetzung, daf§
die Teilchen kugelférmig sind, erfolgt die Berechnung der Sedimentationsgeschwindigkeit
nach der Stokes-Cunningham Gleichung (Pruppacher und Klett, 1978):

)2 5
v = 2(po— )7’ [1 g (A-{-Bexp—g)] : (3.42)
99 r A

~
*

pp bezeichnet die Teilchendichte, pr, die Luftdichte,  die Viskositét, g die Schwerebe-
schleunigung und X die mittlere freie Wegléinge der Luftmolekiile. Der  Term bezeichnet
die sogenannte ‘Cunningham-slip—flow’— Korrektur mit den empirisch bestimmten Kon-
stanten A, B und C fiir die nach Pruppacher und Klett (1978) gilt: A = 1.257, B = 0.4,
C=-11

In Abbildung 3.14 sind die Sedimentationsgeschwindigkeiten fiir verschieden grofie Ae-
rosolteilchen dargestellt. Die relativ starke Zunahme der Sedimentationsgeschwindigkeit
mit der Hohe bei kleinen Teilchen ( r < A ) ist durch den Anstieg in der freien Wegléinge
X zu erkliren. Die Sedimentationsgeschwindigkeit unterscheidet sich dabei zwischen
kleinen und groflen Aerosolteilchen um drei bis vier Gré8enordnungen. Schétzt man
Absinkzeiten fiir unterschiedlich grofe Teilchen ab, so benétigt ein Aerosolteilchen mit
einem Radius r = 1 um eine Zeit von 3.5 Tagen, um aus einer H6he von 30 km 1 km tief
zu fallen. Aus 15 km Hohe braucht es fiir eine FallhGhe von 1 km eine Zeit von 23 Tagen.
Ein kleines Aerosolteilchen mit einem Radius von 0.01 um dagegen braucht in 30 km
Hohe eine Zeit von ungefahr 1 Jahr, bzw in 15 km Hohe von 10.5 Jahren, um 1 km zu
fallen. Fiir kleine Aerosolteilchen ist daher die Sedimentation nahezu vernachlissigbar,
fiir die groflen Teilchen ist sie der entscheidende Senkenterm in der Stratosphére.
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Abbildung 3.14: Vertikalprofile der Sedimentationsgeschwindigkeit in Abhéngigkeit von der
Hohe fiir verschiedene Teilchenradien mit a) r = 10~3um, b) r = 10~2um, ¢) r = 10~ um,
d)r =1 pm, e) r = 10 pm. Bei der Berechnung lagen Werte der U.S. Standard Atmosphére
zu Grunde.

In dem mikrophysikalischen Modell wird die zeitliche Anderung der Teilchenkonzentra-
tion durch Sedimentation

n o _o
Ot sed. Oz

getrennt vom vertikalen Transport berechnet. Unter der Voraussetzung, daf} die Teilchen
in der Gitterbox gleichmifig verteilt sind, wird die Sedimentation in dem Modell durch
einen einfachen Senkenterm parameterisiert, der proportional zur Teilchendichte und zur
Sedimentationsgeschwindigkeit ist.

Fiir den Nettoverlust an Teilchen in jeder Klasse i gilt dabei:

N;v At
Az ’

wobei At den Zeitschritt und Az die Hohe der Modellschicht bezeichnet.

Diese Parameterisierung ist sicher sehr stark vereinfacht, vor allem, wenn man die Tat-
sache beriicksichtigt, daf} die vertikale Auflésung in dem Modell in der Stratosphére sehr
grof} ist. Neben fehlenden zusitzlichen Information, die Werte fiir die Temperatur und
Druck liegen nur fiir die Gitterbox bzw. fiir die obere und untere Grenze vor, ist es aber
vor allem der groflere Mehrbedarf an Rechenzeit, der ein zusédtzliches Vertikalprofil fiir
jede Gitterbox technisch unrealisierbar macht.

Die zweifellos elegantere Methode ist es, die Sedimentation gemeinsam mit dem vertika-
len Transport zu berechnen. Dies ist zum einen auf Grund der Struktur des Zirkulations-
modells technisch sehr aufwendig, und zum anderen wiirden die Vorteile der Separation

(nvs) (3.43)

AN; = (3.44)
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von Sedimentation und vertikalem Transport, die in einem variablen mikrophysikalischer
Zeitschritt sowie einem vom globalen Modell unabhingigen mikrophysikalischen Modell
bestehen, entfallen.
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Kapitel 4

Sensitivitatsstudien mit dem
Boxmodell

Im folgenden wird untersucht, inwieweit das im letzten Kapitel vorgestellte mikrophy-
sikalische Modell in einer Boxversion in der Lage ist, Bildung und Entwicklung des
stratosphérischen Aerosols zu beschreiben. Es werden dabei zunédchst die Boxversi-
on des mikrophysikalischen Modells und die bei den Sensitivitdtsstudien verwendeten
Daten vorgestellt. Im Anschlufl daran wird im zweiten Teil untersucht, inwieweit das
Boxmodell die Gréflenverteilung des stratosphérischen Hintergrundaerosols wiedergeben
kann. Es werden dabei Senstivitdtstudien fiir unterschiedliche stratosphirische H6hen,
Jahreszeiten und geographische Breiten durchgefiihrt. Dariiber hinaus wird der Einflufl
der Eingangsdaten sowie von verschiedenen mikrophysikalischen Parameterisierungen auf
die Hintergrundverteilung studiert. Im letzten Teil dieses Kapitels wird untersucht, in-
wieweit das mikrophysikalische Boxodell die beobachtete zeitliche Entwicklung in einer
vulkanisch gestorten Atmosphére beschreiben kann.

4.1 Einleitung

In dem vorhergehenden Kapitel 3 wurde das fiir den Einbau in ECHAM4 konzipier-
te Modell vorgestellt. Wie in Abbildung 3.1 gezeigt wird, werden Temperatur, Druck,
gasformige Schwefelsdure und Wasserdampf als Eingangsgrofien fiir das mikrophysika-
lische Modell benétigt. Sie miissen fiir die nachfolgenden Sensitivitdtsstudien aus Be-
obachtungen bzw. Simulationen vorgeschrieben werden. Fiir die Schwefelsdurekonzen-
tration ergibt sich dabei eine besondere Schwierigkeit, da sie nicht unabhéngig von der
Aerosolgrofienverteilung ist. Die gasférmige Schwefelsdure ist zum einen nicht nur ei-
ne Quelle fiir die Nukleation und die Kondensation, sondern hingt zum anderen auch
ihrerseits iiber Kondensation und Verdunstung von der Anzahl der Aerosolteilchen ab.
Es wird daher fiir die nachfolgenden Sensitivitdtsstudien die HySO4—Konzentration nicht
direkt vorgeschrieben, sondern iiber die mikrophysikalischen Prozesse und {iber die Um-
wandlung von SO, mit OH berechnet:

SO, + 20H — H,S0, . (4.1)
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Abbildung 4.1: Vertikalprofil der SO2-Konzentration (Turco et al., 1981). Fiir jedes Profil ist
die grofite Wellenldnge, die bei der COS-Photodissoziation betrachtet wird, angegeben.

Die fiir die Reaktion benétigte Reaktionskonstante wird dabei dem JPL!-Bericht von
de More et al. (1992) entnommen. Da der Schwerpunkt der hier vorgestellten Sensiti-
vitdtsstudien auf der Validierung des mikrophysikalischen Modells liegt, wurde auf die
Mitfiihrung eines kompletten stratosphérischen Chemiemodells verzichtet.

Fiir die Sensitivitdtsstudien wurde desweiteren eine Modifikation des mikrophysikalischen
Modells gegeniiber der globalen Anwendung bei der Berechnung der Sedimentation vor-
genommen. Um den Sedimentationsflul an dem gew#hlten Punkt abzuschéitzen, wurde
fiir die vorliegenden Sensitivitédtsstudien der Box eine Héhe von 1 m zugeschrieben. Die
Sedimentationsgeschwindigkeit ist fiir jede Klasse jeweils fiir die obere Grenze vgg und
die untere vy, berechnet worden.

Da die Verteilung iiber die ganze Box als konstant angenommen wird, 148t sich der
Nettoverlust durch Sedimentation {iber die Differenzgeschwindigkeit ausrechnen. Die
Differenz der Sinkgeschwindigkeiten wird als Av, bezeichnet:

AVg = Veoq — Vsug . (4.2)

1JPL: Jet Propulsion Laboratory
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Fiir den Nettoverlust an Teilchen in jeder Klasse i gilt:

_ NiAVsitﬁt
- Az ’

wobei At den Zeitschritt und Az = 1 m die Hohe der Box kennzeichnet.

Fiir alle mit dem Boxmodul durchgefiihrten Sensitivititsstudien wurde als Anfangsbe-
dingung die Aerosolkonzentration Null gesetzt und fiir jedes gewéhlte Druckniveau (in
hPa) realistische Temperaturen, OH-, H,O- und SO,-Konzentrationen vorgeschrieben.
Als Datensitze fiir Temperatur, Druck, H,O und OH wurden zum einen Beobachtungs-
daten (Rind et al., 1993; Pawson et al., 1993), und zum anderen gemittelte Daten aus
einem 12 Jahre Feedback-Lauf des ECHAMS32-Modells mit homogener und heterogener
Chemie von Steil (1997) verwendet, siche Anhang. Mefidaten haben den grofien Vorteil,
daf} sie als Eingabeparameter fiir einen Vergleich der Modellergebnisse mit Aerosolbeob-
achtungen besser geeignet sind als die ECHAM3-Daten. Simulationsdaten haben dage-
gen gegeniiber den Beobachtungen den Vorteil, dafl man eine in sich konsistente globale
Verteilung der Temperatur, von H,O und OH vorliegen hat. Wahrend globale Beobach-
tungen des stratosphérischen Wasserdampfes von Satellitenmessungen u.a. von SAGE?
(Rind et al., 1993), HALOE* (Remsberg et al., 1996) und MLS® (Elson et al., 1996)
vorliegen, existieren globale Beobachtungen der OH-Konzentration nicht. Beide Kon-
zentrationen hingen aber eng iiber chemische Umwandlungsprozesse zusammen, so dafl
es schwierig ist, zueinander passende Datensétze von H,O und OH zu finden. Obwohl in
den Modelldaten unterschiedlich starke regionale Abweichungen im Vergleich zu Beob-
achtungen zu erkennen sind, représentieren sie andererseits jedoch auch die im Hambur-
ger Zirkulationsmodell ECHAM vorliegenden Bedingungen. Da das mikrophysikalische
Modell fiir den Einbau in das Zirkulationsmodell entwickelt worden, sowie eine Koppe-
lung mit dem Chemiemodell von Steil (1997) vorgesehen ist, bieten die Simulationsdaten
gute Testbedingungen. Es werden daher im wesentlichen fiir die Sensitivitdtsstudien die
simulierten ECHAMS3-Daten fiir Temperatur, H,O und OH in Abhéngigkeit von der
Hohe verwendet. Es werden jedoch im folgenden auch Sensitivitdtsstudien mit Beobach-
tungen durchgefiihrt und die mit Beobachtungs— und Simulationsdaten durchgefiihrten
Sensitivitdtsstudien miteinander verglichen.

Da das Chemiemodell von Steil (1997) keine Schwefelchemie behandelt, muf} fiir die
SO,—-Konzentration auf die wenigen Literaturdaten zuriickgegriffen werden. Fiir stra-
tospharisches SO, existieren einige globale Satellitendaten von TOMS® (Krueger et al.,
1995) und MLS (Read et al., 1993), da sie aber nur Siulenwerte angeben, sind sie fiir
die vorliegende Anwendung nicht geeignet. Daher werden Daten fiir die ungestérte SO5—
Konzentration aus einem simuliertem Vertikalprofil von Turco et al. (1981) verwendet,
siehe Abbildung 4.1. Es wurde dabei das SO,—Profil fiir eine COS—Photodissoziation bis
zu einer Wellenldnge von A < 312.5 nm ausgewidhlt, welches unterhalb 20 km sehr gut

AN; (4.3)

2Datenséitze fiir ECHAM4 liegen z.Zt. noch nicht vor. Derzeit wird das chemische Modell in
ECHAM4 eingebaut.

3SAGE: Stratospheric Aerosol and Gas Experiment

‘HALOE: HALogen Occultation Experiment

SMLS: Microwave Limb Sounder

8TOMS: Total Ozone Mapping Spectrometer

45



mit den Beobachtungen iibereinstimmt. Oberhalb von 20 km liegen die Simulationswerte
im Vergleich zu den Beobachtungen zu niedrig, jedoch existieren fiir diese Héhen auch
wenig Beobachtungen.

Es bleibt festzuhalten, daf die fiir die Sensitivitédtsstudien verwendeten Daten, besonders
die Werte fiir SO, und OH, Simulationsrechnungen entnommen worden und nur durch
wenige oder indirekte Messungen validiert sind. Sie beinhalten somit Unsicherheiten,
die man bei dem Vergleich von simulierten und beobachteten Aerosolverteilungen mit-
beriicksichtigen mufl. In Abschnitt 4.2 wird auf den EinfluB der Eingabegrofien noch
anhand von Fallstudien im Detail eingegangen.

4.2 Das stratosphéirische Hintergrundaerosol

4.2.1 Messungen

Es existieren zahlreiche Messungen des stratosphirischen Aerosols durch In-Situ-Me$-
verfahren (Teilchendetektoren) und Fernerkundungsverfahren (Satelliten, Lidar, Sonnen-
photometer). Fiir die Validierung der von dem Boxmodell modellierten Aerosolgréfien-
verteilung ist vor allem die direkte Messung der Aerosolgréflenverteilung interessant. Die
ersten In-Situ—-Messungen des stratosphérischen Aerosols mit Teilchendetektoren stam-
men aus dem Jahr 1961 von Junge et al. (1961). Von Beginn der siebziger Jahre an liegt
eine kontinuierliche Mefireihe des Vertikalprofils der stratosphérischen Aerosolgréfenver-
teilung fiir Laramie, Wyoming (41° N) vor, wobei regelméBig vertikale Ballonaufstiege in
einem Abstand von ungefihr einem Monat durchgefiihrt worden sind. Bei den Ballon-
messungen sind mit optischen Teilchenzdhlern Aerosolpartikel mit Radien r > 0.15 pm
und r > 0.25 pym gemessenen worden und seit 1983 auch mit einem CN-Detektor Teil-
chen mit Radien r > 0.01 um (Hofmann et al., 1975; Hofmann und Rosen, 1981; Deshler
et al., 1992a; Deshler et al., 1993).

Die Rolle, die stratosphérische Aerosolteilchen und polare stratosphirische Wolken beim
Ozonabbau spielen, hat in den letzten Jahren dazugefiihrt, da vermehrt Vertikalprofile
des Aerosols aus der Arktis (Hofmann und Deshler, 1989; Schlager et al., 1990) und der
Antarktis (Hofmann et al., 1989; Hofmann et al., 1992; Deshler et al., 1992b) vorliegen.
Globale Beobachtungen der vertikalen Groflenverteilungen des stratosphérischen Aero-
sols, die aus recht wenigen Messungen bestehen, sind u.a. in Rosen et al. (1975), Hofmann
et al. (1976) und Hofmann und Rosen (1981) zu finden.

Im Rahmen von Meflkampagnen liegen besonders fiir die polaren Gebiete Flugzeugmes-
sungen der vulkanisch ungestérten Aerosolgréfienverteilungen vor (Baumgardner et al.,
1992; Wilson et al., 1992; Brock et al., 1995).

Eine der groBten Schwierigkeiten bei der Beschreibung des stratosphédrischen Aerosols
ist die Frage, welcher Wert reprasentativ fiir das stratosphérische Hintergrundaerosol ist
und somit die Groflenverteilung des H,SO4/H,0O Aerosols ohne vulkanische Einfliisse be-
schreibt. Eine Periode ohne starke vulkanische Einfliisse stellten in den letzten 20 Jahren
die Jahre 1978 und 1979 dar. Fiir diese Jahre lagen die Werte in der optischen Dicke 7
fir A = 0.55 pm unter 0.01 (Sato et al., 1993). Die Sensitivitétsstudien werden daher
im folgenden im wesentlichen mit den in Hofmann und Rosen (1981) verdflentlichten
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Werten aus den Jahren 1978-1979 verglichen.

In der Literatur werden unterschiedliche Verteilungsformen zur Beschreibung der Gréflen-
verteilung des stratosphérischen Hintergrundaerosols verwendet, z.B. modifizierte Gamma-
Verteilungen, ZOL"—Verteilungen, Exponentialverteilungen und Lognormalverteilungen.
In Russel et al. (1981) ist eine Ubersicht iiber die wesentlichen, zur Beschreibung der Me8-
daten verwendeten, Gréflenverteilungen und ihrer Parameter gegeben. Als ‘klassische’
Groflenverteilung zur Beschreibung des Hintergrundaerosols hat sich in der Literatur in
den letzten Jahren die von Pinnick et al. (1976) vorgeschlagene Lognormalverteilung
durchgesetzt:

No 1“(;&;)2

n(r) = "= eXp — 5o o3 (4.4)
mit einem Moderadius von r,, = 0.0725 um und einer Standardabweichung von o, =
1.86. Ny kennzeichnet die Gesamtteilchenanzahl.
Flugzeugmessungen von Wilson et al. (1992) mit Teilchendetektoren, die Aerosolteil-
chen mit Radien r > 0.04 um nachweisen konnen, zeigen, daf} in den polaren Gebieten
oberhalb der Tropopause bimodale Verteilungen existieren. Ebenfalls sind bimodale
Verteilungen in den Tropen in der oberen Tropo— und unteren Stratosphére gemessen
worden (C. Wilson, pers. Mitteilung).
In der Literatur angebene wichtige Grofien, die dem Vergleich der simulierten Gréflenver-
teilungen mit gemessen sowie der gemessenen Groflenverteilungen untereinander dienen,
sind zum einen die Aerosolkonzentration N;5 und Njs, die alle Teilchen mit Radien
r > 0.15 gm bzw. r > 0.25 um beinhalten, sowie das Groflenverhéltnis, 'Size ratio’,
Nis/Ngs. Die simulierten Groflenverteilungen werden im weiteren Verlauf dieses Ab-
schnittes anhand der Teilchenkonzentration N;5 und des Grofenverhiltnisses Nyg/Nog
mit den Beobachtungen verglichen. Dies hat den Vorteil, daB8 beide Parameter direkt
gemessen worden sind und nicht wie eine Lognormal- oder eine andere Verteilung eine an
den Datensatz angepafite Verteilungsform darstellen. Bemerkenswert ist in diesem Zu-
sammenhang auch, daf}, wie bei den Messungen aus Laramie, ein CN-Teilchendetektor
r > 0.01 gm und mehrere optische Teilchenzihler mit r > 0.1 ym verwendet worden sind,
so daf fiir den Bereich zwischen 0.01 gm und 0.1 gm nur der integrale Wert der Teilchen-
anzahl bekannt ist. Das System ist daher {iber diesen Radienbereich unbestimmt und
besitzt einen Freiheitsgrad, der in der Wahl der vorgegebenen Gréfenverteilung liegt.

4.2.2 Sensitivitidtsstudien

Es wurden zunichst Sensitivitdtsstudien mit konstanten Eingabedaten iiber mehrere
Jahre integriert. Es zeigte sich dabei generell, daf§ die Aerosolverteilungen nach ei-
ner Integrationszeit von 5 bis 10 Jahren in Abh#ngigkeit von der Temperatur und der
Quellstdrke entweder einen Gleichgewichtszustand erreichen, oder einen Grenzzyklus
durchlaufen.

Abbildung 4.2 a) zeigt fiir konstante Juli-Bedingungen in 50 hPa eine zeitliche Folge
der simulierten Verteilungen des Grenzzyklus im dreimonatigen Abstand. Es ist dabei

"ZOL: Zero-Order-Logarithmic
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Abbildung 4.2: a) Vergleich einer mit dem Boxmodell simulierten Sequenz von typischen Hin-
tergrundverteilungen im 3-Monatsabstand mit Beobachtungen; durchgezogene Linie: simulier-
te GroBlenverteilungen; gestrichelte Linien: typische Hintergrundverteilung mit ry = 0.075 pm,
os = 1.8. b) Zeitliche Entwicklung der Aerosolkonzentration rp > 1.5 um (Nj5), und des
Groflenverhéltnisses (Ny5/Nas). Die gestrichelte Linie gibt das gleitende Mittel iiber vier Jah-
re und die graue Fliche kennzeichnet Werte aus Ballonmessungen von Hofmann und Rosen
(1981).

deutlich zu erkennen, dafl die Sequenz der modellierten Verteilungen durch eine typi-
sche, aus Beobachtungen abgeleitete, Hintergrundverteilung beschrieben werden kann.
Beriicksichtigt man die Tatsache, daf sich in der Natur auf Grund von Advektionspro-
zessen und saisonalen Verénderungen eine Uberlagerung der Verteilungen einstellt und
daf die Lognormalverteilung selbst nur eine an Daten angepafite GréB8enverteilung ist,
zeigt sich, daf} das mikrophysikalische Modell in der Lage ist, die beobachte Hintergrund-
verteilung realistisch zu beschreiben. Es bilden sich dabei bimodale Verteilungen aus,
wie sie auch in der vulkanisch gestorten Atmosphéire und in polaren Regionen oberhalb
der Troposphédre beobachtet werden. Die Ausbildung der bimodalen Verteilung wird im
wesentlichen durch die Wechselwirkung zwischen Nukleation und Kondensation hervor-
gerufen, und im folgenden niher erliutert.

In Abbildung 4.2 b) ist die zeitliche Entwicklung der Aerosolkonzentration und des
Groflenverhéltnisses dargestellt. Die Amplituden beider Werte iiberstreichen den be-
obachteten Bereich. Ungefahr 11 Jahre nach Beginn der Simulation erreichen die Werte
einen Gleichgewichtszustand.

Der Grenzzyklus ist das Ergebnis der Wechselwirkungen der verschiedenen mikrophy-
sikalischen Prozesse, wie in Abbildung 4.3 schematisch dargestellt ist. Zu Beginn der
Simulation liegen keine Teilchen vor, die HySO,—Konzentration ist sehr hoch, und somit
bildet sich eine grofle Anzahl von Aerosolteilchen durch homogene Nukleation aus der
Gasphase. Diese Teilchen wachsen durch Koagulation und Kondensation von gasférmi-
ger Schwefelsiure an. Parallel dazu nimmt aber durch den Kondensationsprozefl die
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Abbildung 4.3: Schematische Darstellung des Grenzzyklus
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gasférmige H,SO4—Konzentration ab. Als Folge davon sinkt die Nukleationsrate und we-
niger neue Teilchen werden gebildet. Sind die Aerosolteilchen zu einer bestimmten Gréfle
angewachsen, fallen sie durch Sedimentation aus der Box heraus. Damit steigt aber wie-
der die H,SO4—Konzentration und folglich auch die Nukleationsrate. Die Aerosolkon-
zentration hingt iiber Nukleation und Kondensation von der H,SO4—Konzentration ab
bzw. vice versa.

Die Amplitude und die Periode des Zyklus bzw. die Moglichkeit eines stabilen Zustandes
werden daher im wesentlichen iiber die Zeitkonstanten beider Prozesse bestimmt.
Bimodale Hintergrundverteilungen, wie sie in Abbildung 4.2 a) zu sehen sind, sind be-
sonders dann stark ausgeprdgt, wenn die Nukleation relativ stark ist. Zu diesen Zeit-
punkten besitzen die in Abbildungen 4.2 b) dargestellten Aerosolkonzentrationen N
und GroéBenverhiltnisse Nys/Ngs ihren minimalen Wert, weil nur noch wenige grofiere
Aerosolteilchen vorhanden sind. Umgekehrt liegen die maximalen Werte fiir N;5 und
Ny5/Ngs fiir Zeiten vor, in denen die Nukleationsrate relativ gering ist.

Bei der Beschreibung des Boxmodells in Kapitel 3 ist aufgezeigt worden, dafl sich bei der
Nukleations— und der Kondensationsberechnung Unsicherheiten tiber mehrere Gréflen-
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Abbildung 4.4: Abhingigkeit der Aerosolkonzentration N5 und des Grofienverhiltnisses
Ni5/Nas von der Nukleationsrate und dem Stoflkoeffizienten a. Die Symbole bezeichnen die
verschiedenen Stofikoeffizienten, die Farben kennzeichnen die unterschiedlichen Nukleations-
ansétze, sieche Tabelle 4.1. Der graumelierte Bereich kennzeichnet Messungen von Hofmann
und Rosen (1981).
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Nukleationsrate/a | 0.04 0.1 1
A 1 2 3
B 4 5 6
C 7 8 9

Tabelle 4.1: Ubersicht iiber die neun verschiedenen Sensitivititsstudien mit unterschiedlichen
mikrophysikalischen Parameterisierungen. o bezeichnet den StoSkoeffizienten der gasformi-
gen Schwefelsiure auf dem Aerosol. Bei der Berechnung der Nukleationsrate kennzeichnet A
den Ansatz nach der klassischen Theorie, B den nach der Hydrattheorie und C den nach der
Hydrattheorie mit SCC—Korrektur.

ordnungen ergeben haben, je nachdem, welcher Ansatz zur Berechnung der homogenen
Nukleationsrate, oder welcher Stolkoeffizient « fiir die Kondensation von gasférmiger
Schwefelsdure auf dem Aerosol gewdhlt wird. So wichst z.B. die Aerosolgréfenvertei-
lung durch die Kondensation von H,SO4 mit einem Stofkoeffizienten von o = 0.04 um
40 -mal langsamer als fiir @« = 1. Die Nukleationsraten kénnen sich z.B. um einen Faktor
10° zwischen der klassischen und der Hydrattheorie unterscheiden. Es stellt sich daher
im folgenden die Frage, welche Auswirkungen diese Unsicherheiten in der mikrophysika-
lischen Parameterisierung auf die Aerosolgréfienverteilungen haben.

Abbildung 4.4 zeigt die Einfliisse der unterschiedlichen mikrophysikalischen Parameteri-
sierungen auf die Aerosolgréflenverteilung anhand von neun verschiedenen Kombinatio-
nen bzgl. der Nukleationsrate und des Stoflkoeflizienten o, siehe Tabelle 4.1.

Die gezeigten Sensitivitdtsstudien sind dabei fiir 50 hPa sowie konstante Januar, April,
Juli und Oktober Bedingungen durchgefiihrt worden. Als Eingabedaten wurden die
ECHAMS3-Simulationsdaten fiir Temperatur, H,O und OH verwendet. Zur besseren
Ubersicht sind die Simulationsergebnisse mit unterschiedlichen Nukleationsansétzen in
Abbildung 4.4 in verschiedenen Schattierungen dargestellt und die Stoflkoeffizienten wer-
den durch bestimmte Symbole gekennzeichnet. Die Fehlerbalken kennzeichnen dabei die
Amplitude der periodischen Schwingung, fehlen sie, erreicht der Grenzzyklus fiir diesen
Fall in dem von Nj5 und N;5/Ngs aufgespannten Phasenraum einen Fixpunkt und die
Groflenverteilung einen stationiren Zustand.

Betrachtet man zunéchst die Auswirkungen des Stoflkoeffizienten o auf die Teilchenkon-
zentration N5 und auf das Gréfenverhéltnis Ny5/Nos, liegen beide Parameter fiir o =1
wesentlich niedriger als fiir = 0.1 und o = 0.04.

Eine Erkldrung dafiir bietet die unterschiedliche Gewichtung der Nukleations— und der
Kondensationsprozesse in den Sensitivitdtsstudien. Dies wird deutlicher, wenn man
die iiber die Periode gemittelte Gleichgewichtskonzentration der gasformigen H,SO4—
Molekiile betrachtet, sie liegt z.B. im Juli bei 50 hPa bei folgenden Werten in [Mo-
lekiile/cm3):

51




1: HzSO4 =55- 106 2: H2804 =3 106 3: HzSO4 =1- 106

4: HzSO4 =1- 107 5: HzSO4 =8 106 6: HzSO4 =5- 106

7: HySO4=6-10° 8 H;SO4=35-10° 9: HySO,=2-10°
In den Sensitivitadtsstudien 3, 6 und 9, fiir die ein Stofikoeffizient von o = 1 angenommen
worden ist, liegen die H,SO4~Konzentrationen bei wesentlich niedrigeren Werten als bei
den mit der entsprechenden Nukleationsrate, jedoch mit einem kleineren o berechneten
Studien. Da bei einem StoBkoeffizienten von o = 1 jedes HySO4—Molekiil, wenn es auf
ein Aerosolteilchen trifft, von ihm absorbiert wird, wird mehr H,SO,4 verbraucht, was
die niedrigere Gleichgewichtskonzentration im Vergleich zu a = 0.1 bzw. o = 0.04
erkldrt. Gleichzeitig steht dadurch aber auch fiir die Nukleation weniger HySOy4 zur
Bildung neuer Teilchen zur Verfiigung, wodurch die Nukleationsrate gesenkt wird und
somit fiir @« = 1 die kleineren Werte fiir N5 in Abbildung 4.4 erklirt werden. Die
ebenfalls geringeren Werte fiir das GroBenverhiltnis Nj5/Nos enstehen dadurch, daf auf
Grund des schnelleren Wachstums der Aerosolteilchen das Maximum der simulierten
Groflenverteilung fiir einen Stoflkoeffizienten von o = 1 bei héheren Radien liegt als fiir
die anderen beiden Stofikoeffizienten.
Bei den Nukleationsraten liegen erwartungsgemifl die Werte fiir A und C dicht beieinan-
der, da sich die Nukleationsraten nur um 1 bis 2 Gréflenordnungen unterscheiden, siehe
Kapitel 3.2.1. Grofere Unterschiede sind dagegen zu den Ergebnissen mit einer nach der
Hydrattheorie berechneten Nukleationsrate (B) zu erkennen. So liegen z.B. die Werte der
Sensitivitdtsstudien 9 und 7 fiir Ny5 und Nj5/Nps um einen Faktor 2 bis 3 auseinander.
Die Teilchenkonzentration Ny ist fiir B deutlich niedriger als fiir A und C, da auf Grund
der bis auf das 108—fachen kleineren Nukleationsrate wesentlich weniger Teilchen gebildet
werden. Da weniger Schwefelsdure bei der Nukleation nach B im Vergleich zu A und C
benotigt wird, liegt die H,SO4—Gleichgewichtskonzentration bei htheren Werten, so da8
die gebildeten Aerosolteilchen durch Kondensation wesentlich schneller wachsen konnen
als bei den entsprechenden Sensitivitdtsstudien nach A und C. Das Gré8enverhiltnis
N15/Ng2s besitzt daher ebenfalls fiir alle drei a—Werte im Vergleich zu A und C fiir B
wesentlich geringere Werte. Es zeigt sich somit, da8 sich die Aerosolgréfenverteilung
erheblich unterscheiden kann, je nachdem, welcher Ansatz bei der Parameterisierung
der Nukleation und der Kondensation beriicksichtigt worden ist. Die geeignete mikro-
physikalische Parameterisierung kann daher nur auf Grund der Ubereinstimmung der
Simulationsergebnisse mit den Beobachtungen ausgew#hlt werden, wobei sich diese in
Abhéngigkeit von der Modellkonfiguration, z.B. Beriicksichtigung unl&slicher Teilchen
durchaus dndern konnen.
Vergleicht man die Ergebnisse dieser Sensitivititsstudien mit den grau gekennzeichneten
Aerosol-Messungen von Hofmann und Rosen (1981) fiir das stratosphérische Hintergrun-
daerosol der Jahre 1978-1979, zeigt sich generell, daf3 die Sensitivitdtsstudien mit o = 1
und einer homogenen Nukleationsrate nach der Hydrattheorie im Vergleich zu den Be-
obachtungen zu niedrig liegen.
Die Werte fiir Nj5 und Ny5/Nps fiir April, Juli und Oktober liegen dagegen bei den
Sensitivitatsstudien (1, 2, 7, 8) mit A und C sowie @ < 1 in dem beobachteten Be-
reich. Fiir Januar zeigen sich fiir alle Sensitivitdtsstudien grofie Diskrepanzen zwischen
Simulation und Beobachtung, auf die im im weiteren Verlauf noch niher eingegangen
wird. Diese bis auf Januar in 50 hPa sehr gute Ubereinstimmung zwischen Simulation
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und Beobachtung ist um so héher zu bewerten, wenn man bedenkt, daf} die Ergebnisse
durch Vorgaben von konstanten Quellen und Senken fiir eine idealisierte Atmosphire
erzielt worden, und daf} keine advektiven und diffusiven Prozesse und keine heterogene
Nukleation mitberiicksichtigt worden sind.

Die in den Boxsimulationen erhaltenen Gleichgewichtskonzentrationen fiir H,SO,4 sind
dagegen mit Werten zwischen 10° Molekiile/cm® und 107 Molekiile/cm?® um das 10 bis
100 fache zu grof8 im Vergleich zu dem von Arnold und Biihrke (1983) gemessenen Wert
von 10° Molekiile/cm®. Eine Ursache dafiir mag in der groben Parameterisierung der
Schwefelchemie liegen. Ein weiterer wichtiger Punkt ist, dafl bei diesen Sensitivitétsstu-
dien keine Kondensationsteilchen mit einem unléslichen Kern betrachtet worden sind,
deren Existenz die Aerosolgréfenverteilung und auch die HySO4—Konzentration iiber
heterogene Nukleation entscheidend beeinflussen kann. Dies bleibt in dem mit dem
Zirkulationsmodell und mit einem stratosphirischen Schwefelchemiemodul gekoppelten
mikrophysikalischen Modell zu iiberpriifen.

Zusammenfassend zeigt sich, dafl das mikrophysikalische Modell die beobachteten Teil-
chenkonzentrationen und Gréfenverhéltnisse in 50 hPa sehr gut wiedergeben kann, wenn
ein Stoflkoeffizient von o < 1 angenommen wird und die Nukleationsraten entweder
klassisch (A), oder nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur (C) berechnet werden.
Die nachfolgenden Sensitivitdtsstudien werden daher, wenn es nicht ausdriicklich anders
erwdhnt wird, mit einem Stoflkoeffizienten von o = 0.04 und einer Nukleationsrate nach
der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur berechnet.

In Abbildung 4.4 sind Simulationen und Beobachtungen fiir 50 hPa miteinander vergli-
chen worden. Es stellt sich daher im weiteren Verlauf die Frage, wie gut sie fiir andere
Druckniveaus iibereinstimmen. In den Abbildungen 4.5, 4.6 und 4.7 ist ein Vergleich
von Boxsimulationen fiir 30 hPa, 50 hPa, 73 hPa und 100 hPa mit Ballonmessungen
aus den Jahren 1978-1979 von Hofmann und Rosen (1981) dargestellt. Die verwendeten
Mefidaten sind dabei in drei Perioden zu je 4 Monaten unterteilt, so dafl in Abbildung
4.5 Boxsimulationen fiir konstante Januarbedingungen mit Profilen fiir die Monate No-
vember bis Februar, in Abbildung 4.6 Simulationen fiir konstante Aprilbedingungen mit
Profilen von Mérz bis Juni und in der Abbildung 4.7 Sensitivitdtsstudien fiir konstante
Juli- und Oktoberbedingungen mit Profilen von Juli bis Oktober verglichen werden. Die
fiir die Sensitivitdtsstudien verwendeten Eingabedaten sind in Tabelle A.1 im Anhang
zusammengefaft.

