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Wenn der Mensch physikalische, chemische und biolo-
gische Prozesse verstanden hat oder glaubt, sie im We-
sentlichen zu verstehen, gießt er dies in die entspre-
chenden mathematischen Gleichungen, um erstens die
Wechselwirkung dieser Vorgänge für verschiedene
vorgegebene äußere Bedingungen in numerischen
Modellen zu simulieren, zweitens die Ergebnisse an
Beobachtungen zu testen, drittens die Modelle even-
tuell erneut zu verbessern, um viertens dann sogar
Vorhersagen zu wagen. Die Meteorologen haben es so
zu erstaunlichen Fähigkeiten bei der Wettervorhersage
gebracht. Ihre Modelle sind inzwischen global und ge-
nestet, in-situ sowie Fernerkundungsdaten werden as-
similiert und für die von El-Niño Ereignissen betroffe-
nen Gebiete gibt es schon Wahrscheinlichkeitsvorher-
sagen für Zeitskalen bis zu maximal einem Jahr, die
signifikant besser sind als reine Persistenzvorhersagen.
In allen Fällen ist neben der Güte des Modells das
dreidimensionale Startfeld Grundvoraussetzung für
den Erfolg und bei Jahreszeitenprognosen muss auch
schon ein Ozeanmodell angekoppelt sein.

Will man den historischen und den zukünftigen Ver-
lauf des Klimas nachher- bzw. vorhersagen, sind voll
gekoppelte dreidimensionale Atmosphäre/Ozean/
Land-Modelle notwendig, welche die Änderung der
externen Parameter wie Helligkeit der Sonne und
Bahn der Erde um die Sonne mitgeteilt bekommen
müssen. Während dies für die veränderliche Bahn der
Erde um die Sonne für mindestens 1 Million Jahre
recht genau möglich ist, bleibt die Einschätzung der
früheren bzw. zukünftigen spektralen Helligkeit der
Sonne, außer für die jüngsten 11-jährigen Sonnflecken-
perioden, noch recht unsicher. Wann die nächste ‚klei-
ne Eiszeit’ kommt, ist also noch nicht vorhersagbar.

Soll darüber hinaus der Einfluss der Menschheit auf
das globale Klima abgeschätzt werden, so muss zu-
nächst klar sein, ob die Störungen des Energiehaushal-
tes einen solchen globalen Einfluss überhaupt erklären
können. Für die Abwärme, die offensichtlichste Stö-
rung des   Energiehaushaltes durch den Industriemen-
schen, ist die Abschätzung einfach. Bei durchschnitt-
lich 2 kW Leistung, die pro Kopf zurzeit eingesetzt
werden, ist die daraus resultierende Energieflussdichte
von 0,025 W/m2 im globalen Maßstab gegenüber dem
Angebot der Sonne an der Erdoberfläche in Höhe von
etwa 170 W/m2 sicherlich vernachlässigbar.

Schätzt man ab, was durch Landnutzungsänderungen,
die zweite offensichtliche Störung, seit der Industriali-
sierung durch die damit verbundenen meist positiven
Albedoänderungen von uns verursacht wurde, so steigt

die Strahlungsbilanzstörung am Oberrand der Atmo-
sphäre im Mittel auf –0,3 ± 0,2 W/m2 (IPCC 2001), also
mehr als die Amplitude des elfjährigen Sonnenzyklus
(± 0,2 W/m2). Sie wirkt außerdem dauerhaft und nicht
nur quasi-periodisch.

Betrachtet man allerdings die veränderte Zusammen-
setzung der Atmosphäre, eine weniger offensichtliche
Störung, so ergeben sich seit Beginn der Industrialisie-
rung bereits etwa +2,5 W/m2 Strahlungsantrieb allein
durch die Zunahme der langlebigen Treibhausgase
Kohlendioxid (CO2), Methan (CH4) und Distickstoffo-
xid (N2O, Lachgas). Mit Strahlungsantrieb bezeichnen
wir die Strahlungsbilanzstörung, die durch eine be-
stimmte Parameteränderung bei Fixierung aller ande-
ren entsteht, also nur den instantanen Antrieb, wäh-
rend das Klimasystem mit Änderung aller anderen Pa-
rameter reagiert und Klimaänderungen einleitet. Wei-
tere Strahlungsantriebe sind der Photosmog mit etwa
+0,3 W/m2 und die nur sehr vage abzuschätzenden
Aerosoleinflüsse (überwiegend Sulfat und Ruß; sowie
deren Einfluss auf die Wolken). Es ist daher verständ-
lich, dass die Modellstudien sich besonders auf die Er-
höhung des Treibhauseffektes durch die langlebigen
Treibhausgase konzentrierten, weil sie den im Indust-
riezeitalter am längsten wirksamen und dominanten
anthropogenen Klima-Effekt darstellen.

Vergleicht man den Strahlungsantrieb durch Treib-
hausgase zwischen Eiszeit und Warmzeit, so ist der
oben genannte anthropogene Antrieb von +2,5 W/m2

von gleicher Größenordnung wie der durch Erhöhung
der Konzentration der Treibhausgase von der Eiszeit in
die Warmzeit verursachte. Nach Abb. 21-1 allerdings ist
der durch Wegschmelzen riesiger Eis- und Schneeflä-
chen angestoßene Erwärmungseffekt noch größer. Da
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Eiszeitbedingter Strahlungsantrieb in W/m2

-2,6 ± 0,5

-0,5 ± 1

Eisdecke
und

Vegetation

-3,5 ± 1

Treibhaus-
gase

CO2

CH4

N2O

Aerosole

Antrieb ~ 6,6 ± 1,5 W/m2

Beobachtet �T ~ 5 °C
°C je W/m23–4

Abb. 21-1: Das Klima war während der letzten Eiszeit mit ihrem
Maximum vor etwa 20.000 Jahren deutlich anders als
heute. Wegen des seinerzeit um etwa 6,5 W/m2 geringe-
ren globalen Klimaantriebes lag die globale Tempera-
tur um 5 K niedriger als heute (nach HANSEN 2003).



promet, Jahrg. 30, Nr. 3,  200498

die Eisflächen jetzt jedoch vergleichsweise klein sind,
ist für die Reaktion auf den erhöhten anthropogenen
Treibhauseffekt keine gleich große Strahlungsbilanz-
änderung mehr zu erwarten.

Halten wir also fest: Seit etwa 1850 ist so rasch wie
noch nie in der Menschheitsgeschichte die Konzentra-
tion der langlebigen Treibhausgase in der Atmosphäre
geändert worden. Die Änderungen des vorindustriel-
len Energiehaushaltes der Erde durch diese Gase ha-
ben Werte erreicht, die der Amplitude zwischen letzter
Eiszeit und jetziger Warmzeit (eigentlich Zwischeneis-
zeit, genannt Holozän) entsprechen. Damit hat ein an-
thropogener Klimawechsel begonnen, und es ist für
viele von uns sowie vor allem die kommenden Gene-
rationen sehr wichtig, besser einschätzen zu können,
was das bedeuten könnte.

Deshalb werden die Beiträge in diesem Heft sich vor
allem den Folgen der veränderten Zusammensetzung
der Atmosphäre widmen. Im ersten Beitrag (Kapitel
22) von Erich Roeckner wird mit den gekoppelten Mo-
dellen der Atmosphäre und des Ozeans die Wirkung
weiter steigender Treibhausgaskonzentrationen abge-
schätzt und somit gezeigt, dass ohne Klimaschutzmaß-
nahmen die mittlere globale Temperatur in Oberflä-
chennähe über die bisher für die Menschen höchsten
Werte vor etwa 125 000 Jahren steigen würde.

Im zweiten Beitrag (Kapitel 23) zeigt Guy Pierre Bras-
seur, dass die Ozonverdünnung weltweit als Folge des
Abbaus von Fluorchlorkohlenwasserstoffen (FCKW)
und anderer chlorhaltiger Verbindungen in der Strato-
sphäre die Intensität der ultravioletten Strahlung im
Wellenlängenbereich von 0,28 bis 0,32 Mikrome-
ter (µm) in der Troposphäre und an der Oberfläche er-
höht. Auch die Temperatur in der unteren Stratosphä-
re wird dabei rasch erniedrigt, so dass daraus auch Kli-
maänderungen resultieren.

Die Wirkung veränderter Spurengaszusammensetzung
auf die Chemie in der unteren Atmosphäre wird da-
nach in Kapitel 24 von Jos Lelieveld beschrieben, wo-
bei eine zentrale Rolle die Reinigungskraft der Atmo-
sphäre spielt, in der aus Schadstoffen wie Stickoxiden
und Schwefeldioxid Dünger entstehen kann.

Da die Schwebeteilchen der Luft so zentral für die
Wolkenbildung sind, beleuchten Johann Feichter und
Ulrike Lohmann im Kapitel 25 die Rolle der Luftver-
schmutzung für das Klima. Es wird wohl keine andere
Stoffgruppe geben, die bei so geringen Volumenantei-
len so nachhaltig wirken kann.

Im Kapitel 26 werden die oben beschriebenen, offen-
sichtlichen und seit Jahrtausenden fortschreitenden
Landnutzungsänderungen und ihre Wirkung auf regio-
nales oder globales Klima von Stefan Liess und Lydia
Dümenil-Gates behandelt, wobei ein Schwerpunkt die
Frage nach der Wirkung von Abholzung ist.

Wie verändertes Klima auf den Schutz vor Hochwas-
ser wirken könnte zeigt Hella Bartels in Kapitel 27. Sie
beschreibt, wie Beobachtungen und Ergebnisse regio-
naler Klimamodelle zu ersten Aussagen über zu erwar-
tende Niederschlagsänderungen in Bayern und Baden-
Württemberg genutzt werden könnten.

Weil Flugzeuge in die Schichten höchster Empfindlich-
keit der Atmosphäre emittieren und die Flugzahl stark
steigt, wird in Kapitel 28 von Robert Sausen auch der
Einfluss auf Eiswolken und Ozonbildung behandelt
werden; denn neben den Kohlendioxidemissionen
spielen hierbei die Stickoxide und die Aerosolteilchen
eine wesentliche Rolle.

Die Zusammensetzung der Atmosphäre, z. B. die lang-
lebigen Treibhausgase, die Aerosole und das Ozon,
werden von uns stark und gleichzeitig verändert. Ob
die Reaktion des Klimasystems additiv oder komple-
xer ist, zeigt Lennart Bengtsson in Kapitel 29. In ande-
ren Worten: Kann die beobachtete Temperaturände-
rung an der Erdoberfläche und in der Atmosphäre
durch diese drei Einflussfaktoren erklärt werden?

Weil der Kohlenstoffkreislauf und das Klima eng an-
einander gekoppelt sind, soll in Kapitel 30 der Wis-
sensstand bei gegenwärtigen Kopplungsversuchen zwi-
schen Klima und Kohlenstoffkreislauf vorgestellt wer-
den. Martin Heimann geht der Frage nach, ob durch
Klimaänderungen im 21. Jahrhundert die Kohlenstoff-
speicher Wälder und Böden mobilisiert werden oder
mehr aufnehmen können.

Die Wirkung von Klimaänderungen auf die globale
Wirtschaft (und umgekehrt) ist der Fokus des Kapitels
31. Georg Hooss berichtet von der Modellkopplung
beider Systeme, die in der Gruppe um Klaus Hassel-
mann seit Anfang der neunziger Jahre betrieben wird.

Abschließend (Kapitel 32) steht die Reaktion der Öf-
fentlichkeit auf Klimamodellergebnisse im Mittel-
punkt. Insbesondere das Wechselspiel zwischen Politik
und Wissensbewertung durch den Zwischenstaatlichen
Ausschuss über Klimaänderungen (IPCC) ist der
Schwerpunkt. Besonders untersucht wird dabei die
Reaktion (der Länder) der Europäischen Union. Er-
gebnis wird sein, dass Klimapolitik schon weiter fort-
geschritten ist als die meisten Bürger denken.