Zunéchst wird die Winterperiode betrachtet, siche Abbildung 4.5. Fiir die Teilchen-
konzentration Nj5 wird dabei der Verlauf der beobachteten Profile, welcher durch ein
Anwachsen der Teilchenkonzentration ausgehend von 30 hPa zu 50 hPa, einem relativ
konstanten Wert bis 70 hPa und dann einem erneuten Anwachsen, der Teilchenkonzen-
tration bei 100 hPa gekennzeichnet ist, gut wiedergegeben, Es ist dabei zu beachten, da8
die Beobachtungen fiir einen Druck gréfier als 70 hPa eine relativ grofie Varianz zeigen.
Wie sich jedoch schon in Abbildung 4.4 angedeutet hat, liegen fiir 30 hPa und 50 hPa
die simulierten Teilchenkonzentrationen mit Werten von 2 No./mg® bzw. 4 No./mg
im Vergleich zu den beobachten Werten im Bereich von 3 No./mg - 6 No./mg bzw.
4 No./mg - 7 No./mg deutlich zu niedrig. Eine Ursache dafiir ist, dal im Winter die

8No./mg gibt die Anzahl der Teilchen pro mg Luft an
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Abbildung 4.5:  Vergleich von Profilen der Aerosolkonzentration (r > 0.15um ) und des
Groflenverhéltnisses (N5 /Nos) fiir die Monate November bis Februar 1978-1979 aus Hofmann
und Rosen (1981)(oberes Bild) mit Boxsimulationen fiir permanente Januarbedingungen (un-
teres Bild). Die dunklen Kreise markieren dabei Eingabedaten aus ECHAM3-Simulationen,
die hellen aus Beobachtungen (T (Pawson et al., 1993), HoO (Rind et al., 1993)).
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Abbildung 4.6: Vergleich von Profilen der Aerosolkonzentration (r > 0.15um ) und des
Groflenverhéltnisses (N15/Ngs) fiir die Monate Mérz bis Juni 1978-1979 aus Hofmann und Ro-
sen (1981)(oberes Bild) mit Boxsimulationen fiir permanente Aprilbedingungen (unteres Bild).
Die dunklen Kreise markieren dabei Eingabedaten aus ECHAMS3-Simulationen, die hellen aus
Beobachtungen (T (Pawson et al., 1993), H,O (Rind et al., 1993)).
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Abbildung 4.7: Vergleich von Profilen der Aerosolkonzentration (r > 0.15um ) und des
Groflenverhéltnisses (Ny5/Ngs) fiir die Monate Juli bis Oktober 1978-1979 aus Hofmann und
Rosen (1981)(oberes Bild) mit Boxsimulationen fiir permanente Julibedingungen (Kreise) und
Oktoberbedingungen(Dreiecke) (unteres Bild). Die dunklen Symbole markieren dabei Einga-
bedaten aus ECHAM3-Simulationen, die hellen aus Beobachtungen (T (Pawson et al., 1993),
H20 (Rind et al., 1993)).
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OH-Konzentration relativ niedrig ist und dadurch zu wenig HySO4 gebildet wird. Bei den
Sensitivitdtsstudien in Abbildung 4.5 liegt fiir 50 hPa die im Vergleich zum Jahresmittel
von 3.7 - 105 Molekiile/cm® OH relativ geringe Hydroxyl-Konzentration von 2.3 - 10°
Molekiile/cm® iiber die ganze Integrationszeit vor, wihrend das beobachtete Aerosol
den vollstdndigen Jahreszyklus, und damit auch Zeiten mit hherer OH-Konzentration
durchlaufen hat. Die geringere OH-Konzentration im Oktober von 4.7-10° Molekiile/cm?
gegeniiber der OH-Konzentration im Juli mit 5.8-10° Molekiile/cm3 erklért auch, warum
die Teilchenkonzentration Ny5 in Abbildung 4.7 fiir Oktober geringer ist als fiir Juli, ob-
wohl Temperatur und Wasserdampfgehalt sich nur geringfiigig unterscheiden. Auf den
Einfluf} der Eingabeparameter auf die Simulationsergebnisse wird im weiteren Verlauf
noch niher eingegangen.

Waéhrend sich in Abbildung 4.6 und 4.7 im Gegensatz zu Abbildung 4.5 die simulierten
Teilchenkonzentration fiir N5 fiir 30 hPa und 50 hPa in dem von Hofmann und Rosen
(1981) beobachteten Bereich befinden, liegen sie dagegen fiir 73 hPa und 100 hPa deut-
lich {iber dem gemessenen Bereich. Grund dafiir ist, dafl in Laramie im Sommer die
Tropopause in einer Héhe zwischen 14 km und 15 km m Winter aber nur in einer Héhe
zwischen 9 km und 10 km liegt (Hofmann et al., 1975). Durch die hohe Tropopause im
Bereich von 100 hPa im Sommer, werden Aerosolteilchen in dieser Héhe durch turbulente
Vermischung sowie durch Auswaschprozesse entfernt. Diese Prozesse, die eine zusétzliche
Senke fiir die Aerosolteilchen darstellen, sind in dem fiir die Stratosphire konzipierten
mikrophysikalischen Modell nicht enthalten und kénnen daher nicht beschrieben werden.
Der Einflul der Tropopausenhéhe auf die vertikale Verteilung der Teilchenkonzentrati-
on Njs zeigt sich sehr deutlich anhand des konkaven Profils. Fiir die Wintermonate in
Abbildung 4.5, wenn die Tropopause iiber Laramie sehr niedrig ist, fillt die beobachtete
Teilchenkonzentration relativ langsam ab und erreicht bei 200 hPa Werte unter 3 No./mg
, wahrend sie in Abbildung 4.7 fiir die durch eine hohe Tropopause gekennnzeichneten
Monate, Juli-Oktober, schon bei 100 hPa diesen Wert unterschritten hat.

Die Profile des simulierten Gréfenverhiltnis Ny5/Nas liegen in Abbildung 4.5 fiir 30 hPa
und 73 hPa im Bereich der Beobachtungen, fiir 100 hPa dagegen liegen sie mit Werten bei
3 im Vergleich zum beobachteten Bereich mit Werten zwischen 4 und 8 zu niedrig. Ein
dhnliches Bild zeigt sich fiir Ny5/Ngs in Abbildung 4.6 und 4.7, wo die Werte fiir 30 hPa,
50 hPa und 73 hPa im beobachteten Bereich liegen, wihrend die Werte fiir 100 hPa zu
klein sind. Die zu geringen Werte des Groflenverhiltnisses bei 100 hPa lassen sich durch
die im Boxmodell nicht beriicksichtigte vertikale Diffusion erkliren.

Generell zeigen die Beobachtungen fiir alle drei Meflperioden ein dhnliches Profil in der
Aerosolkonzentration und im Gréflenverhéltnis, wobei die Aerosolkonzentration einen
konkaven Verlauf nimmt und das Grofenverhéltnis iiber einen grofien Bereich relativ
konstant bleibt, und dann ab einer bestimmten Hohe sehr stark anwichst. Die Hohe
des Maximums in der Aerosolkonzentration und des Wendepunktes im Gréflenverhiltnis
sind dabei jahreszeitlich unterschiedlich und werden von der Tropopausenhhe bestimmt.
Auch in den Simulationen gleichen sich in allen drei Abbildungen die vertikalen Profile
von Nis und Ny5/Nss. Mit der Hohe nehmen die simulierten Aerosolkonzentrationen
ab, und die Groflenverhiltnisse zu. Das Boxmodell kann damit nicht die beobachtete
Abnahme in der Aerosolkonzentration zwischen 50 hPa und 70 hPa und die Stabilitit im
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Gréflenverhéltnis ab 50 hPa und héher wiedergeben. Grund fiir die mit zunehmenden
Druck grofler werdende Diskrepanz ist, da8 das Boxmodell auf Grund seiner Konzep-
tion keine Diffusion und keine advektiven Prozesse beriicksichtigt. Es ist daher um
so erstaunlicher, wie gut das Modell fiir viele Beobachtungspunkte die beobachteten
Groéflenordnungen richtig wiedergibt.

Modellsimulationen fiir 10 hPa sind ebenfalls durchgefiihrt worden. Es erfolgte jedoch
bei diesem Druck keine Aerosolbildung, was mit den Messungen von Hofmann und Rosen
(1981) konform ist. Auch dieses Ergebnis bestitigt, daB das mikrophysikalische Modell
physikalisch sinnvoll reagiert.

Um abzuschétzen, inwieweit sich beobachtete Temperaturen und beobachtete H,O-
Konzentrationen auf die Simulationsergebnisse auswirken, sind in den Abbildungen 4.5,
4.6 und 4.7 zum Vergleich Ergebnisse mit den Beobachtungsdaten fiir 30 hPa, 50 hPa und
100 hPa als Initialisierungsparameter dargestellt. Es zeigt sich dabei, daf} sich fiir N5
die Sensitivitdtsstudien mit Simulationsdaten und Beobachtungsdaten nicht wesentlich
voneinander unterscheiden. Die Abweichung in der Aerosolkonzentration bei 100 hPa
in Abbildung 4.5 wird im weiteren Verlauf niher erliutert. Groflere Unterschiede sind
in Abbildung 4.5, 4.6 und 4.7 fiir Ni5/Nys in 30 hPa zu erkennen. Betrachtet man die
Eingangsdaten fiir 30 hPa in Tabelle A.1, so fillt auf, daf} die Simulationsdaten fiir H,O
im Vergleich zu den Beobachtungsdaten um die Hélfte kleiner sind. HyO entsteht im we-
sentlichen in der Stratosphire durch Methanoxidation, diese wird jedoch bei den mit dem
Zirkulationsmodell berechneten H,O-Konzentrationen nicht beriicksichtigt. Auch in den
Temperaturdaten ist fiir 30 hPa ein Unterschied zwischen Beobachtungs— und Simulati-
onsdaten zu erkennen. Es deutet sich somit an, daf} die Eingabedaten einen erheblichen
Einflu} auf die Aerosolgré8enverteilung haben. Dieser Effekt wird im folgenden niher
untersucht.

Abbildung 4.8 zeigt fiir Januar und fiir Juli die Abhéngigkeit der AerosolgréBenvertei-
lung von der HyO-, der SO,— und der OH-Konzentration sowie von der Temperatur fiir
50 hPa und 73 hPa. Betrachtet man zunéchst den Einflufl der Temperatur auf die Teil-
chenkonzentration Ni5 und auf das Gréflenverhiltnis Nys/Ngs, so ist fiir alle vier Fille ein
Anwachsen in der Teilchenkonzentration bei einer Temperaturerniedrigung um 5 K und
entsprechend eine Abnahme der Aerosolkonzentration bei einer TemperaturerhShung
um 5 K zu beobachten. Das Groflenverhéltnis Ny5/Nas verhilt sich entsprechend zur
Aerosolkonzentration und nimmt fiir tiefere Temperaturen zu und fiir héhere ab. Wie
Abbildung 3.5 im vorhergehenden Kapitel zeigt, steigt die Nukleationsrate bei konstan-
ten Konzentrationen von HyO und H,SOy fiir niedrigere Temperaturen bzw. sinkt vice
versa flir h6here Temperaturen. Die Verschiebung der Aerosolgréfenverteilung bei einer
Temperaturverdnderung 148t sich somit entsprechend den in Abbildung 4.4 beobachteten
Unterschieden zwischen den einzelnen Nukleationsraten erkldren. Da die Nukleationsrate
nicht linear von der Temperatur abhingt, siche Abbildung 3.5, wirkt sich die Tempera-
turdnderung unterschiedlich stark auf die Aerosolgréfenverteilung aus. Die durch eine
Temperaturdifferenz von + 5 K hervorgerufene Verinderung in der GréBenverteilung ist
somit tendenziell fiir alle 4 in Abbildung 4.8 betrachteten Fille gleich, jedoch reduziert
sich z.B. fiir Juli bei einer Temperaturerh6hung von 5 K die mittlere Aerosolkonzentra-
tion um 19% von 9.7 No./mg auf 7.8 No./mg in 73 hPa, aber um 26 % von 7.3 No./mg
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Abbildung 4.8: Abhingigkeit der Aerosolkonzentration Ni5 und des Gréfienverhiltnisses
Ni15/N2s von den Initialisierungsbedingungen. Die Symbole bezeichnen die unterschiedlichen
Eingangsparameter. Die graue Fliche kennzeichnet den Mefbereich von Hofmann und Rosen

(1981). Es ist die unterschiedliche Skalierung der einzelnen Monate zu beachten.

59




auf 5.4 No./mg in 50 hPa. Fiir 73 hPa im Januar ist in den Sensitivititsstudien eine
starke Schwankung in der Aerosolkonzentration und in dem GroéfBenverhiltnis bei einer
Temperaturerh6hung um 5 K von 221 K auf 226 K zu beobachten. Grund dafiir ist, daf
bei einer Temperatur von 226 K die homogene Nukleation sehr schwach ausgeprigt ist,
so daf} Teilchenbildung nur in geringem Ausmafle stattfindet.

Der bereits erwdhnte Unterschied in der Teilchenkonzentration Nis in Abbildung 4.5 bei
100 hPa 188t sich auf die 2.5 K Temperaturunterschied zwischen beobachteter (217.75 K)
und ECHAM-Temperatur (215 K) zuriickfiihren. Interessanterweise ist jedoch fiir Nys
in Abbildung 4.6 kein Unterschied zwischen Simulationsdaten und Beobachtungsdaten
zu erkennen, obwohl die beobachtete Temperatur mit 213.25 K um 2.25 K niedriger liegt
als die aus der ECHAM3-Simulation mit T = 216 K. Im Gegensatz zu den Januardaten
unterscheiden sich im April bei 100 hPa auch die Werte fiir die H,O-Konzentration mit
3 ppmv zu 5 ppmv.

Wie Abbildung 4.8 verdeutlicht, zeigt sich bei einer Verdnderung der H,O-Konzentration
ein analoges Anderungsmuster in der AerosolgréBenverteilung wie bei einer Tempera-
turdnderung. Bei einer Verdopplung der HyO-Konzentration ist ein Ansteigen in der
Teilchenkonzentration N5 und im Groflenverhiltnis Nys/ Nos zu beobachten und bei ei-
ner Erniedrigung der HyO-Konzentration um die Hilfte eine Verringerung beider Werte.
Durch ein Ansteigen in der H,O-Konzentration wird, wie ebenfalls im vorhergehenden
Kapitel in Abbildung 3.4 aufgezeigt, die Nukleationsrate erhoht. Die durch eine verdnder-
te relative Feuchte verdnderte Nukleationsrate ist, in Analogie zu den Temperaturinde-
rungen, Ursache fiir die beobachtete unterschiedliche Entwicklung der Aerosolgréfienver-
teilung. Es ist dabei zu beriicksichtigen, daf} in der Natur oftmals eine Temperaturernied-
rigung mit einer Erniedrigung der HyO-Konzentration bzw. eine Temperaturerh6hung
mit einem Ansteigen der relativen Feuchte einhergeht, so dafl sich diese Effekte gegen-
seitig puffern konnen. Dies zeigt sich auch bei dem schon erwihnten Vergleich zwischen
den Ergebnissen mit beobachteten und simulierten Eingabedaten fiir konstante Aprilbe-
dingungen bei 100 hPa in Abbildung 4.6. Hier heben sich die Effekte auf Grund von
héherer Temperatur und hoherer H,O-Konzentration (216 T/5 ppmv) in den ECHAM3-
Daten einerseits, und von niedrigerer Temperatur und niedrigerer H,O-Konzentration
(213.75 T/3 ppmv ) aus den Beobachtungen andererseits, nahezu gegenseitig auf.

Da in den Sensitivitdtsstudien die Quellstirke der H,SO4—Konzentration proportional
zur OH- und zur SO,—Konzentration ist, wird die Verdnderung der Aerosolgréfienvertei-
lung beziiglich beider Konzentrationen durch eine Verdopplung bzw. eine Halbierung der
Quellstérke betrachtet. Wird die Quellstirke verdoppelt, erhdht sich entsprechend zur
HZO—Anderung die Aerosolteilchenkonzentration Ni5. Im Gegensatz zur H,0O-Ande-
rung verringert sich jedoch das Groflenverhéltnis bei einer Erhéhung der OH/SO,—
Konzentration. Das unterschiedliche Verhalten in dem Groflenverhiltnis erklirt sich
aus der Tatsache, dafl durch die Verdopplung der Quellstirke die H,SO4—Konzentration
erh6ht wird. Eine Erhéhung der H,SO4—Konzentration hat jedoch nicht nur Auswirkun-
gen auf die Nukleationsrate, sondern auch auf das Wachstum der Aerosolteilchen durch
Kondensation. Ist wesentlich mehr HySO4 vorhanden, kénnen die Aerosolteilchen schnel-
ler wachsen und die Aerosolgleichgewichtsverteilung verschiebt sich zu héheren Radien,
wodurch das Groflenverhéltnis gesenkt wird. Der Einfluff, den eine Veréinderung der
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SO,/OH-Konzentration auf die Aerosolgrofienverteilung hat, ist erheblich, so erh6hen
und erniedrigen sich die Teilchenkonzentrationen bei einer Verdopplung bzw. Halbierung
der Quellstirke um mehr als 50%.

Ballonmessungen aus Laramie (Hofman, 1990) und Lidarmessungen aus Garmisch (Jager
und Wege, 1990) zeigten einen Anstieg in der Masse des stratosphérischen Hintergrund-
aerosols in dem Zeitraum von 1979-1989. Fiir den Anstieg in der Sulfatmasse ist dabei
nach Hofmann (1990) ein Erhhung der SO;—Konzentration entweder durch anthropo-
gene SO,-Emissionen oder durch einen Anstieg der COS-Konzentration verursacht. Die
Zunahme der Aerosolmasse geht dabei mit einer relativ hohen Anzahl gré8erer Teilchen
einher, was einem kleineren Gréflenverhiltnis entspricht. Diese Tendenz wird ebenfalls
in den Sensitivititsstudien in Abbildung 4.8 bei einer Erh6hung der SO,-Konzentration
beobachtet. Der in der unteren Stratosphire beobachtete Temperaturtrend von -0.34 C°
pro Dekade (Nicholls et al., 1996) ist dagegen noch zu gering, um eine signifikante Ande-
rung in der Aerosolgrofienverteilung zu bewirken. Wire er jedoch stdrker ausgeprégt,
wiirde eine grofere Anzahl kleinerer Aerosolteilchen beobachtet werden. Abbildung 4.8
verdeutlicht somit den Einfluf}, den die Umgebungsbedingungen und eventuell anthro-
pogen verursachte Verinderungen auf die Entwicklung der Groflenverteilung haben.

Zusammenfassend ist dabei festzuhalten, da Temperatur— und H,O-Anderungen ein
anderes Anderungsmuster in der Aerosolgréfenverteilung in den Boxstudien hervorru-
fen, als Anderungen der SO,-Konzentration. Wihrend bei einer Temperatur— und einer
H,0-Anderung eine Erhéhung der Aerosolkonzentration mit einer Erhéhung des Gréfen-
verhiltnisses einhergeht, verhalten sich bei einer Verinderung der SO,/OH-Konzentration
Aerosolkonzentration und Groflenverhéltnis umgekehrt. Um die jahreszeitlichen Varia-
tionen in der Temperatur und in den chemischen Konzentrationen mit zu beriicksichtigen,
sind Sensitivititsstudien mit monatlich verinderten Eingabedaten durchgefiihrt worden.
Als Eingabedaten sind dafiir monatlich gemittelte Daten fiir Temperatur, HoO und OH
aus dem ECHAM3 T21 12-Jahreslauf (Steil, 1997) verwendet worden.

Abbildung 4.9 zeigt einen Vergleich dieser Boxmodellergebnisse fiir 41° N mit den Beob-
achtungen von Hofmann und Rosen (1981) sowie mit eindimensionalen Simulationen von
Rosen et al. (1978) und Turco et al. (1979a). Bei den Beobachtungen liegen gemittelte
Profile aus den Jahren 1979 fiir Herbst und Winter vor, die Hofmann und Rosen (1981)
als reprisentativ fiir Gleichgewichtsbedingungen in Laramie annahmen. Das Modell
von Rosen et al. (1978) basiert auf der analytischen Losung der Koagulation, Konden-
sation, Sedimentation und der turbulenten Diffusion. Das wichtigste Kennzeichen des
Rosen et al.—Modells ist, dafl eine an die in Laramie Mitte 1974 vorliegende Bedingungen
angepafite HySO4—Wachstumsschicht angenommen worden ist. Die daraus resultieren-
de gaussférmige HoSO4—Verteilung ist in 20 km Hohe mit einem maximalen Wert von
1.2 - 108 Molekiile/cm® zentriert worden. Im Modell von Turco et al. (1979a) dagegen
wird die H,SO4—Konzentration aus den Vorldufergasen COS und SO, iiber stratosphéri-
sche Schwefelreaktionen berechnet. Turco et al. (1979a) beriicksichtigten in ihrem stra-
tosphérischen Aerosolmodell Kondensation, Koagulation, heterogene Nukleation, tur-
bulente Diffusion und Sedimentation. In Abbildung 4.9 sind die Modellergebnisse von
Turco et al. (1979a) mit zwei verschiedenen Profilen des Diffusionskoeffizienten gerechnet
worden, dem von Wofsy und McElroy (1973) und dem von Hunten (1975). Das Hunten—
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Abbildung 4.9: Vergleich der simulierten Aerosolkonzentration N5 und des simulierten
Groflenverhéltnisses Ni5/Ngs mit MeBprofilen von Hofmann und Rosen (1981) sowie Simu-
lationen von Rosen et al. (1978) und Turco et al. (1979a). Die Simulationen von Turco et al.
(1979a) unterscheiden sich in der Wah! des Profils des Diffusionkoeffizienten. Die mit * ge-
kennzeichnete Simulation ist mit dem Hunten-Profil gerechnet worden.

Profil hat oberhalb von 15 km niedrigere Werte als das Wofsy—McElroy—Profil, so daf
beim letzteren schnellere vertikale Diffusion stattfindet. Abbildung 4.9 zeigt deutlich den
groflen Einflufl des Diffusionsprofils auf die Aerosolteilchenkonzentration. Wihrend die
Simulation mit dem Wofsy—McElroy—Profil die Beobachtungen um mehr als das Doppel-
te liberschétzen, geben die Simulationen mit dem Hunten—Profil sie relativ gut wieder.
Die vertikale Diffusion ist in dem Boxmodell, da es fiir den Einbau in ein Zirkulationsmo-
dell entwickelt worden ist, nicht beriicksichtigt. Das Boxmodell ist deshalb auch nicht in
der Lage, die Abnahme der Aerosolkonzentration in geringeren Héhen und die Stabilitit
des Groflenverhiltnisses zu simulieren.

Betrachtet man zunédchst die Teilchenkonzentration N5, so zeigen die mit einem Jahres-
zyklus in der Temperatur sowie in der H,O- und in der OH-Konzentration gerechneten
Boxmodellergebnisse ein &hnliches Verhalten wie die Ergebnisse fiir konstante Bedingun-
gen. Die Werte fiir 100 hPa sind, wie auch in den Abbildungen 4.6 und 4.7 auf Grund des
fehlenden vertikalen Austausches, zu hoch. Die Teilchenkonzentration Nys fiir 50 hPa
stimmt dagegen gut mit den Beobachtungen iiberein. In 30 hPa liegen die Teilchenkon-
zentrationen zwar mit Werten zwischen 4.4 No./mg und 0.7 No./mg und einem mittleren
Wert bei 2.1 No./mg gegeniiber den Beobachtungen zu niedrig, doch stimmen die Wer-
te sehr gut mit dem simulierten Profil von Rosen et al. (1978) iiberein. Das Rosen et
al.—Profil ist an Beobachtungsdaten fiir das Jahr 1974 angepafit worden, wo eine niedri-
gere vertikale Ausdehnung der Aerosolschicht und eine héhere Aerosolkonzentration in
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Abbildung 4.10: Vergleich der simulierten Aerosolkonzentration Ni5 und des simulierten
Groflenverhiltnisses Ni5/Ngs mit Mefiprofilen von Hofmann und Rosen (1981) fiir die nérd-
lichen Breiten und die Tropen.

Laramie beobachtet worden sind. Es ist desweiteren zu beriicksichtigen, daf§ die Vertikal-
profile in Laramie von 1979 oberhalb von 21 km wesentlich h6here Mischungsverhiltnisse
und kleinere Groflenverhéltnisse haben als 1978 (Hofmann und Rosen, 1981). Bedenkt
man ferner, daf} in den Boxstudien Werte aus den ECHAM3-Simulationen mit zu nied-
rigen HyO-Konzentrationen verwendet worden sind, so kann man festhalten, dafl das
Boxmodell die Teilchenkonzentration in den mittleren Breiten oberhalb von 18 km wie-
dergeben kann. Eine entsprechende Aussage gilt auch fiir das Gré8enverhiltnis Nqg/Nos.
Das Boxmodell ist in der Lage, den oberhalb von 21 km — 25 km beobachteten Anstieg
des Groflenverhéltnisses zu beschreiben. Dieser Anstieg ist nach Hofmann und Rosen
(1981) ein entscheidendes Kriterium fiir alle Aerosolmodelle, da er die Hohe markiert,
wo das Wachstum der Aerosolteilchen durch Kondensation aufhért. Das Wachstum der
Aerosolteilchen durch Kondensation bzw. ihre Verkleinerung durch Verdunstung wird
im wesentlichen vom S&ttigungsdampfdruck der gasférmigen Schwefelsiure bestimmt,
siehe Tabelle 3.1. Danach miifite ein Ansteigen im Groflenverhéltnis wie bei den Pro-
filen von Turco et al. erst in &~ 35 km Hoéhe beobachtet werden. Das Ansteigen des
Groflenverhéltnisses mit der H6he in den Boxsimulationen, welche keine vertikalen Aus-
tauschprozesse beriicksichtigen, weist darauf hin, daf} fiir diesen Effekt im wesentlichen
die Sedimentation von groflen Teilchen verantwortlich ist.

Abbildung 4.9 zeigt, dafl das Boxmodell in der Lage ist, die Beobachtungen in 41° N wi-
derzuspiegeln, es stellt sich daher die Frage, inwieweit es Messungen aus anderen Breiten
wiedergeben kann. In Abbildung 4.10 sind Modellergebnisse fiir eine nérdlichere Breite
(67° N) und fiir eine dquatoriale Breite (5° S) im Vergleich zu Beobachtungen (Hofmann
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und Rosen, 1981) aufgefiihrt. Die beobachteten Werte stammen von zwei Messungen aus
Gronland und drei aus Brasilien, also im Gegensatz zu den Beobachtungen aus Laramie,
aus einem recht spérlichen Datensatz. Bei dem Vergleich in Abbildung 4.10 fillt vorder-
griindig auf, dafl die Teilchenkonzentrationen N5 und die Groflenverhéltnisse Ny5/Nos
fiir 67° N sehr gut mit den Beobachtungen iibereinstimmen, fiir 5° S jedoch erhebliche
Differenzen zwischen Simulationen und Beobachtungen zeigen. Fiir die nordlichere Brei-
te geben die Werte fiir N5 bei 30 hPa, 50 hPa mit 1.3 No./mg und 3.7 No./mg die
beobachteten Werte sehr gut wieder. Der Wert fiir 73 hPa liegt ein wenig zu niedrig, was
sich aber durch Unsicherheiten in den Eingabedaten sehr gut erkldren 1a8t. Auch die
Werte fiir das Groflenverhéltnis geben den beobachteten Verlauf fiir 50 hPa und 73 hPa
mit Werten von 12.08 und 6.05 sehr gut wieder. Fiir 100 hPa zeigen sich auf Grund
der fehlenden vertikalen Advektion und Diffusion auch bei 67° N die schon bei 41° N
aufgetretenen Unterschiede. Da jedoch das Maximum in der Aerosolkonzentration auf
Grund der niedrigen Tropopausenhéhe in den hohen Breiten bei 80 hPa liegt, und damit
niedriger als das Maximum von 41° N bei 50 hPa, sind die Unterschiede bei 100 hPa
nicht so gravierend wie fiir die mittleren Breiten.

Fiir die Tropen mit einer sehr hohen Tropopause und damit verbunden sehr hochreichen-
den konvektiven Prozessen liegt das Maximum in der Aerosolteilchenkonzentration in den
Beobachtungen mit 10 No./mg zwischen 10 hPa und 20 hPa, danach ist auf Grund starker
vertikaler Austauschprozesse ein Absinken in der Aerosolkonzentration mit kleiner wer-
dender Hohe zu beobachten. Auch der vertikale Verlauf des Groflenverhéltnisses zeigt,
daB fiir die Tropen zwischen 20 km—-30 km vertikale Austauschprozesse eine wichtige Rol-
le spielen. Das Boxmodell, in dem als vertikaler Austauschproze nur die Sedimentation
beriicksichtigt ist, ist daher nicht in der Lage, die Beobachtungen zu reproduzieren.

4.3 Das vulkanische Aerosol

In diesem Abschnitt wird untersucht, inwieweit das Boxmodell in der Lage ist, die zeit-
liche Entwicklung der Aerosolgréfienverteilung nach einer vulkanischen Stérung zu be-
schreiben.

4.3.1 Messungen

Durch die Eruptionen hochreichender und schwefelhaltiger Vulkane, wie des El Chichén
im April 1982 und des Pinatubo im Juni 1991, sind zusétzliche Mengen von SO, in die
Stratosphére gebracht worden. Durch die Erh6hung der SO;—Konzentration wurde die
H,S04-Konzentration erheblich vergréfert und als Folge davon {iber Nukleation, Kon-
densation und Koagulation die Aerosolgrofienverteilung wesentlich gestért. So konnten
Hofmann und Rosen (1983) 45 Tage nach dem Ausbruch des El Chichén in 25 km eine
hochgradig bimodale Verteilung mit Moderadien bei 0.02 ym und 0.7 ym messen. Mes-
sungen der Aerosolgrofienverteilung nach dem Ausbruch des Pinatubo bestétigten den
bimodalen Charakter des vulkanisch gestdrten Aerosols. So zeigten vertikale Aerosolpro-
file aus Laramie (41° N) von Deshler et al. (1992a,1993), daf8 die Aerosolgréfenvertei-
lungen unterhalb von 21 km am besten durch eine bimodale Lognormalverteilung und
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oberhalb von 22 km am besten durch eine unimodale Gréenverteilung charakterisiert
werden. Die zu Anfang in Laramie beobachtete hohe zeitliche und vertikale Variabi-
litdt in den Aerosolgrofienverteilungen war dabei nach einem halben Jahr verschwunden.
Auch Sonnenphotometer— (Russel et al., 1993), Lidar— (Valero und Pilewskie, 1992) und
Flugzeugmessungen (Wilson et al., 1993) konnten bimodale Gréfenverteilungen nach
dem Pinatuboausbruch messen. In der Nihe der Tropopause wurde bis Méarz 1992 so-
gar eine trimodale Gréfenverteilung beobachtet, wobei der dritte Mode sich aus mit
Schwefelsdure iiberzogenen Aschepartikeln zusammensetzte (Pueschel et al., 1994).
Neben der Ausbildung einer bimodalen Struktur ist fiir das vulkanische Aerosol im Ver-
gleich zum Hintergrundaerosol eine Verschiebung der Aerosolgréflenverteilung zu grofe-
ren Radien zu beobachten, welche durch den Anstieg des effektiven Radius gekennzeich-
net ist. Der effektive Radius reg ist ein in der Literatur hdufig verwendeter Parameter,
um die Verdnderung von Teilchengréfenverteilungen zu beschreiben und hat den Vor-
teil, unabhingig von der Anzahl der Aerosolteilchen und der zur Beschreibung gewéhlten
Verteilungsform zu sein. Er ist definiert iiber (Hansen und Travis, 1974):

M

ef =— 37 9 45
et = 31 (45)
wobei My, das m-te Moment der GréBenverteilung, gegeben ist durch:

M, = giégi)rmdr : (4.6)

Anhand des effektiven Radius 148t sich dariiber hinaus nach Lacis et al. (1992) die Kli-
mawirksamkeit des stratosphirischen Aerosols ablesen. Ist reg grofler als 2 pm, so ist im
globalen Mittel eine Erwdrmung der Erdoberfliache zu beobachten, da der Treibhauseffekt
des Aerosols den Albedo-Effekt iiberwiegt.

Im ersten Monat nach der Pinatuboeruption wurden sehr viele kleine Teilchen und sehr
viele grole Teilchen beobachtet, so daf sich der effektive Radius mit Werten bis 0.2 ym
nicht wesentlich von den praeruptiven Werten fiir r.g, die im Bereich von 0.17+0.07 gm
liegen, unterscheidet (Russel et al., 1996). In den folgenden Monaten bis ein Jahr nach
dem Ausbruch ist ein Anstieg des effektiven Radius auf Werte von 0.5um bis 1pm, je nach
Mefinstrument, beobachtet worden, siehe Abbildung 4.13. Ein weiterer wichtiger Pa-
rameter fiir die verdnderte Groflenverteilung des stratosphérischen Aerosols nach einem
Vulkanausbruch ist die Oberflichenkonzentration. Die Oberflichenkonzentration ist die
fiir die heterogene Chemie und damit die fiir den Abbau von Ozon entscheidende Gréfe.
Nach dem Pinatuboausbruch im Juni 1991 wurden Oberflichenkonzentrationen in der
Groflenordnung von 20 pm?cm=3 — 100 um?cm~3 beobachtet (Russel et al., 1993; Tho-
mason et al., 1997). Diese waren um ein oder zwei Gréfienordnungen héher waren als
die von Hitchmann et al. (1994) angegebenen iiber 10-Jahre gemittelten Werte zwischen
2 pm?cm~2 und 5 pm?cm~3, die geringer vulkanisch gestért waren, bzw. dem von der
WMO (1992) empfohlenen Datensatz im Bereich von 0.5 ym2cm=2 - 1.75 pym2Zcm =3,

4.3.2 Sensitivitidtsstudien

Die durch einen starken Vulkanausbruch hervorgerufenen Verdnderungen in der Aerosol-
groBenverteilung mit einem mikrophysikalischen Boxmodell ohne advektive und diffusive
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Prozesse und ohne stratosphérische (Schwefel-)Chemie zu simulieren, ist mit starken
Einschrinkungen behaftet. Da in dem Modell keine Komponenten mit einem unléslichen
Kern beriicksichtigt worden sind, kénnen Aschepartikel, die die Aerosolgréflenverteilung
in den ersten Monaten mit beeinflussen, nicht mit berficksichtigt werden.

Durch vulkanische Eruptionen werden ungefihr 10 bis 100 mal mehr H,O- als SO,—
Molekiile in die Atmosphére gebracht (Tabazadeh und Turco, 1993). Diese Werte sind
jedoch ungewif}, da ein grofler Teil des bei einer Vulkaneruption emittierten Wasserdamp-
fes in der Troposphére kondensiert und ausregnet. Eine erh6hte H,O—Konzentration in
der Stratosphire beschleunigt einerseits Wachstum und Teilchenbildung durch homoge-
ne Nukleation, anderseits werden auch fiir ein SO,-Molekiil ungefihr drei HoO-Molekiile
verbraucht und somit parallel die HoO-Konzentration reduziert. Ebenfalls bietet H,O
eine Quelle fiir OH-Molekiile, die ihrerseits durch die Gasphasenreaktion mit SO, (Glei-
chung 4.1) reduziert werden. Bekki et al. (1996) zeigten, dal die OH-Konzentration,
durch sehr starke Vulkaneruptionen wie die der des Toba vor 73500 Jahren mit einer
100—fach hoheren Schwefelemission als der des Pinatubo, wesentlich reduziert wird. Fiir
den Pinatubo war jedoch in den entsprechenden Simulationen keine bemerkenswerte
OH-Reduktion zu beobachten. Da OH- und H,O-Anderungen nur fiir sehr starke Vul-
kaneruptionen einen nennenswerten Einflufl auf die GréBenverteilung haben und zudem,
um diese Verdnderungen mit zu beriicksichtigen, ein komplettes homogenes Chemiemo-
dell mit interaktiver Photolyseberechnung notwendig wire, werden bei den vorliegendem
Simulationen konstante H,O— und OH-Konzentrationen angenommen. Die durch einen
Vulkanausbruch verursachte Storung wird somit im folgenden nur durch eine erhdhte
SO;—Konzentration simuliert, die dann im weiteren Verlauf der Integration iiber die
Reaktion mit OH solange reduziert wird, bis sie ihren Hintergrundwert erreicht.