Der große Umfang dieser 12 Kapitel zwingt zur Auf-
teilung in zwei promet-Hefte für die Kapitel 21 bis 26
(1. Teilheft) und 27 bis 32 (2. Teilheft).

Literatur

HANSEN, J., 2003: The Global Warming Time Bomb? Presenta-
tion to the US Council of Environmental Quality, 12. Juni
2003, verfügbar unter: http://www.giss.nasa.gov/research/
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1 Einleitung

Nach dem kürzlich erschienenen Bericht des „Intergo-
vernmental Panel on Climate Change“ (IPCC;
HOUGHTON et al. 2001) hat sich die globale Mittel-
temperatur der Erdoberfläche im 20. Jahrhundert um
etwa 0,6 K erhöht, wobei die 90er Jahre die wärmsten
seit Beginn der instrumentellen Temperaturmessungen
waren. Für diesen Erwärmungstrend kann es mehrere
Gründe geben, und es gehört zu den Aufgaben der
Klimamodellierung, die Ursachen zu identifizieren. In
Frage kommen natürliche Prozesse durch interne
Wechselwirkungen, Änderungen der Sonneneinstrah-
lung und Vulkanausbrüche sowie anthropogene Ein-
flüsse wie geänderte Landnutzung und Veränderungen
in der Zusammensetzung der Atmosphäre durch Ver-
brennung von fossilen Energieträgern wie Kohle und
Öl. Hierdurch werden Treibhausgase wie Kohlendioxid
(CO2) freigesetzt, welche die Wärmeabstrahlung in
den Weltraum verringern und damit zu einer Erwär-
mung beitragen, aber auch Aerosole (kleine Partikel
wie Staub und andere Stoffe), die einen Abkühlungs-
effekt haben, da sie einen Teil der Sonnenstrahlung zu-
rückstreuen und auch die Wolkenbildung begünstigen.
Anthropogene Emissionen von Spurengasen beein-
flussen auch die Ozonverteilung. So hat die Zunahme
von Stickoxiden zu einer Ozonzunahme in den unteren
Luftschichten bis hinauf zur Tropopause geführt. In
der Stratosphäre wird dagegen eine Ozonabnahme be-
obachtet, und zwar infolge der Freisetzung von Fluor-
chlorkohlenwasserstoffen (FCKW) in den vergange-
nen Jahrzehnten. Die spektakulärste Ozonabnahme
wird während des Frühjahrs über der Antarktis be-
obachtet. Ozon ist ein Treibhausgas wie CO2. Außer-
dem filtert es einen Teil der ultravioletten Sonnen-
strahlung und schützt damit das Leben auf der Erde.
Die beobachteten Ozonänderungen in der Stratosphä-
re bergen somit Risiken sowohl für das Klima wie für
das Leben auf der Erde.

2 Klimamodellierung

Eine quantitative Abschätzung des menschlichen Ein-
flusses auf das Klima ist nur mit Hilfe von Computer-
modellen des gesamten Klimasystems möglich. Dazu
gehört der physikalische Teil, also die dynamischen
und thermodynamischen Prozesse in Atmosphäre und
Ozean einschließlich der Landoberflächen und Meer-
eisgebiete, ebenso wie diverse biogeochemische Kreis-
läufe (Kohlenstoff, Schwefel, Stickstoff, Methan, Ozon
usw.). Die Kopplung von physikalischen Klimamodel-
len mit biogeochemischen Kreislaufmodellen ist bisher

nur ansatzweise realisiert worden. Ein Modell des ge-
samten Erdsystems, das alle wesentlichen Wechselwir-
kungen zwischen den einzelnen Komponenten be-
schreibt, existiert derzeit noch nicht. Daher wird die
Zusammensetzung der Atmosphäre, die durch diese
Prozesse gesteuert wird, in Klimamodellen nicht be-
rechnet, sondern vorgegeben (gemäß Beobachtungen
oder extern berechnet mit Hilfe biogeochemischer
Modelle).

Eine prinzipielle Limitierung physikalischer Klimamo-
delle besteht darin, dass zwar die Modellgleichungen
bekannt sind, dass aber allgemeine Lösungen dieser
Gleichungen nicht existieren. Näherungslösungen er-
hält man durch Anwendung numerischer Verfahren
auf der Basis von „diskretisierten“ Gleichungen, die in
einem 3-dimensionalen Gitter gelöst werden, wobei
die Zeit ebenfalls diskretisiert wird. Diese Methode er-
zeugt Fehler, die umso kleiner werden, je feiner das
Gitter ist. Allerdings erhöht sich durch Verfeinerung
des Gitters die Rechenzeit (Faktor 16 bei einer Hal-
bierung der horizontalen und vertikalen Gitterabstän-
de). Typische Gitterabstände heutiger Klimamodelle
betragen etwa 300 km in der Horizontalen und 1 km in
der Vertikalen bei einem Zeitschritt von etwa einer
halben Stunde. Eine weitere Folge der Diskretisierung
ist, dass „subskalige“ Prozesse (Turbulenz, Wolken-
und Niederschlagsbildung, Strahlungsübertragung
usw.) im Gitter nicht erfassbar sind und daher in ver-
einfachter parameterisierter Form berücksichtigt wer-
den müssen. Eine Gitterverfeinerung würde auch die-
se Fehler reduzieren, da ein größerer Anteil kleinskali-
ger Prozesse durch die Modellgleichungen beschrie-
ben werden könnte. Diese Hinweise zeigen, wie sehr
die Klimamodellierung von Fortschritten in der Com-
putertechnologie abhängt.

Klimamodelle haben eine ähnliche Funktion wie ein
Versuchslabor in der Physik, indem sie Experimente
unter kontrollierten Bedingungen erlauben und somit
die Möglichkeit schaffen, Zusammenhänge im Klima-
system zu verstehen. Darüber hinaus ist es möglich,
ausgehend von einem bekannten Anfangszustand ver-
gangene oder auch zukünftige Klimazustände zu simu-
lieren, wenn der zeitliche Verlauf einiger Einflussgrö-
ßen oder „Randbedingungen“ entweder bekannt ist
oder berechnet werden kann. Dazu gehört die Son-
neneinstrahlung, die Konzentration klimawirksamer
Spurenstoffe in der Atmosphäre oder auch die Vegeta-
tion. Ein ideales Modell müsste in der Lage sein, unter
Vorgabe beobachteter Anfangs- und Randbedingun-
gen den Klimaverlauf der Vergangenheit zu reprodu-
zieren. Allerdings sind nicht alle Klimaschwankungen
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reproduzierbar, sondern nur diejenigen, die durch Än-
derungen in den Randbedingungen verursacht wer-
den. Klimaschwankungen aufgrund interner Wechsel-
wirkungen im Klimasystem sind allenfalls in ihren sta-
tistischen Eigenschaften erfassbar, nicht aber in der
zeitlichen Reihenfolge ihres Auftretens. Die Überlage-
rung von deterministischen, vorhersagbaren „Signa-
len“ mit stochastischen, nicht vorhersagbaren Schwan-
kungen („Klimarauschen“) erschwert die Interpreta-
tion von Zeitreihen der Temperatur und anderer Kli-
mavariablen. Zur besseren Trennung von Signal und
Rauschen wird in der Modellierung häufig die Metho-
de der „Ensemblesimulationen“ angewandt, wobei ei-
ne Reihe von Klimasimulationen durchgeführt wer-
den, die sich nur in den Anfangsbedingungen geringfü-
gig unterscheiden. Modell und Randbedingungen müs-
sen dagegen in den einzelnen Realisationen identisch
sein. Durch Mittelbildung über das Ensemble lassen
sich die stochastisch bedingten Schwankungen weitge-
hend eliminieren, so dass die gesuchten reproduzierba-
ren Klimavariationen isoliert werden können.

Klimamodelle werden insbesondere für die Simulation
zukünftiger Klimazustände genutzt, um Risiken an-
thropogener Emissionen abzuschätzen. Die Methode
ist ähnlich wie bei der Simulation vergangener Klima-
te. Allerdings müssen Annahmen über die zukünftige
Entwicklung der Emissionen gemacht werden (abhän-
gig von Weltbevölkerung, Energieverbrauch usw.). Die
erwarteten Emissionen werden in biogeochemische
Modelle eingegeben und die zeitliche Entwicklung der
atmosphärischen Konzentrationen von CO2 und ande-
ren Spurenstoffen wird berechnet. Auf der Basis dieser
Daten können Klimamodelle die zukünftige Klimaent-
wicklung hochrechnen. Die Glaubwürdigkeit der Pro-
gnosen hängt von der Qualität der Modelle ab. Die
Qualitätskontrolle ist daher ein wichtiger Bestandteil
der Modellentwicklung. So kann beispielsweise unter-
sucht werden, bis zu welchem Grad Klimamodelle in
der Lage sind, beobachtete Trends zu reproduzieren,
z. B. die Klimaentwicklung der vergangenen 100 Jahre.
Dieser Zeitraum bietet sich an, weil dafür sowohl die
Zusammensetzung der Atmosphäre als auch das Kli-
ma relativ gut bekannt sind.

3 Modellexperimente

In diesem Abschnitt wird an Hand von Modellrech-
nungen der Einfluss von anthropogenen Emissionen
auf die vergangene und zukünftige Klimaentwicklung
gezeigt. Obwohl sich die Simulationen mit Klimamo-
dellen der heutigen Generation in vielen Details unter-
scheiden (HOUGHTON et al. 2001), werden in der
Regel die großräumigen Muster und globalen Trends
in ähnlicher Weise reproduziert. In diesem Sinne kön-
nen die hier gezeigten Ergebnisse als charakteristisch
angesehen werden. Mit einem am Max-Planck-Institut
für Meteorologie entwickelten gekoppelten Modell
(ECHAM4/OPYC3) wurde die Klimaentwicklung von

1860 bis zum Jahre 2100 berechnet (ROECKNER et
al. 1999). Das Modell enthält folgende Komponenten,
die synchron miteinander gekoppelt sind:

• Atmosphäre (Druck, Wind, Temperatur, Wasser-
dampf, Wolken),

• Landoberfläche (Temperatur, Bodenwassergehalt,
Schnee),

• Flüsse (an den Flussmündungen wird der kontinen-
tale Abfluss in den Ozean geleitet),

• Ozean (Strömung, Temperatur, Salzgehalt),
• Meereis (Eisdicke, eisbedeckte Fläche),
• Schwefelkreislauf (Schwefeldioxid  und Sulfataero-

sole).

Unverändert bleiben die Vegetation (abgesehen vom
Jahresgang) sowie das Inlandeis (Grönland, Antark-
tis). Die horizontale Gitterauflösung beträgt etwa 300
km. Allerdings wird zur Erfassung von El Niño-Ereig-
nissen, eine der Hauptursachen natürlicher Klimavari-
abilität, das ozeanische Gitter in niederen geographi-
schen Breiten verfeinert (etwa 50 km in Äquatornä-
he). Der vertikale Gitterabstand in der Atmosphäre
variiert zwischen 60 m nahe der Erdoberfläche und
7 km in der obersten Modellschicht in etwa 30 km Hö-
he. Im folgenden werden drei Modellexperimente dis-
kutiert:

1) „Referenzexperiment“: Die Zusammensetzung der
Atmosphäre sowie alle anderen externen Einfluss-
größen werden zeitlich konstant vorgegeben (abge-
sehen von täglichen und jährlichen Schwankungen
der Sonneneinstrahlung). Die simulierten Klima-
schwankungen sind damit allein auf Wechselwirkun-
gen zwischen den verschiedenen Komponenten des
Klimasystems zurückzuführen. Ein langfristiger Kli-
matrend ist unter diesen Voraussetzungen nicht zu
erwarten.

2) „Treibhausgase“: Die atmosphärische Konzentra-
tion von CO2 und anderen Treibhausgasen (Methan,
Lachgas und diverse FCKWs) werden als Funktion
der Zeit vorgegeben (von 1860 bis 1990 wie be-
obachtet, von 1990 bis 2100 nach dem „business-as-
usual“ Szenario IS92a (HOUGHTON et al. 1996).
Die Aerosolkonzentrationen ändern sich in diesem
Experiment nicht.

3) „Treibhausgase+Aerosole“: Zusätzlich zu den
Treibhausgasen nehmen hier auch die Aerosole mit
der Zeit zu. Sulfataerosole werden auf der Basis
vorgegebener Emissionen innerhalb des Klimamo-
dells berechnet. Für den Zeitraum 1860 bis 1990 ba-
sieren die Emissionsdaten auf Schätzungen von
Energieverbrauch, Schwefelgehalt der verwendeten
Brennstoffe usw. (ORN et al. 1996). Für den Zeit-
raum 1990 bis 2050 beruhen die verwendeten Emis-
sionen ebenso wie für die Treibhausgase auf dem
IPCC Szenario IS92a. Zusätzlich wird die zeitliche
Entwicklung der troposphärischen  Ozonverteilung
vorgegeben. Diese wurde nicht innerhalb des Kli-
mamodells berechnet, sondern „extern“ mit Hilfe
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eines Chemie-Transport-Modells, wobei die Emis-
sionen der Vorläufersubstanzen von Ozon (Stick-
oxide u.a.) in zeitlicher Entwicklung vorgegeben
wurden, der Klimazustand dabei aber unverändert
blieb.

Anders als im Referenzexperiment 1 sind in den Ex-
perimenten 2 und 3 infolge der zeitabhängigen exter-
nen Anregungen längerfristige Klimatrends zu erwar-
ten. Durch Vergleich  von Exp. 2 und Exp. 3 kann auch
die gemeinsame Wirkung von Sulfataerosolen und tro-
posphärischem Ozon auf die vergangene und zukünfti-
ge Klimaentwicklung abgeschätzt werden. Auf diese
Weise ist es möglich, Mechanismen zu identifizieren,
die für die Klimaentwicklung seit 1860 eine Rolle ge-
spielt haben. Ein Beispiel zeigt Abb. 22-1, in der die si-
mulierten zeitlichen Entwicklungen der globalen
Mitteltemperatur in Oberflächennähe sowie die ent-
sprechenden Beobachtungen (PARKER et al. 1994)
dargestellt sind. Wie erwartet treten im Referenzexpe-
riment 1 zwar jährliche und längerfristige Variationen
der Temperatur in der Größenordnung von einigen
Zehntel Grad auf, es wird aber kein nennenswerter
langfristiger Trend simuliert. Zu beachten ist, dass die
Jahreszahlen für dieses Experiment keine Bedeutung
haben, da die atmosphärische Zusammensetzung zeit-
lich konstant ist. Die Wirkung ansteigender Treibhaus-
gaskonzentrationen seit Beginn der Industrialisierung
äußert sich im Exp. 2 als allmähliche globale Erwär-
mung, die jedoch früher als beobachtet einsetzt und
insgesamt auch zu stark ausfällt. Der beobachtete
Trend der vergangenen 30 Jahre wird in Exp. 3 realisti-
scher simuliert als in Exp. 2, während die beobachtete
Erwärmung zwischen 1910 und 1940 in keinem der bei-
den Experimente reproduziert wird. In diesem Zeit-
raum ist der CO2-Anstieg noch vergleichsweise gering,
so dass vermutet werden kann, dass es sich hier um ei-
ne zufällige natürliche Klimaschwankung handelt, zu-
mal Temperaturänderungen in dieser Größenordnung
auch im Referenzexperiment 1 vorkommen. Nicht aus-
zuschließen ist auch ein Zusammenwirken mit natür-
lichen externen Anregungen wie Änderungen von
Sonneneinstrahlung und Vulkanismus (TETT et al.
1999). Diese Ergebnisse sind im Einklang mit einer der
Schlussfolgerungen aus dem letzten IPCC Bericht
(HOUGHTON et al. 2001), dass nämlich der beobach-
tete Erwärmungstrend der vergangenen 30 Jahre mit
hoher Wahrscheinlichkeit auf anthropogene Aktivitä-
ten zurückzuführen ist, verursacht durch einen Kon-
zentrationsanstieg von CO2 und anderen Treibhausga-
sen in der Atmosphäre sowie von Sulfataerosolen.

Aufgrund der Hochrechnungen bis zum Jahre 2100 in
Exp. 2 bzw. bis zum Jahre 2050 in Exp. 3 wird ein wei-
terer Temperaturanstieg erwartet, der deutlich über
dem im 20. Jahrhundert beobachteten bzw. simulierten
liegt. Danach wird sich der Erwärmungstrend der ver-
gangenen Jahrzehnte bei unveränderter Zuwachsrate
der Treibhausgase quasi-linear fortsetzen. Die simu-
lierten Temperaturänderungen haben, ähnlich wie in

anderen Klimamodellen, eine charakteristische geo-
graphische Verteilung. Als Beispiel wird in Abb. 22-2
die Temperaturänderung der Dekade 2040-50 im Ver-
gleich zur Dekade 1990-2000 für das Exp. 3 gezeigt. Im
Vergleich zur Landoberfläche ist die Erwärmung der
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Abb. 22-1: Zeitlicher Verlauf von simulierter und beobachteter
(PARKER et al. 1994) globaler Jahresmitteltempera-
tur in Erdbodennähe (2 m über Grund) als Abwei-
chung von den jeweiligen Mittelwerten der Jahre
1860 bis 1890. Im vorindustriellen Referenzexperi-
ment (Exp. 1) wurden die Treibhausgaskonzentratio-
nen vorgegeben und anthropogene Schwefelemissio-
nen vernachlässigt. In den Exp. 2 (rote Kurve) und 3
(blaue Kurve) wurden die beobachten Treibhausgas-
konzentrationen von 1860 bis 1990 als Funktion der
Zeit vorgeschrieben, im Exp. 3 zusätzlich die anthro-
pogenen Schwefelemissionen (ORN et al. 1996). Ab
1990 wurden die Konzentrationen der Treibhausgase
sowie Schwefelemissionen gemäß dem "business-as-
usual" scenario IS92a (HOUGHTON et al. 1996)
vorgeschrieben.

Abb. 22-2: Differenz der Jahresmitteltemperatur in Erdboden-
nähe zwischen den Dekaden 2040 bis 2050 und 1990
bis 2000 im Exp. 3 (vgl. blaue Kurve in Abb. 22-1).
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Meeresoberfläche relativ gering, weil der zusätzliche
Wärmeeintrag an der Oberfläche durch vertikale Ver-
mischungsprozesse über ein größeres Volumen verteilt
wird als auf der festen Erde. Damit wird die Klimaän-
derung abgeschwächt und verzögert. Der retardieren-
de Effekt der Ozeane ist umso größer, je effizienter die
vertikalen Vermischungsprozesse sind. Diese sind be-
sonders groß in Teilen des Nordatlantiks und am Ran-
de der Antarktis, wo im Winter kaltes Oberflächen-
wasser bis in große Tiefen absinkt. Umgekehrt findet
man die stärkste Erwärmung von bis zu 5 K im Bereich
der Arktis. Ursache ist eine selbstverstärkende Rück-
kopplung, wobei eine Erwärmung zu einer Verringe-
rung der Eis- und Schneeflächen führt. Dadurch wer-
den helle Oberflächen durch dunklere ersetzt (Eis
durch Wasser und schneebedecktes Land durch
schneefreies Land), so dass mehr Sonnenstrahlung in-
folge verminderter Reflektion verfügbar ist, was
wiederum zu verstärkter Schmelze von Eis und Schnee
und damit zu weiterer Erwärmung führt.

Die beobachtete und simulierte zeitliche Entwicklung
der arktischen Meereisausdehnung ist in Abb. 22-3a
dargestellt. Für die Berechnung der Eisausdehnung
wird nur die geographische Lage des südlichen Eisran-
des benötigt. Offene Stellen im Eis werden in der Aus-
dehnung also mit einbezogen. Die tatsächliche Eisflä-
che ist daher etwas kleiner als die simulierte Ausdeh-
nung. Da Beobachtungen der Eisfläche erst seit Be-
ginn der Satellitenmessungen um 1980 vorliegen, wird
in Abb. 22-3a die Eisausdehnung gezeigt. Wie bei der
globalen Mitteltemperatur bleibt im Referenzexperi-
ment 1, von jährlichen und längeren Schwankungen
abgesehen, die Eisausdehnung praktisch konstant. Die
Berücksichtigung der Sulfataerosole in Exp. 3 hat an-
ders als in Exp. 2 ein anfängliches Eiswachstum zur
Folge, bis um 1980 ein negativer Trend einsetzt, der sich
nur unwesentlich von dem in Exp. 2 simulierten unter-

scheidet. Die beobachtete Entwicklung zeigt einen
qualitativ ähnlichen Verlauf mit einer nahezu konstan-
ten Eisausdehnung von 1901 bis etwa 1970 und einer
Reduktion um etwa 10 % zwischen 1970 und 1997
(Fläche von Niedersachsen jährlich). Quantitativ
unterscheiden sich die Simulationen von den Beobach-
tungen sowohl im Mittelwert (etwa 5 % höher), in der
höheren natürlichen Variabilität als auch im Trend
(etwa 50 % des beobachteten). Ob diese Differenzen
real sind, kann nicht entschieden werden, weil die be-
obachtete Eisausdehnung vor Beginn der Satelliten-
messungen wegen der schlechten Datenlage nur sehr
unsicher abgeschätzt werden kann.

Für die Meereisdicke ist die Datensituation noch
schlechter, so dass es praktisch unmöglich ist, die zeit-
liche Entwicklung des Meereisvolumens zu rekonstru-
ieren. Andererseits ist das Meereisvolumen ein guter
Klimaindikator, weil es ähnlich wie die Gletscher frü-
here Störungen der Wärmebilanz akkumuliert und da-
mit in der zeitlichen Entwicklung widerspiegelt. Der si-
mulierte Verlauf des arktischen Meereisvolumens wird
in Abb. 22-3b gezeigt. Wie bei der Eisausdehnung fällt
das Anwachsen des Eisvolumens bis etwa 1980 im
Exp. 3 auf. Dies ist die Folge relativ großer Schwefel-
emissionen im 20. Jahrhundert, die in Teilen der Nord-
hemisphäre die Wirkung der CO2-Emissionen über-
kompensieren. Deutlicher als der Rückzug der Eisaus-
dehnung ist die Verringerung des Eisvolumens zwi-
schen 1980 und 2050 (rund 50 % gegenüber 15 % bei
der Ausdehnung). Dieser Unterschied hat zwei Ursa-
chen: Einerseits verringert sich die mittlere Eisdicke,
andererseits schmilzt das Eis nicht nur am südlichen
Rand, sondern es bilden sich auch innerhalb der Eis-
gebiete größere eisfreie Flächen infolge von Wind und
Meeresströmungen. Diese Prozesse sind bei dünnem
Eis wirksamer als bei dickem Eis.
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Abb. 22-3: (a) Zeitlicher Verlauf von simulierter und beobachteter Ausdehnung des arktischen Meereises im Jahresmittel; (b) Zeitlicher
Verlauf des simulierten arktischen Meereisvolumens im Jahresmittel.