Fiir die nachfolgenden Sensitivitdtsstudien wird dabei, soweit nicht anders erwédhnt, die
fiir 41° N (Laramie) und konstante Julibedingungen in 50 hPa vorliegende Aerosolver-
teilung als Hintergrundverteilung angenommen.

In Abbildung 4.11 ist die zeitliche Verdnderung der AerosolgréB8enverteilung mit einer
anfianglichen SO;—Konzentration von 10'° Molekiile/cm?, die um das 300—fache iiber dem
Hintergrundwert von 3.6 - 107 Molekiile/cm? liegt, dargestellt. In den ersten zwei Dia-
grammen fiir 5 und 10 Tage nach Beginn der Stérung, ist deutlich die Ausbildung eines
‘Nukleationsmodes’ zu erkennen, der durch die Bildung neuer Teilchen durch homogene
Nukleation entsteht und der Hintergrundverteilung iiberlagert ist. Nach 30 Tagen sind
die neugebildeten Teilchen durch H,SO4—Kondensation sehr schnell gewachsen, so dafl
sich der Moderadius von 0.02 gm zu 0.09 gm hin verschoben hat. Fiir den Konden-
sationsprozefl wird dabei sehr viel H,SO,4 verbraucht, so dafl parallel dazu die Nuklea-
tionsrate sinkt. Als Folge davon ist nach einem Monat die Teilchenkonzentration im
Bereich 0.01 um < r < 0.03 pm wesentlich kleiner als bei der anfanglichen Hintergrund-
verteilung. Nach einem Jahr liegen die Teilchenkonzentrationen mit Radien r < 0.05 um
unterhalb von 1 Teilchen/m3, wihrend sich die Aerosolgréfenverteilung zu héheren Ra-
dien verschoben hat. Der Moderadius liegt dabei mit einem Wert von 0.22 um deutlich
iber den Hintergrundwerten. Drei Jahre nach der Stérung ist in der Aerosolverteilung
wieder eine starke bimodale Struktur zu erkennen, wobei die Teilchenradien nur ge-
ringfiigig grofer sind als bei der Hintergrundverteilung. Nach fiinf Jahren sind gestorte
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Abbildung 4.11: Simulation einer vulkanischen Stérung bei 20 km, 41°N mit einer anfinglichen
SOy-Konzentration von 1-101%m~3. Die gestrichelte Linie beschreibt die gestorte Verteilung,
die durchgezogene die Hintergrundverteilung fiir ty. Die Zeit nach der Stérung ist in jedem
Diagramm oben rechts angegeben.

und ungestorte Aerosolverteilungen fiir Radien grofler r > 0.15 ym identisch. Wie im
vorhergehenden Abschnitt Kapitel 4.2 gezeigt wurde, wird das stratosphérische Hinter-
grundaerosol in den Boxsimulationen nicht durch eine konstante Verteilung, sondern
durch einen periodischen Zyklus von Verteilungen beschrieben, welche auch bimodale
Strukturen haben, siehe Abbildung 4.2. Bei einer vulkanischen Stérung laufen daher im
mikrophysikalischen Modell die gleichen Prozesse ab, wie sie auch bei dem Grenzzyklus
des Hintergrundaerosols beobachtet wurden, siehe Abbildung 4.3. Die in den Boxsi-
mulationen simulierte vulkanische Stérung verstirkt damit im wesentlichen die bei der
Simulation der Hintergrundverteilung ablaufenden Prozesse. Die ein bis zwei Jahre nach
einer vulkanischen Stérung beobachteten bimodalen Verteilungen kénnen daher nicht
unmittelbar vom Boxmodell wiedergeben werden.

Es ist diffizil, anhand des in Abbildung 4.11 dargestellten Vergleiches zwischen gestorter
und ungestorter Aerosolverteilung, die Dauer einer vulkanischen Stérung zu bestimmen.
Hierfiir bietet sich als Alternative die zeitliche Verdnderung des effektiven Radius an. In
der Tabelle 4.2 sind die mittleren effektiven Radien und die dazugehérigen Amplituden
der Hintergrundverteilungen fiir die in Tabelle 4.1 aufgefiihrten verschiedenen Kombina-
tionen zwischen Nukleationsrate und Stoflkoeffizient o aufgefiihrt.

Aus Tabelle 4.2 ist sehr gut zu ersehen, daf die effektiven Radien fiir die Sensitivitéits-
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Kombination | reg [um] Areg [pm]
1: 0.162 +£0.020
2: 0.182 +£0.025
3: 0.295 =0.045
4: 0.246 =£0.058
5: 0.310 =+0.045
6: 0.556 +£0.017
7: 0.172 =£0.009
8: 0.195 =£0.035
9: 0.321 +£0.030

Tabelle 4.2: Effektiver Radius fiir simulierte Hintergrundverteilungen in Abhéngigkeit von
ihrer mikrophysikalischen Parameterisierung nach Tabelle 4.1,

studien mit einem Stoflkoeffizienten von a = 1 deutlich gréfler sind als die fiir a < 1,
da ihre Gleichgewichtsverteilungen bei h6heren Radien liegen, siehe auch Abbildung 4.4.
Der effektive Radius fiir die Sensitivitdtsstudie 6) mit einer Nukleationsrate nach der Hy-
drattheorie und einem Stoflkoeffizienten von o = 1 liegt z.B. mit seinem Hintergrundwert
von reg = 0.55 pm im Bereich der nach dem Ausbruch des Pinatubo gemessenen Werte.
Die mittleren effektiven Radien fiir die Sensitivitdtsstudien 1, 2, 7 und 8 liegen dagegen
im beobachteten Bereich von 0.17£0.07 um. Die effektiven Radien bestétigen somit das
in Kapitel 4.2 anhand der Aerosolgréfienverteilung und des Gréflenverhéltnisses gewon-
nene Ergebnis, dafl die Boxsimulationen die Beobachtungen fiir Nukleationsraten nach
A und C und StoBkoeffizienten mit o < 1 gut wiedergeben.

Ausgehend von einer Nukleationsrate nach C und einem Stoflkoeffizienten von o = 0.04
wird im folgenden untersucht, welche Auswirkungen eine vulkanischen Stérung auf den
effektiven Radius hat, und inwieweit die Boxsimulationen mit Beobachtungen iiberein-
stimmen.

In Abbildung 4.12 a) ist der zeitliche Verlauf des effektiven Radius fiir sieben verschiedene
SO,—Konzentrationen dargestellt. In Abbildung 4.12 b) und 4.12 ¢) wird die Abhingig-
keit des effektiven Radius von der mikrophysikalischen Parameterisierung fiir eine anfang-
liche SO,—Konzentration von 10! Molekiile/cm?® aufgezeigt. Die Abhingigkeit der zeit-
lichen Entwicklung von res vom Stoflkoeffizienten wird anhand der Sensitivitdtsstudien
7 (@ = 0.04), 8 (& = 0.1) und 9 (o = 1) ausgetestet, die Abhéngigkeit von der Nuklea-
tionrate anhand der Studien 7 (C), 1 (A) und 4 (B).

Es fallt dabei zundchst in Abbildung 4.12 a) auf, da8, unabhingig von der Hohe der
SOs—Konzentration, der effektive Radius zwei bis drei Jahre nach der Stérung am An-
fang relativ schnell absinkt und daf nach vier bis fiinf Jahren die Werte fiir das Hinter-
grundaerosol wieder erreicht werden. Die hier vorliegenden Abklingzeiten liegen damit
in der nach dem El Chichén und dem Pinatubo beobachteten Gréflienordnung.

68




S g
2 B
= 4
= 0
93] > 4
(a'm e
D
=
=
2
L
0] 1 2 3 4 5 6 7 8
Zeit nach einer Stoerung [a]
— 0.6 —
= :
% 05 -y
= 2
g 0.4 3
o o
o 0.3 o
= =
$ 0.2 %
(i L
0.1
O : ¥ i " =
0123456738910 1 10 100
Zeit nach einer Stoerung [a] Zeit nach einer Stoerung [h]

Abbildung 4.12: a) Anderung des effektiven Radius in Abhiingigkeit von der anfingli-
chen SO;-Konzentration in [Molekiile/cm3]: B) 1.10% C) 5.10°% D) 110! E) 5-10'°,
F) 1-10', G) 5-10'1, H) 1-10'2. A) kennzeichnet den Wert der Hintergrundverteilung mit
einer vorgeschriebenen SO;—Konzentration von 3.6 107 Molekiile/cm3. b) Anderung des effek-
tiven Radius in Abhéngigkeit von der mikrophysikalischen Parameterisierung (Tabelle 4.1) fiir
eine SO;—Konzentration von 110! Molekiile/cm3. c) entsprechend b) fiir die ersten 10 Tage.
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Die in Abbildung 4.12 gezeigten Ergebnisse zeigen damit vor allem auch, dafl das mi-
krophysikalische Modell stabil ist, da es nach einer externen Stdrung wieder in den
Gleichgewichtszustand zuriickkommt. Die Stirke der vorgegebenen SO,—Stérung be-
stimmt dabei die Gréfle des effektiven Radius sowie den Zeitpunkt und den Grad des
exponentiellen Abfalls. Das Anwachsen des effektiven Radius, das in den ersten ein
bis zwei Jahren zu beobachten ist, 148t sich durch die gegeniiber der ungestorten At-
mosphére verstirkten Kondensations— und Koagulationsprozesse erkldren. Die Aero-
solteilchen wachsen in einer eruptiv gestorten Atmosphére wesentlich schneller, da die
H,S04—Konzentration gegeniiber dem Hintergrundwert um ein Vielfaches hoher ist, sie-
he auch Abbildung 3.11. Durch die erhthte Kernbildung erhéht sich die Teilchenzahl
pro Volumen, so dafl auch die Koagulation erheblich verstirkt wird. Koagulation und
Kondensation verschieben die Aerosolverteilung zu gréferen Radien und damit den effek-
tiven Radius zu hoheren Werten. Die Sedimentation der Aerosolteilchen ist unabhéngig
von der H,SO4—Konzentration. Sie wird nur indirekt iiber die Teilchengréfie nach ei-
ner Storung beeinfluBt. Der raschere Abfall des effektiven Radius bei hdheren SO,—
Konzentrationen in Abbildung 4.12 a) 148t sich dadurch sehr gut erkldren. Auffallend
ist bei dem Abklingverhalten des effektiven Radius, dafl er nach zwei bis drei Jahren
deutlich absinkt. So fillt z.B. fiir eine SO,—Konzentration von 10'? Molekiile/cm® der
effektive Radius von reg = 0.864 um mit einer charakteristischen Zeit (1/e) von 6.05 Jah-
ren nach einem halben Jahr auf reg = 0.647 pum ab, um dann innerhalb eines dreiviertel
Jahres mit einer charakteristischen Zeit von 1.2 Jahren auf reg = 0.131 pm abzufallen.
Die Erklarung fiir den bei allen SO,~Konzentrationen beobachteten Abfall findet man
in Abbildung 4.11. Dort ist zu erkennen, dafl drei Jahre nach der Stérung die Anzahl
der Aerosolteilchen mit Radien r < 0.1 pm durch Nukleation und Kondensation wieder
sehr stark angestiegen ist, wihrend die Anzahl der groflen Partikel durch Sedimentation
immer geringer wird.

In Abbildung 4.12 b) f4llt zunichst auf, dafl der effektive Radius in den ersten zweieinhalb
Jahren unabhingig von der Parameterisierung der Nukleation und der Kondensation ist.
Eine Erkldrung dafiir findet sich bei der Betrachtung des zeitlichen Verlaufs des effektiven
Radius in den ersten 10 Tage nach der Stérung in Abbildung 4.12 ¢). Dort zeigt sich, daf
in den ersten Tagen der effektive Radius je nach Parameterisierungsansatz unterschiedlich
verlduft, jedoch fiir alle Sensitivitdtsstudien reg unter den Wert des Hintergrundaerosols
sinkt.

Dieses anfiangliche Absinken des effektiven Radius nach einer SO,—St6érung erklért sich
aus der Tatsache, daf zu Beginn die homogene Nukleation sehr grof ist und dafl damit
auch die Anzahl der kleinen Partikel die der gréfleren um mehrere Gréfenordnungen
tibersteigt. Wahrend fiir den Sensitivitdtstest 1) mit der hochsten Nukleationsrate der
effektive Radius r.g am schnellsten absinkt und seinen Minimalwert nach zwei Stunden
erreicht hat, ist das Abfallen fiir 4) mit einer um 10%-fachen kleineren Nukleationsrate
deutlich langsamer. Fiir 4) wird der Minimalwert erst nach 36 Stunden erreicht. Da
parallel die H,SO4—Konzentration durch Kondensation auf den Aerosolteilchen geringer
wird, liegt der minimale effektive Radius mit reg = 0.015 um bei 4) hoher als bei 1) mit
reg = 0.003 pm und 7) mit reg = 0.006 pm. Die geringeren Unterschiede beim anfingli-
chen Absinken des effektiven Radius zwischen den Sensitivitdtsstudien mit einem unter-
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schiedlichen StoSlkoeffizienten « zeigen, dal die Nukleation in den ersten Zeitschritten
der dominante Prozef} ist. Bei einem StoSlkoeffizienten von o = 1 wachsen die Aerosol-
teilchen schneller und es steht weniger HySOy fiir die Nukleation zur Verfiigung. Dies
erkldrt den Minimalwert von reg = 0.008 um nach 2.5 h bei 9) im Vergleich zu dem von
7) mit reg = 0.006 pm nach 5.5 h.

Im weiteren Verlauf gewinnt dann auf Grund der hoheren Teilchenzahl der Koagulati-
onsprozef} gegeniiber der Nukleation und der Kondensation immer mehr an Bedeutung,
so daf sich die effektiven Radien der verschiedenen Sensitivititstudien anndhern. Abbil-
dung 4.12 b) zeigt, daf drei Monate nach der Storung der effektive Radius unabhéngig
von der mikrophysikalischen Parameterisierung verlauft. Die Entwicklung der Aerosol-
grofenverteilung in den ersten Jahren wird, bis auf die ersten Tage, daher im wesentli-
chen durch Koagulation und Sedimentation bestimmt. Erst wenn durch die Konversion
von Hintergrund—-SO; mit OH die HySO4—Konzentration wieder anwachst und damit
Nukleations— und Kondensationsprozesse wieder an Bedeutung gewinnen, sind Unter-
schiede zwischen den verschiedenen Parameterisierungen erkennbar. Das Abklingen der
vulkanischen Stérung und das Erreichen der Hintergrundwerte hingt dabei von der Para-
meterisierung der Nukleation und der Kondensation ab. Fiir eine hohere Nukleationsrate
und fiir einen kleineren Stoflkoeflizient ist der ungestorte Zustand schneller wieder er-
reicht.

Zusammenfassend zeigt sich, da8, unabhingig von der Stirke der Stérung, nach vier
bis fiinf Jahren der Hintergrundwert wieder erreicht ist. Abbildung 4.12 a) und b)
bestétigen damit die Ergebnisse von Pinto et al. (1989), die anhand des eindimensionalen
Turco/Toon—-Modells zeigten, dafl sich vulkanische Storungen selbst beschrédnken. In den
vorliegenden Studien sind jedoch keine indirekten Effekte starker Vulkanausbriiche wie
eine Temperaturdnderung, Ozoninderung oder Anderung der Zirkulationstruktur mit
beriicksichtigt worden, die nachhaltig die stratosphérische Hintergrundkonzentration des
Aerosols stéren konnen. Endgiiltige Aussagen iiber einen bei starken Vulkanausbriichen
vorliegenden Puffer— bzw. Limitierungsmechanismus sind daher nur in einem globalen
Modell unter Beriicksichtigung aller Wechselwirkungen moglich.

Flugzeugmessungen (Hoff, 1992) zeigten Anfang Juli 1991, also gut drei Wochen nach
der Pinatuboeruption, in mittleren Breiten eine atmosphérische SO;—Konzentration von
20 patm m. Eine SO,-Konzentration von 1-10' Molekiile/cm?® entspricht daher in etwa
der nach dem Pinatubo vorliegenden Konzentration®. Abbildung 4.13 zeigt eine Zu-
sammenstellung der nach dem Pinatubo aus Fernerkundungs— und In-Situ-Messungen
abgeleiteten effektiven Radien (Russel et al., 1996). Vergleicht man die fiir eine Anfangs-
konzentration von 1 - 10! Molekiile/cm?® in der Box berechneten effektiven Radien mit
diesen Beobachtungen, so stimmen sie sehr gut {iberein. So liegen nicht nur die simu-
lierten effektiven Radien mit Werten von 0.48 pym nach einem halben und nach einem
Jahr und mit einem Wert von 0.43 um nach zwei Jahren im Bereich der Beobachtungen,
sondern auch der anfanglich rasche Anstieg und das Maximum nach einem dreiviertel
Jahr und der relativ langsame Abfall werden sehr gut wiedergegeben. Der aus den Beob-
achtungsdaten ermittelte exponentielle Anstieg erreicht sein Maximum ein Jahr nach der

91 patm m = 2.69-10'% Molekiile/cm?®, d.h. 20 patm m = 5.38-10'® Molekiile/cm?. Auf eine vertikale
Hohe von 5 km verteilt, ergibt sich damit eine SO,—Konzentration von = 1 - 101! Molektile/cm?.
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Abbildung 4.13: Vergleich der nach dem Pinatuboausbruch beobachteten effektiven Radien
(Russel et al., 1996) mit Ergebnissen der Boxsimulation fiir eine SO2-Konzentration von 1-101
Molekiile/cm3.
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Abbildung 4.14: Simulation der Oberflichenkonzentration nach einer Pinatubo #hnlichen
vulkanischen Stérung in 20 km Hohe, mit einer anfinglichen SO3;—Konzentration von 10!
Molekiile/cm®. Die Kreise bezeichnen Messungen von Deshler et al. (1993) und die Vierecke
SAGE-Messungen von Thomason et al. (1997).

Eruption, also ein wenig spéter als in der Box. Die in Messungen in mittleren nérdlichen
Breiten (Deshler et al., 1993) beobachteten effektiven Radien zeigen jedoch ebenfalls
ein Maximum eindreiviertel Jahre nach dem Ausbruch. Die zum Teil in den einzelnen
Messungen beobachteten Schwankungen lassen sich durch Inhomogenitéten in der Pina-
tubowolke und durch advektive Prozesse erkldren. Die beobachteten effektiven Radien
sind nur iiber eine Zeit von zwei Jahren dargestellt. Die von Russel et al. (1996) ab-
geschétzte exponentielle Abklingzeit des effektiven Radius, die in Abbildung 4.13 durch
die gestrichelte Kurve dargestellt ist, wird mit vier Jahren angegeben. Das im Boxmodell
modellierte Abklingverhalten nach einer vulkanischen St6érung in einer Zeit von vier bis
fiinf Jahren liegt damit im Bereich der Beobachtungen. Da die zeitliche Anderung des
effektiven Radius mit einer anfinglichen SO,-Konzentration von 10 Molekiile/cm? sehr
gut den nach dem Pinatuboausbruch beobachteten Verlauf wiedergibt, ist es interessant
zu iiberpriifen, inwieweit dies auch fiir die beobachteten Oberflichenkonzentrationen zu-
trifft.

In Abbildung 4.14 ist die zeitliche Anderung der Oberflichenkonzentration fiir die obigen
Bedingungen dargestellt. Zum Vergleich sind Messungen von Deshler et al. (1993) und
Thomason et al. (1997) nach einem halben Jahr bzw. nach ein, zwei und drei Jahren ein-
getragen. Es ist deutlich zu erkennen, dafl die Boxsimulation nach einem halben Jahr mit
einem Wert von 40 um?/cm?® sehr gut mit den Messungen von Laramie (Deshler et al.,
1993) im Maximum der Wolke iibereinstimmt und auch in dem aus SAGE-Daten abge-
leiteten Bereich liegt. Auch ein Jahr nach der Stérung liegt die mit dem mikrophysika-
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lischen Modell berechnete Oberflichenkonzentration im Bereich der SAGE-Messungen,
aber schon niedriger als die in Laramie beobachtete Konzentration. Das im Vergleich zu
den Beobachtungen raschere Abklingverhalten der modellierten Oberflichenkonzentra-
tion kristallisiert sich im weiteren Verlauf der Simulation immer mehr heraus. So liegt
in der Simulation nach zwei Jahren ein Wert von 2 um?/cm?® vor, der in den Satelliten-
daten ebenfalls erst ein Jahr spiter beobachtet worden ist. Der Grund dafiir liegt an
der fehlenden Sedimentation des vulkanisch gestérten Aerosols aus den oberen Schichten
in die zu betrachtende Schicht, wodurch der exponentielle Abfall der Oberflichenkon-
zentration geddmpft wird. So ist z.B. nach dem Ausbruch des Pinatubo anhand von
Lidarmessungen ein Herabsinken der Aerosolwolke um 4 km pro Jahr in einem Zeit-
raum vom Winter 91/92 bis Winter 92/93 auf Grund der effektiveren Sedimentation
in den hoheren Schichten beobachtet worden (Jager et al., 1995). In den beobachteten
Oberflachenkonzentrationen ist dementsprechend, im Gegensatz zu den simulierten, eine
Uberlagerung des vulkanischen Abklingverhaltens mit Sedimentationseffekten zu finden.
Simulationen von Zhao et al. (1995a) mit dem eindimensionalen Modell fiir verschie-
dene Hohen bestdtigen dies. So fdllt die Oberflichenkonzentration in 25 km Héhe in
den Simulationen von Zhao et al. (1995a) deutlich schneller ab, als in 17 km Héhe. In
25 km Hohe sinkt die Oberflichenkonzentration dhnlich der Boxsimulation schon nach
900 Tagen unter 1 pm?2/cm3.

Dieser in Abbildung 4.14 dargestellte Vergleich der Oberflichenkonzentration macht die
Limitierung von Boxsimulationen vulkanischer Stérungen deutlich. Es bleibt aber her-
vorzuheben, dafl das mikrophysikalische Modell in der Boxversion die in einer vulkanisch
gestorten Atmosphire beobachteten Prozesse dennoch sehr gut widerspiegeln kann.

4.4 Zusammenfassung

Anhand von Sensitivitdtsstudien ist das mikrophysikalische Modell fiir stratosphérisches
H,S0,4/H,0-Aerosol in einer Boxversion validiert worden. Fiir typische stratosphirische
Bedingungen und unter Vorgabe realistischer SO,— und OH-Konzentrationen entwickelt
sich ein Grenzzyklus in dem von der Aerosolkonzentration und dem Groflenverhéltnis
aufgespannten Phasenraum. Dieser Grenzzyklus wird durch die Wechselwirkung von
Kondensation und Nukleation bestimmt. Es bilden sich dabei fiir das Hintergrundae-
rosol, je nach Gewichtung der einzelnen Prozesse, monomodale oder bimodale Vertei-
lungen aus. Die Sequenz der modellierten Hintergrundverteilungen einer Periode des
Zyklus kann durch eine Lognormalverteilung, wie sie aus Messungen abgeleitet wurde,
beschrieben werden.

Ein Vergleich mit Beobachtungen zeigt, da das mikrophysikalische Modell die beob-
achteten Teilchenkonzentrationen und Gréflenverhéltnisse fiir hohe und mittlere Breiten
oberhalb von 73 hPa sehr gut wiedergeben kann. Das Modell ist dabei in der Lage, den
beobachteten sehr starken Anstieg des Groflenverhiltnisses oberhalb von 50 hPa wie-
derzugeben, sowie die Abnahme in der Aerosolkonzentration N;s. Fiir 10 hPa konnte
keine Aerosolbildung simuliert werden, was mit Beobachtungen konform ist. Da in dem
Boxmodell keine Advektion und vertikale Diffusion beriicksichtigt worden ist, kénnen Be-
obachtungen aus den Tropen oder aus H6hen mit starken vertikalen Austauschprozessen
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nicht realistisch wiedergegeben werden.

Ein Vergleich von Sensitivititstests mit unterschiedlicher mikrophysikalischer Paramete-
risierung ergab, dafl die Aerosolkonzentration Nis, das Groflenverhéltnis Nys/Nos sowie
der effektive Radius am besten mit Messungen iibereinstimmen, wenn ein Stofkoeffizi-
ent von o < 1 angenommen wird und die Nukleationsraten entweder klassisch (A) oder
nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur (C) berechnet werden. Bei der Abhéngig-
keit der Sensitivititsstudien von den Eingabedaten zeigte sich, da Temperatur— und
H,0O-Anderungen ein anderes Anderungsmuster in der Aerosolgréfenverteilung in den
Boxstudien hervorrufen als Anderungen der SO,/OH-Konzentration. Wéhrend bei einer
Temperatur— und einer H,O-Anderung eine Erhshung der Aerosolkonzentration mit ei-
ner Erh6hung des Groflenverhéltnisses einhergeht, verhalten sich bei einer Verdnderung
der SO,-Konzentration Aerosolkonzentration und Gréfenverhdltnis umgekehrt.

Das mikrophysikalische Modell ist in der Lage, den nach einem Vulkanausbruch beob-
achteten raschen Anstieg des effektiven Radius sowie das relative langsame Abklingen
auf seinen Hintergrundwert wiederzugeben. Sensitivitidtstests in Abhédngigkeit von der
Stirke der vulkanischen Stérung zeigen, daf die relative Anderung des effektiven Radius
in Abhingigkeit von der Stirke zunimmt, den Hintergrundwert jedoch unabh&ngig von
dem Storpotential nach vier bis fiinf Jahren wieder erreicht. Die Boxergebnisse zeigen
somit ohne Beriicksichtigung indirekter Effekte, daf8 sich vulkanische Stérungen in ihrer
zeitlichen Dauer selbst limitieren.

Eine Boxsimulation der Pinatuboeruption konnte die maximale Starke des beobachteten
effektiven Radius und seinen zeitlichen Verlauf sehr gut wiedergeben. Die nach dem
Pinatuboausbruch beobachteten Oberflichenkonzentrationen konnten von dem mikro-
physikalischen Modell in dem ersten Jahr ebenfalls sehr gut reproduziert werden. Im
weiteren Verlauf sanken die Simulationergebnisse im Vergleich zu den Messungen jedoch
zu schnell ab. Grund fiir diese Diskrepanz ist, dafl in den Boxstudien das Hereinse-
dimentieren vulkanisch gestérten Aerosols aus hoheren Schichten nicht berticksichtigt
wird.

Zusammenfassend zeigt sich, dafl das mikrophysikalische Modell die Entwicklung und Bil-
dung des stratosphéirischen Aerosols in der ungestorten und in der gestérten Atmosphire
sehr gut wiedergibt. Auf Grund der in dem mikrophysikalischen Boxmodell nicht beriick-
sichtigten Advektion und vertikalen Diffusion, ist ein Vergleich der Simulationsergebnisse
mit Beobachtungen schwierig. Es zeigt sich dennoch eine sehr gute Ubereinstimmung fiir
Héhen, in denen die vertikalen Austauschprozesse weniger signifikant sind. Das in dem
vorherigen Kapitel 3 vorgestellte und in diesem Kapitel ausgetestete mikrophysikalische
Modell ist somit fiir den Einbau in ein Zirkulationsmodell geeignet.
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Kapitel 5

Simulation der Pinatuboepisode

Die Pinatuboepisode bietet eine einzigartige Gelegenheit, den stratosphérischen Trans-
port in einem Zirkulationsmodell zu testen, da fiir diesen Zeitraum eine sehr groffe Anzahl
von Beobachtungen vorliegen. Ziel dieses Kapitel ist es daher, anhand des Ausbruchs des
Mt. Pinatubo im Juni 1991 und der anschliefenden Ausbreitung der Vulkanwolke zu un-
tersuchen, inwieweit ECHAMA4 in der Lage ist, den stratosphérischen Transport in dem
Zeitraum von Juni 1991 bis Dezember 1992 richtig zu beschreiben. Der dreidimensiona-
le Transport ist der wesentliche Faktor, der die globale Ausbreitung einer Vulkanwolke
bestimmt. Somit ist die Untersuchung der Transportcharakteristik in einem globalen
Zirkulationsmodell von entscheidendem Interesse, da nur mit einem zufriedenstellenden
stratosphérischen Transport die Bedeutung einer vulkanischen Stérung fiir die Dynamik
und die Chemie herausgearbeitet werden kann. Desweiteren 148t sich aus den Transport-
untersuchungen ableiten, inwieweit es jetzt bereits sinnvoll ist, ein komplexes mikrophy-
sikalisches Modell, wie das in Kapitel 3 und 4 vorgestellte, mit dem Zirkulationsmodell
zu kombinieren.

Im folgenden wird zunichst anhand von Beobachtungen ein Uberblick iiber die globale
Ausbreitung der Aerosolwolke nach der Pinatuboeruption gegeben. Anschlieflend wird
das Pinatuboexperiment vorgestellt und danach die Ergebnisse der Pinatubosimulatio-
nen mit Satelliten— und Lidarbeobachtungen verglichen und diskutiert. Abschlieflend
wird ein Ausblick auf eine Pinatubosimulation mit der vertikal hoherauflésenden Versi-
on ECHAM4-L39 gegeben.

5.1 Die globale Ausbreitung der Pinatubowolke

Nach mehr als zwei Monaten stindig wachsender Aktivitdt verbunden mit kleineren
Emissionen, brach in der Zeit vom 9. Juni 1991 bis zum 17. Juni 1991 der Vulkan
Pinatubo auf der phillipinischen Insel Luzon (15.14° N, 120.35° E) in einer Folge von
starken Eruptionen aus. Die grofite Eruption dauerte iiber 15 Stunden und fand vom
15. Juni bis zum 16. Juni statt. Der Plume reichte dabei bis zu einer Héhe von 30 km,
wobei der grofite Teil der Masse in einem Bereich von 20 km — 27 km konzentriert
war (McCormick et al., 1995). Die bei der Eruption in die Atmosphére injizierte SO,—
Masse wurde aus TOMS-Messungen mit 14 Mt — 26 Mt abgeschitzt (Krueger et al.,
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1995). Der Pinatuboausbruch ist damit der grofite Vulkanausbruch in diesem Jahrhun-
dert. Die Ausbreitung der Vulkanwolke sowie die damit verbundenen Auswirkungen
auf das atmosphérische System wurden durch zahlreiche flugzeug— und ballongetragene
In-Situ Mefverfahren sowie aktive (Lidar—) und passive Fernerkundungsverfahren (Sa-
telliten, Sonnenphotometer) erforscht. Eine detaillierte komperative Ubersicht iiber die
verschiedenen Beobachtungen und Mefimethoden zur Ausbreitung und Entwicklung des
Pinatuboaerosols sind in Russel et al. (1996) zu finden.

Der Ausbruch des Pinatubo fand zur Zeit der 6stlichen Phase der QBO! statt. Die
Eruptionswolke breitete sich daher schnell in Ost-West Richtung aus und umrundete
innerhalb von 22 Tagen die Erde einmal (Bluth et al., 1992). Die exponentielle Le-
bensdauer beziiglich der Umwandlung von SO, mit OH zu H,SO4 betrug dabei 35 Tage
(Bluth et al., 1992; Read et al., 1993). Zunéchst erstreckte sich die Wolke dabei in einem
Band zwischen 20° S und 30° N (McCormick und Veiga, 1992; Stowe et al., 1992). In
den ersten Monaten blieb der gréfite Teil der Wolke in diesem Breitenband gebunden.
Zwar wurden schon Anfang Juli erhhte Aerosolkonzentration in nérdlichen mittleren
Breiten gemessen (Jiger, 1991), diese entstammten jedoch der Prieruption vom 14. Ju-
ni. Der Transport in die mittleren und hohen nordlichen Breiten wurde hauptséchlich
durch ein mit dem asiatischen Monsun verbundenes troposphérisches, quasi-stationéres
antizyklonales Zirkulationssystem angetrieben. Zusitzlicher polwérts gerichteter Aero-
soltransport war in der Nordhemisphére gekoppelt mit einem Ubergang von Sommer—
auf Winterzirkulation und mit verstirkter planetarer Wellenaktivitdt verbunden. Beob-
achtungen zeigten, dafl das Aerosol unterhalb 18 km die hohen nérdlichen Breiten vor
der Bildung des polaren zyklonalen Wirbels im Herbst 1991 erreichte und in den Wirbel
eingeschlossen wurde (Neuber et al., 1994). Oberhalb von 20 km und im Zentrum des
Polarwirbels wurde erst ab Mitte Mérz ein signifikanter Anstieg in der Aerosolkonzen-
tration gemessen (Rosen et al., 1992).

Auffallend bei der Ausbreitung der Pinatubowolke war der anfangliche Transport in
die siidliche Hemisphére bis ungefihr 20° S, wo sich ein starker meridionaler Gradient
ausbildete. Die Stirke dieser friihen iiber den Aquator hinausgehenden Ausbreitung der
Pinatubowolke steht dabei im Gegensatz zu friilheren Beobachtungen von subtropischen
Vulkanen, wie dem El Chichén (17° N, 93° W), deren Aerosolladung hauptsichlich in der
eigenen Hemisphire blieb. Antizyklonale Zellen, die an die siidlichen Subtropen grenzten,
konnten nach Trepte et al. (1993) Ursache fiir die nach Siiden gerichtete Ausbreitung
sein.

Simulationen von Young et al. (1994) dagegen deuten daraufhin, dafl der anfingliche
siidwirts gerichtete Transport durch lokale Zirkulationsdnderungen auf Grund verstérk-
ter IR?>-Absorption, die durch die erh6hte Aerosolkonzentration hervorgerufen wird, be-
dingt war. Durch den Ausbruch des Cerro Hudson (45.90° S, 79.96° W) zwischen dem
12.-15. August 1991 wurde die Aerosolkonzentration siidlich von 55° S in einer Schicht
von 12 km—15 km zusitzlich verstiarkt. Durch den Cerro Hudson gelangten 1.5 Mt SO,
in die Atmosphire (Doiron, 1991), was einem Zehntel der SO,—Menge des Pinatubo
entspricht. Die Auswirkungen des Cerro Hudson beschrinkten sich auf die untere Stra-

1QBO: Quasi-Biennial Oscillation
2IR: Infrarot
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tosphére siidlich von 40° S . So wurden z.B. Einfliisse des Cerro Hudson in der Antarktis
im australen Frijhjahr 1991 beobachtet (Deshler et al., 1992b; Hofmann et al., 1992).
Global betrachtet sind die Auswirkungen des Cerro Hudsons im Vergleich zum Pinatubo
zu vernachldssigen.

Wihrend sich die Pinatubowolke zunéchst von der Tropopause bis zu einer Héhe von
30 km erstreckte, erreichte sie Ende Dezember iiber den Tropen eine Hohe von 40 km
(Trepte et al., 1993). Ursachen dafiir waren zum einen der vertikale Transport der
Aerosolwolke durch die Brewer-Dobson—Zirkulation sowie ein verstirktes Ansteigen des
Aerosols in der 6stlichen Phase der QBO. Ein zusétzlicher Anstieg der Aerosolwolke wur-
de durch lokale Aerosolheizung, ‘Lofting’, hervorgerufen, deren Ursachen in der mit der
erhohten Aerosolkonzentration verbundenen verstirkten Absorption von terrestrischer
und naher solarer IR-Strahlung (Stenchikov et al., 1997) lagen.