(a) (b)
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Ein ähnlich guter Klimaindikator wie das Eisvolumen
ist der Wärmeinhalt der Ozeane (LEVITUS et al.
2000). Hier ist die Datenlage zwar nicht völlig befrie-
digend (es gibt immer noch große Datenlücken im
Weltozean) aber deutlich besser als beim Eisvolumen.
Abb. 22-4 zeigt die beobachtete und simulierte zeitli-
che Entwicklung des Wärmeinhaltes verschiedener
Ozeanbecken bis zu einer Tiefe von 300 m (REI-
CHERT et al. 2002). Da der Wärmeinhalt u. a. vom
Wasservolumen abhängt, tragen große Ozeane wie der
Pazifik sehr viel mehr zum Wärmeinhalt des Weltoze-
ans bei als der Indische Ozean oder der Atlantik (da-
her die unterschiedlichen Skalen). Dies gilt nicht nur
für den Wärmeinhalt selbst, sondern auch für die hier
gezeigten Anomalien. Während der Beobachtungszeit
von 1948 bis 1998 ist das Modell in der Lage, den be-
obachteten Verlauf in guter Näherung zu reproduzie-
ren. Dies gilt nicht nur für die drei Ozeane insgesamt
(rechte Spalte), sondern auch für die Asymmetrien
zwischen Nord- und Südhemisphäre, wie sie etwa im
Indischen Ozean oder Pazifik erkennbar sind. Wäh-

rend sich die nördlichen Teile relativ stabil verhalten,
ist in den südlichen Teilen ein positiver Trend erkenn-
bar. Sehr gut erfasst das Modell auch den deutlichen
Erwärmungstrend im Nordatlantik. Im Südatlantik
zeigt das Modell relativ sprunghafte Änderungen um
1940 und 1990 mit einem relativ konstanten Verlauf
dazwischen. In den Beobachtungen ist der Erwär-
mungstrend in diesem Zeitraum kontinuierlicher.

Die gute Übereinstimmung zwischen den beobachte-
ten und simulierten Trends im ozeanischen Wärmein-
halt legt den Schluss nahe, dass die vertikalen Vermi-
schungsprozesse durch Windeinflüsse und vor allem
auch durch stabilitätsbedingte Umverteilungen der
Wassermassen im Modell realistisch modelliert wer-
den. Dies ist für die Abschätzung zukünftiger Ände-
rungen wichtig, weil die Klimaentwicklung nicht nur
von anthropogenen Einflüssen und atmosphärischen
Rückkopplungen bestimmt wird, sondern auch von der
thermischen Trägheit der Ozeane infolge vertikaler
Vermischungsprozesse.
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Abb. 22-4: Zeitlicher Verlauf von simuliertem (schwarz) und beobachtetem (rot) Wärmeinhalt verschiedener
Ozeanbecken in den obersten 300 m als Abweichungen vom jeweiligen Mittelwert der Jahre 1948 bis
1998. Nur für diesen Zeitraum (gekennzeichnet durch graue Rechtecke) liegen Beobachtungen vor
(LEVITUS et al. 2000). Der Wärmeinhalt ist das Produkt aus Wasserfläche,Wassertiefe (hier 300 m),
mittlerer Temperatur in dieser Wasserschicht und einer physikalischen Konstanten (spezifische Wär-
me von Salzwasser).



promet, Jahrg. 30, Nr. 3,  2004104

Neben der Temperatur als einem der wichtigsten Um-
weltparameter liefern Klimamodelle auch Informatio-
nen über Niederschlag, Wolken, Wind und viele ande-
re messbare Größen. Von großer Bedeutung für die
Risikoabschätzung zukünftiger anthropogener Emis-
sionen ist vor allem auch die Frage nach möglichen
Änderungen von Extremereignissen (Dürren, Über-
schwemmungen, Stürme usw.). In Abb. 22-5a wird die
Häufigkeit von ausgeprägten Zyklonen im Nordatlan-
tik in Exp. 2 zum „heutigen“ Zeitpunkt (Dekade 1980-
90) gezeigt. Prozesse dieser Intensität werden in Kli-
mamodellen wegen ihrer groben Gitterstruktur syste-
matisch unterschätzt. Tatsächlich ist die beobachtete
Zahl von Extremzyklonen in den Wintermonaten etwa
doppelt so hoch. Andererseits wird die räumliche Ver-
teilung mit einem Maximum südöstlich von Grönland
in der Modellsimulation relativ gut getroffen. Zum
Zeitpunkt der CO2-Verdoppelung in diesem Experi-
ment, in den Jahren 2060-2070, nimmt die Zahl dieser
Ereignisse gemäß Abb. 22-5b systematisch zu, mit den
stärksten Änderungen in der Labradorsee, der Däne-
markstraße zwischen Grönland und Island sowie im
Europäischen Nordmeer. Die Zunahme dieser Ereig-
nisse hat Konsequenzen für die Starkwindverteilung
über Kanada, Europa und dem Atlantik. Während in
den nördlichen Gebieten eine Zunahme simuliert wird
(in Abb. 22-5c gelb gekennzeichnet), nehmen in den
südlichen Regionen wie dem Mittelmeerraum die
Starkwindereignisse ab (in Abb. 22-5c grün gekenn-
zeichnet). Zwischen 1960 und Mitte der 90er Jahre
wurde über dem Nordostatlantik und Skandinavien
zwar eine Zunahme von extremen Sturmereignissen
beobachtet (ALEXANDERSSON et al. 2000). Dies ist
jedoch eher ein Ausdruck zwischendekadischer Varia-
bilität als die Folge der einsetzenden globalen Erwär-
mung (WASA 1998). In den Modellrechnungen ist die-
ser Effekt erst in einem stärker gestörten Klima er-
kennbar (ULBRICH and CHRISTOPH 1999).

Ein wärmeres Klima infolge erhöhter Treibhausgas-
konzentrationen führt auch zu Änderungen der
Niederschlagsverteilung. In den hier diskutierten Mo-
dellsimulationen verstärkt sich der Wasserkreislauf
vorwiegend über Land. So nimmt der Niederschlag
zum Zeitpunkt der CO2-Verdopplung global zwar nur
um 1,8 % zu, über Land aber um 7,4 %. Diese Zunah-
me ist jedoch nicht homogen über die Kontinente ver-
teilt, und es gibt auch Gebiete, in denen der Nieder-
schlag abnimmt. Der Niederschlag nimmt vorzugs-
weise in Gebieten zu, die ohnehin schon durch hohe
Niederschläge gekennzeichnet sind (Mittelamerika so-
wie ein Streifen über Südamerika hinweg von Kolum-
bien bis Uruguay, Zentralafrika, Südostasien und Indo-
nesien). Niederschlagszunahmen werden auch in ho-
hen Breiten registriert, einschließlich der Ozeane und
Eisgebiete, während Niederschlagsabnahmen eher in
den subtropischen Trockengebieten der Erde simuliert
werden. Damit erhöhen sich die Gegensätze zwischen
humiden und ariden Klimazonen. Im Mittel über die
Flusseinzugsgebiete der 15 größten Ströme verstärken
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Abb. 22-5: (a) Zahl von extremen Zyklonen mit einem Kern-
druck < 970 hPa in den Wintermonaten (Dezember
bis Februar) als Mittelwert über die Jahre 1980 bis
1990 im „Treibhausgasexperiment“, in dem CO2 und
andere Treibhausgase als Funktion der Zeit vorgege-
ben wurden. Die Zahlen charakterisieren die Häufig-
keit des Auftretens von Extremzyklonen in Flächen-
elementen von jeweils 10° x 10°. Der Abstand der Iso-
linien beträgt 1. (b) Änderung in der Häufigkeit von
Extremzyklonen im gleichen Experiment zum Zeit-
punkt der CO2-Verdoppelung (2060-2070). Der Ab-
stand der Isolinien beträgt 0,5. (c) Änderung von Ex-
tremwindgeschwindigkeiten in 10 m Höhe in den
Wintermonaten 2060-2070 bezogen auf 1970-1980 im
„Treibhausgasexperiment“. Dargestellt sind Ände-
rungen der oberen 10 % der Häufigkeitsverteilung.
Der Isolinienabstand beträgt 0,4 m/s, wobei Gebiete
mit Windzunahmen im Starkwindbereich von mehr
als 0,4 m/s gelb und Gebiete mit Windabnahmen von
mehr als 0,4 m/s grün gekennzeichnet sind. Die Än-
derungen über Norddeutschland entsprechen einer
Zunahme im Starkwindbereich von etwa 5-10 %
(Quelle: U. ULBRICH, pers. Mitteilung).
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sich die Niederschläge um etwa 10 %. Gleichzeitig er-
höht sich aber auch die Verdunstung im wärmeren Kli-
ma, so dass sich nur ein Teil der Niederschlagszunahme
(rund 50 % im Mittel über alle Flüsse) in erhöhten Ab-
flusswerten niederschlägt. Bemerkenswerte Ausnah-
men sind der Yangtze Kiang mit nur geringer Verdun-
stungszunahme, so dass hier die Niederschlagzunahme
fast vollständig an den Abfluss weitergegeben wird,
der Mississippi, in dessen Einzugsgebiet die Verdun-
stung stärker anwächst als der Niederschlag, so dass
sich der Abfluss trotz steigender Niederschläge verrin-
gert und der Amazonas, dessen Abfluss sich infolge ge-
ringerer Niederschläge in seinem Einzugsgebiet ver-
ringert. Neben diesen Änderungen in der mittleren
Niederschlags- und Abflussverteilung werden auch sig-
nifikante Änderungen in den Extremwerten simuliert
(VOSS et al. 2002). Generell werden die Häufigkeits-
verteilungen  breiter, d. h. es nehmen weltweit sowohl
die Dürrephasen zu als auch die Starkniederschläge.
So wird z. B. im Sommer in Mittel- und Südeuropa ei-
ne Abnahme der mittleren Niederschläge um etwa
25 % simuliert, während die Starkniederschläge (95 %
percentile) im Mittel um etwa 10 % zunehmen. Diese
Ergebnisse basieren auf sogenannten „Zeitscheiben-
experimenten“ mit einem relativ feinmaschigen atmo-
sphärischen Modell (hier etwa 100 km horizontaler
Gitterabstand verglichen mit etwa 300 km im gekop-
pelten Modell). Die untere Randbedingung, d. h. die
Ozeanoberflächentemperatur sowie Eisbedeckung,
wird dabei für ausgewählte Zeitscheiben (hier: 1970-
2000 bzw. 2060-2090) als Funktion der Zeit aus dem ge-
koppelten Modell (hier: Exp. 2) vorgeschrieben und
auf das feinere Gitter interpoliert (MAY und
ROECKNER 2001). Mit dieser Methodik können ge-
nauere Aussagen über extreme Ereignisse gemacht
werden, als dies mit den relativ grobauflösenden ge-
koppelten Modellen derzeit möglich ist. Weitere Ein-
zelheiten zur Frage der räumlichen und zeitlichen Ver-
teilung des Niederschlags können Kapitel 27 im 2. Teil-
heft entnommen werden.