Anhand einer Lidarzeitreihe, die DeFoor et al.(1992) auf Mauna Loa aufgenommen ha-
ben, ist das Lofting der Aerosolwolke im Sommer 1991 deutlich zu erkennen. Berechnun-
gen mit einem Zweistromstrahlungsiibertragungsmodell von Kinne et al (1992) zeigten
einen vertikalen Aufstieg der Vulkanwolke von 1.5 km hervorgerufen durch Heizraten von
0.3 K/Tag.

Nach einem Jahr entspricht die geographische Verteilung der optischen Dicke der auch
in vulkanisch ruhigen Episoden beobachten Bandstruktur (Trepte et al., 1994); d.h. die
maximale optische Dicke ist {iber den Tropen und in hohen Breiten zu finden, wihrend
sich in den Subtropen ein Minimum ausbildet.

Ende 1993, zweieinhalb Jahre nach dem Ausbruch, lag die stratosphéirische Aerosolla-
dung im Bereich von fiinf Mt (McCormick et al., 1995) bis zwei Mt (Baran und Foot,
1994) und damit in der N&he des préeruptiven Wertes von zwei Mt.

5.2 Das Pinatuboexperiment

Es existieren in der Literatur einige Verdffentlichungen, die die globale Ausbreitung der
Pinatubowolke mit Hilfe von dreidimensionalen Modellen untersuchen.

So liegen dreidimensionale Transportsimulationen der Pinatubo—Aerosolwolke mit dem
NCAR? CCM2* Klimamodell, in einer 35-Schichtenversion mit 2 km Auflésung bis 50 km
Héhe, von Boville et al. (1991) fiir einen Zeitraum von 180 Tagen vor. In dieser Pinatubo-
simulation wurde die Aerosolwolke als passiver Tracer gerechnet und nur der Transport
durch groffrdumige Bewegungen und nicht aufgeloste turbulente Wirbel betrachtet; Sen-
ken in der Troposphire, wie das Auswaschen und Ausregnen, wurden vernachlissigt.
Boville et al. (1991) lieflen in dieser kurz nach der Eruption des Pinatubo publizierten
Simulation das Modell im Klimamode laufen, so daf8 ein direkter Vergleich mit Beob-
achtungen nicht moglich war. Im Gegensatz zu Boville et al. (1991) wurde die mit
einem mechanistischen Modell durchgefiihrte dreidimensionale Pinatubosimulation von
Young et al. (1994) mit beobachteten Geopotentialfeldern an der unteren Modellgrenze
(300 hPa) angetrieben. Young et al. (1994) parameterisierten die Umwandlung von SO,

SNCAR: National Center of Atmospheric Research
4CCM2: Community Climate Model, Version 2
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mit OH zu H,SO,4 mit der beobachteten Halbwertszeit von 35 Tagen und beriicksich-
tigten keine mikrophysikalischen Prozesse. Ihre 75-tégigen Simulationen zeigen, daf8 die
dynamischen Auswirkungen der durch die Aerosolwolke hervorgerufenen lokalen Heizung
den Transport in den ersten Wochen sehr stark beeinflussen. Sie sind die wesentliche
Ursache fiir den anfénglichen Transport in die siidliche Hemisphire. Auf diesen Effekt
wird in Kapitel 5.3 noch genauer eingegangen.

Auch die einmonatigen passiven Tracersimulationen von Fairlie (1995) mit dem mecha-
nistischen SMM® Modell (untere Grenze 100 hPa), in denen er sich mit der anféinglichen
Ausbreitung der Aerosolwolke beschiftigte, zeigten einen Einflufl der durch die erhéhte
Aerosolladung hervorgerufenen lokalen Heizung.

Mit einem globalen dynamischen Modell, das eine linearisierte Schwefelchemie beinhal-
tet, simulierten Pudykiewicz und Dastoor (1995) die globale Verteilung der Pinatubo—
Aerosolwolke iiber einen Zeitraum von 50 Tagen. Die in dem Modell verwendete linea-
risierte Schwefelchemie beriicksichtigt dabei die Konversion von SO, mit OH zu Sulfat
sowie eine Parameterisierung der Auswaschprozesse. Die Gréflenverteilung der Aerosole
wird jedoch nicht explizit berechnet.

Das hier vorgestellte Experiment zum Transport des Pinatuboaerosols unterscheidet sich
von den bisher durchgefiihrten dreidimensionalen Simulationen durch die Integrations-
dauer von eineinhalb Jahren, die die Jahre April 1991 bis Dezember 1992 beinhaltet,
sowie durch die Berticksichtigung des troposphirischen Schwefelkreislaufes.

Die Simulationen sind dabei mit dem ECHAM4 L19-Modell in einer spektralen Auflésung
von T30 durchgefiihrt worden. Um mit dem Klimamodell ECHAM4 den bestimmten
Zeitraum von 1991 bis 1992 richtig zu simulieren, werden die prognostizierten Modell-
groflen immer wieder an die Beobachtungswerte angepafit. Auf das dabei verwendete
Assimilationsverfahren wird im folgenden Abschnitt 5.2.1 ausfiihrlich eingegangen.

Es wird bei den vorliegenden Simulationen zunichst nach Gleichung 4.1 nur die Kon-
version von SO, mit OH zu Sulfat ohne explizite Beriicksichtigung der Mikrophysik und
der stratosphédrischen Schwefelchemie berechnet. Fiir die OH-Daten werden monatlich
gemittelte Felder aus ECHAM3-Simulationen entnommen (Steil, 1997). Zuséitzlich wird
der in Kapitel 2.2 beschriebene troposphirische Schwefelkreislauf von Feichter et al.
(1996) verwendet, der die Entfernungsprozesse des Aerosols in den Wolken und durch
Niederschlag beriicksichtigt. Fiir die Initialisierung der Pinatubowolke wurden 17 Mt
SO, iiber 19 Gitterpunkte in einem Bereich von 0° — 18.55° N und von 96° E — 118° E
entsprechend den TOMS-Beobachtungen vom 16. Juni 1991 verteilt, siche Abbildung
5.1. Die Initialmasse von 17 Mt SO, entspricht dabei dem von Read et al. (1993) aus
MLS-Daten abgeleiteten Wert und liegt in dem von Krueger et al. (1995) angegebenen
Bereich der TOMS-Daten.

Die SO,-Masse eines Gitterpunktes ist iiber zwei Modellschichten verteilt worden, wobei
2/3 der Masse in der 2. Modellschicht mit einem mittleren Druckniveau von 30 hPa und
1/3 der Masse in der 3. Modellschicht mit einem mittleren Druckniveau von 50 hPa in-
itialisiert worden sind. Diese vertikale Aufteilung ist an Beobachtungen angelehnt, wobei
beriicksichtigt worden ist, da8 das ECHAM4-L19-Modell nur eine vertikale Auflésung
bis 30 km besitzt und die oberste Schicht zwischen 25 km—30 km als Grenzschicht fun-

5SMM: Stratosphere-Mesosphere Modell
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Abbildung 5.1: Initialisierung der Pinatubowolke. Vergleich der aus TOMS-Messungen er-
mittelten SO;-Sidulenmasse (Sprod et al., 1993) mit der in ECHAM4 vorgebenen Séulenmasse
SO2 in [matm cm] in einem Bereich von 5° N — 21.5° N und 95° E - 125° E. Die gestrichelten
Linien in dem rechten Bild geben die Land-Seemaske des ECHAM4-T30-Modells wieder.

giert. Die obere Grenze des in dieser Arbeit verwendeten Modells bei 10 hPa und die
sehr grobe vertikale Auflésung in der Stratosphdre mit Schichtdicken von 2 km — 4 km,
siehe Abbildung 2.1, sind auch der wesentliche Grund dafiir, daf eine interaktive Si-
mulation mit dem ECHAM4-L19-Modell nicht sinnvoll erscheint. Bei einer Anhebung
der Aerosolwolke um 1.5 km wiirde der gréite Teil der Wolke in die oberste Schicht
gelangen und damit sowohl der Transport wie auch der durch das Lofting hervorgeru-
fene dynamische Effekt durch die Grenzbedingungen des Zirkulationsmodells limitiert
sein. Es wird jedoch der Strahlungsantrieb durch die erh6hte Aerosolkonzentration auf
Grund der Pinatuboeruption berechnet, um abzuschitzen, welche dynamischen Effekte
mit einer transienten Pinatubosimulation erzielt werden, siehe Kapitel 5.3.5.

5.2.1 Assimilation der Pinatuboepisode

Fiir die Assimilation der Pinatuboepisode wird ein Newton’sches Relaxationsverfah-
ren, das sogenannte Nudging, verwendet, welches auch als Datenassimilationsystem
in Wettervorhersagemodellen angewendet wird (Hoke und Anthes,1976; Krishnamurti
et al.,1991; Brill et al.,1990). Jeuken et al. (1996) adaptierten diese Technik erstmalig
fiir das Klimamodell ECHAMA4.

Die Nudgingmethode zwingt den Modellzustand in Richtung der Beobachtungsdaten, in-
dem es einen nicht-physikalischen Term zu den Modellgleichungen addiert. Da ECHAMA4
ein spektrales Modell ist, kann das Nudgingverfahren im Spektralraum angewendet wer-
den. Dadurch ist die Moglichkeit gegeben, bei hoher auflésenden Modellen nicht mehr
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alle Komponenten zu relaxieren und somit Rechenzeit zu sparen. Bei den hier vorliegen-
den Rechnungen mit einer spektralen Auflésung von T30 werden alle Spektralkompo-
nenten bis auf die erste Komponente relaxiert, da diese das globale Mittel reprasentiert
und die Erhaltung von Masse und Drehimpuls nicht verletzt werden soll.

Unter Anwendung des Nudgingverfahrens gilt fiir die zeitliche Entwicklung einer belie-
bigen prognostischen Grofle A(t) :

%—":‘ =F7(A,t) + Kn(A, 1) (A() - A(t) (5.1)
wobei A°®5(t), den beobachteten Wert, Kn(A,t) den Relaxationskoeffizienten, und F™,
den Forcingterm, der die Entwicklung von A(t) beschreibt, repréisentiert. Fiir die In-
tegration von A(t) wird ein semi-implizites finites Differenzenschema in zwei Schritten
verwendet. Zuerst werden das Modellforcing F™ und ein neuer Wert fiir die prognosti-
sche Variable A*(t + At) errechnet und daran anschlieflend, in einem zweiten Schritt,
der Relaxationsterm, so daf} sich folgende Gleichung fiir A(t + At) ergibt:

A (t+ At) = (A* (t+ At) + 2At Kn(A,£) A (£ + At)) / (1424 N(A, 1) .
(5.2)

Somit ist A(t+ At) ein gewichtetes Mittel aus dem von dem Modell vorhergesagten Wert
A*(t + At) und dem beobachteten Wert A°™(t + At).

Die grofiten Schwierigkeiten in der Anwendung des Nudgingverfahrens liegen in der Aus-
wahl der zu relaxierenden Variablen und in der Wahl des optimalen Nudgingkoeffizi-
enten. Ist der Relaxationskoeffizient zu grofl gew&hlt, kann es zu einer Unterdriickung
von subskaligen Prozessen und damit zu Instabilitdten in dem Modell kommen. Ursa-
che dafiir ist, dafl ohne Assimilationsverfahren ein physikalisches Gleichgewicht zwischen
parameterisierten® und dynamischen Grofien existiert. Durch Anwendung des Nudging-
verfahrens werden nicht nur die prognostischen Gréflen in Richtung der Beobachtungen
relaxiert, sondern auch die parameterisierten Gréfilen daran gehindert, einen Gleichge-
wichtszustand zu erreichen. Man hat dadurch ein kontinuierliches spin—up Problem vor-
liegen, welches um so gréfler ist, je stdrker das Modell adjustiert wird. Ist dagegen der
Relaxationskoeffizient zu klein gewé&hlt, wird keine Annéherung an die Beobachtungen
erzielt.

In Anlehnung an Jeuken et al. (1996)werden in dieser Arbeit Vorticity, Divergenz, Bo-
dendruck und Temperatur relaxiert, wobei fiir die Koeffizienten folgende, zeitlich kon-
stante Werte gewahlt werden:

Divergenz: Ky=1-10"%s71
Vorticity: Ky=5-10"° s‘1
Bodendruck: Ky =1-10"%s"

Temperatur: Ky =1-10"° s‘1

Als Beobachtungswerte kénnen sowohl Rohdaten als auch analytische Beobachtungen
verwendet werden. Fiir die vorliegenden Assimilationen werden spektrale 'first guess’

8durch physikalische Parameterisierungen abgeleitete Gréfen, wie z.B. die diabatische Heizung
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Felder des ECMWF verwendet, die eine gute Niherung des beobachteten atmosphéri-
schen Zustandes darstellen. In Gegenden mit wenigen Beobachtungen, z.B. grofie Berei-
che der Tropen, reprisentieren die Daten im wesentlichen die ECMWF-Modellergebnisse
und kénnen daher mit Unsicherheiten behaftet sein. Die ECMWF-Felder enthalten 6-
Stunden-Vorhersagen fiir Temperatur, Vorticity, Divergenz und Bodendruck. Da die
Analysedaten nur alle sechs Stunden vorliegen, werden sie linear {iber den Zeitraum
interpoliert. Die Analysen liegen in einer spektralen Auflésung von T106 vor und wer-
den fiir das Assimilationsverfahren auf eine spektrale Gréfle von T30 reduziert. Durch
das Abschneiden der Analysedaten bei der GroSikreiswellenzahl 30 wird dem ECHAM-
Modell ein kiinstlicher Forcingterm aufgezwungen, da die Analysedaten fiir T30 mehr
Informationen iiber kleinskaligere Prozesse enthalten als die Simulationen des ECHAM-
Modells in T30 Auflésung. Somit wird das Zirkulationsmodell an Prozesse relaxiert, die
es gar nicht beinhaltet, was zu Ungenauigkeiten filhren kann.

Obwohl dem ECMWF-Modell dieselben vertikalen Hybridlevel wie dem ECHAM-Modell
zu Grunde liegen, werden in beiden Modellen unterschiedliche Orographien verwendet.
Das ECHAM-Modell benutzt eine gemittelte Orographie, wihrend in dem ECMWEF-
Modell eine ’envelope’ Orographie verwendet wird, bei der lokale Abweichungen auf das
gemittelte Feld addiert werden. Die Unterschiede treten besonders stark in gebirgigen
Gegenden auf und betragen einige 100 Meter. Um Fehler zu vermeiden, wird daher
zwischen beiden Orographien vertikal interpoliert.

Zusétzlich werden Meeresoberflichentemperaturen und Bodentemperaturen alle 24 Stun-
den aus den ECMWF-Daten vorgeschrieben, wobei durch die Interpolation von einem
sehr hoch aufgelsten Gitter auf ein grob aufgeléstes Ungenauigkeiten in Gegenden mit
starkem Land-Seekontrast auftreten konnen.

Zusammenfassend kann man trotz oben dikutierter Fehlerquellen davon ausgehen, daf
durch Anwendung der Nudgingtechnik die Modelldynamik der beobachten Dynamik in
guter Ndherung entspricht (Jeuken et al., 1996). Somit bietet das Nudgingverfahren
ein wirkungsvolles Werkzeug, um die Dynamik bestimmter Zeitabschnitte, wie z.B. die
Pinatuboepisode, mit dem ECHAM4-Modell zu modellieren.

5.3 Ergebnisse und Diskussion

5.3.1 Assimilierte Pinatubosimulation

Abbildung 5.2 zeigt die modellierte globale Ausbreitung der Pinatubowolke anhand der
stratosphiirischen Aerosolsiulenmasse ein, zwei, drei und vier Wochen nach der Erupti-
on. Die simulierte Wolke breitet sich schnell westwérts mit der assimilierten Gstlichen
Phase der QBO aus. Nach einer Woche erstreckt sich die Wolke in einem Band von
Zentralafrika bis Indonesien, und nach drei Wochen hat die Pinatubo—Aerosolwolke die
Erde einmal umrundet. Der zeitliche Verlauf entspricht damit SO;—-Beobachtungen von
TOMS (Bluth et al., 1992). Im Unterschied zu den Beobachtungen ist in den Simu-
lationen jedoch kein anfinglicher Transport iiber den Aquator hinweg in die siidliche
Hemisphére zu finden. Das Pinatuboaerosol ist in der Simulation in einem Band zwi-
schen dem Aquator und 30° N gebunden, in den Beobachtungen dagegen zwischen 20° S
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Abbildung 5.2: Anfingliche Ausbreitung des Pinatuboaerosols in [10? g/cm?] SO,.

und 30° N (McCormick und Veiga, 1992). Die anfdngliche zeitliche Ausbreitung der
Pinatubowolke wird von dem ECHAM4-Modell in guter Ubereinstimmung mit den Be-
obachtungen wiedergeben. Bei der geographischen Verteilung sind Unterschiede in den
siidlichen Subtropen festzustellen, auf die im weiteren Verlauf des Kapitels noch naher
eingegangen wird.

Inwieweit Modellergebnisse und Beobachtungen iiber einen Zeitraum von eineinhalb Jah-
ren {ibereinstimmen, 148t sich anhand der Aerosolmasse am besten validieren, da das Mo-
dell direkt die zeitliche Verdnderung der Massenmischungsverhiltnisse berechnet. In Ab-
bildung 5.3 wird die simulierte globale Sulfatmasse mit Beobachtungen des HIRS? Instru-
mentes (Baran und Foot, 1994) an Bord der operationell agierenden NOAA /NESDIS®-
Satelliten verglichen. Um aus den Beobachtungen Abschitzungen iiber die globale Ae-
rosolladung nach dem Ausbruch des Pinatubo herzuleiten, verwendeten Baran und Foot
(1994) die Transmission des HIRS-Kanal an Bord von NOAA 10/12 in einem Wel-
lenldngenbereich von 8.3 um, der sensitiv auf das Aerosol reagiert, und die Transmission
des HIRS - 12.5 ym-Kanal an Bord von NOAA 11, der nicht sehr sensitiv auf Aero-

"HIRS: High-Resolution Infrared Radiation Sounder
8NOAA/NESDIS: National Oceanographic Atmospheric Administration/National Enviromental Sa-
tellite Information Services
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Abbildung 5.3: Vergleich der globalen Sulfatmasse nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo
zwischen ECHAM4-Simulationen und monatlich gemittelten HIRS-Satellitendaten von Baran
und Foot (1994). Die Fehlerbalken kennzeichnen die Meungenauigkeiten der Satellitendaten
von 1.4 Mt.

sol anspricht. Die relativen Schwankungen in den Beobachtungen, erkléren sich somit
zum einen dadurch, dafl Daten von zwei unterschiedlichen Satelliten mit sechsstiindiger
Zeitverschiebung verwendet worden sind und zum anderen, dafl bei der Aufbereitung
der Daten ein konstantes Hintergrundsignal abgezogen wurde. Das Hintergrundsignal,
welches aus drei Monatsmittel fiir den Mai (1990,1991,1994) ermittelt worden ist, wird
durch die Absorption von Wasser- und Eiswolken hervorgerufen. Die Meflungenauig-
keiten werden von Baran und Foot (1994) mit 1.4 Mt angegeben und liegen damit im
Bereich der Masse des Hintergrundaerosols.

Vergleicht man die ECHAM4-Simulationen mit den Beobachtungen, zeigt sich in den
ersten drei Monaten eine sehr gute Ubereinstimmung in der globalen Massenladung.
Im weiteren Verlauf ist dann jedoch eine deutliche Differenz zwischen Beobachtung und
Simulation zu erkennen. Die simulierte Aerosol-Massenladung erreicht nach 3 Monaten
ihren maximalen Wert von 19 Mt und féllt dann mit einer Abklingzeit von 10.3 Monaten
innerhalb der néchsten 16 Monate auf einen Wert von 4 Mt ab. Die globale Masse in den
HIRS-Beobachtungen erreicht ihren Maximalwert von 21.5 Mt einen Monat spédter als
die Simulation und sinkt dann leicht verrauscht auf einen Wert von 16 Mt im Juli 1992
ab. Ab Juli 1992 fillt dann die globale Masse in den HIRS-Beobachtungen mit einer
Abklingzeit von 6.7 Monaten bis Oktober 1993 auf den praeruptiven Wert in Bereich von
2 Mt ab. In der Modellsimulation ist somit ein relativ zu starker exponentieller Abfall
im Vergleich zu den Messungen zu beobachten, so dafl Ende Dezember 1992, 18 Monate
nach der Pinatuboeruption, die simulierte Aerosolmasse mit 4 Mt nur noch ein Drittel
der beobachteten Masse von 12 Mt betrégt.

Eine Erklarung fiir den starken globalen Abfall findet man, wenn man sich die zeitliche
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Entwicklung der Aerosolmasse in der Stratosphére und in der Troposphire betrachtet.
Der zeitliche Verlauf der globalen troposphérischen Aerosolmasse unterscheidet sich stark
vom gesamten atmosphérischen Verlauf. Zunéchst ist in den ersten zwei bis drei Monaten
ein Anstieg des troposphérischen Sulfatgehalts um das 2.5 fache des prieruptiven Wertes
auf 4.8 Mt zu beobachten. Innerhalb der darauf folgenden drei Monate sinkt jedoch die
Masse auf ca 3 Mt ab, um dann iiber die niichsten 10 Monate mit einigen Schwankungen
konstant zu bleiben. Ab August 1992 fillt die troposphérische Aerosolmasse dann leicht
zum Hintergrundwert ab. Der starke Anstieg in der troposphirischen Aerosolladung in
den ersten Monaten nach dem Ausbruch deutet daraufhin, dafl der vertikal abwérts ge-
richtete Transport besonders zu Beginn der Simulation zu stark ist. Ist das Sulfataerosol
in die Troposphére hinabgesunken, so wird es durch nasse und trockene Deposition aus
der Atmosphére entfernt. Die Lebensdauer von Sulfat in der Troposphére betridgt nach
Feichter et al. (1996) 4.6 Tage. So 148t sich auch der relativ konstante Wert erkléren.
Die Schwankungen in der troposphirischen Aerosolmasse treten dabei durch den jah-
reszeitlichen Verlauf des troposphéirischen Schwefelkreislaufes auf, siehe Feichter et al.
(1996).

Der zeitliche Verlauf der globalen stratosphérischen Sulfatmasse bestimmt den zeitlichen
Verlauf der globalen Gesamtmasse mit einem Maximum von 14.5 Mt nach drei Mona-
ten und einer starken exponentiellen Abklingzeit von 8.5 Monaten bis Ende 1992. Die
Abklingzeit der stratosphirischen Aerosolmasse ist somit kleiner als die der gesamten at-
mosphérischen Masse. Aus Abbildung 5.3 geht damit hervor, daf die starken Differenzen
in der globalen Sulfatmasse durch den Verlust an stratosphéirischer Aerosolmasse hervor-
gerufenen werden, was bedeutet, dal zuviel Aerosolmasse aus der Stratosphire entfernt
wird. Ein hoher Verlust von stratosphérischer Aerosolladung ist aber gleichbedeutend
mit einem zu starken vertikalen Transport im Modell.

Der starke vertikale Abwirtstransport in der Modellsimulation hat zwei Ursachen. Die
eine ist die schon in Kapitel 2.3.1 beschriebene grofie numerische Diffusivitdt des SLT-
Schemas bei starken vertikalen Gradienten. Die zweite liegt in der groben horizontalen
und vor allem auch in der groben vertikalen Auflésung des Modells. ECHAM4 16st mit
einer vertikalen Schichtdicke von 2 km die Tropopause zu gering auf und ist damit nicht in
der Lage, kleinskaligere Prozesse wie Tropopausenfaltung und turbulente Diffusion rea-
listisch zu simulieren. Untersuchungen des Stratosphdren—Troposphiren—Austausches
anhand der CCM2-Pinatubosimulation von Mote et al. (1994) wiesen &hnliche Schwie-
rigkeiten auf. So zeigten die Simulationen, dafl die Tracerfilamente unrealistisch schnell
in den Tropen abwérts transportiert worden sind. Es stellt sich damit die Frage nach der
Modellierung des Stratosphiren—Troposphiren—Austausches, in dem Zirkulationsmodell.

5.3.2 Parameterisierung des Stratosphiren—Troposphiren—Aus-
tausches

Stratosphére und Troposphére sind nicht zwei stark voneinander abgekoppelte Bereiche,

sondern sie gehen vielmehr kontinuierlich ineinander iiber und sind dynamisch fest mit-

einander verbunden. Sie unterscheiden sich jedoch in ihren wesentlich Eigenschaften,
z.B. in ihrer Temperatur— und Ozonverteilung, in der chemischen Zusammensetzung ih-

86



rer Luftpakete sowie in ihren vertikalen Austauschzeiten. So kann ein Luftpaket die
Hohe der Troposphire durch Konvektion und turbulente Austauschprozesse in wenigen
Stunden bzw. Tagen durchqueren. Fiir eine entsprechende Strecke wiirde das Luftpaket
dagegen in der Stratosphire Monate bzw. Jahre brauchen. In der klassischen Meteoro-
logie wird die Tropopause als Grenze zwischen Stratosphéire und Troposphére und als
Trennschicht der vertikalen Austauschprozesse verstanden.

Die Tropopause wird entweder thermisch oder dynamisch definiert. Nach den Konven-
tionen der WMO? ist die thermische Tropopause durch die niedrigste Hohe definiert, in
der der Temperaturabfall 2 K km~! oder weniger betrigt und der gemittelte Tempera-
turabfall zwischen dieser Héhe und jeder anderen Hohe innerhalb der néchsten 2 km die
2 K km™! nicht {iberschreitet. Die dynamische Definition der Tropopause geht dagegen
von einem konstanten Wert in der isentropen potentiellen Vorticity Q aus:

Q=g+ %)% (5.3)

wobei © die potentielle Temperatur, (g die relative Vorticity auf einer isentropen Fliche
und f der Coriolisparameter ist. Die dynamische Definition der Tropopause wird erst
polwirts von 10° berechnet, da die absolute Vorticity in der N&he des Aquators ihr
Vorzeichen dndert. Nach der Definition der WMO liegt die Tropopause bei 1.6 - 108
K m?/kg s in der Literatur werden Werte zwischen 3 -107® K m?/kg s und 5-107% K
m?/kg s (Hoinka et al., 1993) verwendet. Der Stratosphiren-Troposphéren—Austausch,
kurz ST-Austausch, findet im wesentlichen in zwei Gebieten statt: in den Tropen durch
hochreichende Konvektion und in mittleren Breiten, wo iiber barokline Wellen strato-
sphérische Luft in die Troposphire gebracht wird und auf diese Weise irreversible Aus-
tauschprozesse stattfinden. Durch synoptisch— und kleinskaligere Prozesse, wie Tropo-
pausenfaltungen und Kaltlufttropfen, kommt es in den mittleren Breiten zu zus&tzlichen
Austauschprozessen.

Eine neuer Ansatz des ST—Austausches ist in Holton et al. (1995) zu finden. In Anleh-
nung an eine Idee von Shaw (1930) und Hoskins (1991) unterteilten Holton et al. (1995)
die Stratosphire in eine Oberwelt, in der alle isentropen Flédchen in der Stratosphére
liegen, und in eine extratropische unterste Stratosphére, lowermost extratropical strato-
sphere’, deren isentrope Flichen sowohl in der Stratosphére als auch in der Troposphére
liegen, siehe Abbildung 5.4. Oberwelt und unterste Stratosphére werden ndherungsweise
durch die 380 K potentielle Temperaturfliche getrennt und sollten fiir Transportbeobach-
tungen strikt getrennt werden. Luftpakete, die sich in der Oberwelt befinden, konnen
nur durch langsames Herabsinken, verbunden mit diabatischer Abkiihlung, durch die
isentropen Flichen hindurch in die Troposphére gelangen. Vice versa kénnen sie nur aus
der Troposphére durch langsames Aufsteigen, verbunden mit diabatischer Erwadrmung,
durch die isentropen Flichen hindurch die Stratosphére erreichen. Transportprozesse
in der untersten Stratosphére sind in der Regel mit synoptischen und kleinskaligeren
Prozessen verbunden, wodurch der Austausch zwischen Troposphére und der untersten
Stratosphire wesentlich schneller sein kann, als zwischen der Oberwelt und der untersten
Stratosphidre. Dementsprechend findet der ST—Austausch, der hier als Austauschprozef§

9WMO: World Meteorological Organization
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Abbildung 5.4: Veranschaulichung des ST-Austausches nach Holton et al. (1995). Der schat-
tierte Bereich kennzeichnet die stratosphérische Unterwelt. Die gestrichelten Linien kennzeich-
nen die isothermen, die durchgezogenen die isentropen Flachen.

zwischen Oberwelt und unterer Stratosphére verstanden wird, im wesentlichen durch
den grofirdumigen Transport statt. Kleinrdumige synoptische Prozesse spielen keine
Rolle mehr, da sie zwischen der unteren Stratosphire und der Troposphére stattfinden.
Eine detaillierte Beschreibung dazu ist in Holton et al. (1995) zu finden.

In der Literatur finden sich verschiedene Abschitzungen des ST-Austausches, die sich
jedoch auf unterschiedliche Bezugsflichen, wie konstante Druckflichen oder Fléchen mit
konstanter potentieller Vorticity, beziehen und unterschiedliche Methoden verwenden,
um den Massenflul zwischen Stratosphire und Troposphére zu bestimmen. So zeigten
Grewe und Dameris (1996a) anhand der Analyse von ECMWZF-Daten iiber den Zeitraum
von 1979-1989, dafl die Ergebnisse, die mit unterschiedlichen Definitionen der Tropopau-
se und verschiedenen Berechnungsansitzen berechnet worden sind, qualitativ recht gut
ibereinstimmen, jedoch in den absoluten Werten stark differieren.

Die Modellierung des ST-Austausches ist eine prinzipielle Schwierigkeit fiir Zirkulati-
onsmodelle, da die rdumliche und zeitliche Auflésung der Modelle, trotz erheblicher Ver-
besserungen in den letzten Jahren, immer noch zu grob ist (Holton et al., 1995). Tests,
die Mote et al. (1994) mit dem CCM2 durchfiihrten, zeigten zwar, dafl das Modell die
jahreszeitliche Variabilitdt des Massen—Austausches auf der 100 hPa—-Fliche mit einem
Maximum im Winter und einem Minimum im Sommer richtig wiedergibt, der Massen-
austausch aber selbst zu stark ist. Die tropische Tropopause scheint im CCM2-Modell
zu stark durchldssig zu sein, wie die Pinatubosimulationen zeigen. Ein Vergleich des ST-
Austausches zwischen ECMWF-Analysen und einem 10-jihrigen Mittel aus ECHAM3
T21-Modellsimulationen (Grewe und Dameris, 1996b) fiihrte zu &hnlichen Ergebnissen.
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Es zeigte sich, daf8 die meridionale Variation des Austausches in dem Modell recht gut
den Beobachtungen entspricht, jedoch der nach unten gerichtete Massenflufl in den mitt-
leren Breiten um das 1.5 bis 2—fache grofler als in den Analysen ist.

Untersuchungen von van Velthoven und Kelder (1996) mit dem TMK!?, welches mit
ECMWF-Daten angetrieben wird, zeigten, daf§ eine feinskaligere horizontale Modellauf-
losung den ST—Austausch in dem Modell verbessern kann. Die Verbesserung ist aller-
dings stark von dem gewéhlten Bereich abhingig. So zeigten van Velthoven und Kelder
(1996), daBl sich der ST-Austausch wesentlich verdndert, wenn statt einer horizontalen
Aufldsung von 8° x 10° eine von 4° x 5° gewihlt wird. Bei einer Anderung von 4° x 5°
zu 2.5° x 2.5° verbessert sich der ST-Austausch dagegen nur geringfiigig. Die ECHAM4
T30-Simulationen liegen mit einer Auflésung von 3.75° x 3.75° vor, eine Wiederholung
der Experimente in T42 Auflésung von 2.3° x 2.3°, wiirde demzufolge keine entscheiden-
de Verbesserung bringen. Um Tropopausenfaltungen und Kaltlufttropfen realistisch zu
simulieren, sind wesentlich kleinere horizontale Auflésungen, wie sie in mesoskaligen Mo-
dellen verwendet werden, erforderlich. So liegt z.B. dem MM4!!, mit dem Simulationen
von Tropopausenfaltungen und Kaltlufttropfen (Ebel et al., 1991) durchgefiihrt worden
sind, eine horizontale Auflésung von 80 km X 80 km zu Grunde. GCM-Modellierungen
mit der erforderlichen feinen Auflssung sowohl in der Horizontalen als auch in der Ver-
tikalen sind aber gegenwértig iiber einen Zeitraum von Monaten und Jahren, wie es fiir
die Pinatuboepisode erforderlich wére, technisch nicht zu realisieren.

Um den von Holton et al. (1995) aufgezeigten langsamen Austauschprozefi zwischen
Ober— und Unterwelt realistisch zu simulieren, ist eine Formulierung der Modellglei-
chungen auf isentropen Flichen wiinschenswert. Durch eine Formulierung in isentropen
Koordinaten kann deutlich zwischen dem advektivem Transport entlang von isentropen
Flichen und dem mit diabatischen Prozessen verbundenen Transport durch isentrope
Flichen hindurch unterschieden werden. Isentrope Koordinaten konnen jedoch fiir globa-
le Zirkulationsmodelle, die wie das ECHAM4 Tropo— und Stratosphére beriicksichtigen,
nicht verwendet werden, da bei einer sogewihlten Formulierung erhebliche Schwierig-
keiten in der unteren Grenzschicht auftreten, siehe Abbildung 5.4. Durch die Losungen
der Transportgleichungen im ECHAM im Eulerschen Gitterpunktsraum treten somit
Unterschiede zu der beobachteten stratosphirischen Transportcharakteristik auf.

Eine weitere Schwierigkeit bei der Modellierung des Austausches zwischen der strato-
sphérischen Ober— und Unterwelt entsteht durch die Verwendung des SLT-Schemas und
damit verbunden mit der Anwendung eines Massenfixers, siche Kapitel 2.1.1. Massen-
fixer und SLT-Schema sorgen dafiir, daf} der sich auf der Grenze zwischen Ober— und
Unterwelt einstellende Gradient in der Tracerkonzentration durch kiinstlichen Transport
verringert wird.

Als eine einfache und realisierbare Parameterisierung des ST—Austausches bietet sich
daher eine Reduzierung des advektiven vertikalen Transports auf der von Holton et al.
(1995) als Grenze zwischen Ober— und Unterwelt vorgeschlagenen isentropen Fléche von
380 K an. Die Reduzierung des vertikalen advektiven Transports wird dabei direkt in
dem SLT-Schema angewendet, bevor der Massenfixer aufgerufen wird. Dadurch wird

10TMK: Transport Model KNMI, KNMI (Koninklijk Nederlands Meteorologisch Instituut)
11MM4: Penn State/NCAR Mesoscale Model Version 4
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gewihrleistet, dafl keine Massenverédnderung stattfindet. Die advektive vertikale Trans-
porttendenz wird dabei um einen konstanten Faktor reduziert, so daf} die saisonale Varia-
bilitidt des Austausches nicht veréndert, sondern nur die Stirke verringert wird. Um die
durch die Reduzierung auftretenden artifiziellen Gradienten zu vermeiden, wird ebenfalls
in der jeweiligen iiber und unter der 380 K Schicht liegenden Schicht der advektive verti-
kale Transport ebenfalls um einen bestimmten Anteil reduziert. Im weiteren Verlauf der
Arbeit wird diese Reduzierung als STE'2-Parameterisierung gekennzeichnet. Als eine
geeignete Parameterisierung des STE—Austausches bietet sich z.B. eine Reduzierung in
der 380 K Schicht um 50% und in der jeweiligen hoheren und niedrigeren Schicht um
25% bzw. alternativ dazu, eine Reduzierung um 75% in der 380 K Schicht und um 50%
in den benachbarten Schichten an. Beide Moglichkeiten werden im folgenden anhand
der Pinatubosimulationen ausgetestet.

5.3.3 Assimilierte Pinatubosimulationen mit STE-Parameteri-
sierung

Im nachfolgenden Abschnitt werden ECHAM4-Simulationen mit unterschiedlich grofler
Reduzierung des vertikalen Transports und mit unterschiedlicher geographischer An-
fangsverteilung mit Beobachtungen verglichen. In Tabelle 5.1 ist eine Ubersicht tiber die
verschiedenen Experimente gegeben. Das Experiment a) entspricht dabei der in Kapi-
tel 5.3.1 vorgestellten Simulation ohne Reduzierung des vertikalen Transports. Bei den
Experimenten b) und c) wird der advektive vertikale Transport um 50% in der 380 K
Schicht reduziert bzw. um 25% in der dariiber und darunterliegenden Schicht. Bei den
Experimenten d) und e) wird der vertikale Transport um 75% in der 380 K Schicht bzw.
um 50% in den benachbarten Schichten reduziert. Die Experimente b) und c) bzw. d)
und e) unterscheiden sich in der Initialisierung der Pinatubowolke. Das Anfangsfeld ist
in ¢) und e) um 7.5° nach Siiden verschoben worden, um den fehlenden, anfénglich {iber
den Aquator gehenden, Transport zu beschreiben, siche Abbildung 5.2.

128TE: Stratosphere Troposphere Exchange

Fall Initialisierung | 380 K | 380 K+1
a 0° N-18.55° N,96°E-118° E - -
b 0° N-18.55° N,96°E-118° E | 50% 25%
¢ |-7.5° N-11.05° N,96°E-118° E | 50% 25%
d 0° N-18.55° N,96°E-118° E | 75% 50%
e |-7.5° N-11.05° N,96°E-118° E | 75% 50%

Tabelle 5.1: Ubersicht iiber die Pinatuboexperimente.
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Abbildung 5.5: Vergleich der globalen Sulfatmasse nach dem Ausbruch des Mt. Pinatu-
bo zwischen ECHAMA4-Simulationen mit verschiedener STE-Parameterisierung und HIRS-
Satellitendaten von Baran und Foot (1994).

In Abbildung 5.5 ist fiir die fiinf Félle der zeitliche Verlauf der globalen Aerosolladung
im Vergleich zu den HIRS-Satellitendaten, entsprechend Abbildung 5.3, aufgetragen.
Die Initialisierung 2 Gitterpunkte siidlicher hat kaum Auswirkungen auf die globale Mas-
senverteilung. Dagegen ist jedoch deutlich zu erkennen, welchen Einflufl die Reduzierung
des vertikalen Transports in der Tropopausenregion auf die Simulationsergebnisse hat.
Da der rasche Anfangstransport in die Troposphére durch die Reduzierung des vertikalen
Transports behindert wird, #ndern sich in den Experimenten b) — e) die Maximalwerte
und ihr Abklingverhalten gegeniiber denen vom Experiment a). So liegt das Maximum
fiir die Experimente b) und c) mit einer Reduzierung in der 380 K Schicht um 50% bei
21 Mt und fiir die Experimente d) und e) mit einer Reduzierung um 75% bei 21.5 Mt.
Beide Maximalwerte liegen damit im Bereich der Meflgenauigkeiten, im Gegensatz zur
Simulation ohne STE-Parameterisierung, deren Maximalwert bei 18.5 Mt liegt. Das
Maximum verschiebt sich dabei in den Experimenten b)- e) gegeniiber dem Experiment
a) um 1 Monat nach hinten und entspricht damit den Messungen. Der exponentielle
Abfall der globalen Aerosolmasse ist bei den Simulationen mit STE-Parameterisierung
deutlich geringer als in der Simulation ohne. So betrdgt die exponentielle Abklingzeit
von September 1991 bis Dezember 1992 fiir b) und c) 1 Jahr und fiir d) und e) 16 Mo-
nate im Vergleich zu 9.8 Monaten bei a). 8 — 10 Monate nach dem Pinatuboausbruch
sind je nach STE-Parameterisierung signifikante Unterschiede zwischen den ECHAM4~
Simulationen und den Satellitenbeobachtungen festzustellen, die zum Teil auch auf das
in den HIRS-Daten beobachtete Rauschen zuriickzufiihren sind.

91



Generell zeigt sich, da§ durch die Einfiihrung einer STE-Parameterisierung die simu-
lierte globale Aerosolladung fiir die ersten 8 — 10 Monate nach der Eruption des Mt.
Pinatubo in dem von Satellitendaten beobachteten Bereich, sowohl fiir ihre absoluten
Werte als auch fiir ihren zeitlichen Verlauf, liegt. Durch die Reduzierung des advektiven
vertikalen Transports in der 380 K und den benachbarten Schichten ist somit eine we-
sentliche Verbesserung gegeniiber der urspriinglichen Version erzielt worden. Um die ab
Friihjahr 1992 auftretenden Differenzen zu verstehen, ist es daher sinnvoll, sich die glo-
bale Verteilung des Pinatuboaerosols anzusehen. Wie sich die geographische Verteilung
der simulierten Pinatuboaerosols im Vergleich zu Beobachtungen verhalt, 148t sich an-
hand der zonal gemittelten optischen Dicke in Abbildung 5.6 zeigen. Die optische Dicke
T, (z) ist ein Ma$ fiir die Schichtdicke des Aerosols iiber eine Schicht die vom Oberrand
der Atmosphére bis zu einer Hohe z reicht. Sie ist definiert als:
o0
(@) = [ By(z)puds (5.4)

wobei E, den spektralen Massen-Extinktionskoeffizienten in m? /g und py, die Dichte des
optischen Mediums, in diesem Fall des Aerosols, bezeichnet.

Um die simulierten Massenmischungsverhéltnisse des Sulfataerosols in optische Dicken
umzurechnen, wird eine Lognormalverteilung mit r,, = 0.075 ym und ¢ = 1.8 angenom-
men. Durch die Wahl der Verteilungsparameter bei einer vorgegebenen Masse werden
die optischen Grélen des Aerosols im Vergleich zum gew#hlten Wellenldngenbereich nur
wenig beeinfluflt, siehe Kapitel 5.3.5. Die typische Hintergrundsverteilung kann somit
auch fiir die vulkanisch gestorte Atmosphére in erster Ndherung verwendet werden.

Als Beobachtungsdaten werden AVHRR!3-Satellitendaten von Long und Stowe (1994)
verwendet. Das AVHRR-Instrument an Bord des NOAA 11 Satelliten mifit die Strah-
lungsstirke der von der Erdoberfliche und der Atmosphére riickgestreuten solaren Ein-
strahlung. Der NOAA-Satellit umrundet den Globus einmal in der Woche, so dafl
wochentliche Beobachtungsdaten in einer horizontalen Auflésung von 110 km vorlie-
gen. Einschrinkungen in den AVHRR-Beobachtungen liegen vor allem darin, daf, um
aus der gemessenen Riickstreuung Werte fiir die optische Dicke zu gewinnen, Model-
le der Aerosolgrofienverteilung und der Refraktionsindizes angewendet werden miissen
(Rao et al., 1989). Desweiteren werden von den Mefidaten ein konstanter klimatologi-
scher troposphérischer Aerosolwert abgezogen und nur Daten iiber dem Ozean verwen-
det. Wihrend die raum—zeitliche Entwicklung des Pinatuboaerosols durch die AVHRR~-
Beobachtungen gut wiedergeben wird, ist die quantitative Gréfle der optischen Dicke mit
Unsicherheiten behaftet (Long und Stowe, 1994). So zeigten Long und Stowe (1994) bei
einem Vergleich der aus AVHRR-Daten ermittelten optischen Dicke mit Sonnenphoto-
metermessungen fiir Mauna Loa und Samoa, daf die Satellitenwerte von Juni-Dezember
1991 um 36 % grofer waren als die Photometerdaten. In Russel et al. (1996) wird emp-
fohlen, die AVHRR-Daten fiir den Zeitraum von Juni ~Dezember 1991 mit einem Faktor
von 0.84 zu multiplizieren. Eine Alternative zu den AVHRR-Beobachtungen sind die
SAGE-II-Messungen (Russel et al., 1996). Der Mefibereich von SAGE II wurde jedoch
in den ersten Monaten iiber den Tropen iiberschritten, so dafl diese Werte ebenfalls
korrigiert werden miissen.

13AVHRR: Advanced Very High Resolution Radiometer
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Abbildung 5.6: Vergleich der stratosphirischen optischen Dicke 7 fiir A = 0.5 um zwischen
AVHRR-Daten (Long und Stowe, 1994) und ECHAM4-Simulationen, entsprechend Tabelle
5.1.
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Vergleicht man zunéchst die Groflenordnungen der simulierten optischen Dicken mit
den Beobachtungen, und beriicksichtigt dabei die Uberschitzung der AVHRR-Daten
in den ersten Monaten um 36%, so stellt man fest, dafl die Simulationen im Bereich
der Messungen liegen. Auch in Abbildung 5.6 zeigt sich, wie bei dem Vergleich der
globalen Masse in Abbildung 5.5, durch die Einfiihrung der STE-Parameterisierung eine
bessere Ubereinstimmung mit den Beobachtungen. So liegt der Maximalwert in den
Beobachtungen bei 7=0.475 bzw., mit einer Korrektur um 36%, bei 7=0.35 im August
und bei 7 =0.33 bzw. bei 7=0.25 im November. Fiir das Experiment a) ohne STE-
Parameterisierung liegen die maximale optische Dicke im August bei 7 = 0.23 und bei 7
= 0.125 im November, fiir das Experiment d) dagegen betragen die optischen Dicken 7 =
0.35 bzw. 7 = 0.175 und stimmen damit in den ersten Monaten gut mit den Messungen
iiberein. Die Maximalwerte der optischen Dicke fiir die um 2 Gitterpunkte weiter siidlich
initialisierten Simulationen c) und e) fallen im Vergleich zu b) und d) schneller ab. So
besitzt z.B. die maximale optische Dicke fiir das Experiment €) im August einen Wert
von 7 = 0.35 entsprechend dem vom Experiment d). Im Januar ist jedoch fiir e) die
optische Dicke mit 7= 0.15 um 0.025 geringer als bei d) mit 7 = 0.175. Grund dafiir
ist, daf$ bei den Experimenten c¢) und e) mehr Transport in die siidliche Hemisphére
stattfindet und somit die optische Dicke in der Siidhemisphére grifler ist als bei b)
und d). Das lokale Maximum auf der Stidhemisphére in den Beobachtungen zwischen
September und Mérz kommt von dem Ausbruch des Cerro Hudson im August 1991. Da
der Cerro Hudson jedoch bei der Modellierung nicht mitberiicksichtigt wurde, ist das
Fehlen des lokalen siidlichen Minimums in den Simulationsergebnissen erklérlich. Der in
den Beobachtungen stark ausgeprigte Gradient bei 20° S erscheint in den Simulationen
ein wenig schwécher.

Betrachtet man die geographische Lage des tropischen Maximums in dem ersten hal-
ben Jahr nach dem Ausbruch des Pinatubo, so liegt es in den Satellitenbeobachtungen
siidlich vom Aquator bei 10° S. In den Modellsimulationen a) — e) dagegen befindet sich
das Maximum der optischen Dicke nérdlich vom Aquator zwischen 0°-20° N. Abbildung
5.6 spiegelt damit die schon in Abbildung 5.2 bei der anfinglichen Verteilung des Pi-
natuboaerosols auf Grund des nicht simulierten Transports iiber den Aquator hinweg
aufgetretenden geographischen Unterschiede wider. Die tropischen Maxima in den bei-
den Experimenten c) und e), die um 7.5° siidlicher initialisiert worden sind, um diesen
Transport mit zu beriicksichtigen, liegen zwar um 5 ° weiter siidlich, jedoch befinden
sich auch ihre Maxima noch in der nérdlichen Hemisphére.

Die Verschiebung des Aerosolmaximums in den fiinf Simulationen gegeniiber der Beob-
achtung um 20° nach Norden, 148t sich durch die fehlende interaktive Koppelung der
modellierten Aerosolwolke mit dem Strahlungsschema erkldren. In zwei Experimenten
mit und ohne Riickkopplung, die Young et al. (1994) mit einem mechanistischen Modell
durchfiihrten, zeigte sich der Unterschied in der geographischen Verteilung der optischen
Dicke nach 60 Tagen Simulation, siehe Abbildung 5.7. Im Experiment ohne Strah-
lungsriickkoppelung liegt das Maximum wie in den ECHAM-Simulationen um 10° N, in
der interaktiven Version dagegen entspricht die geographische Lage der optischen Dicke
wesentlich eher den Beobachtungen. Ursache fiir den erheblichen Unterschied ist die in
der interaktiven Version durch die erh6hte Aerosolkonzentration hervorgerufene lokale
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Abbildung 5.7: Vergleich der geographischen Verteilung der optischen Dicke (schwarze Fliche)
zwischen a) interaktiver Simulation und b) nicht interaktiver Simulation aus Young et al. (1994).
Die Kurve kennzeichnet AVHHR-Beobachtungen.

Heizung, und damit verbunden ein iiber den Aquator reichender Transport zwischen den
Tagen 6 und 12 nach dem Ausbruch.

Ein wesentlicher Unterschied zwischen AVHRR-Beobachtungen und den Modellsimu-
lationen ist nicht nur die anfingliche geographische Lage, sondern auch die Dauer des
tropischen Maximums und die Verschiebung des Maximums in den Simulationen in die
nordlichen Breiten. Fiir das Experiment a) ohne STE-Parameterisierung verschiebt
sich das Maximum Mitte Oktober von den Subtropen in die nordlichen Breiten, bei
den Experimenten mit STE-Parameterisierung zwischen November und Dezember. Bei
den Experimenten c) und e) ist gegeniiber den Experimenten b) und d) der meridiona-
le Transport um ungefihr einen Monat verzégert. AVHHR-Beobachtungen liegen nur
zwischen 70° N und 70° S vor, und fiir den Herbst 1991 existieren ungliicklicherweise
keine Daten polwirts von 30° N. In—-Situ Messungen von Flugzeugen und Lidarstationen
zeigen jedoch, dafl die Pinatubowolke schon im Herbst die hohen Breiten erreicht hat.
Wie Messungen wihrend der EASOE!* Kampagne zeigten, konnten die innerhalb des
polaren Vortex gelegenen Stationen Pinatuboaerosol unterhalb einer isentropen Fléche
von 450 K (19 km) messen. Oberhalb von 450 K blieb die Aerosolkonzentration dagegen
bis zu einem starken 'minor warming’ gering (Neuber et al., 1994). Korrigierte SAGE
II-Beobachtungen der stratosphéirischen optischen Dicke fiir einen Wellenléngenbereich
von A = 0.525 um (Russel et al., 1996) zeigen ab Dezember 1991 bis Mai 1992 ein zwei-
tes lokales Maximum zwischen 30° N und 60° N mit Werten in der Groflenordnung von
0.19 < 7 < 0.2 und damit nur wenig geringer als die Gréflenordnung des tropischen
Maximums mit 0.19 < 7 < 0.22. Die Modellergebnisse liegen somit fiir die mittleren
nordlichen Breiten in dem beobachteten Bereich. Im Gegensatz zu den Beobachtungen
bildet sich jedoch bei den Simulationen kein zweites lokales nérdliches Maximum aus,
sondern das tropische Maximum verlagert sich nordwirts. AVHRR, SAGE und andere
Satellitenbeobachtungen zeigen jedoch, dafl das tropische Aerosolmaximum bis in den

14EASOE: European Arctic Stratospheric Ozone Experiment
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Sommer 1992 persistent war.

Um den raschen Abfall des tropischen Maximums der optischen Dicke, der mit einem
starken meridionalen Transport nach Norden verbunden ist, zu verstehen, werden in
Abbildung 5.8 anhand der Extinktion Meridionalschnitte des Experimentes d) 3, 6, 9
und 12 Monate nach der Eruption mit Beobachtungen verglichen. Die Extinktion E, in
[1/m)] ist proportional zur Aerosolkonzentration ppm

Ey(z) = Ey(2) pm (5.5)

mit E, dem spektralen Massen—Extinktionskoeffizienten in [m?/g].

Die beobachteten Extinktionen sind von Stenchikov et al. (1997) aus SAGE-Daten und
UARS! —Beobachtungen fiir den Wellenléingenbereich von 0.68 um—4 um erstellt wor-
den. Es ist dabei im folgenden zu beachten, dafl diese Extinktionsdaten auf die vertikale
Auflosung des ECHAM4-L19-Modells gebracht worden sind. Sie sind dadurch besonders
in der obersten Modellschicht mit Unsicherheiten behaftet, da versucht worden ist, die
gesamte Menge des beobachteten Pinatuboaerosols im Modellgebiet unterzubringen.
Die aus der Modellsimulation ermittelte Aerosolkonzentration in [g/m?] ist mit einem
iiber den entsprechenden solaren Wellenldngenbereich gemittelten Massen-Extinktions-
koeffizienten multipliziert worden.

Betrachtet man zunéchst die H6henschnitte im September, also 3 Monate nach der Erup-
tion, so weisen die beobachtete Extinktion und die Modellergebnisse zunéchst eine gute
Ubereinstimmung auf. Bei einer niheren Betrachtung zeigt sich jedoch, da8 nicht nur
das Maximum der Aerosolwolke um ungefihr 20° zu weit nordlich liegt, siehe auch Ab-
bildung 5.6, sondern, daf} sich auch das Maximum gegeniiber den Beobachtungen in der
Vertikalen verschoben hat. Liegt die Extinktion mit Werten gréfier 100 -10~* km™! in
den Beobachtungen zwischen der 30 hPa— und der 50 hPa-Fliche, so befinden sich die
simulierten Extinktionen im Bereich zwischen 40 hPa und 100 hPa. Nach einem hal-
ben Jahr zeigen sich schon deutliche Unterschiede zwischen der Modellsimulation und
der Beobachtung. So hat sich das Maximum um weitere 30° zwischen 30° N — 60° N
verschoben und liegt zwischen 70 hPa und 140 hPa noch tiefer als im September. Auch
die Extinktionswerte sind dabei wesentlich geringer als in den Beobachtungen. In den
von Stenchikov et al. (1997) aus Beobachtungen zusammengestellten Extinktionen ist
im Dezember noch deutlich das Maximum iiber den Tropen zu erkennen, wobei auch
hier, wie bei dem Vergleich der optischen Dicke, die von Lidarstationen gemessenen Ae-
rosolkonzentration nordlich von 60° nicht beriicksichtigt worden sind. Im Mé&rz und im
Juni zeigen die beobachteten Extinktionen neben dem tropischen Maximum ein weite-
res Maximum zwischen 30° N und 60° N, welches jedoch tiefer als das tropische liegt.
Die schon im Dezember sehr deutlichen Unterschiede zwischen Simulation und Beob-
achtungen werden mit zunehmender Integrationsdauer immer stirker, so daf} sich nach
einem dreiviertel Jahr Simulation nicht nur das Maximum erneut um weitere 30° zwi-
schen 60° N — 90° N verschoben hat, sondern auch im Vergleich zum Dezember noch
wesentlich tiefer, zwischen der 100 hPa— und der 200 hPa-Fliche, liegt.

Neben einem starken nordwirts gerichteten meridionalen Transport in die nérdlichen
mittleren und hohen Breiten ist auch ein starker abwirts gerichteter vertikaler Trans-

15UARS: Upper Atmospheric Research Satellite
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Abbildung 5.8: Vergleich von beobachteten Extinktion [10™* km™1] nach Stenchikov et al.
(1997) fiir einen Wellenlingenbereich von 0.68 pm bis 4.0 pm (links) mit ECHAM4-
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Abbildung 5.9: Geographische Verteilung der modellierten Aerosolkonzentrationen in [g/cm?]

fiir den Herbst 1991

port zu erkennen. So liegt nicht nur das tropische Maximum der simulierten Wolke
niedriger als in dem aus Beobachtungen zusammengestellten Datensatz von Stenchikov
et al. (1997), sondern die Héhe der maximalen Aerosolladung verschiebt sich mit zu-
nehmender Integrationsdauer. Ein weiterer Unterschied zwischen Beobachtungen und
Simulation ist, daf§ die beobachteten Extinktionen iiber die ganzen 12 Monate bis hin
zu einer H6he von 10 hPa reichen, die Hohe des oberen Randes der simulierten Wolke
jedoch wesentlich niedriger liegt, und im Verlauf der Simulation immer weiter sinkt. Ein



bei den bisherigen Betrachtungen noch nicht beriicksichtigter Punkt ist die Tatsache,
daf3 das ECHAM4 in der 19-Schichtenversion nur bis 30 km hoch reicht, wobei die ober-
ste Schicht als Grenzschicht angesehen werden muf. Die stratosphérische Zirkulation in
ECHAM4-L19 kann damit nur duflerst grob und vereinfacht représentiert werden.

Die Existenz zweier lokaler Maxima in den Beobachtungen zwischen 30 hPa und 70 hPa
in den Tropen und zwischen 70 hPa und 120 hPa zwischen 30° N und 60° N deutet
auf zwei getrennte Transportregimes hin. Nach Trepte und Hitchman (1992) existiert
ein oberes Transportregime, verbunden mit einem tropischem Reservoir zwischen 20° S
und 20° N, wo Tracerkonzentration mehrere Jahre bestehen konnen, und ein unteres, wo
ein schneller meridionaler polwértiger Transport stattfindet. Das obere tropische Aero-
solreservoir bildet sich dabei durch die Existenz einer subtropischen Transportbarriere
entlang von isentropen Flichen aus und ist besonders in der Ostlichen Phase der QBO
stabil. Analysen der SAGE II-Beobachtungen von Trepte et al. (1993) und Flugzeugmes-
sungen von Jonsson et al. (1996) zeigen, dafl diese zwei verschiedenen Transportregimes
auch in dem Winter 1991/1992 beobachtet worden sind. Der starke meridionale Trans-
port in dem ECHAM4 kann somit als Folge des starken vertikalen Transports betrachtet
werden, da, wenn das Aerosol in das untere Transportregime herab sinkt, es wesentlich
schneller nach Norden transportiert werden kann.

Grofle Unterschiede zwischen Modellsimulationen und Beobachtungen sind dabei in Ab-
bildung 5.6 und 5.8 ab Herbst 1991 zu beobachten, wenn sich das Maximum der Pi-
natubowolke aus den Tropen in die mittleren Breiten verschiebt. In Abbildung 5.9 ist
ein Vergleich der Aerosolkonzentrationen in [g/cm?] fiir die Monate September, Oktober
und November auf der 50 hPa— und der 100 hPa-Fliche dargestellt. Mitte September
liegt das Maximum der Sulfatkonzentration auf der 50 hPa-Fliche in einem Band zwi-
schen dem Aquator und 30° N. Auf der 100 hPa—Fliche ist dieses Band mit der héchsten
Aerosolkonzentration nicht mehr so geschlossen, sondern es sind Zungen hoher Aero-
solkonzentration in die nérdlichen mittleren und hohen Breiten zu beobachten. So ist
z.B. Transport von Pinatuboaerosol in die mittleren Breiten an der Riickseite des iiber
dem tibetischen Hochland gelegenen und mit dem asiatischen Monsun verbunden an-
tizyklonalen Systems zu erkennen. Uber dem Atlantik und an der nordamerikanischen
Westkiiste ist ebenfalls ein starker meridionaler Transport zu beobachten. Mitte Oktober
hat sich auf der 100 hPa-Fliche das Aerosol gleichm&fig zwischen dem Aquator und dem
Pol verteilt, lokal auftretende Minima und Maxima hidngen mit synoptischen Prozessen
und Gebieten mit starkem vertikalen Austausch zusammen. Auf der 50 hPa—Fliche ist
das Maximum in der Aerosolkonzentration in den Tropen persistent. Auf Grund der
Umstellung von Sommer auf Winterzirkulation und damit verbundenen héheren me-
ridionalen und zonalen Windgeschwindigkeiten, ist jedoch ein verstirkter polwértiger
meridionaler Transport gegeniiber Mitte September festzustellen. Mitte November ist
auf der 50 hPa-Fliche eine Abstufung in der Aerosolkonzentration von den Subtropen
iiber die mittleren bis zu den hohen Breiten zu erkennen. Die 100 hPa-Fliche zeigt
dagegen eine vollig andere Struktur in der Verteilung des simulierten Pinatuboaerosols
mit einem Band hoher Konzentration zwischen 40° N — 70° N und um die Hilfte ge-
ringeren Konzentrationen um den Aquator. Ein weiterer Unterschied liegt neben der
globalen Verteilung des Pinatuboaerosols in der Héhe der Konzentration. Wéhrend die
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Aerosolkonzentration auf der 50 hPa-Fliche immer geringer wird, nimmt sie auf der
100 hPa-Fliche zu, was auf einen starken vertikalen Transport aus den oberen Schichten
schlieflen 148t. Abbildung 5.9 zeigt damit einen deutlichen Unterschied zwischen der
50 hPa— und der 100 hPa-Fliche und die Existenz zweier unterschiedlicher Transport-
regime in den Modellsimulationen. Ein Defizit des ECHAM4-Modells ist, daf} es in der
polaren oberen Troposphéire und in der unteren Stratosphire zu kalt ist (’cold bias’). Die
Existenz des dabei auftretenden starken meridionalen Temperaturgradienten fiihrt in der
unteren Stratosphédre zu starken Abweichungen des zonalen Windes oberhalb 200 hPa
(Roeckner et al., 1996). Fiir die Pinatubosimulationen wurden jedoch die beobachten
Winde assimiliert, siehe 5.2.1, so dafl eine Verbesserung gegeniiber dem Klimamode zu
erwarten ist. In den Herbstmonaten findet eine Umstellung der Sommer- auf die Winter-
zirkulation statt, die mit einer stirkeren planetaren Wellenaktivitit verbunden ist. Ab-
bildung 5.10 zeigt daher einen Vergleich der monatlich gemittelten geopotentiellen Héhe
im Oktober 1991 fiir die Nordhemisphire zwischen ECMWF-Analysedaten und der assi-
milierten ECHAM4-Simulation. Die geopotentielle Hohe zeigt fiir die 100 hPa— und fiir
die 50 hPa-Fliche keine groflen Unterschiede zwischen Modellergebnissen und Analysen.
Die Unterschiede auf der 30 hPa Fléiche sind geringfiigig gréfier, da sie durch Grenzbe-
dingungen beeintrichtigt wird. Die Ubereinstimmung mit den Analysen ist somit sehr
gut. Ein Vergleich der ECHAM4-Simulationen mit Analysedaten der FU Berlin (Labitz-
ke und Gruppe) zeigte dhnliche Ergebnisse. Abbildung 5.10 zeigt somit nicht nur, wie
gut durch die verwendete Assimilationstechnik die meteorologische Situation im Herbst
1991/1992 wiedergegeben wird, sondern auch, daf der starke meridionale Transport im
Modell nicht das Ergebnis zu hoher Windgeschwindigkeiten ist.

Ein entscheidender Faktor fiir den starken vertikalen und meridionalen Transport des
troposphérischen Aerosolmaximums kénnte in der fehlenden Riickkopplung von Aerosol
und Strahlung liegen. Die durch die lokale Heizung hervorgerufene Aufwirtsbewegung
wirkt dem schnellen vertikalen Abwirtstransport entgegen. Das fehlende vertikale Lof-
ting, die stark vereinfachte stratosphéirische Zirkulation und die Modellobergrenze von
10 hPa sorgen dafiir, da8 sich das Aerosol nur horizontal und vertikal nur abwérts aus-
breiten kann. Es fehlt daher in den ECHAM4-Simulationen die Ausbildung des tropi-
schen Aerosolreservoirs, so dal im wesentlichen der Transport des Pinatuboaerosol im
unteren Transportregime simuliert wird. Statt einer Ausbildung zweier Maxima ist in
den Simulationen somit eine generelle Verschiebung des tropischen Aerosolmaximums ge-
geniiber den Beobachtungen zu erkennen. Die meridionale Verschiebung des tropischen
Aerosolmaximums in die mittleren nérdlichen Breiten erklirt den raschen Abfall in der
globalen Massenladung bei den Simulationen mit STE-Parameterisierung im Vergleich
zu Beobachtungen in Abbildung 5.5, da in den mittleren Breiten der wesentliche Teil des
Stratosphidren—Troposphiren-Austausches stattfindet.

Zusammenfassend zeigt sich, da8 die ECHAM4-Simulationen mit STE-Parameterisierung
die globale Ausbreitung der Pinatubowolke in der noérdlichen Hemisphére im ersten hal-
ben Jahr nach Beginn der Eruption gut wiedergeben. Ab Herbst 1991 zeigen sich Un-
terschiede, die mit zunehmender Integrationsdauer stirker werden. In der siidlichen He-
misphére macht sich in den Modellsimulationen der fehlende, iiber den Aquator hinweg
gehende Transport in der Anfangsphase der Pinatuboepisode sowie eine Uberlagerung
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Abbildung 5.10: Vergleich der monatlich gemittelten geopotentiellen Hohe in [gpm] fiir Ok-
tober zwischen ECMWZF-Analysen (rechts) und assimilierten ECHAM4-Simulationen (Mitte).
Die Differenzen Modell minus Analyse sind in der linken Spalte dargestellt.
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durch das vom Cerro Hudson stammende Aerosol, welches im Modell nicht beriicksichtigt
ist, bemerkbar. Die Unterschiede in dem Transport des Pinatuboaerosols liegen vor allem
an der kaum modellierten residualen Zirkulation und an der fehlenden Riickkoppelung
mit dem Strahlungsmodell, und kénnen somit nur mit interaktiven Simulationen unter
Verwendung der vertikal hoherreichenden Version des ECHAM4-Modells ECHAM4-139
behoben werden.

5.3.4 Vergleich mit stationiren Beobachtungen

Im vorhergegangenen Abschnitt hat sich gezeigt, dafl die Modellsimulationen in den er-
sten Monaten die Beobachtungen aus den mittleren nérdlichen Breiten gut wiedergeben.
Es soll daher im folgenden untersucht werden, inwieweit sich die Simulationsergebnisse
mit stationdren Beobachtungen aus den mittleren Breiten der Nordhemisphére verglei-
chen lassen.

In Abbildung 5.11 ist ein Vergleich der simulierten Siulenmassendaten HySO4 [g/m?
fir die Experimente d) und e), siehe Tabelle 5.1, mit Lidarbeobachtungen von drei ver-
schiedenen Stationen (Jiger et al., 1995) dargestellt. Die drei Stationen liegen in einem
Abstand von 10° und iiberdecken den Bereich der Subtropen und der mittleren Breiten in
der Nordhemisphédre. Die gemessen Sdulenmassendaten sind von der Tropopausenhdhe
bis zur obersten Schicht integriert, die Simulationsdaten bilden das Integral iiber die
oberen 7 Modellschichten.

Es zeigt sich dabei deutlich, daf§ die Simulationen d) und e) mit einer Reduzierung
des advektiven vertikalen Transports um 75% die beobachteten Sdulenmassendaten im
ersten halben Jahr nach dem Ausbruch des Pinatubo und im Sommer 1992 recht gut
wiedergeben, wobei jedoch deutliche Unterschiede zwischen den Experimenten d) und
e) zu erkennen sind. So liegen die Ergebnisse fiir das Experiment d) in den ersten 7-8
Monaten nach der Pinatuboeruption im Bereich der Beobachtungen von Naha 26.2° N,
wobei sie nicht nur die Gré8enordnungen der Werte sondern auch ihren zeitlichen Verlauf
treffen. Die Sdulenmasse des Aerosols ist dabei in den ersten Monaten in den Subtropen
in den Simulationen wie in den Beobachtungen mit Werten um 5 g/m? nahezu konstant.
Die Ergebnisse des gegeniiber d) um 7.5 ° weiter siidlich initialisierten Experimentes e)
erreichen diesen Wert erst mit 2 Monaten Verzégerungen. Bei den Lidarstationen Tsu-
kuba und Garmisch in den mittleren nérdlichen Breiten steigt die Sdulenmassendichte in
den ersten Monaten, sowohl in den Beobachtungen wie auch in den Simulationen, im Ge-
gensatz zu den Subtropen an. Diese zeitliche Verschiebung zwischen Modellexperiment
und Beobachtung 148t sich durch den schon im vorhergehenden Abschnitt diskutierten zu
starken meridionalen Transport in dem Zirkulationsmodell erkldren. Fiir die mittleren
Breiten liegen die simulierten Siulenmassen aus Experiment e) niher an den Lidarbe-
obachtungen als die von Experiment d), da in e) der meridionale nordwérts gerichtete
Transport gegeniiber d) verzogert ist, siehe auch Abbildung 5.6. Auf Grund des polwérti-
gen Transports erreicht dabei die simulierte Sdulenmasse zuerst ihren maximal Wert in
36° N und dann einen Monat spéter in 47.5° N. Dies entspricht auch den Beobachtungen,
allerdings werden die Maximalwerte zwei Monate spiter gemessen.

Wéhrend in den Beobachtungen nach dem siebenten Monat bei allen Stationen ein wei-
terer Anstieg in der Sdulenmasse zu verzeichnen ist, fillt die simulierte Siulenmasse
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Abbildung 5.11: Vergleich zwischen monatlich gemittelten Siulenmassendaten von Lidarbe-
obachtungen (Dreiecke) fiir drei verschiedene Stationen (Jéger et al., 1995) und ECHAM4-
Simulationen, wobei die grauen Kreise Fall d) und die hellen Kreise Fall e) entsprechen. Die
untere Abbildung zeigt die Tropopausenhéhe von Garmisch zum Vergleich.
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stetig ab. 12 Monate nach der Eruption liegen Simulationen und Beobachtungen wieder
in derselben Groflenordnung. Bei der Interpretation der gemessenen Siulenmassendaten
miissen die saisonalen Schwankungen in der Tropopausenhéhe mit beriicksichtigt werden,
die sich in den Beobachtungen widerspiegeln. Ist die Tropopause relativ niedrig, so wird
wesentlich mehr Aerosol vom Lidar detektiert als bei einer hohen Tropopause. Desweite-
ren besteht die Moglichkeit, bei einer niedrigen Tropopause nicht nur stratosphirisches,
sondern auch troposphérisches Aerosol zu messen. Die saisonalen Schwankungen der
Tropopausenhéhe an der japanischen Station Tsukuba sind sehr stark ausgeprigt mit
Hohen von 7 km-11 km im Winter und 14 km -17 km im Sommer (Jéger et al., 1995).
So zeigt sich fiir Tsukuba in den nach dem Pinatuboausbruch gemessenen S&ulenmas-
sendaten des stratosphérischen Aerosols im Friihjahr 1992 ein starker Abfall, ein Mini-
mum im Sommer und ein erneuter Anstieg im Herbst. Die simulierten Werte fiir den
Sommer liegen dabei mit Werten um 0.03 g/m? in guter Ubereinstimmung mit den Be-
obachtungen. Auch bei den Lidardaten aus Garmisch sind die durch die Variation in der
Tropopausenhdhe verursachten saisonalen Schwankungen in der Aerosolkonzentration zu
beobachten. So sieht man in Abbildung 5.11 fiir Garmisch fiir die Monate 9 und 10 nach
der Eruption des Pinatubo deutlich ein Ansteigen in der Sdulenmasse von 0.04 g/m? auf
0.06 g/m? und ein gleichzeitiges Absinken der Tropopausenhhe von 12 km auf 10 km.
Es muf} dabei beachtet werden, dafl die Sdulenmassendaten und die Tropopausenhthen
monatlich gemittelt sind, so daf§ keine direkte Korrelation moglich ist. Auf Grund der
groben vertikalen Auflésung kann das Zirkulationsmodell die durch die saisonale Varia-
bilitdt der Tropopausenhdhe hervorgerufenen Verdnderungen nicht wiedergeben. Da der
Vergleich der Sdulenmassendaten in Abbildung 5.11 durch die saisonalen Schwankungen
in der Tropopausenhdhe stark beeintrachtigt wird, ist es vorteilhaft, Simulationsergeb-
nisse und Beobachtungen in bestimmten Hohen zu vergleichen. Abbildung 5.12 zeigt
einen Vergleich der simulierten Aerosolkonzentrationen in [ug/m3] des Experimentes e)
mit Beobachtungen. Fiir die Beobachtungen wurden zum einen Raman-Lidarmessungen
von Geesthacht (53.3° N) verwendet (Ansmann et al., 1993; Wandinger et al., 1995) und
zum anderen Ballonmessungen mit Teilchendetektoren aus Laramie (41.2° N) (Deshler
et al., 1992a; Deshler et al., 1993).