4 Schlussfolgerungen  und Ausblick

Die hier diskutierten Ergebnisse zeigen, dass das Mo-
dell in der Lage ist, den beobachteten Klimatrend im
20. Jahrhundert in guter Näherung zu reproduzieren,
wenn die wichtigsten anthropogenen Einflussgrößen
wie Treibhausgase und Sulfataerosole berücksichtigt
werden. Dies gilt nicht nur für die globale Mitteltem-
peratur, sondern auch für die arktische Eisausdehnung
sowie für den Wärmeinhalt der großen Ozeanbecken.
Hochrechnungen möglicher zukünftiger Klimazustän-
de (sogenannte Szenarienexperimente) zeigen, dass
die in den letzten 30 Jahren beobachteten und simu-
lierten Klimatrends praktisch linear in die Zukunft
extrapoliert werden können, wenn unverminderte Zu-
wachsraten für die Emissionen von CO2 und anderen
Treibhausgasen sowie Aerosolen angenommen wer-
den. Dies hat nicht nur Konsequenzen für die Ände-

rung der Temperatur und anderer Klimaparameter,
sondern vermutlich auch für die Häufigkeit von Ex-
tremereignissen (Stürme, Dürreperioden, Starknieder-
schläge). Dennoch muss berücksichtigt werden, dass
Modelle nur unvollständige Abbilder der Wirklichkeit
sein können und heutige Klimamodelle eine Reihe von
möglicherweise wichtigen Prozessen ignorieren. Dazu
gehört u.a. die Wechselwirkung zwischen Klima, Bio-
sphäre und atmosphärischer Chemie. Eine Erweite-
rung der Klimamodelle in Richtung auf ein umfassen-
des Erdsystemmodell, das die wichtigsten Rückkopp-
lungen zwischen Klima und biogeochemischen Prozes-
sen enthält, ist daher ein zentraler Forschungsschwer-
punkt für die kommenden Jahre.
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Ozonabnahme in der Stratosphäre

G. P. BRASSEUR, H. SCHMIDT
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Der deutsche Wissenschaftler Christian Friedrich
Schönbein entdeckte 1839 die gasförmige Substanz
Ozon. Zu jenem Zeitpunkt konnte er nicht wissen, dass
dieser in so geringen Mengen vorhandene Bestandteil
der Atmosphäre mehr als ein Jahrhundert später eine
Vielzahl wissenschaftlicher Fragen aufwerfen und so-
gar zu politischen Kontroversen führen sollte. Schön-
bein, der an der Universität Basel arbeitete, verband
den Geruch, der bei einer elektrischen Entladung in
der Luft auftrat (und der bereits 1785 vom holländi-
schen Physiker Martin van Marum identifiziert worden
war) mit dem Vorhandensein eines speziellen Gases. In
Anlehnung an das griechische Wort        (ozein, rie-
chen) gab er diesem Stoff den Namen Ozon. Schön-
bein kannte die genaue chemische Zusammensetzung
des Gases nicht, aber in einem Brief an François Ara-
go, eingereicht bei der französischen Akademie der
Wissenschaften, vermutete er, dass es Chlor oder Brom
enthalte. 1845 jedoch wiesen C. Marignac und M. de la
Rive in Genf nach, dass der Geruch auch bei elektri-
scher Entladung in reinem Sauerstoff auftritt. Ozon
musste also durch Transformation des O2-Moleküls
entstehen. 1863 schließlich schlug J. L. Soret (ebenfalls
in Genf) als Zusammensetzung von Ozon eine allotro-
pe Form des Sauerstoffs aus drei Atomen vor: OOO
oder O3.

Die ersten Versuche, Ozon zu messen, wurden von
Schönbein selbst in Wien durchgeführt. Er benutzte
ein mit Kaliumjodid getränktes Papier, das bei Reak-
tion mit Ozon die Farbe änderte. Diese Technik wurde
später verbessert und 1858 von André Houzeau in
Rouen, Frankreich, genutzt, um eine quantitative Ab-
schätzung der Ozonkonzentration an der Erdoberflä-
che vorzunehmen. Die ersten systematischen Ozon-
messungen wurden über einen Zeitraum von 30 Jahren
(1877-1907) vom Chemiker Albert Levy im Parc Mont-
souris am Rande von Paris durchgeführt. Obgleich die-
se Messungen substanziell von der atmosphärischen
Feuchte beeinflusst wurden, liefern sie doch einen
Wert für das Mischungsverhältnis von Ozon  an der
Erdoberfläche im Europa des späten 19. Jahrhunderts:
es lag wahrscheinlich bei 10-15 „parts per billion“
(ppbv), und damit deutlich niedriger als die heute auf
dem europäischen Kontinent typischerweise beobach-
teten 40-50 ppbv.

Eine der wichtigsten Eigenschaften des atmosphäri-
schen Ozons ist die Fähigkeit, ultraviolettes Licht zu
absorbieren und somit die Biosphäre (einschließlich
des Menschen) vor negativen Effekten der Sonnen-
strahlung zu schützen. Auf diese Weise hat Ozon eine
wesentliche Rolle bei der Entwicklung von Leben auf

unserem Planeten gespielt. Sollte die gegenwärtige,
durch menschliche Aktivitäten verursachte Zerstörung
atmosphärischen Ozons fortschreiten, so hätte dieses
ernste Konsequenzen für die menschliche Gesundheit.
Die Wahrscheinlichkeit des Auftretens von Hautkrebs
erhöht sich beispielsweise deutlich, wenn die Haut so-
larer ultravioletter Strahlung übermäßig ausgesetzt
wird.

1878 stellte der französische Physiker Alfred Cornu
fest, dass solare Strahlung mit Wellenlängen von weni-
ger als 300 nm nicht bis zur Erdoberfläche durchdringt.
Bereits drei Jahre später vermutete der britische Wis-
senschaftler Walter Noel Hartley, der Labormessungen
des Absorptionsspektrums von Ozon durchgeführt
hatte, dass diese Begrenzung des solaren Spektrums
durch Ozon verursacht wird. Er folgerte daraus, dass
Ozon ein permanenter Bestandteil der Erdatmosphäre
sein muss. 1880 beobachtete J. Chappuis elf Ozonab-
sorptionsbanden im Bereich sichtbarer Strahlung von
500 bis 700 nm. Die Absorption in diesem Bereich er-
wies sich jedoch als relativ schwach im Vergleich zu je-
ner von Hartley entdeckten Bande. Wiederum zehn
Jahre später, 1890, identifizierte Sir William Huggins
bei der Beobachtung des Spektrums vom Stern Sirius
eine Absorption in der Atmosphäre, die er nicht erklä-
ren konnte und die im Jahr 1917 von A. Fowler und
R. J. Strutt in Großbritannien auf das Vorhandensein
von Ozon zurückgeführt wurde. Der Absorptionsbe-
reich von 300-360 nm wird deshalb heute nach Huggins
benannt. Die Absorptionseigenschaften von zweiato-
migem Sauerstoff (der Vorläufersubstanz von Ozon)
im ultravioletten Bereich wurden ebenfalls im Labor
untersucht. 1903 identifizierte V. Schumann Absorp-
tionsbanden im Bereich von 175 bis 200 nm (heute
Schumann-Runge-Banden genannt), wohingegen
R. Ladenburg und seine Kollegen das Absorptions-
kontinuum zwischen 132 und 167 nm studierten (heu-
te Schumann-Runge-Kontinuum genannt). Ein weite-
res, weit schwächeres Absorptionskontinuum zwischen
200 und 242 nm wurde von Gerhard Herzberg ent-
deckt.

Die Absorption solarer Strahlung durch Ozon insbe-
sondere in der Hartley-Bande (200-300 nm) ist die we-
sentliche Heizquelle im Höhenbereich der Erdatmo-
sphäre von 15 bis 80 km. Sie ist verantwortlich für den
positiven Temperaturgradienten oberhalb von etwa
15-20 km und damit für die Existenz der Stratosphäre
und das Temperaturmaximum in etwa 50 km Höhe.

Erste Messungen der atmosphärischen Ozonsäule be-
ruhten auf den Absorptionseigenschaften von Ozon im
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UV-Bereich. Sie wurden 1920 von Charles Fabry und
Henri Buisson in Marseille, Frankreich, durchgeführt.
Aus ihren Messungen folgerten die beiden Wissen-
schaftler, dass das gesamte atmosphärische Ozon unter
den Bedingungen von Standarddruck und -temperatur
eine nur etwa 3 mm dicke Schicht (reduzierte Dicke
der Ozonsäule) bilden würde. Messungen zwischen
dem 21. Mai und 23. Juni 1920 ergaben unregelmäßige
Schwankungen dieses Wertes zwischen 2,85 und 3,35
mm, also von etwa 20% innerhalb eines Monats, was
nicht durch die innerhalb dieses Zeitraums nur etwa
um 5 % variierende solare Strahlung zu erklären war.
Mit ihrer relativ groben quantitativen Kenntnis der
Ozonkonzentration nahe der Erdoberfläche schlossen
Fabry und Buisson, dass es in höheren Schichten der
Atmosphäre größere Ozonvorkommen als am Boden
geben müsse. D. Chalonge und F. W. Paul Götz zeigten
durch Anwendung spektroskopischer Methoden auf
Mond und Sonne, dass die Ozonsäule keinen wesent-
lichen Tag/Nacht-Schwankungen unterliegt. 1928 nutz-
te Gordon M. B. Dobson an der „University of Ox-
ford“ die Technik von Fabry und Buisson zur Entwick-
lung eines neuartigen Spektrophotometers, mit dem
die Ozonsäule anhand der Messung des solaren Flus-
ses von Wellenlängenpaaren unterschiedlicher Ab-
sorptionsstärke bestimmt werden konnte. Bereits vor
dem Ende der 20er Jahre hatte Dobson mehrere seiner
Instrumente an verschiedenen Orten der Welt aufge-
stellt. Er sammelte eine Vielzahl von Informationen
über Breitenabhängigkeit und saisonale Entwicklung
der Ozonsäule. Beispielsweise erkannte er ein Früh-
jahrsmaximum an allen extratropischen Stationen, das
am deutlichsten in hohen Breiten ausgeprägt war. In
den Tropen, wo die Säule niedriger war als in hohen
Breiten, schien auch die saisonale Variation sehr gering
zu sein. Dobson entdeckte ebenso eine deutliche Kor-
relation zwischen der Dicke der Ozonsäule und den
meteorologischen Bedingungen, und zwar insbesonde-
re eine dickere Säule im Bereich von Zyklonen als von
Antizyklonen.

Heute wird die Ozonsäule häufig in der Einheit Dob-
son angegeben, wobei ein Wert von beispielsweise 300
Dobson einer Dicke von 3 mm entspricht. Eine inter-
essante Entdeckung von Dobson war, dass die Säule in
der Südhemisphäre ihre maximale Dicke allgemein bei
etwa 60° S erreicht und weiter in Richtung Süden wie-
der abnimmt. Die Werte, die zu jener Zeit im Bereich
des Polarwirbels gemessen wurden, lagen bei etwa 300
Dobson und damit deutlich höher als heutige Messun-
gen im Oktober innerhalb des sogenannten antarkti-
schen Ozonlochs. Ein umfangreiches weltweites Netz
sogenannter Dobson-Messgeräte bildet heute die Ba-
sis für sehr genaue Beobachtungen der Ozonsäule; es
wird jedoch durch kontinuierliche Satellitenbeobach-
tungen ergänzt, beispielsweise jene einer Serie von
TOMS-Instrumenten, die von der NASA entwickelt
wurden. Abb. 23-1 zeigt ein „Dobson-Diagramm“ der
saisonalen und Breitenabhängigkeit der Ozonsäule als
Mittelwert der Jahre 1979-1992. Auffällig sind dabei

die niedrigen Säulendicken in den Tropen (typischer-
weise 250 Dobson) und die größeren Werte in höheren
Breiten, insbesondere im Winter. Die bereits von Dob-
son festgestellte interhemisphärische Asymmetrie ist
ebenfalls deutlich erkennbar.

Was Ende der 20er Jahre des 20. Jahrhunderts noch zu
bestimmen blieb, war das vertikale Profil der Ozon-
konzentration. Götz, der auch Messungen in Arosa
(1840 m, Schweiz) durchführte, fuhr 1929 nach Spitz-
bergen, um die Absorption solarer Strahlung bei sehr
großen solaren Zenitwinkeln zu bestimmen. Durch die
Inversion von Strahlungsintensitäten, die mit Dobson-
Spektrometern gemessen worden waren, konnte er
zeigen, dass Ozon in der Stratosphäre in höheren Kon-
zentrationen auftrat als in Bodennähe. Erich Regener
und sein Sohn Viktor kamen 1934 nach der Analyse so-
larer Spektren, die von Wetterballons aufgezeichnet
worden waren, zum selben Schluss. Die größte Ozon-
dichte musste ihrer Meinung nach im Höhenbereich
von etwa 20-25 km zu finden sein.

Der Grund für das Auftreten von Ozon in der Strato-
sphäre war unbekannt, bis der britische Geophysiker
Sydney Chapman die erste photochemische Theorie
zum atmosphärischen Ozon vorstellte. Während einer
Konferenz, die im Mai 1929 von Fabry und Dobson in
Paris organisiert wurde, und in einer nachfolgenden
Veröffentlichung in den „Memoirs of the Royal Mete-
orological Society“ im Jahr 1930 beschrieb er, dass
Ozon durch die Photodissoziation molekularen Sauer-
stoffs (durch solare ultraviolette Strahlung)

O2 + hν → O + O (R1)

und die anschließende Kombination eines Sauerstoffa-
toms mit O2 gebildet wird.