Bei der Betrachtung von Abbildung 5.12 fillt zunichst auf, dafl die Simulationen mit den
Teilchenmessungen aus Laramie sehr gut iibereinstimmen. Die in Laramie im Juli 1992
beobachtete sehr hohe Aerosolkonzentration in den unteren Schichten entstammt wahr-
scheinlich einer der vorhergehenden Eruptionen. Sie ist in den Modellsimulationen nicht
bertiicksichtigt. In dem ersten halben Jahr nach dem Ausbruch liegen die modellierten
Aerosolkonzentrationen in der Schicht zwischen 12 km und 16 km, und in der Schicht
zwischen 16 km und 20 km héoher als die Beobachtungen aus Laramie, wihrend sie in
der Schicht zwischen 20 km und 24 km zu niedrig scheint. Grund dafiir ist der zu star-
ke vertikale und der damit verbundene meridionale Transport in dem Modell. Generell
liegen jedoch die simulierten Aerosolkonzentrationen fiir 41.2° N in dem beobachteten
Bereich.

Bei dem Vergleich der Simulationsergebnisse fiir 53.3° N mit Lidarbeobachtungen aus
Geesthacht zeigen sich jedoch deutliche Unterschiede. So liegen die modellierten Aero-
solkonzentrationen fiir die drei in Abbildung 5.12 dargestellten Héhenbereiche, nach der
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Abbildung 5.12:  Zeitreihe der Aerosolkonzentration in [ug/m3]. Die schwarzen Dreiecke
bezeichnen Lidarmessungen von Geesthacht (53.3°N), die weifilen stehen fiir Ballonmessungen
von Laramie (41.°N). Die Kreise kennzeichnen ECHAM4-Simulationen des Experimentes e),
wobei die schwarzen Kreise das zonale Mittel fiir 40° N und die weiflen Kreise das fiir 50° N

repriasentieren.

105



anfinglichen Ubersché:tzung durch den zu starken meridionalen Transport, im Vergleich
zu den Beobachtungen zu niedrig. Betrachtet man die zonal gemittelten Aerosolkon-
zentrationen aus der Simulationen, so ist zwischen den Ergebnissen fiir 53.3° N und
fiir 41.2° N kein Unterschied festzustellen. Die Beobachtungen zwischen 41.2° N und
53.3° N unterscheiden sich jedoch deutlich dadurch, da§ die Ballonmessungen aus Lara-
mie niedriger liegen als die Geesthachter Daten. Ursache fiir den Unterschied zwischen
den beiden Beobachtungen kénnten nach Mattis (1996) wesentlich stérkere Austausch-
prozesse in dem Bereich zwischen 15° N und 45° N sein, wie sie in Trepte et al. (1994)
beschrieben sind. Trepte et al. (1994) beschrieben eine Bandenstruktur fiir das strato-
sphérische Aerosol mit maximalen optischen Dicken in den Tropen und in den hohen
Breiten, und ein durch starke abwértsgerichtete vertikale Austauschprozesse hervorgeru-
fenes Minimum zwischen 15° und 45°. Die in den Tropen hochreichende Konvektion ist
dabei fiir den Eintrag von Aerosolvorldufergasen in die Stratosphire und damit fiir die
Ausbildung des Maximums iiber den Tropen verantwortlich. Da der Transport in der
Stratosphére entlang von isentropen Flichen verlguft, nimmt die Aerosolkonzentration
durch Kompression in hohen Breiten zu, wodurch sich das Maximum in hohen Breiten
erklaren 148t.

Satellitenbeobachtungen zeigten, daf sich die Bandenstruktur ein Jahr nach dem Aus-
bruch des Mt. Pinatubo wieder eingestellt hat, in den ECHAM-Simulationen ist dagegen
diese Bandenstruktur in der Aerosolkonzentration nicht zu finden. Sie zeigen eine ho-
mogene Verteilung zwischen 30° N und 60° N, siehe auch Abbildung 5.6 und 5.8. Die
durch die homogene Verteilung des Aerosols verursachten Unterschiede zeigen sich auch
in Abbildung 5.11, wo die Sdulenmassendaten mit den Lidarmessungen von Tsukuba bei
36.1° N sehr gut tibereinstimmen, im Vergleich zu den Beobachtungen aus Garmisch bei
47.5° N jedoch zu niedrig liegen.

Es zeigt sich damit, dafl das Zirkulationsmodell in der Lage ist, Beobachtungen des
Pinatuboaerosols aus den Breiten (36.1° N, 41.2° N) mit starken vertikalen Austausch-
prozessen und damit verbundenen relativ geringen Aerosolkonzentration wiederzugeben.
Es werden jedoch die beobachteten Aerosolkonzentrationen aus Garmisch (47.5° N) und
Geesthacht(53.3° N) in den Simulationen durch die nicht modellierte Bandenstruktur,
auf Grund der schon im Kapitel 5.3.3 aufgezeigten Transportdefizite, unterschitzt. Ab-
bildung 5.11 und besonders Abbildung 5.12 verdeutlichen somit die Schwierigkeit von
Gitterpunkts— und spektralen Modellen wie dem ECHAM4, den in der Stratosphire auf
isentropen Flichen stattfindenden grofiriumigen Transport zu simulieren.

5.3.5 Berechnung des Strahlungsantriebs

In den vorhergegangenen Abschnitten hat sich gezeigt, wie wichtig interaktive Simula-
tionen der Pinatuboepisode fiir einen addquaten Transport und eine den Beobachtungen
entsprechende globale Verteilung der Aerosolwolke ist. In den hier beschriebenen transi-
enten Experimenten wird die Pinatuboepisode durch ECMWF-Analysen assimiliert, so
daf eine Riickkoppelung fiir diese Experimente nicht sinnvoll ist. Dariiber hinaus wéren,
wie schon erwihnt, interaktive Simulationen mit dem ECHAM4-L19 durch die als Grenz-
schicht anzusehenden obersten zwei Schichten stark limitiert. Es ist jedoch méglich,
anhand der Pinatuboexperimente mit dem ECHAM4-L19 zu iiberpriifen, inwieweit der
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Strahlungsantrieb von dem Modell richtig berechnet wird. Eine realistische Berechnung
der durch den Ausbruch des Pinatubo verursachten Anderung des Strahlungsantriebs ist
dariiber hinaus eine wesentliche Gréfie, um die durch den Vulkanausbruch verursachten
Klima#dnderungen zu untersuchen.

Es wird daher im folgenden untersucht, inwieweit die transiente Pinatubosimulation, die
von Satellitendaten beobachteten FluBanomalien (Minnis et al., 1993) wiedergeben kann.
Desweiteren werden die ECHAM4-Ergebnisse mit Strahlungstransportrechnungen ande-
rer Modelle zur Pinatuboepisode (Kinne et al., 1992; Kinnison et al., 1994; Tie et al.,
1994b) verglichen. Der von Stenchikov et al. (1997) fiir das ECHAM4 zusammengestell-
te Datensatz des stratosphirischen Aerosols in der Post—Pinatuboepisode und die damit
von Kirchner et al. (1996) mit dem ECHAM4 T42 durchgefiihrten interaktiven Simula-
tionen bieten eine weitere Vergleichsméglichkeit fiir die folgenden mit dem Experiment d)
durchgefiihrten Forcingberechnungen. Im Gegensatz zu den hier vorgestellten Ergebnis-
sen, wo die prognostischen Massenmischungsverhiltnisse mit vorgeschriebenen optischen
Parametern im Strahlungsmodell beriicksichtigt werden (Kapitel 2.1.2), werden bei den
Rechnungen von Kirchner et al. (1996) mit dem ECHAM4-Modell aus Beobachtungen
abgeleitete optische Parameter des Pinatuboaerosols direkt in das Strahlungsmodell ein-
gegeben.

In einem ersten Experiment wurde dabei zunéchst die fiir das Sulfataerosol vorgesehene
Klasse der GADS-Klimatologie verwendet. Es zeigte sich dabei, daf8 die fiir den sola-
ren Bereich errechneten Heizraten mit Werten um 1 K/Tag — 2 K/Tag, im Vergleich
zu anderen Literaturwerten um mehr als eine Groéflenordnung zu hoch lagen. Kinne
et al. (1992) erhielten z.B. mit ihrem eindimensionalen Strahlungsiibertragungsmodell
solare Heizraten im Bereich von 0.02 K/Tag — 0.09 K/Tag. Ein Grund fiir die grofie
Diskrepanz ist sicherlich, dal die fiir die Klasse 11 vorgegebenen optischen Parameter
fiir troposphérisches Aerosol erstellt worden sind. Obwohl die Pinatubosimulationen mit
der aktuellen ECHAM4 Version durchgefiihrt worden sind, die eine Feuchteabhéngigkeit
beriicksichtigt, umfaft der kleinste Bereich relative Feuchten von 0%-25%, so daf die
vorgegebenen Parameter fiir stratosphérisches Aerosol mit relativen Feuchten RH <5%
wahrscheinlich nicht geeignet sind.

Eine weitere Schwierigkeit ist, dafl die angenommene Groéflenverteilung fiir das Hinter-
grundaerosol nicht der Gréfenverteilung in der Post-Pinatuboepisode entspricht. Nach
dem Ausbruch des Pinatubo verdnderte sich die stratosphérische Aerosolverteilung er-
heblich. So wurden z.B. eine Verschiebung zu gréferen Radien sowie bimodale Vertei-
lungen beobachtet, siche auch Kapitel 4.3.

Mit der eindimensionalen Version des ECHAM4-Strahlungsschemas sind daher fiir ver-
schiedene Lognormalverteilungen Berechnungen durchgefiihrt worden, um geeignete op-
tische Parameter fiir die transienten Pinatubosimulationen zu bestimmen. Es wurden fiir
die Tests vier unterschiedliche Lognormalverteilungen fiir das stratosphérische Aerosol
mit einer Teilchenzahldichte von Ny = 1 m~3 und mit folgenden Parametern ausgewéhlt:
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Verteilung  Moderadius  Standardabweichung

A rm = 0.083 um os = 2.03
B rm = 0.075 um s =1.8
C rn = 0.300 pm os = 1.5
D rm = 0.800 um s =1.3

A bezeichnet die standardméflig in ECHAMA fiir das stratosphérische Hintergrundae-
rosol verwendete Lognormalverteilung. B, C und D geben nach Kinnison et al. (1994)
reprisentative Moden fiir Hintergrund, mittleres vulkanisches und grofles vulkanisches
Aerosol an.

Um die fiir das Morcretteschema benétigten optischen Parameter Extinktion, Absorp-
tion und den Asymmetriefaktor zu bestimmen, wurden Mierechnungen fiir eine 75%
H,SO4—Konzentration durchgefiihrt. Die Refraktionsindizes entstammen Palmer und
Williams (1975). Abbildung A.6 im Anhang zeigt die, fiir die vier Verteilungen berechne-
ten Extinktions—, Absorptionskoeffizienten und Asymmetriefaktoren fiir den vom Strah-
lungsschema beriicksichtigten Wellenldngenbereich. Das Strahlungschema in ECHAM4
ist in zwei kurzwellige und in sechs langwellige Frequenzbereiche aufgeteilt. Die in Ab-
bildung A.6 gezeigten optischen Parameter sind daher iiber die entsprechenden Fre-
quenzbereiche gemittelt worden, indem die kurzwelligen (solaren) Frequenzbereiche mit
einer Planck-Funktion von 6000 K und die langwelligen (terrestrischen) mit einer von
288 K gewichtet worden sind. Fiir den solaren Wellenléngenbereich von 0.68 pym — 4 ym
verédndern sich die Extinktions— und Absorptionskoeffizienten iiber mehrere Gréflenord-
nungen, siche Abbildung A.6, so daf§ die Wahl eines mittleren Parameter mit Unsicher-
heiten behaftet ist. In der Tabelle A.2 im Anhang sind die dabei erhaltenen optischen
Parameter zusammengestellt.

Es wurden Sensitivitétstests fiir drei verschiedene Breiten 0°, 30° N und 60° N sowie
fiir Bedingungen, wie sie im August 1991, Oktober 1991 und Januar 1992 vorlagen,
durchgefiihrt. Die fiir die eindimensionale Version notwendigen Werte des SO~ —Massen-
mischungsverhiltnisses, der Temperatur, des Bodendruckes, der relativen Feuchte, des
Fliissigwassergehaltes, der Wolkenbedeckung und der Bodenalbedo entstammen dem
transienten Pinatuboexperiment d). Fiir alle Rechnungen wurde ein mittleres Ozon-
profil gew&hlt.

Abbildung 5.13 zeigt fiir den Aquator die mit der eindimensionalen Version des ECHAM4-
Modells fiir die vier Lognormalverteilungen berechneten Heizraten. Zum Vergleich sind
die Heizraten, die fiir die in ECHAM4 standardméBig fiir das Sulfataerosol und fiir RH
< 25% vorgegebenen Parameter erhalten werden, angegeben; sie sind mit E gekennzeich-
net. Die fiir 30° N und 60° N entsprechenden Abbildungen A.7 und A.8 sind im Anhang
zu finden. Wihrend bei den terrestrischen Heizraten in Abbildung 5.13 kein grofier Un-
terschied zwischen den fiir E und den fiir A-D berechneten Heizraten zu erkennen ist,
unterscheiden sich dagegen die solaren Heizraten der mit den optischen Parametern der
Klasse 11 berechneten Heizraten (E) um eine Gréflenordnung gegeniiber den Werten von
A-D. So liegt das Maximum der Heizrate im August bei 50 hPa bei 1.9 K/Tag, wihrend
sich die maximalen Werte fiir A-D im Bereich von 0.25 — 0.35 K/Tag befinden. Die ge-
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Abbildung 5.13: Mit der eindimensionalen ECHAM4-Version berechnete Heizraten in [K/Tag]
fiir Profile des Experiments e) und fiir 0°. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognormal-
verteilungen A (rp, = 0.0838 ym, o, = 2.3), B (1, = 0.075 pm, o, = 1.8), C (ryn = 0.3 um,
0, = 1.5) und D (r, = 0.8 pm, 0, = 1.3). E kennzeichnet den im ECHAM4 vorliegenden
Standardfall.es ist die unterschiedliche Skalierung der x-Achse zu beachten.
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ringfiigigen Unterscheide zwischen A-D sind zunichst erstaunlich, da sich die optischen
Parameter fiir die vier Verteilungen um mehr als eine Gréflenordnung unterscheiden,
siehe Tabelle A.2.

Ursache fiir den geringen Unterschied ist, dafl die in Tabelle A.2 aufgefiihrten Parameter
auf eine konstante Teilchenanzahl normiert sind. Bei den in Abbildung 5.13 gezeigten
Heizraten dagegen ist in allen vier Fillen nicht die Aerosolteilchenkonzentration, son-
dern das Massenmischungsverhéltnis konstant. Sie werden mit einem Konversionsfaktor
ineinander umgerechnet, siehe Kapitel 2.1.2. Bei der Strahlungsberechnung relativie-
ren sich daher hohere Werte des Absorptionskoeffizienten mit geringen Teilchenanzahlen
bzw. umgekehrt. Fiir den solaren Bereich liegen die fiir D berechneten Heizraten ein
wenig niedriger als die von A, B und C und fiir den terrestrischen gegeniiber dem Mittel
ein wenig hoher, die totale Heizrate fiir alle vier Verteilungen differiert nur wenig.

Ein Vergleich der solaren Heizraten mit Literaturdaten zeigt, dafl die Werte fiir A-D
zwar nicht wie E um eine Groéflenordnung sondern um ungefdhr einen Faktor 2-3 zu
hoch sind. Eine Erkldrung dafiir ist, da8 der zweite Wellenléingenbereich im ECHAM4
von 0.68 pm — 4 pum nicht nur den solaren Bereich, sondern auch einen grofien Bereich
des nahen IR-Septrums abdeckt. Die terrestrischen Heizraten von A-E stimmen dagegen
sehr gut mit Literaturwerten iiberein, z.B liegen die Werte im August im Bereich von
0.22 K/Tag — 0.25 K/Tag. Tie et al. (1994b) geben fiir ein tropisches Profil einen Monat
nach der Eruption einen Wert von 0.22 K/Tag an.

Es zeigt sich somit, dafl die in Tabelle A.2 aufgefiihrten optischen Parameter eine we-
sentliche Verbesserung gegeniiber der in ECHAM4 standardmaéssig fiir das Sulfataerosol
angegebenen Parameter darstellen. Eine dreidimensionale Simulation zur Berechnung
des vom Pinatubo erzeugten Strahlungsantriebes erscheint mit den in dieser Arbeit er-
mittelten Werte sinnvoll. Fiir die folgenden transienten Pinatuborechnungen wurden
die optischen Parameter fiir B der klassischen Hintergrundverteilung gewéhlt, da Un-
sicherheiten in der Strahlungsberechnung durch eine zeitlich sich verindernde Gréflen-
verteilung in erster Ndherung als vernachlédssigbar anzusehen sind. Auf Grund der Tat-
sache, dafl sich die vulkanische Aerosolverteilungen sehr stark in der Zeit nach einer
Storung verandern, siehe Kapitel 4, sind die fiir C und D gewé&hlten Verteilungen ebenso
willkiirlich wie A und B. Eine wirklich reprisentative Beriicksichtigung der nach dem Pi-
natubo vorliegenden Gréflenverteilungen ist nur durch eine mit dem mikrophysikalischen
Modell gekoppelte Simulation moglich.

Abbildung 5.14 zeigt fiir August, Oktober und Dezember die mit dem transienten Pi-
natuboexperiment d), siehe Tabelle 5.1, und der Lognormalverteilung B berechneten
monatlich gemittelten Heizraten im Vergleich zu denen von Stenchikov et al. (1997). Es
zeigen sich dabei auch in den simulierten Heizraten deutlich die durch Transportdefizite
bedingten Unterschiede zwischen dem Tracerexperiment und dem Experiment mit be-
obachteten Pinatuboaerosol. So liegen im August und im Oktober bei Stenchikov et al.
(1997) die maximalen Heizraten siidlich des Aquators, wihrend sich in dem Pinatuboex-
periment mit prognostischem Sulfat die Maxima in der nérdlichen Hemisphére befinden.
Die Abnahme der Heizraten im Dezember in dem Pinatuboexperiment d) 148t sich somit
durch die in Abbildung 5.6 und 5.8 beobachtete Verlagerung des tropischen Maximums in
die hohen Breiten im Herbst 1991 erkldren. Wahrend im Dezember mit Maximalwerten
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von 0.25 K/Tag die Heizraten im Tracerexperiment niedriger liegen, sind sie im August
mit Werten iiber 0.04 K/Tag deutlich héher als bei Stenchikov et al. (1997). Im Gegen-
satz zu der ECHAM4-Simulation mit vorgeschriebenem Pinatuboaerosol sind am oberen
Rand der Atmosphire bei dem Experiment d) die negativen Heizraten nur sehr schwach
angedeutet, oder, wie im Dezember, iiberhaupt nicht vorhanden. Dies a8t sich auf die
starke Limitierung der obersten beiden Modellschichten bezliglich des stratosphérischen
Transports zuriickfiihren.

Vergleicht man die Heizraten mit anderen Literaturwerten, so stimmen sie z.B. fiir Ok-
tober mit Werten von 0.3 K/Tag mit Ergebnissen von Kinne et al. (1992) sehr gut
iiberein. Fairlie (1995) erhielt maximale Werte von 0.4 K/Tag zu Beginn seiner inter-
aktiven Pinatubo-Transportsimulation, die in der Gréflenordnung der Augustwerte des
Experimentes d) liegen. Pitari (1993a) berechnete dagegen fiir August eine Heizrate von
0.2 K/Tag, die der von Stenchikov et al. (1997) entspricht. Es scheint, dafl Experimente
mit prognostischem Sulfat héhere Heizraten zu Beginn der Simulation berechnen, als
Modelle, denen beobachtete Aerosolverteilungen zugrunde liegen. Eine Schwierigkeit bei
der Berechnung der Heizraten zu Beginn der Simulation besteht in der vertikalen Initiali-
sierung der Pinatubowolke bei den Tracerexperimenten einerseits, bzw. in der vertikalen
Aufteilung der beobachteten Satellitenmessungen andererseits. Generell liegen die mit
dem Experiment d) berechneten Heizraten in dem in der Literatur angegebenen Bereich.
Unterschiede zu den aus Beobachtungen abgeleiteten Heizraten, wie bei Stenchikov et al.
(1997), sind vor allem auf transport— und modellbedingte (vertikale Auflosung) Abwei-
chungen in der globalen Verteilungen des Pinatuboaerosols zuriickzufiihren.

In Abbildung 5.15 ist der mit dem Experiment d) berechnete monatlich gemittelte Strah-
lungsantrieb am oberen Rand der Atmosphire dargestellt. Fiir die Gebiete mit einer
hoheren Albedo, wie die polaren Breiten und Wiistengebiete z.B. die Sahara ist eine
deutliche Reduzierung im negativen Forcing zu erkennen. Ebenfalls wird in Abbildung
5.15 der Effekt von Wolken sichtbar, die wie im August in den Tropen sogar stellenwei-
se zu einem positiven Strahlungsantrieb von 1 W/m? — 2 W/m? fijhren kénnen. Der
reduzierende Effekt in dem beobachteten negativen Strahlungsantrieb hingt mit einer
Reduzierung des solaren Strahlungsantriebs zusammen. Die einfallende solare Strahlung
wird bei einer groflen Bodenalbedo oder bei tief liegenden Wolken sehr stark riickgestreut,
so daf} {iber diesen Gebieten das solare Forcing im Vergleich zum globalen Mittel redu-
ziert (negativ) ist. Durch das Vorhandensein von vulkanischem Aerosol wird ein Teil der
riickgestreuten solaren Einstrahlung erneut riickgestreut und somit das negative Forcing
am oberen Rand der Atmosphire reduziert (Vielfachstreuung). Im August liegen die
Maximalwerte im negativen Strahlungsantrieb in Abbildung 5.15 bei -7 W/m? und im
Oktober bei -5 W/m?. ERBE®-Daten (Minnis et al., 1993) zeigen fiir August eine Redu-
zierung von -8 W/m? zwischen 5° S — 5° N bzw eine von -4.3 W/m?. Die Daten beziehen
sich dabei auf ein fiinfjahriges Mittel der entsprechenden Monate, die mit interannualen
Schwankungen im Bereich von +£3 W/m? liegen. Die simulierten Nettostrahlungsfliisse
am oberen Rand sind, gleichwohl sie regional im Bereich der beobachteten Werte liegen,
im Mittel im Vergleich zu den Beobachtungen zu niedrig. Ein Grund dafiir ist zum einen
sicherlich die schon erwéhnte geringe vertikale Auflésung des Modells, sowie der fehlende

16ERBE: Earth Radiation Budget Experiment
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anfingliche Transport iiber den Aquator hinweg. Betrachtet man den global gemittelten
Strahlungsantrieb am oberen Rand der Atmosphire, so zeigen sich auch dort Unterschie-
de zwischen Modellsimulation und Beobachtung. Fiir das Pinatuboexperiment betrug
der global gemittelte Strahlungsantrieb fiir August z.B. -1.4 W/m? und fiir Oktober -1.9
W/m?. Minnis et al. (1993) leiteten dagegen aus den ERBE-Daten ein globales Mittel
von —2.7 W/m? + 1.0 W/m? fiir August und September ab.

Die wesentliche Ursache fiir diese Differenz liegt in der Tatsache, da8 in der Modellsi-
mulation die Strahlungsfliisse zwar berechnet worden sind, aber keine Riickwirkungen
auf die Temperatur— und Ozonverteilung des Modells hatten. So zeigten Simulationen
von Kinne und Bergstrom (1996), daf in den ersten vier Monaten nach dem Ausbruch
des Pinatubo der global gemittelte Strahlungsantrieb mit Werten zwischen -1.4 W/m?
und - 1.8 W/m? bei einer konstanten Temperatur und konstantem Ozon auf Werte im
Bereich von -2.1 W/m? und -2.4 W/m? abnimmt, wenn ein Response mitberticksichtigt
wird. Um mit einer transienten Pinatubosimulation den beobachten Strahlungsantrieb
realistisch zu simulieren, ist daher eine interaktive Simulation mit prognostischem Ozon
unerldflich.

Zusammenfassend zeigt sich, dafi Heizraten und Nettostrahlungsfliisse gut mit Litera-
turwerten iibereinstimmen. Die starken geographischen Unterschiede in Abbildung 5.15
zeigen dabei, dafl es wichtig ist, sich nicht nur das globale Mittel des durch den Pina-
tuboausbruch hervorgerufenen verinderten Strahlungsforcings zu betrachten. Da, zonal
betrachtet, starke Unterschiede in den monatlich gemittelten Werten des Strahlungsan-
triebs zu erkennen sind, ist es nur anhand einer dreidimensionalen Modellierung méglich,
die erwarteten Klimaidnderungen zu modellieren.

5.4 Zusammenfassung und Ausblick

Es konnte im Verlauf dieses Kapitels gezeigt werden, dafl die ECHAM4-Simulationen
mit STE-Parameterisierung die globale Ausbreitung der Pinatubowolke in der nérdlichen
Hemisphére im ersten halben Jahr nach der Eruption gut wiedergeben. Mit zunehmender
Integrationsdauer werden die Unterschiede zwischen Beobachtungen und Simulationen
stérker, was besonders an der generellen Schwierigkeit von Gitterpunkts— und spektralen
Modellen liegt, den in der Stratosphéire auf isentropen Fléchen stattfindenden grofiréumi-
gen Transport zu simulieren. Durch die Einfiihrung der in Kapitel 5.3.2 vorgestellten
Reduzierung des vertikalen Transports auf einer isentropen Flédche von 380 K ist eine
wesentliche Verbesserung erzielt worden. Dennoch ist das Modell nicht in der Lage,
die im stratosphérischen Aerosol beobachtete Bandenstruktur zu représentieren. Die in
der ECHAM4-L19-Version kaum modellierte residuale stratosphérische Zirkulation ist
eine weitere Ursache fiir die Unterschiede in der simulierten und in der beobachteten
Transportcharakteristik des Pinatuboaerosols. Es ist dabei zu erwarten, daf die zirku-
lationsbedingten Unterschiede unter Verwendung der vertikal héherreichenden Version
des ECHAM4-Modells ECHAM4-L39MPI behoben werden. Mit der hochauflésenden
L39-Version werden zur Zeit Tracertests durchgefiihrt. In diesem Rahmen ist ein erstes
Pinatuboexperiment durchgefiihrt worden, wobei die Aerosolwolke als passiver Tracer
behandelt wurde. Das Experiment selbst wurde im Klimamode und ohne troposphéri-
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Abbildung 5.16: Vergleich von beobachteten Extinktionen [10~% km™1] nach Stenchikov et al.
(1997) fiir einen Wellenldngenbereich von 0.68 um bis 4.0 pm (links) ECHAM4-L39 Simulatio-
nen mit STE Reduzierung und einem konservativem Tracer(rechts).

schen Schwefelkreislauf gerechnet. Der Stratosphidren—Troposphiren—Austausch wurde
in Analogie zu Experiment d) und e), siche Tabelle 5.1, mit einer Reduzierung des ad-
vektiven vertikalen Transports um 75% in der 380 K Schicht und mit einer Reduzierung
um 50% in der dariiber und der darunterliegenden Schicht gerechnet.

Abbildung 5.16 zeigt einen Vergleich der errechneten Extinktionen fiir einen Wellenléngen-
bereich von 0.68 ym bis 4.0 pm entsprechend Abbildung 5.8. Nach einem Jahr liegen in
der ECHAM4-L39-Version noch in 30 hPa Extinktionen mit Werten > 3010~* km™! vor,
was eine deutliche Verbesserung gegeniiber der ECHAM4-L19-Version darstellt. Es ist
jedoch ebenfalls wie in der 19—Schichtenversion in der 39—Version ein zu schneller Trans-
port in die nérdlichen Breiten und das Fehlen des tropischen Maximums um 50 hPa
zu beobachteten. Es fehlt daher ebenso wie in der L19- auch in der L39-Simulationen
die Ausbildung eines tropischen Aerosolreservoirs, so dafl nur der Transport des Pinatu-
boaerosols im unteren Transportregime simuliert wird. Als Folge davon ist, statt einer
Ausbildung zweier Maxima, wie sie im Juni 1992 beobachtet worden sind, eine generelle,
vertikale und meridionale Verschiebung des tropischen Aerosolmaximums gegeniiber den
Beobachtungen zu erkennen.

Bei den vorhergegangenen Untersuchungen hat sich gezeigt, dafl die Riickkoppelung zwi-
schen Aerosol und Strahlung eine wesentliche Rolle bei der globalen Ausbreitung spielt.
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Die durch die lokale Heizung hervorgerufene Aufwirtsbewegung sorgt nicht nur fiir eine
anfingliche Ausbreitung der Aerosolwolke iiber den Aquator hinweg, sondern sie wirkt
auch dem schnellen vertikalen Abwéirtstransport entgegen. Diese Unterschiede kénnen
daher nur mit interaktiven Simulationen behoben werden.

Anhand von Mierechnungen sind in Kapitel 5.3.4. geeignete optische Parameter fiir das
stratosphérische Aerosol bestimmt worden. Simulationen mit der eindimensionalen Mor-
cretteversion zeigten dabei, dafl Unsicherheiten in der Strahlungsberechnung auf Grund
sich zeitlich veréndernder Gréflenverteilungen in erster Ndherung fiir Klimasimulationen
als vernachldssigbar anzusehen sind.

Die mit dem ECHAM4-L19 bestimmten Heizraten und Strahlungsfliisse liegen in den
beobachteten Grofenordnungen, so dafl eine interaktive Pinatubosimulation mit dem
ECHAMA4-L39 sinnvoll erscheint. Zur Zeit wird an einer solchen Version gearbeitet.
Ein entscheidender Punkt ist, dal die durch das Pinatuboaerosol hervorgerufenen Verénde-
rungen des Strahlungshaushaltes nicht allein nur durch das Aerosol, sondern auch durch
gednderte Ozonkonzentrationen hervorgerufen werden. Um diese Effekte mit zu beriick-
sichtigen, ist die Mitfiilhrung eines Chemiemoduls bei der Pinatubosimulationen not-
wendig. Eine weitere in den Simulationen verwendete grobe Annahme ist die direkte
Umwandlung von SO, in Sulfat, die sicherlich nur in den ersten Monaten giiltig ist. Es
ist somit ebenfalls die Mitfiihrung eines mikrophysikalischen Modells, wie das in Kapitel
3 und 4 vorgestellte, erforderlich, welches die zeitliche Entwicklung der Gréflenverteilung
und die Zusammensetzung des Pinatuboaerosols berechnet.

Zeitlich variable Gréflenverteilungen und Konzentrationen des Aerosols sind nicht nur
fiir die Simulation des Ozonabbaus durch heterogene Reaktionen notwendig, sondern
auch filir einen Vergleich mit Beobachtungen wiinschenswert.

Vergleiche der Pinatubosimulationen mit stationdren Lidar— und Ballondaten aus der
noérdlichen Hemisphire zeigten eine sehr gute Ubereinstimmung fiir Laramie (41.2° N)
und Tsukuba (36.1° N), jedoch Abweichungen fiir Garmisch (47.5° N) und Geesthacht
(63.3° N). Ursache dafiir ist, dal das Modell nicht in der Lage ist, die in der globalen
stratosphérischen Aerosolverteilung beobachtete Bandenstruktur zu reprisentieren.

Die in diesem Kapitel anhand der Pinatuboepisode durchgefiihrten Untersuchungen des
stratosphérischen Transports zeigen somit insbesondere die Schwierigkeit des Zirkulati-
onsmodelles, den isentropen Transport und den ST—Austausch realistisch zu simulieren.
Modelle mit isentropen Koordinaten sowie mechanistische Modelle, die an der Tropo-
pause angetrieben werden, sind sicherlich besser geeignet, Lidar— und Satellitenbeob-
achtungen wiederzugeben. Mit diesen Modellen ist es jedoch nicht méglich, die nach
einem Vulkanausbruch, wie dem des Pinatubo verstirkte Stratosphiren—Troposphiren—
Wechselwirkung (Graf et al., 1994; Perlwitz und Graf, 1995) sowie beobachtete Verénde-
rungen in der Oberflichentemperatur zu simulieren. Da es Ziel ist, mit einem gekoppel-
ten mikrophysikalisch-chemischen Modell die Wechselwirkungen zwischen Mikrophysik,
Chemie, Strahlung und Dynamik zu untersuchen, ist ein Klimamodell wie das ECHAM
als dreidimensionales Zirkulationsmodell unentbehrlich. Es ist mit Unsicherheiten in der
globalen Modellierung des stratosphéirischen Aerosol auf Grund artifizieller Transporte
zu rechnen. Diese Schwierigkeiten werden aller Voraussicht nach auch nicht durch die
Verwendung einer héher vertikal aufgelosten Version behoben werden.
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Kapitel 6

Dreidimensionale Modellierung des
stratosphérischen Aerosols

Es wurde in Kapitel 4 gezeigt, dafl das mikrophysikalische Modell in der Lage ist, die be-
obachtete stratosphirische Aerosolgrofienverteilung iiber weite Bereiche wiederzugeben.
Unterschiede zwischen Beobachtungen und Simulationsergebnissen sind im wesentlichen
auf die fehlende Advektion und vertikale Diffusion zuriickzufiihren. Das mikrophysi-
kalische Modell ist somit fiir den Einbau in das globale Zirkulationsmodell ECHAM
geeignet.

In dem folgenden Kapitel wird das in ECHAM4 eingebaute stratosphérische Aerosol-
modell vorgestellt und erste Ergebnisse beschrieben.

6.1 Entwicklung des dreidimensionalen stratosphéri-
schen Aerosolmodells

Das in Kapitel 3 vorgestellte mikrophysikalische Modell behandelt die fiir die Strato-
sphire wichtigen mikrophysikalischen Prozesse: Feuchtewachstum, Koagulation, Kon-
densation, Sedimentation und homogene Nukleation. Es werden aber die fiir die Tro-
posphire wesentlichen Prozesse, wie das Auswaschen von Aerosolen aus der Atmosphére
durch Regen (Rainout) und Wolken (Washout) sowie die trockene Deposition in dem
Modell vernachlissigt. Eine Méglichkeit diese Prozesse zu beriicksichtigen, ist die Wei-
terentwicklung des mikrophysikalischen Modells fiir troposphérische Bedingungen. Es
ergeben sich dabei jedoch Schwierigkeiten, da ein bindrer Ansatz, wie er zur Beschrei-
bung des stratosphirischen Sulfataerosols gewéhlt worden ist, fiir das troposphérische
Sulfataerosol nicht ausreicht. So ist z.B. zum gegenwiértigen Zeitpunkt noch unklar,
welche Ursachen die in der freien marinen Grenzschicht auftretenden 'Nucleationbursts’
haben.

Neben dieser Unsicherheit in der Nukleationsparameterisierung kommt eine weitere un-
bekannte Gréfie durch die Wechselwirkung von Sulfataerosolen mit Rufteilchen und mi-
neralischen Aerosolen hinzu. Fiir die Simulation von troposphirischem Aerosol wire
zudem die Einfiihrung von Teilchen mit einem unldslichen Kern erforderlich, was eine
Verdreifachung der Groflenklassen zur Folge hitte und damit einen erheblichen Rechen-
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Abbildung 6.1: Das stratosphirische Aerosolmodell in ECHAM4.

und Speicherplatzbedarf erfordern wiirden. Es wird daher als Alternativlésung der schon
in Kapitel 2.3 beschriebene und von Feichter et al. (1996) entwickelte Schwefelkreislauf
ausgewihlt, um das troposphérische Sulfataerosol zu beschreiben. Wie in Abbildung 6.1
zu sehen ist, besteht das in ECHAM4 implementierte stratosphirische Aerosolmodell
aus zwel Teilen: dem in Kapitel 3 vorgestellten mikrophysikalischen Modell, welches mit
einem Modul fiir die stratosphérische Schwefelchemie erweitert worden ist, und dem in
Kapitel 2.2 vorgestellten Schwefelkreislauf. Diese Koppelung zwischen dem mikrophy-
sikalischen Modell und dem troposphérischen Schwefelkreislauf stellt eine bisher einzig-
artige Verbindung dar, die es erméglicht, fiir das stratosphérische Aerosol global und
saisonal unterschiedliche troposphirische SO,— und SO2~—Quellen zu beriicksichtigen.

Bei der Koppelung zwischen dem mikrophysikalischen Modell und dem troposphéri-
schem Schwefelkreislauf sind jedoch einige Feinheiten zu beriicksichtigen. Das Sulfa-
taerosol ist zwar in dem Schwefelkreislauf eine prognostische Grofle, wird aber durch
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Abbildung 6.2: Vertikalprofil des stratosphérischen Mischungsverhéltnisses von COS (Chin
und Davis, 1995).

einen Bulkansatz, d.h. nur durch die Masse, beschrieben. Im Gegensatz dazu ist im
mikrophysikalischen Modell das Aerosol in einzelne Groflenklassen aufgeteilt, die je nach
Umgebungstemperatur und Feuchte eine andere Dichte und Zusammensetzung haben.
Dank der in Kapitel 3.3 beschriebenen Parametrisierung des Feuchtewachstums ist es
jedoch méglich, Schwefelkreislauf und mikrophysikalisches Modell iiber die Sulfatmasse
zu koppeln. Als Skalierungsgrofie fiir die Dichte po und die Konzentration W, werden die
auch im Schwefelkreislauf benutzten Werte 0.75 fiir Wy und 1.7 g/cm?® fiir py verwendet
und damit die Teilchenzahl/Klasse in Masse/Klasse umgerechnet.

Eine entscheidende Frage fiir die dreidimensionale Modellierung des stratosphérischen
Aerosols ist, mit wie vielen prognostischen Gréflen das Aerosol beschrieben werden soll.
Die eleganteste und rechentechnisch teuerste Losung ist dabei, jede Aerosolgréfienklas-
se getrennt zu transportieren. Die einfachste und billigste Losung ist dagegen die, alle
GrofBenklassen durch einen Tracer zu beschreiben, dhnlich dem in der Chemiemodellie-
rung hdufig angewendeten Familienkonzept. Dies bedeutet, dafl die Masse in jeder Klasse
nach jedem Zeitschritt abgespeichert und mit dem Quotienten aus der Gesamtmasse des
Aerosols nach dem Transport und der Gesamtmasse vor dem Transport skaliert wird.

Da der Schwefelkreislauf sich auf die Modellierung des troposphérischen Sulfates kon-
zentriert, ist ein Modul der stratosphéirischen Schwefelchemie entwickelt worden, welches
die stratosphérischen Quellen von SO, sowie die wichtigsten Reaktionen beinhaltet. Es
wird in Abschnitt 6.1.1 ndher erldutert.

Prognostiziert werden DMS, SO, und SO3~. H,SO, (gasformig) wird in der gegenwérti-
gen Version nur in der Stratosphére beriicksichtigt und daher nur diagnostisch behan-
delt. Um Auswirkungen des Transports auf die gasférmige HySO4—Konzentration mit
zu beriicksichtigen, wird zu Beginn jedes Zeitschrittes die fiir den jeweiligen Gitterpunkt
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abgespeicherte Konzentration mit dem Quotienten aus der transportierten Masse SO,
und der Masse SO, vor dem Transportschritt skaliert.

Eine Skalierung von H;SO4 mit der Transporttendenz von SO, erscheint gerechtfertigt,
da das mikrophysikalische Modell zunichst nur in den obersten sechs Schichten im Zir-
kulationsmodell gerechnet wird. In diesen Schichten wird der Transport im wesentlichen
durch die Advektion bestimmt. Es ist jedoch beabsichtigt, H,SO4 als weitere prognosti-
sche Grofle in das Zirkulationsmodell einzufiihren.

Ebenfalls als prognostische Schwefelgréfie soll Carbonylsulfid COS eingebaut werden.
Kjellstréom (1997) hat den COS—Kreislauf mit Quellen und Senken in das ECHAM3-
Modell eingebaut. Da sich das COS—-Modell von Kjellstrom noch in der Testphase befin-
det, wird fiir den ersten Test die COS—-Konzentration einem représentativen vertikalen
Profil entnommen (Chin und Davis, 1995), siehe Abbildung 6.2. Sie ist damit global und
zeitlich konstant.

Die fiir die Modellierung benétigten Konzentrationen von OH und Oj; entstammen, wie
auch schon bei den Sensitivitédtsstudien und dem Pinatuboexperiment, einem 12-jdhri-
gen Feedback-Lauf mit heterogener Chemie (Steil, 1997). Nach der erfolgten Koppelung
des mikrophysikalischen Aerosolmodells mit dem Chemiemodell von Steil (1997) wer-
den OH- und O3;-Konzentrationen nicht mehr monatlich vorgeschrieben, sondern direkt
interaktiv berechnet, ebenso wie die fiir die stratosphirische Chemie bendtigten Pho-
tolyseraten. In der jetzigen Version sind die Photolyseraten monatliche Mittelwerte,
die offline fiir die jeweiligen Gitterpunkte mit der Photolyseratenroutine des Mainzer
2d-Modells (Briihl und Crutzen, 1989) ausgerechnet worden sind. Es wird daher noch
nicht zwischen Tag und Nachtchemie unterschieden, sondern mit Tagesmittelwerten der
chemischen Konzentrationen gerechnet.

6.1.1 Modellierung der stratosphirischen Schwefelchemie

Transport von COS durch die Tropopause bildet die natiirliche Quelle von Schwefel in
der Stratosphire (Crutzen, 1976). COS ist nahezu chemisch inert in der Troposphére
und wird erst oberhalb der Tropopause photolytisch zerstért, bzw. reagiert mit O(3P)-
und OH-Radikalen. Das dabei entstehende Schwefelradikal reagiert sofort weiter zu SO
und SO,. Bei starken Vulkaneruptionen gelangt SO, direkt in die Stratosphédre. So
gelangten z.B. bei der Eruption des El Chichén im April 1981 5 Mt — 9 Mt SO, und bei
der des Mt. Pinatubo im Juni 1991 14 Mt — 16 Mt direkt in die Atmosphire (Krueger
et al., 1995).

Mit Hilfe des Gleichungslésungsprogramms FACSIMILE (AEA Technology, 1993) wur-
den die wichtigsten Reaktionen fiir die stratosphérische Schwefelchemie in verschiedenen
Hohen im Sommer und im Winter getestet. Sie sind in der Tabelle 6.1 zusammengefafit.
Diese Reaktionen bilden ein gekoppeltes System von partiellen Differentialgleichungen,
deren Zeitkonstanten um einige Groflenordnungen auseinanderliegen:

A0 _ 1c0s(COS] - Rss[0][COS] ~ Rss[OH[COS] (6.1)
% = —Rg1[02][S] + Jcos[COS] (6.2)
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SO, 2% SO + O Js0,, A < 220 nm

COS 2 CO+8 Jcos, A < 260 nm
S+0,—S0+0 Rs; = 2.310712
SO + 0y — SO, + O Rgy = 2.6 1071% exp (—2400/T)

COS+0 — SO +CO Rgs = 2.110 1t exp (—2200/T
COS + OH — Produkte | Rgs = 1.1107 '3 exp (—1200/T)
Rss = f(Ko, Koo)

SO, + OH % HSO; Ko = 3.0107% (T/300)**
Koo = 1.510712

HSO3 + O3 — SO3 + HO, | Rgs = 1.310 2 exp (—330/T)

SO; + Hy,O —» H,S0, Rer = 6.01075

Tabelle 6.1: Photochemische Reaktionen der Schwefelkomponenten in der Stratosphire.

Die Reaktionskonstanten entstammen de More et al. (1992). f(Ko,Ko) kennzeichnet eine
. . Ko [M 1+ log 5;'2—[&]))

thermomolekulare Reaktion, wobei: f(Kg,Ko) = (mcﬁjm%m) 0.6 t

d_[jt_O] = —Rg2[05][SO] + J50,[S02] + Rs1[02][S] + Rs3[O][COS] + Rsq[OH][COS]
(6.3)
d[i(t)z] = —J50,[S0;] — Res[OH][SO,] + +Rs2[02][SO] (6.4)
d[H(;stosl = —Rss[02][HSOs) + Rss[OH][SO,] (6.5)
d_[Sd(t)_a] = —Rg7[H,0][SO3] + Rsg[O2][HSOs) (6.6)

d[H,S0,]  d[HsSO4]
dt - dt aerosol

+ Rgr[H;0][SOs] . (6.7)

Es gibt verschiedene Algorithmen, um solch ein steifes System zu 19sen (Gear, 1971a,b).
Diese sind jedoch sehr rechenzeitintensiv und somit fiir den dreidimensionalen Fall nicht
geeignet. Um diese Schwierigkeit zu umgehen, werden, nach einem in der Chemiemo-
dellierung iiblichen Verfahren (Brasseur und Solomon, 1986), Spezies, die sich schnell
ineinander umwandeln, in chemische Familien zusammengefafit und transportiert. Die
in dem Modell beriicksichtigten Spezies werden in drei Familien transportiert:
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[COS]
[SOX] = [S] + [SO] + [SOs]
[HYSOX] S [SO3] + [HSO3] + [HzSO4]

Zur numerischen Losung der photochemischen Schwefelreaktionen siehe Anhang B.3.

6.2 Erste Ergebnisse und Ausblick

Wie bei der Konzeption des dreidimensionalen Aerosolmodells in Kapitel 6.1 deutlich
wurde, sind einige Bausteine noch nicht vollstéindig vorhanden bzw. nur grob parame-
terisiert. Die transienten Pinatubosimulationen in Kapitel 5 haben desweiteren gezeigt,
dafl der stratosphirische Transport in der ECHAM4-L19-Version besonders oberhalb
von 24 km nicht realistisch ist. Mit der ECHAM4-L19-Version ist daher zunéchst in
einem ersten Test ein Jahr mit dem gekoppelten mikrophysikalischen Modell gerechnet
worden, dessen Ergebnisse im folgenden kurz skizziert werden.

Die vorliegende Simulation wurde im April mit klimatologischer Meeresoberflichentem-
peratur gestartet, wobei aus Griinden der Rechenzeit und der Speicherkapazitit statt
der 44 Aerosolklassen nur 35 Aerosolklassen in einem Radienbereich von 1 - 1073um
— 2.58 pum beriicksichtigt wurden. Desweiteren wurde in der mikrophysikalischen Mo-
dellierung der Kelvineffekt vernachlissigt. In Anhang B.2 wird dargestellt, dafl diese
Optimierungsansétze das Ergebnis nicht wesentlich beeintrichtigen.

Die Integrationszeit von einem Jahr ist noch zu kurz, um einen Gleichgewichtszustand
zu erreichen. Bei den Sensitivitdtsstudien des mikrophysikalischen Boxmodells in Ka-
pitel 4 waren Einschwingzeiten in der GréfSenordnung von mehreren Jahren zu beob-
achteten, so daf} die hier gezeigten Werte sich im Laufe der Integration noch veréndern
kénnen. Sie geben jedoch einen guten Uberblick, inwieweit Modellergebnisse in dem Be-
reich der Beobachtungen liegen, und welche Verbesserungen fiir einen langjihrigen Lauf
mit beriicksichtigt werden miissen.

Abbildung 6.3 zeigt einen Vergleich der simulierten Aerosolmassenkonzentrationen fiir
Maérz nach einem Jahr Integration mit SAGE II-Beobachtungen fiir April 1991. Das
Modell ist in der Lage, die beobachtete Struktur in der Aerosolmasse mit einer globalen
Abnahme der Aerosolmasse oberhalb von 20 km und der Ausbildung eines tropischen
Minimums unterhalb von 17 km wiederzugeben. Auch die Konzentrationswerte liegen in
der gleichen Gréflenordnung wie die beobachteten, jedoch sind die Modellergebnisse um
einen Faktor 1.5 bis 2 gegeniiber den SAGE-Messungen zu hoch. Dies ist besonders fiir
die hohen und mittleren Breiten in beiden Hemisphiren unterhalb von 20 km auffillig.
Hier liegen die Werte in den Simulationen bei 0.2 ug m~® und damit deutlich hoher
als die aus SAGE II-Beobachtungen ermittelten Daten im Bereich von 0.1 ug m=3,
Dieser quantitative Unterschied zwischen den Beobachtungen und den Modellergebnissen
ist wahrscheinlich dadurch begriindet, dafi das Modell nur iiber einen Zeitraum von
einem Jahr integriert worden ist und so die Werte noch durch die Einschwingphase
beeintrdchtigt werden. Bei den Sensitivitdtsstudien des Boxmodells in Kapitel 4 sind
z.B. Eingschwingphasen von 5 bis 10 Jahren beobachtet worden.

Abbildung 6.4 zeigt einen Vergleich der simulierten Oberflichenkonzentrationen nach
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Abbildung 6.3: Vergleich der Aerosolmassen-Konzentrationen in [ug m~3] zwischen SAGE
IT-Beobachtungen fiir April 1991 nach Yue et al. (1994) (links) und ECHAM4-Simulationen
mit expliziter Mikrophysik nach einen Jahr Integration fiir Mérz (rechts).

einem Jahr Integrationzeit mit einer aus SAGE I- und SAGE II- sowie SAM! II-Daten
aus den Jahren 1979 —1981 und 1984-1990 (Hitchmann et al., 1994).

Die simulierten Oberflichenkonzentrationen geben die beobachteten Werte sowohl in der
Groflenordnung wie auch in der globalen Verteilung sehr gut wieder. So liegen die Werte
fiir Beobachtung und Simulation im tropischen Maximum iiber 5 ym? cm~2 und in den
mittleren und in den hohen Breiten in 20 km zwischen 1 um? cm~3 und 1.5 pm? cm™2.
In der vertikalen Aufteilung liegt das tropische Maximum im Vergleich zur Klimatologie
ein wenig zu niedrig, worauf im folgenden noch néher eingegangen wird. Es ist bei dem
Vergleich der Oberflichenkonzentrationen auch gut zu sehen, dal das mikrophysikalische
Modell fiir einen ldngeren Lauf nicht nur in den ersten sechs Schichten bis ungefdhr
14 km, sondern in den ersten 9 Schichten bis ca. 8 km gerechnet werden muf}, um auch
das Maximum der Oberflichenkonzentration in den Polarregionen gut zu représentieren.
Die sehr gute Ubereinstimmung zwischen Beobachtung und Simulation muf} jedoch auch
kritisch analysiert werden, da obwohl der Pinatubo und der El Chichén in den Daten von
Hitchmann et al. (1994) nicht beriicksichtigt wurden, doch in die Auswertung mindestens
sieben gréBere Vulkanausbriiche, wie z.B. der Nevada del Ruiz (5° N) im November 1985
eingeflossen sind.

Die von Thomason et al. (1997) aufgestellte SAGE-Klimatologie der stratosphérischen
Aerosoloberflichenkonzentration, die die Jahre 1984-1994 umfafit, ist ebenfalls durch
vulkanische Einfliisse geprigt. Thomason et al. (1997) erhielten Werte in der Gréflen-
ordnung von 2 pgm? cm™3- 5 pym? cm™2 und eine dhnliche Struktur, wie die in Abbildung
6.4 gezeigte.

1SAM: Stratospheric Aerosol Measurement
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Abbildung 6.4: Vergleich simulierter Aerosol-Oberflichenkonzentration in [um? cm™=2 ] (Bild,
unten) mit einer von Hitchmann et al. (1994) aus den Jahren 1979-1981 und 1984-1990 er-

stellten stratosphérischen Aerosolklimatologie (Bild, oben). Fiir die simulierten Oberflichen-
konzentration sind die Werte nach einem Jahr fiir M&rz angegeben.
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Beide Klimatologien unterscheiden sich in ihren Werten und ihrer Struktur von der von
der WMO (1992) fiir das stratosphérische Hintergrundaerosol empfohlenen Oberflichen-
konzentrationsverteilung. Die WMO-Oberflichenkonzentrationsverteilung, die im we-
sentlichen aus SAGE-Daten aus dem Jahr 1989 (Januar -Mérz) besteht, besitzt so z.B.
kein tropisches Maximum. Auch liegen die Oberflichenkonzentrationen bei deutlich ge-
ringeren Werten mit einem maximalen Wert von 1 pym? ¢cm™2 in den Tropen um 19.5
km und Werten zwischen 0.5 pm? cm~3 und 1.25 ym? cm™2 fiir die mittleren Breiten.
Thomason et al. (1997) zeigten, daf} die 10%—Perzentil-Oberflichenverteilung des klima-
tologischen Mittels der WMO—-Verteilung sehr &hnlich ist. Die simulierten Oberfldchen-
konzentrationen liegen damit gegeniiber den WMO-Werten in den mittleren Breiten
um einen Faktor 1.5-2 zu hoch, und bestétigen damit die auch schon bei den Mas-
senkonzentrationen beobachtete Differenz. Die Vermutung, dafl die Unterschiede zur
WMO-Hintergrundverteilung durch die kurze Integrationszeit bedingt sind, ist durch-
aus plausibel. Die iiber 10 Jahre gemittelten Klimatologien von Hitchmann et al. (1994)
und Thomason et al. (1997) beinhalten vulkanische Stérungen und klassifizieren damit
Verteilungen, wie sie z.B. in einer spédten Erholungsphase nach starken Vulkanausbriichen
gemessen wurden. Bei vulkanischen Stérungen sind aber bei der Durchfiihrung der in
Kapitel 4 vorgestellten Sensitivitdtsstudien dhnliche Prozesse beobachtet worden, wie in
der Initialisierungsphase der Hintergrundverteilung. Die vertikale Verschiebung des tro-
pischen Maximums in der Simulation gegeniiber den klimatologischen Werten ergibt sich
dadurch, daf in einer vulkanisch gestorten Stratosphére die Teilchenbildung im wesent-
lichen in gréfleren Hohen (zwischen 20 km und 25 km) stattfindet, als in der ungestérten
Atmosphére.

Quellen des stratosphérische Hintergrundaerosols und damit eine Erklérung fiir das tro-
pische Maximum in der Oberflichenkonzentration in der unteren Stratosphére sind in
Abbildung 6.5 zu finden. Abbildung 6.5 a) zeigt, da8 zwischen 30° S und 30° N und zwi-
schen 100 hPa und 40 hPa mehr als 1 Teilchen cm™2 s~! ensteht. Die homogene binire
Nukleation des Schwefelsiure/Wasser—Systems findet somit im wesentlichen in der unte-
ren tropischen Stratosphére statt. Anhand von Messungen und eindimensionalen Simu-
lationen zogen Brock et al. (1995) die Schluifolgerung, dal homogene Nukleation in der
oberen tropischen Troposphéire die wesentliche Quelle fiir stratosphérisches Aerosol ist.
In den Simulationen ist zwar die Nukleationsrate in der oberen tropischen Troposphére
relativ hoch, doch liegt das Maximum um 70 hPa und damit hoher als bei Brock et al.
(1995). Relativ hohe Nukleationsraten sind in Abbildung 6.5 a) ebenfalls in den polaren
Breiten in der Nordhemisphire zu finden. In den Modellergebnissen fiir Oktober sind
entsprechend hohe Nukleationsraten in den antarktischen Breiten zu finden. Messungen
(Hofmann et al., 1986; Wilson et al., 1989) und Simulationen (Zhao; 1993) zeigen, daf
im polaren Friihjahr ein Anwachsen der CN-Konzentration zu beobachten ist, was durch
eine verstirkte homogene Nukleation hervorgerufen wird. Generell zeigt sich somit, daf§
das dreidimensionale Modell in der Lage ist, die globale Verteilung der Teilchenbildung,
dem heutigen Wissenstand entsprechend, zu simulieren.

Bei der Betrachtung der fiir die bindre homogene Nukleation entscheidenden Gréflen in
Abbildung 6.5 der HySO4- (b)), der HyO-Konzentration (c)) und der Temperatur (d))
ist zu erkennen, dafl die Temperaturverteilung die Nukleation im wesentlichen bestimmt.
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Homogene Nukleation tritt besonders in den Gebieten auf, wo die Temperatur unterhalb
von 200 K liegt, so dal das Maximum in der Nukleationsrate bei 70 hPa mit einem
Minimum in der Temperatur T < 195 K einhergeht. In ECHAM4 ist die Temperatur in
der oberen tropischen Troposphére im Vergleich zu ECMWF-Analysen um 2 K zu hoch
und in der tropischen Stratosphire um 2 K — 4 K zu niedrig (Roeckner et al., 1996), so
daf die Temperaturunterschiede fiir den vertikalen Unterschied zu Brock et al. (1995)
verantwortlich sein kénnen.

Ursachen fiir die Abweichungen kénnen jedoch ebenfalls Unterschiede in der HoSO4—
und in der H,O-Konzentration sein. So ist z.B. in ECHAM3 im Vergleich zu UARS-
Messungen die stratosphirische HoO-Konzentration in der unteren tropischen Strato-
sphére zu hoch und an den Polen zu niedrig (C. Briihl, pers. Mitteilung). Es gilt daher in
der Zukunft zu iiberpriifen, inwieweit fiir die dreidimensionale Modellierung von strato-
sphérischem Aerosol klimatologische Werte fiir Temperatur und H,O-Konzentration er-
forderlich sind. Die HySO4—Konzentration liegt mit Werten zwischen 2-108 Molekiile /cm?3
und 1 - 107 Molekiile/cm?® bei 50 hPa um ein bis zwei Gréfenordnungen héher, als die
von Arnold und Biihrke (1983) bei 44° N gemessenen Werte im Bereich von 1 - 10° Mo-
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lekiile/cm3. Die stetige Zunahme der H;SO4—Konzentration in der Simulation mit der
Hohe begiinstigt ebenfalls die homogene Nukleation in der unteren Stratosphire. In-
wieweit die vertikale Verteilung der H,SO4—Konzentration in der unteren Stratosphire
realistisch ist, ist fraglich. Messungen von Mdohler und Arnold (1992) zeigten fiir nordli-
che Breiten, zwischen 65° N und 69° N, eine leichte Abnahme des Mischungsverhéltnis
der Schwefelsaiire wenige Kilometer oberhalb der Tropopause. In den eindimensionalen
Modellsimulationen von Turco et al. (1979a) liegt fiir die H,SO,—Konzentration in der
unteren Stratosphére ein Minimum vor. Fiir die Modellierung der H,SO4~Konzentration
mit dem dreidimensionalen stratosphirischen Aerosolmodell bleibt somit abzuwarten,
welchen vertikalen Verlauf die gasférmige Schwefelsdure nimmt, und in welchem Kon-
zentrationsbereich sie sich nach einem mehrjdhrigen Lauf befindet. Es erscheint jedoch
schon jetzt die bereits in Kapitel 6.1 erwdhnte prognostische Behandlung von H,SOj, als
unerlédflich, um realistischere Konzentrationen und Vertikalprofile zu simulieren.

Es ist in diesem Zusammenhang ebenfalls zu iiberpriifen, inwieweit die aus den Boxstu-
dien fiir die Nukleation und die Kondensation am besten erachteten Ansétze fiir die glo-
bale Modellierung zutreffen. Durch die zusitzliche Beriicksichtigung von Advektion und
vertikaler Diffusion sowie eines troposphirischen Aerosolteilchenflusses und einer ein-
fachen stratosphérischen Schwefelchemie ist die Bilanzgleichung des stratosphirischen
Aerosols erweitert worden. Sensitivitidtsstudien mit dem mikrophysikalischen Boxmo-
dell, in Abhéngigkeit von dem Stoflkoeflizienten o und der Nukleationstheorie in Kapitel
4, haben gezeigt, dafl sich die Aerosolgréfienverteilung und die H,SO4—Konzentration
um einen Faktor fiinf unterscheiden kénnen, je nachdem, welcher Ansatz gewahlt wor-
den ist. Nukleation und Kondensationsparameterisierung miissen daher in dem globalen
Zirkulationsmodell erneut ausgetestet werden.

In einem ersten Test fiir die dreidimensionale Modellierung von stratosphérischem Ae-
rosol hat sich gezeigt, dal das Modell beobachtete Massenkonzentrationen und Ober-
flichenkonzentrationen in der richtigen Gréfenordnung reproduzieren kann. Die Bildung
neuer Teilchen durch homogene Nukleation ist im wesentlichen von der Temperatur be-
stimmt und findet in der unteren tropischen Stratosphére sowie in den polaren Gebieten
im Friihjahr statt. Auf Grund der kurzen Integrationszeit ist jedoch keine endgiiltige
Analyse moglich. Es zeigte sich bei der Betrachtung der Ergebnisse, daf§ fiir die weitere
Modellierung die prognostische Behandlung von H,SO4 sowie eine Erweiterung des Mo-
dells {iber die ersten 9 Schichten notwendig ist. Desweiteren ist eine Implementierung
des Modells in eine der erweiterten stratosphéirischen Versionen von ECHAM4 notwen-
dig, um eine realistischere stratosphédrische Zirkulation zu verwenden. Ebenfalls wire
die Koppelung mit dem Chemiemodell von Steil (1997) auch im Hinblick auf die globale
Aerosolverteilung wiinschenswert, um die stratosphirische Schwefelchemie besser zu be-
rechnen. Da die HoO-Konzentration und die Temperatur einen erheblichen Einflufl auf
die mikrophysikalische Parameterisierung haben, sind eventuell auf Grund von Defiziten
des Zirkulationsmodells Simulationen mit vorgegebenen Klimatologien erforderlich.
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Kapitel 7

Zusammenfassung und Ausblick

7.1 Zusammenfassung

Im Rahmen dieser Arbeit ist ein mikrophysikalisches Modell des stratosphéarischen Ae-
rosols fiir das bindre System Schwefelsiure-Wasser entwickelt worden, welches die Bil-
dung und Entwicklung des stratosphérischen Hintergrundaerosols sowie den beobachte-
ten Verlauf vulkanischer Storungen beschreibt. Dieses Modell ist fiir den Einbau in das
dreidimensionale Zirkulationsmodell ECHAM4 konzipiert worden und gestattet damit,
im Gegensatz zu bisherigen Parameterisierungsansétzen, auch die Berticksichtigung und
explizite Behandlung von Gréflenverteilungen in der globalen Modellierung.

Eine Grundlage des stratosphirischen mikrophysikalischen Modells ist die weitgehend
explizite Beschreibung der wesentlichen Parameter des biniren Systems (Konzentration,
Oberflichenspannung, Dichte, Dampfdruck iiber der Lésung) in Abhingigkeit von Tem-
peratur und Partialdriicken. In dem Modell selbst werden homogene Nukleation, Kon-
densation von H,O und H,SO,, Koagulation und Sedimentation beriicksichtigt. Das
Modell umfafit ein Gréfenspektrum des Aerosols von 3 - 107* um bis 6 ym. Die Ae-
rosolgroflenverteilung ist dabei in 44 Klassen aufgeteilt, wobei die Klassenbreite durch
Massenverdopplung bestimmt ist.

Fiir eine Boxversion des mikrophysikalischen Modells sind Sensitivitdtsstudien durch-
gefiihrt worden. Sie zeigten eine gute Ubereinstimmung der berechneten Hintergrund-
aerosol-Gleichgewichtsverteilung mit den beobachteten Werten. In Abhéngigkeit von
den Umgebungsbedingungen und der troposphirischen Quellstirke entsteht ein Grenz-
zyklus der Aerosolkonzentration, der im wesentlichen durch die Wechselwirkung von
Kondensation und Nukleation bestimmt wird. Es bilden sich fiir das Hintergrundaero-
sol je nach Gewichtung der einzelnen mikrophysikalischen Prozesse monomodale oder
bimodale Gréflenverteilungen aus. Die Sequenz einer Periode des Grenzzyklus der mo-
dellierten Hintergrundverteilungen kann dabei durch eine Lognormalverteilung, wie sie
zur Darstellung von Beobachtungen verwendet wird, beschrieben werden. Ein Vergleich
mit Messungen zeigt, dal das mikrophysikalische Modell die beobachteten Teilchenkon-
zentrationen und Groéflenverhéltnisse fiir hohe und mittlere Breiten oberhalb von 73 hPa
sehr gut wiedergeben kann. Das Modell ist in der Lage, sowohl den beobachteten sehr
starken Anstieg des Groflenverhéltnisses Nys/Nos oberhalb von 50 hPa als auch die Ab-
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nahme in der Aerosolkonzentration N5 widerzuspiegeln. Da in dem Boxmodell weder
Advektion noch vertikale Diffusion beriicksichtigt worden sind, kénnen Beobachtungen
aus den Tropen oder aus H6hen mit starken vertikalen Austauschprozessen nicht reali-
stisch wiedergegeben werden.

Sensitivitdtsstudien mit unterschiedlicher mikrophysikalischer Parameterisierung zeig-
ten, dal das Boxmodell die beobachteten Teilchenkonzentrationen und Grofenverhéltnis-
se sehr gut wiedergeben kann, wenn ein Stoflkoeffizient von oo < 1 angenommen wird und
die Nukleationsraten entweder klassisch oder nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur
berechnet werden. Bei der Abhingigkeit der Sensitivitdtsstudien von den Eingabedaten
zeigte sich, dal Temperatur— und H,O-Anderungen ein anderes Muster in der Aerosol-
groBenverteilung in den Boxstudien hervorrufen als Anderungen der SO,~Konzentration.
Wihrend bei einer Temperatur— und einer H,O-Anderung eine Erhéhung der Aerosol-
konzentration mit einer Erh6hung des Gréflenverhéltnisses einhergeht, verhalten sich bei
einer Verdnderung der SO;—Konzentration Aerosolkonzentration und Groéflenverhéltnis
zueinander umgekehrt.

Das Modell ist in der Lage, das zeitliche Verhalten des stratosphérischen Aerosols nach
einer vulkanischen Stérung in guter Nidherung zu Beobachtungswerten zu simulieren.
Insbesondere ist, ohne dafl zusdtzliche Annahmen gemacht werden miissen, die charak-
teristische Entwicklungszeit des Aufbaus und des langsamem Abbaus gut getroffen. Die
zeitliche Entwicklung des effektiven Radius in der Post-Pinatuboperiode konnte von dem
Boxmodell sehr gut wiedergeben werden. Bei den entsprechenden Oberflichenkonzentra-
tionen traten nach einem Jahr Simulation Differenzen zwischen Modellergebnissen und
Beobachtungen auf Grund der nicht vorhandenen vertikalen Auflésung auf.

Fiir die globale Modellierung ist das mikrophysikalische Modell um ein einfaches Modul
fiir die stratosphéirische Schwefelchemie erweitert worden. Dariiber hinaus ist das mi-
krophysikalische Modell mit dem troposphérischen Schwefelkreislauf von Feichter et al.
(1996) gekoppelt worden, der Transport, Emission, Chemie sowie die nasse und trockene
Deposition von gasférmigen Dimethylsulfid (DMS) und Schwefeldioxid (SO;) sowie SO3~
als fliissiges Sulfataerosol behandelt. Die Koppelung zwischen dem mikrophysikalischen
Modell und dem troposphérischen Schwefelkreislauf stellt eine bisher noch nicht vorhan-
dene Kombination dar, die es ermdéglicht, fiir das stratosphérische Aerosol global und
jahreszeitlich verschiedene troposphérische SO,— und SO~ —Quellen zu beriicksichtigen.

Erste Ergebnisse der dreidimensionalen Modellierung zeigen, dal das Modell die beob-
achteten Massenkonzentrationen und Oberflichenverteilungen in der richtigen Grofien-
ordnung reproduzieren kann. Die Bildung neuer Teilchen durch homogene Nukleation
wird hauptséchlich von der Temperatur bestimmt, und findet im wesentlichen in der
unteren tropischen Stratosphire sowie in den polaren Gebieten im Friihjahr statt. Auf
Grund der kurzen Integrationszeit sind jedoch im Rahmen dieser Arbeit nur qualitative
Aussagen moglich.

In einem weiteren Schwerpunkt dieser Arbeit sind mit der ECHAM4-L19-Version transi-
ente Pinatuboexperimente mit prognostischem Sulfataerosol durchgefiihrt worden. Um
dabei mit dem Klimamodell den bestimmten Zeitraum von 1991 bis 1992 realistisch
zu simulieren, ist ein Assimilationsverfahren angewendet worden. Es zeigte sich bei
den Pinatubosimulationen die generelle Schwierigkeit von Gitterpunkts— und spektralen
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Modellen, den in der Stratosphire auf isentropen Flichen stattfindenden grofirdumigen
Transport zu simulieren. Dies wurde besonders bei einem Vergleich der Pinatubosimula-
tionen mit stationiren Lidar— und Ballondaten aus der nérdlichen Hemisphére deutlich,
die eine sehr gute Ubereinstimmung fiir Laramie (41.2° N) und Tsukuba (36.1° N), jedoch
Abweichungen fiir Garmisch (47.5° N) und Geesthacht (53.3° N) zeigten.

Durch die Einfiihrung der in Kapitel 5.3.2 vorgestellten Reduzierung des vertikalen Trans-
ports auf einer isentropen Fliche von 380 K, STE-Parameterisierung, die nach Holton
et al. (1995) die Grenze zwischen stratosphérischer Ober— und Unterwelt markiert, ist
jedoch im Rahmen dieser Arbeit eine wesentliche Verbesserung fiir den stratosphérischen
Tracertransport erzielt worden.