O + O2 + M → O3 + M (R2)

G. P. Brasseur und H. Schmidt: Ozonabnahme in der Stratosphäre

Abb. 23-1: Saisonaler Verlauf der Dicke der Ozonsäule (Dob-
son-Einheiten) als Funktion der geographischen
Breite. Die Daten sind ein Mittelwert aus Messungen
mit dem TOMS-Instrument von 1979 bis 1992. Quel-
le: NASA (2004).
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Hierbei ist M ein Reaktionspartner (O2 oder N2), der
die bei dieser exothermen Reaktion freiwerdende
Energie aufnimmt. Bis heute bilden obige Reaktionen
den einzigen bekannten Mechanismus der Ozonpro-
duktion im Bereich oberhalb der Tropopause. Ozon
selbst kann ebenfalls durch UV und sichtbare Strah-
lung photolysiert werden:

O3 + hν → O + O2 (R3)

Das anfallende Sauerstoffatom wird jedoch über Re-
aktion (2) schnell wieder zu Ozon umgewandelt, so
dass diese Photodissoziation nicht als Nettoverlust von
Ozon angesehen werden kann. Die Reaktion von
Ozon mit einem Sauerstoffatom hingegen

O + O3 → 2 O2 (R4)

führt zu einem Nettoverlust von Ozon und sogar von
so genanntem „odd oxygen“ (Ox = O + O3). Eine wei-
tere Verlustreaktion, die jedoch nur oberhalb von etwa
80 km eine Rolle spielt, ist die Rekombination zweier
Sauerstoffatome:

O + O + M → O2 + M (R5)

Diese einfache Theorie bestätigte die Vermutung von
Götz, dass sich der Großteil des Ozons in der Strato-
sphäre befindet. Da jedoch die Eigenschaft molekula-
ren Sauerstoffs, solare Strahlung mit Wellenlängen
kleiner als 200 nm zu absorbieren, noch nicht bekannt
war, berechnete Chapman eine wahrscheinliche Höhe
für das Maximum der Ozondichte von etwa 45 km.
Später konnte diese Berechnung auf der Grundlage
von Herzbergs Messungen der O2-Absorption zwi-
schen 200 und 242 nm korrigiert werden. Heute ist be-
kannt, dass sich das Maximum der Ozondichte in den
Tropen in etwa 26 km Höhe und zu den Polen hin et-
was niedriger befindet. Das Maximum des Ozonmi-
schungsverhältnisses (O3-Dichte durch Gesamtdichte
der Luft geteilt) befindet sich nahe 45 km. Ein zweites
Maximum liegt bei etwa 100 km Höhe. Abb. 23-2 zeigt

das zonal gemittelte Ozonmischungsverhältnis für den
Monat Juli berechnet von einem 3-dimensionalen ge-
koppelten Modell der Chemie, Dynamik und Strah-
lung in der Atmosphäre vom Erdboden bis hinauf in
die Thermosphäre.

Die Chapman-Theorie beruht auf den obigen fünf
Gleichungen, die ausschließlich Sauerstoffverbindun-
gen behandeln. David R. Bates und Marcel Nicolet, die
in Pasadena, Kalifornien, „Airglow“-Emissionen der
OH-Meinel-Banden studierten, zeigten, dass Wasser-
stoffverbindungen wie atomarer Wasserstoff (H), das
Hydroxylradikal (OH) und das Hydroperoxyradikal
(HO2) Ozon und atomaren Sauerstoff in der Meso-
sphäre beeinflussen können. Die Produktion dieser
Spurengase geht oberhalb von 70 km hauptsächlich auf
die Photolyse von Wasserdampf und Methan zurück
(im Wesentlichen durch solare Strahlung mit der Wel-
lenlänge der Lyman-�-Linie von Wasserstoff, 121,6 nm)

H2O + hν → H + OH (R6)

CH4 + hν → CH3 + H (R7)

und unterhalb auf Oxidation von Wasserdampf, Me-
than (CH4) und molekularem Wasserstoff durch ato-
maren Sauerstoff im energetisch angeregten Singlett-
D-Zustand (O1D).

H2O + O(1D) → 2 OH (R8)

CH4 + O(1D) → CH3 + OH (R9)

H2 + O(1D) → H + OH (R10)

Dieses Atom wiederum entsteht bei der Photolyse von
Ozon durch Strahlung mit Wellenlängen von weniger
als 320 nm:

O3 + hν → O(1D) + O2 (R11)

Wasserdampf gelangt durch Verdunstung an der Erd-
oberfläche in die Atmosphäre und wird bis in die mitt-
lere und obere Atmosphäre hinauf transportiert. Me-
than entsteht an der Erdoberfläche in Sauerstoff ar-
men Milieus (Feuchtgebiete, Sümpfe, Seen etc.) und
durch andere Prozesse, die beim Abbau organischen
Materials ablaufen. Ebenso kann es beim Bergbau und
durch Lecks bei Herstellung und Transport von Erdgas
freiwerden. Molekularer Wasserstoff wird vornehmlich
durch Verbrennungsprozesse und Oxidation von Koh-
lenwasserstoffen produziert. Atomarer Sauerstoff und
Ozon werden in der Mesosphäre durch folgende Re-
aktionen mit HOx-Radikalen wesentlich beeinflusst:

H + O2 + M → HO2 + M (R12)

H + O3 → OH + O2 (R13)

OH + O → H + O2 (R14)

G. P. Brasseur und H. Schmidt: Ozonabnahme in der Stratosphäre

Abb. 23-2: Zonal gemitteltes Ozonmischungsverhältnis für den
Monat Juli, berechnet unter Verwendung des „HAM-
burg Model of the Neutral and Ionized Atmosphere“
(HAMMONIA), das am Max-Planck-Institut für Me-
teorologie in Hamburg entwickelt wurde.
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HO2 + O → OH + O2 (R15)

H + HO2 → 2 OH (R16)

Ein Nettoverlust von HOx ist mit folgenden Reaktio-
nen verbunden:

OH + HO2 → H2O + O2 (R17)

H + HO2 → H2 + O2 (R18)

H + HO2 → H2O + O (R19)

Reaktionen (13), (14) und (15) sind die effizientesten
Verlustmechanismen für Ox oberhalb der Stratopause,
die etwa bei 50 km liegt. Raketenmessungen aus den
50er Jahren des 20. Jahrhunderts legten jedoch nahe,
dass die Chapman-Theorie die Ozonkonzentrationen
auch in der Stratosphäre überschätzt und zusätzliche
Verlustmechanismen für den Bereich unterhalb der
Stratopause berücksichtigt werden müssten. 1964 ver-
mutete John Hampson in Kanada, dass Reaktionen
von Ozon mit  OH und HO2

OH + O3 → HO2 + O2 (R20)

HO2 + O3 → OH + 2 O2 (R21)

zu den bis dahin unbekannten Verlustreaktionen von
Ozon gehören könnten. Der Australier  B. G. Hunt
zeigte anhand von Modellrechnungen, dass diese Re-
aktionen zu einer deutlich besseren Übereinstimmung
von Theorie und Beobachtungen führten. Dies brachte
James Mc Donald (University of Arizona, USA) zu der
Annahme, dass Wasseremissionen aus den Turbinen ei-
ner geplanten Flotte von Flugzeugen, die in großen
Höhen (in der Stratosphäre) fliegen sollten, zu einer
signifikanten Reduktion der Ozonsäule und damit
auch zu einer wesentlichen Erhöhung der UV-Strah-
lung am Erdboden führen würden. Ende der 60er Jah-
re wurde diese These lebhaft diskutiert, bis Paul Crut-
zen, der damals in Oxford, Großbritannien, arbeitete,
zeigte, dass ein sehr effektiver Mechanismus zur Zer-
störung von stratosphärischem Ozon nicht auf die
HOx-Reaktionen zurückzuführen ist, sondern auf das
Vorhandensein von Stickoxiden (NO und NO2), und
zwar über folgende katalytische Reaktionen:

NO + O3 → NO2 + O2 (R22)

NO2 + O → NO + O2 (R23)
--------------------------
O3 + O → 2 O2

Tatsächlich überschätzten mathematische Modelle, die
den Chapman-Zyklus zu Grunde legten, die strato-
sphärischen Ozonkonzentrationen um nahezu 50 %.
Mit dem von Crutzen vorgeschlagenen zusätzlichen
Mechanismus verbesserte sich die Übereinstimmung
zwischen gemessenen und errechneten Ozondichten

abermals erheblich, wenn für die Stickoxide eine Grö-
ßenordnung von einigen ppbv angenommen wurde.

Ende der 60er Jahre vermutete man, dass die Existenz
von Stickoxiden in der Stratosphäre auf den Abwärts-
transport von NO aus der Thermosphäre zurückzufüh-
ren ist, wo es durch Reaktionen produziert wird, die
geladene Teilchen involvieren. In den frühen 70er Jah-
ren jedoch zeigten Nicolet und Crutzen unabhängig
voneinander, dass NO in der Stratosphäre selbst pro-
duziert wird, und zwar in einer Reaktion von O(1D)
und N2O (Lachgas), einem langlebigen atmosphäri-
schen Bestandteil, der von Mikroben in Böden produ-
ziert wird:

N2O + O(1D) → 2 NO (R24)

N2O + O(1D) → N2 + O2 (R25)

Die ersten Messungen stratosphärischer Stickoxide
wurden in den frühen und mittleren 70er Jahren
durchgeführt und nutzten von Wetterballonen aus
Techniken der infraroten Spektroskopie und der Che-
moluminiszenz. Die gemessenen Mischungsverhält-
nisse von NO und NO2 lagen bei etwa 1 ppbv in 20 km
und 10 ppbv in 30 km Höhe, also hinreichend hoch, um
zu einem signifikanten Ozonabbau zu führen. Brian
Ridley (University of Toronto, Kanada) beobachtete
den Tagesgang von NO und ermöglichte so  wesentli-
che Einblicke in die Photochemie der Stratosphäre.
John Noxon (NOAA/Aeronomy Laboratory, USA)
zeigte, dass die NO2-Säule von 50 Grad Breite ausge-
hend in Richtung der Pole deutlich geringer wird. Die-
se starke Abnahme, die manchmal als „Noxon-Cliff“
bezeichnet wird, konnte mit der photochemischen The-
orie der 70er Jahre nicht erklärt werden.

Crutzens oben genannte Studie führte Harold Johns-
ton (University of California, Berkeley, USA) 1971 zu
der Schlussfolgerung, dass nicht der Wasserdampf, son-
dern die Stickoxide, die von einer künftigen Über-
schallflotte von 500 Flugzeugen emittiert werden soll-
ten, zu einer Abnahme des stratosphärischen Ozons
von etwa 50 % führen würden, abhängig von verschie-
denen Faktoren und insbesondere der Flughöhe. Wei-
tere Studien, darunter jene die im Rahmen des „Cli-
matic Assessment Program“ des Verkehrsministeriums
der USA durchgeführt wurden, zeigten, dass das Pro-
blem wesentlich komplexer war als Johnston ange-
nommen hatte, und dass der zu erwartende Ozonab-
bau wesentlich geringer ausfallen würde. Zu berück-
sichtigende Faktoren wären demnach Transportprozes-
se in der Atmosphäre, die einen Teil des zerstörten
Ozons wieder auffüllen würden, und die chemische
Umwandlung eines großen Anteils der Stickoxide zu
Salpetersäure (HNO3), einem Stickstoffreservoir ohne
direkte Wirkung auf Ozon. Labormessungen am
„NOAA/Aeronomy Laboratory“ zeigten außerdem,
dass die Umwandlung von NO in NO2 durch Peroxy-
radikale (HO2, CH3O2, etc.), die selbst wiederum durch

G. P. Brasseur und H. Schmidt: Ozonabnahme in der Stratosphäre
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die Oxidation von Kohlenmonoxid, Methan und ande-
ren Kohlenwasserstoffen entstehen, in der unteren
Stratosphäre effizient zur Ozonproduktion beiträgt.
Dieser photochemische Mechanismus war bereits 1973
von Crutzen beschrieben worden, der in ihm eine be-
deutende globale Ozonquelle in der Troposphäre er-
kannte, und zwar insbesondere in Gegenden mit star-
ker Luftverschmutzung und hohen Stickoxidkonzen-
trationen. Seine Annahme kann als eine Erweiterung
der Smog-Theorie angesehen werden, die in den frü-
hen 50er Jahren von Jan Arie Haagen-Smit aufgestellt
wurde, um das hohe Niveau der städtischen Luftver-
schmutzung in Los Angeles zu erklären.

1974 zeigten Richard Stolarski und Ralph Cicerone
(University of Michigan, USA), dass ein katalytischer
Zyklus, der die Existenz von Chlor voraussetzt, einen
weiteren Mechanismus zur Ozonzerstörung darstellt.
Folgende Reaktionen sind beteiligt:

Cl + O3 → ClO + O2 (R26)

ClO + O → Cl + O2 (R27)
------------------------
O3 + O → 2 O2

Die beiden Wissenschaftler nahmen an, dass Vulkan-
ausbrüche eine bedeutende Quelle für Chlor in der
Stratosphäre bildeten. Ein Jahr später jedoch identifi-
zierten Mario Molina und Sherry Rowland (Universi-
ty of California, Irvine, USA) industriell produzierte
Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffe (FCKW, englisch:
CFCs - chlorofluorcarbons) als wesentliche Quelle an-
organischen Chlors in der Stratosphäre. FCKW, insbe-
sondere CFCl3 (CFC-11) und CF2Cl2 (CFC-12), das
zum ersten Mal 1928 vom organischen Chemiker Tho-
mas J. Midgeley und seinen Mitarbeitern als Ersatz für
das Kühlmittel Ammoniak synthetisiert wurde, fanden
über viele Jahre hinweg für sehr unterschiedliche Zwe-
cke Verwendung: als Treibmittel in Spraydosen, als
Kühlmittel in Klimaanlagen und Kühlschränken, als
Aufschäummittel und als Lösemittel in der Halbleiter-
industrie. Für diese und andere Entdeckungen, die im
Zusammenhang mit der Zerstörung stratosphärischen
Ozons stehen, wurde Molina und Rowland zusammen
mit Crutzen 1995 der Nobelpreis für Chemie verliehen.

Steven Wolfsy und seine Kollegen (Harvard Universi-
ty, USA) zeigten 1975, dass auch der Ozonabbau mit
Brom als Katalysator in der Stratosphäre eine wichtige
Rolle spielen kann.

Das Vorhandensein von Halokarbonen in der Atmo-
sphäre wurde von Jim Lovelock in den frühen 70er
Jahren gezeigt, ermöglicht durch die Erfindung eines
„electron-capture“-Detektors. In der zweiten Hälfte
der 70er wurde dann erstmals anorganisches Chlor in
der Stratosphäre gemessen: ClO durch eine Fluore-
szenz-Resonanz-Technik, HCl durch spektroskopische
Absorption und eine „in situ“-Filtersammelmethode

und ClONO2 über Infrarot-Absorption. Die Messung
des ClO-Mischungsverhältnisses durch Jim Anderson
(Harvard University, 1976) wies nach, dass insbesonde-
re in der oberen Stratosphäre hinreichend viel reakti-
ves Chlor vorhanden ist, um eine große Anzahl von
Ozonmolekülen zu zerstören.

Die numerischen Modelle, die Ende der 70er Jahre
verfügbar waren, zeigten deutlich, dass der Großteil
des erwarteten Ozonabbaus in Höhen um etwa 45 km
und dort in hohen Breiten auftreten würde. Man ver-
mutete, dass sogar bei Beibehaltung der FCKW-Pro-
duktion jener Jahre die Verringerung der Ozonsäule
auf den einstelligen Prozentbereich beschränkt bliebe.
Ein Bericht, der 1985 vom „British Antarctic Survey“
(Cambridge, Großbritannien) veröffentlicht wurde,
sorgte deshalb für eine große Überraschung. Die Au-
toren der Studie, Joseph Farman und seine Mitarbeiter,
leiteten aus Beobachtungen an der britischen Antark-
tisstation in Halley Bay eine Verringerung der Ozon-
säule im Oktober um nahezu 50 % gegenüber den spä-
ten 60er Jahren ab. Ein ähnlicher Rückgang an der
Antarktisstation Syowa wurde bereits ein Jahr früher
vom japanischen Meteorologen S. Chubachi auf dem
„Quadrennial Ozone Symposium“ in Thessaloniki,
Griechenland, vorgestellt. Farman führte den beobach-
teten Rückgang auf das Auftreten von Chlor in der
Stratosphäre zurück, aber seine theoretische Argu-
mentation war nicht überzeugend. Die NASA hatte
nicht von dramatischen Änderungen der polaren
Ozonkonzentration aus ihren Satellitenbeobachtun-
gen berichtet. Die Daten des TOMS-Instruments wa-
ren für unrealistisch gehalten worden, da sie wesent-
lich niedriger lagen als erwartet. Kurze Zeit später je-
doch zeigten erneut analysierte TOMS-Daten, dass die
Fläche des „Ozonlochs“ schon etwa die Größe des ant-
arktischen Kontinents erreicht hatte (siehe Abb. 23 3
und 23-4), wobei die Ozonsäule auf 100 bis 150 Dobson
zurückgegangen war. Diese Werte waren also mindes-
tens um den Faktor 2 geringer als jene, die in den spä-
ten 20er Jahren des 20. Jahrhunderts von Dobson in
derselben Region beobachtet worden waren. Das
„Loch“ bildete sich Mitte September und verschwand
wieder früh im November. Ein derart dramatischer
Ozonrückgang wurde in der Arktis bis dahin nicht be-
obachtet. Messungen aus den 90er Jahren zeigten je-
doch auch dort einen substanziellen Abbau, der in den
Monaten Februar und März stattfindet.

Zur Zeit der Entdeckung des Ozonlochs gab es dafür
keine theoretische Erklärung, und die existierenden
numerischen Modelle konnten dieses sich jährlich
wiederholende Ereignis nicht simulieren. Lin Callis
(NASA/Langley, USA) vermutete Stickoxide, die
oberhalb von etwa 100 km produziert und dann im Po-
larwirbel abwärts transportiert werden, als Ursache für
den Ozonabbau. Es war bekannt, dass die Stickoxid-
produktion aufgrund ionosphärischer Prozesse in der
Thermosphäre in Zeiten hoher solarer Aktivität ver-
stärkt abläuft. Jerry Mahlman (NOAA/GFDL, USA)

-
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und K. K. Tung (University of Washington, USA) stell-
ten die Hypothese auf, dass eine Störung der strato-
sphärischen Dynamik mit einer Umkehr des Vertikal-
flusses im antarktischen Polarwirbel zu einer Injektion
extrem ozonarmer Luft aus der Troposphäre und so zu
den niedrigen Konzentrationen in der Stratosphäre ge-
führt habe könne. Eine von den USA geführte Arktis-
expedition zeigte bald, dass der Ozonabbau auf eine
Schicht von etwa 12 bis 26 km Höhe begrenzt war, in
der die Konzentration reaktiven Chlors wesentlich hö-
her war als außerhalb des Polarwirbels. Diese Messun-
gen untermauerten die Erklärung, die Susan Solomon
und ihre Kollegen (NOAA/Aeronomy Laboratory)
entwickelt hatten. Danach führen heterogene chemi-
sche Reaktionen auf der Oberfläche von Wolkenteil-
chen (die die dünnen polaren stratosphärischen Wol-
ken bilden) zu einer Umwandlung der langsam reagie-
renden Substanzen des Chlorreservoirs (HCl,
ClONO2) zu hochreaktiven Chlorradikalen (Cl, ClO).

Patrick McCormick und seine Kollegen (NASA/Lang-
ley) beobachteten das Auftreten von polaren Strato-
sphärenwolken (PSCs – „polar stratospheric clouds“),
wenn die Temperatur in der unteren Stratosphäre un-
ter einen Grenzwert von etwa 200 K fällt. Beobach-
tungen legten also nahe, dass Ozonabbau stattfindet,
wo einerseits PSCs vorhanden sind und andererseits
die Sonnenstrahlung nach der Polarnacht wieder zu-
rückgekehrt ist (und den photochemischen Prozess in
Gang setzt, der zur Ozonzerstörung führt). Das erklärt,
warum das Ozonloch nur während des australen Früh-
jahrs (September bis November) auftritt. Die Überein-
stimmung der Gebiete, in denen erhöhte Chlor- und
verringerte Ozonkonzentrationen beobachtet werden
(siehe Abb. 23-4) legt nahe, dass das Ozonloch eine
Folge der Emission industriell hergestellter FCKW ist.
Die Tatsache, dass in der Arktis kein großes Ozonloch
zu beobachten ist, wird mit der im Norden im Ver-
gleich zum Süden um etwa 10 K höheren Temperatur
erklärt. Dadurch ist die Frequenz des Auftretens von
PSCs in der Arktis sehr viel geringer als in der Antark-
tis.

In den späten 80er Jahren untersuchten Atmosphären-
chemiker mögliche photochemische Mechanismen, die
in Anwesenheit hoher Konzentrationen reaktiven
Chlors Ozon zerstören können. Molina und seine Mit-
arbeiter am MIT (Boston, USA) zeigten, dass der ef-
fektivste Zyklus die Bildung des ClO-Dimers Cl2O2

beinhaltet:

ClO + ClO + M → Cl2O2 + M (R28)

Cl2O2 + hν → Cl + ClOO (R29)

ClOO + M → Cl + O2 (R30)

2 (Cl + O3 → ClO + O2) (R31)
-------------------------------------
2 O3 → 3 O2
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Abb. 23-3: Mittlere Ausdehnung des Ozonlochs (Gebiet mit
< 220 DU) von 1979 bis 2003. Schwankungen sind
durch die Länge der vertikalen Linien gekennzeich-
net. Zum Vergleich sind die geographischen Größen
der Antarktis und des nordamerikanischen Konti-
nents angegeben. Variationen der vom Ozonloch be-
deckten Fläche von Jahr zu Jahr resultieren insbeson-
dere aus der Variabilität der großskaligen Dynamik in
der Südhemisphäre. Beispielsweise ist die relativ ge-
ringe Ausdehnung im Jahr 2002 mit der Entwicklung
einer außergewöhnlich starken planetaren Welle und
einer davon ausgehenden Stratosphärenerwärmung
zu erklären. Quelle: NASA (2004, http://toms.gsfc.na-
sa.gov/index.html).

Abb. 23-4: Gleichzeitige Beobachtung der Säulendicken von
ClO (1018 Moleküle/m2) und Ozon (Dobson-Einhei-
ten) in der Antarktis oberhalb von 100 hPa (ca. 16
km). Die Messungen wurden im September 1991 und
1992 vom „Microwave Limb Sounder“ (MLS) auf
dem UARS-Satelliten durchgeführt. Quelle: WMO
(1995).
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Zusätzlich wurden auch Verlustprozesse unter Einwir-
kung reaktiver Bromsubstanzen (Br, BrO) vorgeschla-
gen:

Br + O3 → BrO + O2 (R32)

Cl + O3 → ClO + O2 (R33)

BrO + ClO → BrCl + O2 (R34)

BrCl + hν → Br + Cl (R35)
-------------------------------------
2 O3 → 3 O2

Bei Berücksichtigung dieser Reaktionszyklen waren
die numerischen Modelle nun in der Lage, die Bildung
des Ozonlochs zu simulieren. Und auch der Wiederan-
stieg der Ozonkonzentration im späten Frühling, wenn
die Temperaturen hoch genug für das Verschwinden
der polaren Stratosphärenwolken waren, konnte re-
produziert werden. Unter diesen Bedingungen wird
zum einen das große ClO-Vorkommen durch die ho-
hen vorhandenen Stickoxidkonzentrationen in nicht
reaktives Chlornitrat (ClONO2) umgewandelt, und
zum anderen, jedoch langsamer, konvertiert Methan
die Chlorradikale zurück ins HCl-Reservoir. Abb. 23-5
zeigt die zeitliche Entwicklung der wichtigsten chemi-
schen Spurenstoffe, die am Prozess von Entstehung
und Wiederauffüllen des Ozonlochs beteiligt sind.