In den ECHAM4-Simulationen mit STE-Parameterisierung wird die beobachtete glo-
bale Ausbreitung der Pinatubowolke in der nérdlichen Hemisphére im ersten halben
Jahr nach Beginn der Eruption gut wiedergeben. Es ist jedoch in den Simulationen ab
Herbst 1991 ein zu starker meridionaler und vertikaler Transport im Vergleich zu den
Messungen zu erkennen. Die in der ECHAM4-L19-Version kaum modellierte residua-
le stratosphérische Zirkulation ist eine der Ursachen fiir die Unterschiede zwischen der
simulierten und der beobachteten Transportcharakteristik des Pinatuboaerosols. Ein er-
ster Test mit der hoherauflssenden Version des ECHAM4-Modells, ECHAM4-L39MPI,
zeigte, dafl zirkulationsbedingte Unterschiede behoben werden. Es wurde jedoch, in der
39-Schichtenversion, ebenfalls, wie in der 19-Schichtenversion, ein zu schneller Transport
in die nordlichen Breiten und das Fehlen des tropischen Maximums im 50 hPa-Niveau
festgestellt. Grund dafiir ist die fehlende Ausbildung eines tropischen Aerosolreservoirs
in den ECHAM4-Simulationen, so dafl im wesentlichen nur der Transport des Pinatu-
boaerosols im unteren Transportregime simuliert wird.

Ein wesentlicher Unterschied zwischen Modellsimulation und Beobachtung stellt der feh-
lende anfingliche Transport der Aerosolwolke in die Siidhemisphédre dar, wodurch das
tropische Aerosolmaximum in den Simulationen zu weit nordlich liegt. Interaktive Si-
mulationen (Young et al., 1994) haben gezeigt, daBl verstirkte IR-Absorption durch die
erhohte Aerosolkonzentration lokale Zirkulationsdnderungen hervorrufen kénnen. Die
durch die lokale Heizung verursachte Aufwértsbewegung sorgt nicht nur fiir eine anféng-
liche Ausbreitung der Aerosolwolke iiber den Aquator hinweg, sondern wirkt auch dem
schnellen vertikalen Abwirtstransport entgegen. Darin konnte ein wesentlicher Grund
fiir die vorhandenen Unterschiede zwischen Simulation und Beobachtung in der fehlenden
Riickkoppelung zwischen Aerosol und Strahlung liegen.

Interaktive Simulationen der Pinatuboepisode sind aber nur mit der héheraufgeldsten
ECHAM4-L39—Version sinnvoll. In einer Vorabstudie sind anhand von Mierechnungen
geeignete optische Parameter fiir das stratosphérische Aerosol bestimmt worden. Simu-
lationen mit der eindimensionalen Morcretteversion zeigten dabei, dafl Unsicherheiten in
der Strahlungsberechnung auf Grund sich zeitlich &ndernder Gréflenverteilungen in erster
Néherung als vernachlissigbar anzusehen sind. Die mit dem ECHAM4-L19 berechneten
Heizraten und Strahlungsfliisse stimmten dabei gut mit Literaturwerten iiberein.
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7.2 Ausblick

Es wurde in Kapitel 6 gezeigt, daf} fiir die dreidimensionale Modellierung des strato-
sphérischen Aerosols einige Erweiterungen notwendig sind. Dies beinhaltet vor allem
die prognostische Behandlung von H,SO,4 und damit einhergehend einen einfachen Pa-
rameterisierungsansatz fiir die Gas—Teilchen—-Umwandlung in der Troposphére. Als eine
weitere Erginzung ist die prognostische Behandlung von COS geplant. Das in ECHAM4
implementierte mikrophysikalischen Modell ist besonders in Hinblick auf seine mikrophy-
sikalischen Parameterisierungen und den vertikalen Tracertransport in den verschiedenen
Versionen des ECHAM4-Modells auszutesten, um die optimale Modellvariante fiir die
dreidimensionale Modellierung des stratosphérischen Aerosols zu ermitteln.

Durch die Koppelung des mikrophysikalischen Modells mit dem troposphérischen Schwe-
felkreislauf von Feichter et al. (1996) werden fiir das stratosphéarische Aerosol global und
saisonal unterschiedliche troposphérische SO,— und SO3~-Quellen beriicksichtigt. Es ist
damit méglich zu iiberpriifen, welche Ursachen dem in den letzten Jahren beobachteten
Anstieg des stratosphirischen Hintergrundaerosols zu Grunde liegen. Mdogliche Ursa-
chen dafiir kénnten einerseits anthropogene SO,—Emissionen, andererseits jedoch auch
eine in den letzten Jahren beobachtete verstirkte Vulkanaktivitdt oder eine durch den
atmosphirischen CO,—Anstieg bedingte Verdnderung sein. In diesem Zusammenhang ist
auch die Moglichkeit gegeben, die Quellen fiir stratosphérisches Aerosol zu klassifizieren.
Eine beabsichtigte Weiterentwicklung des dreidimensionalen stratosphérischen Aerosol-
modells besteht in der Koppelung von Mikrophysik und Strahlung. So konnten fiir alle 44
Aerosolklassen die fiir das Strahlungsmodell ben6tigten optischen Parameter vorgegeben
werden. Dieses hitte den Vorteil einer in sich konsistenten Formulierung sowie der
Beriicksichtigung von zeitlich variablen Gréflenverteilungen im Strahlungscode.

Eine der wichtigsten Aufgaben in der nahen Zukunft ist die Koppelung des mikrophysi-
kalischen Modells mit dem chemischen Modell von Steil (1997).

Mit dem gekoppelten chemisch—-mikrophysikalischen Modell, welches die Wechselwir-
kung zwischen Chemie, Mikrophysik und Strahlung beriicksichtigt, ist es méglich, die
physikalisch-dynamischen und die chemischen Anteile der Ozonzerstérung nach dem
Ausbruch des Pinatubo durch das stufenweise Einbeziehen der Effekte in die Modell-
simulationen zu trennen. Zunichst ist ein interaktives Pinatuboexperiment mit der
ECHAM4-L39MPI-Version geplant, um zu sehen, inwieweit sich die Transportcharak-
teristik gegeniiber dem assimilierten ECHAM4-L19-Experiment veréndert.
Desweiteren sind Szenarienrechnungen im Klimamode fiir verschiedene Randbedingun-
gen geplant, um die Auswirkungen von starken Vulkaneruptionen auf die Ozonkonzen-
tration abzuschétzen.

Dies bedeutet im einzelnen Rechnungen ohne Chlor und mit erhShter anthropogener
Chlorkonzentration in der Stratosphédre. Ebenfalls sind Rechnungen fiir Bedingungen
mit vorindustrieller CO2-Konzentration und mit zwei- bzw. dreifacher effektiver Treib-
hausgaskonzentration in der Atmosphire geplant, um die Auswirkung des weiter an-
steigenden Treibhauseffektes und der damit gednderten Zirkulations- und Temperatur-
struktur der Stratosphére in Verbindung mit einer variablen Aerosolkonzentration auf
die Ozonschicht zu prognostizieren. Dariiber hinaus ist zu untersuchen, welchen Einfluf}
zusitzlicher Eintrag von HsO und anderen Spurengasen bei starken Vulkanausbriichen
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hat.

Eine weitere interessante Untersuchung im Hinblick auf die klimatischen Auswirkun-
gen vulkanischer Eruptionen ist die Modellierung sehr grofler Vulkanausbriiche aus den
letzten Jahrhunderten wie des Tambora, 1815 oder des Laki 1783. Im Hinblick auf
lingerfristige Klimaverdnderungen ist die Simulation prahistorischer Vulkanausbriiche
wie z.B. der Tobaeruption vor 73500 Jahren von Interesse, insbesondere im Hinblick auf
die Anderung der Beeinflussung der Atmosphire.

Fiir die Zukunft wire zudem die Koppelung des Boxmodells mit einem Trajektorienmo-
dell wiinschenswert, um bessere Prozesstudien betreiben und die Simulationsergebnisse
direkt mit Flugzeugmessungen vergleichen zu kénnen. Ferner bietet sich an, das binére
System Schwefelsiure/Wasser auf ein ternéres System zu erweitern. In der Stratosphére
ist dabei vor allem die Bildung von polaren stratosphéirischen Wolken interessant und
damit die Ausweitung auf da ternéres System H,SO,/HNO;/H,0. Fiir die Troposphére
bietet sich eine Ausweitung auf das ternire System H,SO,/NH,SO,/H,O an, um die
'Nukleationsbursts’ in der marinen Grenzschicht besser zu verstehen. Dariiber hinaus
ist die Beriicksichtigung von Aerosolteilchen mit einem unldslichen Kern eine sinnvolle
Erweiterung des Aerosolmodells, um heterogene Kondensation von gasférmiger Schwe-
felsdure auf Aschepartikel und Rufiteilchen zu modellieren.

7.3 Schluflbemerkung

Im Rahmen dieser Arbeit ist ein mikrophysikalisches Modell fiir stratosphérisches Aerosol
entwickelt und in das Hamburger Zirkulationsmodell ECHAM4 implementiert worden.
Die Koppelung des mikrophysikalischen Modells mit einem troposphérischen Schwefel-
kreislauf stellt eine bisher einzigartige Verbindung dar, die es ermdglicht, fiir das stra-
tosphérische Aerosol global und saisonal unterschiedliche troposphérische Quellen zu
beriicksichtigen. Das mikrophysikalische Modell als Teil eines Chemie-Mikrophysik—
Klimamodells bietet dariiber hinaus eine wesentliche Basis zur Trennung von dynami-
schen und chemischen Effekten in der Atmosphire. Mit dieser Arbeit ist somit ein wich-
tiger Beitrag zur Beriicksichtigung stratosphéirischen Aerosols als prognostische Variable
im Klimamodell geleistet worden, die zudem eine wichtige Grundlage fiir nachfolgende
wissenschaftliche Untersuchungen geschaffen hat.
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Anhang A

A.1 Daten fiir Dichte und Oberflichenspannung

2.0
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3 £
| 1.55 70 g
2 3
Q 60 o
a1 Z900

Abbildung A.1l: Daten fiir die Dichte p (links) und die Oberflichenspannung o (rechts) in
Abhingigkeit von der Temperatur und der Schwefelsdurekonzentration.
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A.2 Eingabeparameter fiir Sensitivitédtsstudien

P T+ OH SO, H,O* T H,O*
[WPa] | [K] | [em~®] | [ppbv] | [ppmv] | [K] | [ppmv]
Januar
30 220 | 3.310° 0.017 1.8 217.5 4.5
50 215.75 | 2.3 105 0.023 2.2 214.88 4.0
73 221 2.0 108 0.026 2.7 - -
100 215 | 1.7510% | 0.041 4.5 217.75 4
Juli
30 223.5 | 7.7 10° 0.01 1.9 222.75 4
50 216.5 | 5.8 10° 0.023 2.5 217.45 3.8
73 215 | 5.25105 | 0.026 4 - -
100 210 | 5.35105 | 0.041 6.7 210.65 7
April
30 220 | 6.8 10° 0.017 1.8 218.55 4,
50 215.5 | 4.7 10° 0.023 2.4 215.55 3.5
73 218 | 4.2 10° 0.026 3.0 - -
100 216 | 3.8 10° 0.041 5. 213.75 B3l
Oktober

30 223 | 4.310° 0.017 1.9 218.75 4.
50 217 | 3.310° 0.023 2.6 214.65 4.
73 218.5 | 2.810° 0.026 3.7 - -
100 210 2.5 10° 0.041 5.75 | 210.75 5.

Tabelle A.1: Eingabedaten fiir die Sensititvitéitsstudien in 41° N. * bezeichnet die Daten aus
den ECHAMS3 T21 Simulationen von Steil (1997). * bezeichnet beobachtete Daten fiir die

Temperatur von Pawson et al. (1993) und fiir H,O von Rind et al. (1993).
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Abbildung A.2: Monatlich und zonal gemittelte Werte der OH-Konzentration. Die Daten
sind gemittelte Werte eines 12 Jahre-Feedback-Laufes mit ECHAMS3 (Steil, 1997).
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Abbildung A.3: Monatlich und zonal gemittelte Werte der Modelltemperatur. Die Daten sind
gemittelte Werte eines 12 Jahre-Feedback-Laufes mit ECHAMS3 (Steil, 1997).
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Abbildung A.4: Monatlich und zonal gemittelte der HoO-Konzentration. Die Daten sind
gemittelte Werte eines 12 Jahre-Feedback-Laufes mit ECHAMS3 (Steil, 1997).

139



O3 [ ppmv |

=] P&

"~
= =AN\=
e

p ‘[hPo]

300 - 300"

500 - 500 -

750 - \

760 4,

06
02
EQ 30N 60N

60S 30S

April

10

N (\\_ﬁ’/f”’f4 %7
1 50 1
70

100 -

{
p [hP]

200 %{éz 200
300 \ ; 3004
.04
500 - 500 -
750 4 : o 750
01 0.aa 002 - X

Abbildung A.5: Monatlich und zonal gemittelte Werte der O3—Konzentration. Die Daten
sind gemittelte Werte eines 12 Jahre-Feedback-Laufes mit ECHAMS3 (Steil, 1997).
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A.3 Optische Parameter fiir das ECHAM4-Strah-

lungsschema

Extinktionskoeffizient [cm?/Teilchen]

Band A B C D E
1 1.294-107° | 4.751-10710 | 1.212-1078 5.504-107% | 1.628-107°
2 7.568:10710 | 1,901-1071° | 9.423.10~° 6.288-1078 | 1.006-107°
3 6.198-107' | 1.947-107 | 6.482.107%0 | 1.142.10% | 4.457-10711
4 2.708.10~11 | 9.396.1012 | 2.777-1071° | 3.921.107° | 1.582.10~ !
5 1.054.1071° | 3.634.10~1* | 1.101-107° 1.577-107% | 7.337-10~1!
6 1.361-1071° | 4.448-107!* | 1.428.107° 2.311-1078 | 7.312.107 1
7 1.963-107 | 6.924-10712 | 2.016-1071° | 2.716-10~° | 5.965-10~2

Absorptionskoeffizient [cm?/Teilchen)]

Band A B C D E
1 3.489-10717 | 9.685-10~8 | 3.7633 -10~'® | 4.966-1015 | 7.231-10~17
2 2.004-10712 | 6.023-10713 | 2.104-1070 | 2.740-1071° | 2.291.10~!!
3 5.485-107!1 | 1.901-107* | 5.796-10~° 8.003-107° | 4.033-1071!
4 2.633-1071 | 9.365-10~12 | 2.730-10~%° | 3.622-107° | 1.555-107!
5 1.005-1071° | 3.606-10~'* | 1.056-10~° 1.343.1078 | 7.134.1071¢
6 1.282-10710 | 4.440-1071* | 1.359-10°° 1.914-107% | 7.053.10~ 1!
7 1.931-107 | 6.92-1072 | 1.999-10~'° | 2.603-10° | 5.897-107!2

Asymmetriefaktor

Band A B C D E
1 0.7262 0.6921 0.7429 0.7201 0.7177
2 0.6898 0.5891 0.7234 0.7100 0.5404
3 0.2943 0.0971 0.1451 0.2920 0.2038
4 0.1323 0.0246 0.0323 0.0603 0.0491
5 0.1769 0.0480 0.0676 0.1332 0.1008
6 0.1361 0.0517 0.0738 0.1426 0.1153
7 0.0890 0.0135 0.0170 0.0313 0.2430

Tabelle A.2: Optische Parameter fiir die in ECHAM4 vorhandenen Wellenléingenbereiche.
Die optischen Parameter fiir das erste und das sechte langwellige Band werden zusammen
behandelt. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognormalverteilungen A (rp, = 0.0838 pm,
o, = 2.3), B (tm = 0.075 pm, 0, = 1.8), C (rm = 0.3 pm, 0, = 1.5) und D (rn, = 0.8 pm,
o, = 1.3). E kennzeichnet die in ECHAM4 fiir die Klasse 11 vorgegebenen Parameter.
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Abbildung A.6: Vergleich optischer Parameter iiber den Wellenldngenbereich von ECHAM4
fiir vier verschiedene Lognormalverteilungen A (rp, = 0.0838 pum, o, = 2.3), B (rm = 0.075 pm,
os = 1.8), C (rm = 0.3 ym, 0, = 1.5) und D (ry, = 0.8 pm, o, = 1.3). Fiir die Mierechnung
wurde eine 75% H2SO4—Lésung angenommen.
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Abbildung A.7: Mit der eindimensionalen ECHAM4-Version berechnete Heizraten in [K/Tag]
fiir Profile des Experiments €) und fiir 30° N. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognor-
malverteilungen A (r,, = 0.0838 ym, o, = 2.3), B (ryy = 0.075 pm, o, = 1.8), C (rm = 0.3 pm,

1.5) und D (rp, = 0.8 um, o, = 1.3). E kennzeichnet den im ECHAM4 vorliegenden
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Abbildung A.8: Mit der eindimensionalen ECHAM4-Version berechnete Heizraten in [K/Tag]
fiir Profile des Experiments e) und fiir 60° N. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognor-
malverteilungen A (r, = 0.0838 pm, o, = 2.3), B (ry, = 0.075 um, o, = 1.8), C (rp, = 0.3 um,
1.5) und D (rm = 0.8 pm, o, = 1.3). E kennzeichnet den im ECHAM4 vorliegenden
Standardfall.
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Anhang B

B.1 Nukleation

B.1.1 Thermodynamik von Hydraten
Verteilung der Hydrate

In einem Gasgemisch aus Sdure- und Wassermolekiile liegen die S&duremolekiile meist
als Hydrate mit einem oder mehreren H,O-Molekiilen vor, wie Heist und Reiss (1974)
theoretisch bewiesen haben. Diese Theorie der Hydratbildung wurde von Jaecker-Voirol
et al.(1987) und Jaecker-Voirol und Mirabel (1988) iiberarbeitet und ist heutzutage all-
gemein anerkannt. Betrachtet man ein binires Gemisch aus Wasser und Sduremolekiilen
so ist die Summe der Molekiile, N; und N,, konstant.

No=N;+ b [T NG b)) (B.1)

No=N,+Y a -Z N(a, )] (B.2)
a L h .

Im folgenden bezieht sich 1 auf Wasser- und 2 auf Sauremolekiile, N; ist die Anzahl
der freien Molekiile und N(a,h) bestimmt die Anzahl der Hydrate die a Sdure— und h
Wassermolekiile erhalten. In der herkémmlichen Theorie werden Hydrate als fliissige
Tropfen behandelt, daher wird der Betrag der freien Energie, AG(a,h), welcher fiir die
Bildung der Hydrate bendttigt wird, folgendermaflen ausgedriickt:

AG(a,h) =h (1 — 61) +a (2 — §) + 470 (a, h) r(a, h)? (B.3)

mit u;, dem chemischen Potential von i in der fliissigen Phase, und ¢; dem chemischen
Potential von i als freie Molekiile in einer gasférmigen Mischung, die Hydrate beinhaltet.
Werden die Hydrate als individuelle Spezies betrachtet, so gilt:

N(a,h)

é(a,h) = ¢°(a,h) + kT'ln (—T) (B.4)

wobei Ny ist die Gesamtzahl aller Molekiile ist und
¢°(a,h) = aps + hyy + 47o(a, h) r(a, h)? (B.5)
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der Standardzustand, fiir den Fall, daf} sich das chemische Potential auf ein Gas bezieht,
welches nur aus Hydraten besteht. Fiir Gleichgewichtsbedingungen sind das chemische
Potential der freien Molekiile und der Hydrate identisch.

¢(a,h) = ads + hey (B.6)
Gleichung B.3 — B.4 in Kombination mit Gleichung B.6 fiihrt zu:

AG(s1)

- (B.7)

N(a,h) = Ny exp (—
In den meisten Féllen ist nur die Gesamtanzahl der Sdure— und Wassermolekiile bekannt.
Es empfiehlt sich daher N(a,h) in der Gleichung B.7 als eine Funktion von AG(a,h) dar-
zustellen, d.h. als Funktion der freien Energie, wenn alle Molekiile ungebunden vorliegen

wiirden. Das chemische Potential ¢; in einem Gas ohne Hydrate ist mit ¢; verbunden
iiber:

2|2

¢ = ¢ +KyTln (— ) . (B.8)

Daraus folgt:

AG(a,h) = AG(a,h) + akyT1n (%) 4+ hkyT1n (%) . (B.9)

2 1

Uberschreitet die Anzahl der Wassermolekiile bei weitem die Anzahl der Siuremolekiile
und der Hydrate N; ~ N; ~ N, so &ndert sich Gleichung B.7 zu:

Mo =, () o (- 2580) B0

wobei Ny gegeben ist durch:

_ N,
N, = B.11
2T 14+ KNy + ... + K1 Ky K (Ny )P (B.11)

Binire Nukleationsrate von H,O/H;SO,4 unter Beriicksichtigung von Hydra-
ten

Nach Jaecker-Voirol und Mirabel(1988) iiberschreitet in einem biniren Gemisch H,SO,4/H,0
die Anzahl der Hydrate, die ein Siuremolekiil enthilt, die Anzahl mit mehreren Mo-
lekiilen bei weitem. Daher werden im folgenden nur (1,h) Hydrate betrachtet.

In der klassischen Theorie ohne Hydrate ist die freie Enthalpie fiir die Bildung eines Em-
bryos gegeben durch Gleichung 3.11. Beriicksichtigt man die Formation von Hydraten,

so erhélt man:

AGpyqg, =10 (ﬂl - 4;1) + 0y (ﬂz - q?z) + Znh (un — o) + 4o r?
b (B.12)
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Nach Gleichung B.6 existiert ein Gleichgewicht zwischen Hydraten und freien Molekiilen,
welches zu

AGhyd,Z ni + hnh —1—$1 + (fig + ny _2—¢_2 + 4dmo I‘2
(s ) (1= 8) s+ o) (=) wam0

fiihrt.
Aus Gleichung B.1 und B.2 folgt n; = fi; + > hny, und ny; = fi; + Y ny, und mit Gleichung
B.8 kann AGyyq folgendermafien geschrieben werden:

AGpya, = —n1kpTln (%) — nzkpTln (%) + 4mo 1° (B.14)

Die freie Enthalpie fiir die Bildung eines fliissigen Embryos aus einem Dampfgemisch mit
Hydraten ist somit :

AGpyq. = —n1kpTn (1:%) —noky TIn <&> + nokgT In Cy, + 4mo r?
1

(B.15)
oder anders ausgedriickt:
AGhyd‘ = AGunhyd. - IlszT In Ch . (B].G)
Ch, ist ein Korrekturfaktor, der sich aus der Hydrate-Clusterbildung ergibt:
. PP
Ch = B,py (B.17)

Dies fiihrt auf Grund von Gleichgewichtsverteilungen in der Hydratverteilung nach Jaecker-
Voirol et al. (1987) auf:

[ 14+ KP4 .. + KKy K (Pr)" B1g
h — # psol F 1 : sol\h ( ’ )
1+ K P+ .. + K K. KL (P
Somit kann die Nukleationsrate berechnet werden nach:
S [1 + K'ipriol 4.+ KlKg...Kh(P"{Ul)h]nz o (“_ AG*)
14 Klpl S AR, o Kle...Kh(P1)h kgT (B.lg)

Das Problem ist die Bestimmung der Gleichgewichtskonstante K, da bisher keine expe-
rimentellen oder theoretischen Daten dafiir vorliegen.

AGpo = —kgTIn K}, (B.20)
Aus der Ableitung von AG in Bezug auf n; ergibt sich:
2 Mo W dp
A =1 sol - o - — 4 . .
Gpo = In P} +kBT 3 B {l—i- 5 dW} (B.21)
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Daher kann die Gleichgewichtskonstante berechnet werden nach:

Mo W dp
2 1 = ¢l
Ky = — exp — [4 { P dW}
ps° kgT

Auf Grund der Existenz von stabilen Hydraten sind weniger Clusterkollisionen notwen-

dig, um einen kritischen Embryo zu bilden. Beriicksichtigt man diesen ’kinetischen Ef-
fekt’, so ist der Vorfaktor C fiir (1,h) Cluster nach Shugard et al. (1974) gegeben durch:

(B.22)

. =1 Z
C = /(87ksT) > (r+ 1)’ NhNasinz 3 (B.23)

ry, ist der Hydratradius und m ist die reduzierte Masse der Hydrate und des kritischen
Kerns. Die Nukleationrate unter Beriicksichtigung von Hydrates wird daher zu:

. =1 Z
J =4/(87kgT) 3 (r +m)’m 3 Nthsin—20
{1 +KiPruot + ... + Kle...K'h(P’{“)hrz exp (u AG‘)

= e —_— B.24
1+ K]_P]_ + ...+ Kle...Kh(Pl)h kBT ( )
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B.2 Parameterisierungen fiir das Zirkulationsmodell

Fiir die Anwendung des mikrophysikalischen Modelles in einem globalen Zirkulations-
modell ist zu iiberpriifen, ob eine Optimierung des Modells in Bezug auf Rechenzeit
und Speicherkapazitit moglich ist. In Tabelle B.1 sind fiinf verschiedene Optimierungs-
ansitze fiir das mikrophysikalische Modell dargestellt.

Eine Méglichkeit, Rechenzeit und Speicherkapazitit bei der dreidimensionalen Anwen-
dung des mikrophysikalischen Modells zu sparen, ist die Anzahl der Aerosolklassen
moglichst gering zu halten. Es stellt sich in diesem Zusammenhang die Frage, inwieweit
eine Modellierung der ultrafeinen Teilchen mit Radien r < 0.08 pm notwendig ist und ob
Aerosolteilchen mit Radienr > 2.5 um bei der Betrachtung von loslichem H,SO4—Aerosol
iiberhaupt mit beriicksichtigt werden miissen. Es wurden daher Sensitivitatsstudien fiir
35 Klassen a) und 25 Klassen b) durchgefiihrt. Es wurde in Kapitel 3.2.2 gezeigt, daf
der Kelvineffekt nur fiir kleine Teilchen wichtig ist. Da die Modellierung des Kelvinef-
fektes sehr rechenzeitintensiv ist, wird im Fall ¢) ausgetestet, ob er einen grofien Einflufl
auf die Ergebnisse des Boxmodells hat. Ebenfalls wird anhand von Sensitivitdtssudien
{iberpriift, welche Auswirkungen eine grébere Aufteilung der Schwefelsgurekonzentration
bei der in Abbildung 3.2 gezeigten Aerosoltabelle auf die Aerosolgréfenverteilung hat
Fall d) und Fall e). Eine grobere Aufteilung der Konzentrationen verringert nicht nur
die Rechenzeit, sondern auch den Speicherbedarf des globalen Modells.

In Abbildung B.1 sind Aerosolkonzentrationen und Grofenverhdltnis fiir die in Tabelle
B.1 aufgefiihrten Félle mit den Werten der Standardsimulation verglichen worden. Die
fiir 30 hPa, 50 hPa, 73 hPa und 100 hPa dargestellten Sensitivitdtsstudien sind mit
monatlich gemittelten Simulationsdaten fiir 41° N durchgefiiht worden. Fiir alle Sensi-
tivititsstudien wurde die Nukleationsrate nach der Hydrattheorie mit SCC—Korrektur
berechnet und ein Stofkoefizient von o = 0.04 angenommen.

Abbildung B.1 zeigt, dafl sich die Werte ohne Beriicksichtigung des Kelvineffekts nur

Fall | Unterschied zur Standardversion
a 35 Klassen 1-1073um-2.58 um
b 25 Klassen 1 -10~2um-2.56 ym

C ohne Kelvineffekt
0% —60% AW = 1%

d 60% —85% AW = 0.5%
0% -100% AW = 1%

e 0% -100% AW = 1%

Tabelle B.1: Optimierungsansétze des mikrophysikalischen Modells fiir die globale Modellie-
rung
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Bilder eine unterschiedliche Achsenskalierung gew#hlt worden.

150



geringfligig von denen mit Kelvineffekt unterscheiden. Der Kelvineffekt kann damit
in erster Ndherung bei der globalen Modellierung des stratosphirischen Aerosols ver-
nachléssigt werden. Bei einer Erweiterung des mikrophysikalischen Modells von einer
bindren HoSO4/H,0 auf eine ternire Losung H,SO4/H2O/HNOj3 sollte die Sensitivitit
des Modells beziiglich des Kelvineffekts erneut iiberpriift werden.

Auch die Sensitivititsstudien d) und e) mit einer grobmaschigeren Aufteilung in der
Aerosoltabelle weichen von den mit einer feineren Aufteilung gerechneten nur wenig ab.
Ausnahme ist das Groflenverhéltnis fiir d) in 30 hPa, doch liegen die Werte im Bereich
des Standardfalls. In dem Zirkulationsmodell kann daher eine kleinere Aerosoltabelle
verwendet werden.

Die grofiten Abweichungen von dem Standardfall sind bei den Sensitivitdtsstudien mit
einem Anfangsradius von 0.001 um und 0.01 um berechneten Aereosolkonzentrationen
und Grofenverhéltnisse zu finden. Wihrend die Senstivitdtsstudien mit 35 Klassen und
einem Anfangsradius 0.001 ym im Bereich der Ausgangsdaten liegen, weisen die Werte
mit einem Anfangsradius von 0.01 gm wie in 50 hPa und 73 hPa deutliche Differenzen
zu den Ausgangsdaten auf.

Es zeigt sich somit anhand von Abbildung B.1, daBl der Verlauf der Verteilung stark
von dem gewéhlten Bereich mitbestimmt wird. Aus rechentechnischen Griinden kann
in der globalen Modellierung in erster Niherung mit einem Anfangsradius von 1073um
gerechnet werden, doch wére ein Aerosolmodell mit 44 Klassen wiinschenswert.
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B.3 Numerische Lésung der Schwefelchemie

Die in dem stratosphérischen Aerosolmodell beriicksichtigten Schwefelverbindungen wer-
den in drei Familien transportiert:

[COS]

[SOX] = [S] + [SO] + [SO,]

[HYSOX] = [SO3] + [HSO;3] + [H2SO04] .

Fiir die Familien werden folgende Gleichungen gelost:

d[COS]

O8] —J00s[008] - Res[0][COS] ~ R OH][COS] (B.25)
ﬂ%§9=—R%pm$0ﬂ+RMmema+Jamm0$+R%pmxs

¢ (B.26)

dHYSOX] _ _dlH:SOd | g roH|S0, . (B.27)

dt dt aerosol

Unter Annahme von Quasistationaritit werden die Konzentrationen der Familienmit-
glieder folgendermaflen bestimmt:

Jcos[COS]
S|=——F—— B.28
5] K1[O,] (B.28)

__ Joos+Rs3[O0]+Rs4[OH]
150, = PO~ Rato —1008) (B.29)
SO
1+ Rs2[02]
Jso Jcos + Rg3[O] + Rs4[OH]
SO] = 2_[SO,] + COS B.30
S0] = g 522-(504 sl Rellcosy @
Rgss[OH]
HSO3] = SO B.31
[H80q] = T2 3504 (B31)
_ Rgs[OH]
[SO;s] = Rer[H20] [SO,] (B.32)
[HaSO4] = [HXSOY] — [SO3] — [HSOs] . (B.33)
Zusétzlich wird die O(3P)-Konzentration durch ein stationirer Zustand bestimmt:

Jo3[Os]
Oo(P)] = B.34
0¢P) = 25 (B.34)

mit:
03 2% 0z + O(®P)  Jopp), A < 850 nm
O(P) + 0, 25 O3 Ros = 6.0 10734[M](300/T)23
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Anhang C

Symbol— und Abkiirzungsverzeichnis

C.1 Wichtige Symbole

sol

Aktivitdt der Substanz i ( %‘9‘)

thermische Geschwindigkeit

Diffusionskoeflizient

Extinktionskoeffizient
Massen—Extinktionskoeffizient
Enthalpieinderung bei der Gas—Teilchenbildung
Schwerebeschleunigung

thermische Geschwindigkeit

Knudsenzahl

Koagulationskoeffizient von Teilchen der Grofle i und j
Nudgingkoeffizient

Boltzmannkonstante

Aerosolteilchen mit Radien r > 0.25um
Aerosolteilchen mit Radien r > 0.25um
Grofenverhéltnis

Partialdruck

Gleichgewichtsdampfdruck {iber einer Fliissigkeit
Gleichgewichtsdampfdruck {iber der fliissigen Lésung
Gaskonstante

effektiver Radius

Moderadius

relative Feuchte (%g:)

relative Sdure (%E

Gewichtsprozent Schwefelsdure

Tracer

Sedimentationsgeschwindikeit

Wachstumsrate bei der H,SO4—Kondensation
Faktor bei der Nukleationsberechnung
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m/s
m?/s
1/m
m*/g
Nm
9.81 m/s?
m/s

m3/s

1/s

1.380662 10~ J/K
No./mg

No./mg

Pa
Pa
Pa
8.31441 J/mol K
pm
pm

kg/kg
m/s
m/s



DO AT >3 WK

Hq

i

Stofikoeffizient

Stofirate auf einer Einheitsfliche

dynamische Viskositdt
mittlere freie Weglénge
Dichte
Oberflichenspannung
Standardabweichung
Potentielle Temperatur

Winkel bei der Nukleationsberechnung am Sattelpunkt
zwischen der Wachstumsrichtung und der n, Achse

chemisches Potential der Komponente

i in der fliissigen Phase

chemisches Potential der Komponente i

in der Gasphase
optische Dicke

Chemische Formeln

COS  Carbonylsulfid

CcO Kohlenmonoxid
DMS  Dimethylsulfid

H,O Wasser

H,O,  Wasserperoxid

HO, Hydroperoxyradikal
H,SO4 Schwefelsdure

HSO; Hydroxysulfonylradikal
HNOj3 Salpetersdure

0] Sauerstoffradikal

O, Sauerstoff

O3 Ozon

OH Hydroxylradikal
NO; Stickstofftrioxid

S Schwefel

SO Schwefelmonoxid
SO, Schwefeldioxid

SO3 Schwefeltrioxid
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C.3 Abkiirzungsverzeichnis

AVHRR  Advanced Very High Resolution Radiometer

EASOE European Arctic Stratospheric Ozone Experiment
ECHAM4 4. Generation des globalen Hamburger Klimamodells
ECMWEF  European Centre for Medium Range Weather Forecast
ERBE Earth Radiation Budget Experiment

FCKW’s  Fluorchlorkohlenwasserstoffe

CCM2 Community Climate Model, Version 2

CN Condensation Nuclei, d.h. Aerosolpartikel mit Radien r > 0.01 um
DKRZ Deutsches Klimarechenzentrum GmbH
DLR Deutschen Forschungsanstalt fiir Luft— und Raumfahrt e. V.

GADS Global Aerosol Data Set
HALOE  HALogen Occultation Experiment

HIRS High—Resolution Infrared Radiation Sounder
IR Infrarot

JPL Jet Propulsion Laboratory

MLS Microwave Limb Sounder

MM4 Penn State/NCAR Mesoscale Model Version 4
NAT Nitric Acid Trihydrate HNOj - 3 H,O

NCAR National Center of Atmospheric Research
NESDIS  National Enviromental Satellite Information Services
NOAA National Oceanographic Atmospheric Administration

PSCs Polar Stratospheric Clouds

QBO Quasi Biennial Oscillation

SAGE Stratospheric Aerosol and Gas Experiment
SAM Stratospheric Aerosol Measurement

SCC Self Consistency Correction

SL Semi-Lagrange—Verfahren

SLT Semi-Lagrange-Transport

SMM Stratosphere-Mesosphere Modell

SL Semi-Lagrange—Verfahren

ST Stratosphire—Troposphire

ST Stratosphere Troposphere Exchange

TMK Transport Model KNMI (Koninklijk Nederlands Meteorologisch Instituut)

TOMS Total Ozone Mapping Spectrometer
UARS Upper Atmosphere Research Satellite
WMO World Meteorological Organization
ZOL Zero-Order-Logarithmic
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