Die chemische Aktivierung von Chlor wird durch
heterogene Reaktionen auf PSC-Partikeln initiiert, bei

denen das Chlorreservoir zu aktiveren Chlorverbin-
dungen umgewandelt wird. Gleichzeitig reagieren
Stickoxide zu Salpetersäure, welche sowohl in der Gas-
als auch in der flüssigen Phase auftritt. Dieser Prozess,
der insbesondere im Winter in hohen Breiten stattfin-
det, erklärt das von Noxon in den 70er Jahren beob-
achtete "NOx-Cliff". Folgende Schlüsselreaktionen
sind beteiligt:

N2O5 (g) + H2O (l, s) → 2 HNO3 (R36)

ClONO2 (g) + H2O (l, s) → HOCl (g) + HNO3 (R37)

ClONO2 (g) + HCl (l, s) → Cl2 (g) + HNO3 (R38)

ClONO2 (g) + HBr (l, s) → BrCl (g) + HNO3 (R39)

N2O5 (g) + HCl (l, s) → ClNO2 (g) + HNO3 (R40)

HOCl (g) + HCl (l, s) → Cl2 (g) + H2O (R41)

wobei (g), (l) und (s) die gasförmige, flüssige und feste
Phase kennzeichnen. Die Chlorverbindungen, die in
diesem Prozess gebildet werden (Cl2, HOCl), bleiben
während der Polarnacht unverändert, werden aber, so-
bald die Sonne zurückkehrt, zu Cl und ClO umgewan-
delt und initiieren den photochemischen Prozess in
dieser Region. Bilden sich PSCs aus großen Partikeln,
so führt die gravitationsbedingte Sedimentation zu ei-
ner signifikanten Dehydrierung und Denitrifizierung
der unteren polaren Stratosphäre. Durch diese physi-
kalischen Prozesse stellen  sich niedrige Stickoxidkon-

zentrationen ein, die hohe Konzentra-
tionen aktiver Chlorverbindungen (typi-
scherweise etwa 2 ppbv) ermöglichen,
da unter diesen Bedingungen die Re-
kombination von Cl zu ClONO2 nur
langsam abläuft.

Während der 90er Jahre wurde lange
Zeit debattiert, welche physikalische
Struktur und chemische Zusammenset-
zung die PSC-Partikeln aufweisen. Aus
den Studien des deutschen Wissen-
schaftlers Christian Junge in den 50er
Jahren des 20. Jahrhunderts war be-
kannt, dass in allen Breiten der unteren
Stratosphäre Sulfatteilchen im Submi-
krometerbereich existieren. Als Ur-
sprung dieser Schicht identifizierte
Crutzen 1976 die stratosphärische
Photolyse von OCS („Organic Carbonyl
Sulfide“), einer langlebigen Verbindung,
die im Ozean produziert wird und in die
Atmosphäre entweichen kann. Partikel,
die McCormick et al. 1982 vom Welt-
raum aus beobachteten, wurden zu-
nächst als Wassereis identifiziert. So-
wohl Brian Toon und seine Kollegen
(NASA/Ames, USA) als auch Paul
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Abb. 23-5: Idealisierte Darstellung der zeitlichen Entwicklung verschiedener Spuren-
stoffe und der Temperatur in hohen südlichen Breiten im australen Früh-
jahr. Dargestellt sind jene Chlorspezies, die entscheidend an der Entwick-
lung des Ozonlochs beteiligt sind. Quelle: WMO (1995).
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Crutzen und Frank Arnold von Max-Planck-Instituten
in Deutschland, die festgestellt hatten, dass PSCs sich
bei Temperaturen oberhalb des Frostpunkts bilden
können, vermuteten 1986, dass solche Partikel aus Tri-
hydraten der Salpetersäure (NAT - nitric acid trihy-
drate) bestehen und durch die Aufnahme von Salpe-
tersäure und Wasser auf bereits bestehenden gefrore-
nen Sulfataerosolen gebildet werden können. Diese
Teilchen werden sowohl in der antarktischen als auch
in der arktischen unteren Stratosphäre im Winter und
frühen Frühjahr verbreitet beobachtet und werden
häufig als Partikel vom PSC-Typ I bezeichnet (im
Gegensatz zu Eiskristallen, denen die Bezeichnung
Typ II gegeben wird). David Fahey (NOAA/Aerono-
my Laboratory) berichtete 2001 von der Existenz gro-
ßer HNO3 enthaltender Teilchen (mit einem Durch-
messer von 10-20 µm) in der Arktis, die schnell sedi-
mentieren und wahrscheinlich effizient zur Denitrifi-
zierung der polaren Stratosphäre beitragen.

Lidar-Messungen (beispielsweise von Edward Bro-
well, NASA/Langley) und thermodynamische Überle-
gungen, die auf den Arbeiten von Thomas Peter, Ken
Carslaw et al. vom MPI für Chemie in Mainz, T. Taba-
zadeh (NASA/Ames) und anderen beruhen, ergaben,
dass nicht alle Partikel in der polaren Stratosphäre
Kristalle sind, sondern dass zusätzlich zu Eis und NAT-
Teilchen (die jetzt als Typ Ia bezeichnet werden) auch
unterkühlte ternäre flüssige Tropfen (Ib genannt) und
amorphe feste Teilchen auftreten können. Es gilt also
nun als gesichert, dass die Zusammensetzung polarer
Stratosphärenwolken komplex und variabel in Raum
und Zeit ist, und dass deren Analyse ein tiefes Ver-
ständnis der Mikrophysik von Aerosolen voraussetzt.
Angenommen wird, dass die Aerosolschicht durch gro-
ße Vulkanausbrüche, wie den des Pinatubo 1991, stark
beeinflusst wird. Nach solchen Ereignissen ist die
Oberflächendichte, auf der heterogene Reaktionen
stattfinden können, deutlich erhöht und infolgedessen
der Ozonabbau, der auf die Existenz anthropogener
Chlorverbindungen zurückgeht, erleichtert.

Numerische Modelle wurden intensiv genutzt, um das
Verhalten von Ozon in der mittleren Atmosphäre zu
studieren. Die Modelle der 60er und 70er Jahre, wie
beispielsweise die von Tatsuo Shimazaki entwickelten,
waren im Allgemeinen eindimensional und lieferten
mittlere Vertikalprofile der wesentlichen beteiligten
Spurenstoffe. Diese Modelle hingen stark von den zu
jener Zeit vermuteten Reaktionsraten und Randbe-
dingungen für die obere und untere Modellgrenze ab.
Vertikaler Transport wurde über einen einfachen Dif-
fusionsansatz realisiert. Während der 70er Jahre be-
gann u.a. Egil Hesstvedt in Norwegen mit der Ent-
wicklung von zweidimensionalen Modellen, in denen
die Breitenabhängigkeit der Vertikalverteilung be-
rücksichtigt werden konnte. Das 2D-Modell von Ro-
lando Garcia (NCAR) und Susan Solomon (NOAA/
Aeronomy Laboratory, beide in Boulder, Colorado)
wurde beispielsweise genutzt, um das Zusammenwir-

ken von Chemie und Dynamik in der Strato- und Me-
sosphäre zu untersuchen und den Einfluss jener  Me-
chanismen abzuschätzen, von denen man annahm, dass
sie für den Ozonabbau verantwortlich seien. Heutzuta-
ge nutzt man ausgereifte dreidimensionale Chemie-
Transport-Modelle, häufig gekoppelt mit  allgemeinen
Zirkulationsmodellen, um die aktuelle Ozonverteilung
zu simulieren und den Einfluss anthropogener Störun-
gen abzuschätzen. Diese Modelle, die den großskaligen
Transport chemischer Spurenstoffe explizit simulieren,
sind geeignete Werkzeuge zum Studium der komple-
xen Wechselwirkungen von atmosphärischer Chemie
und Dynamik.

Sowohl Modellstudien als auch Beobachtungen haben
zu einem substanziellen Fortschritt in  unserem Ver-
ständnis jener dynamischen Prozesse geführt, die die
Verteilung der chemischen Spurenstoffe beeinflussen.
Die Rolle planetarer Wellen, die während des Winters
in die Stratosphäre vordringen und bei ihrer Dissipa-
tion zu großskaligen Mischungsprozessen führen, und
die Bedeutung sich brechender Schwerewellen in der
Mesosphäre für die globale meridionale Zirkulation
und die vertikale Durchmischung von Spurenstoffen
sind wichtige Themen, die seit den 70er Jahren viel
Aufmerksamkeit erfahren haben. Ausführlich studiert
wurden auch die Mechanismen, die für die Existenz ei-
ner quasi-2-jährigen Oszillation (QBO) in den Tropen
verantwortlich sind, die Prozesse, die Austausch zwi-
schen Troposphäre und Stratosphäre ermöglichen, und
die Rolle dynamischer Barrieren, die Luftmassen der
Tropen, mittlerer Breiten und der Polarregionen von-
einander trennen und so den meridionalen Transport
von chemischen Komponenten behindern. Innerhalb
der letzten zwei oder drei Dekaden hat bei diesen The-
men ein großer Erkenntnisfortschritt stattgefunden,
und zwar insbesondere durch Studien, die von Michael
McIntyre (Cambridge University, Großbritannien)
und James Holton (University of  Washington, USA)
geleitet wurden.

Seit den 90er Jahren wurden auch globale Klimatolo-
gien der wichtigsten chemischen Spurenstoffe verfüg-
bar gemacht. Sie wurden zumeist aus Satellitendaten
abgeleitet, wie jene, die vom SPARC-Projekt des
„World Climate Research Programme“ veröffentlicht
wurden. Verschiedene Satelliten wurden gestartet, die
Instrumente zur Beobachtung von Ozon und anderen
Spurenstoffen an Bord hatten und haben. Das „Limb
Infrared Monitor of the Stratosphere“ (LIMS) an
Bord von Nimbus-7 lieferte Ende der 70er Jahre inter-
essante Informationen über den Einfluss der großska-
ligen Dynamik auf die Verteilung chemischer Substan-
zen (Ozon, Wasserdampf, Stickstoffdioxid und Salpe-
tersäure). Die Satelliteninstrumente SBUV („Solar
Backscatter Ultraviolet Spectrometer“) und SAGE
(„Stratospheric Aerosol and Gas Instrument“) liefer-
ten zusätzliche Beobachtungen der globalen Ozonver-
teilung. Eine Serie von TOMS-Instrumenten („Total
Ozone Mapping Spectrometer“) ermöglichte die kon-
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tinuierliche Beobachtung der Ozonsäule über mehr als
zwei Jahrzehnte. Zusätzliche Daten der chemischen
Zusammensetzung der mittleren Atmosphäre wurden
und werden von verschiedenen Instrumenten der NA-
SA auf dem „Upper Atmosphere Research Satellite“
(UARS), dem von der ESA gestarteten GOME-In-
strument („Global Ozone Monitoring Experiment“)
und seit wenigen Jahren von den Instrumenten MI-
PAS, SCIAMACHY und GOMOS auf dem ESA-Sa-
telliten ENVISAT geliefert. Die regelmäßige und sehr
präzise Beobachtung der Ozonsäule mit Dobson-
Spektrophotometern an einer Reihe von Stationen
weltweit bleibt jedoch ausgesprochen hilfreich zur
Evaluation und Kalibrierung der Satellitendaten. Sie
liefert auch langfristige Beobachtungszeitreihen wie
jene, die unter der Verantwortung von Paul Götz und
Hans Dütsch in Arosa aufgenommen worden ist und
bis heute fortgeführt wird (siehe Abb. 23-6). Die verti-
kale Ozonverteilung in der Troposphäre und unteren
Stratosphäre wird regelmäßig durch leichte elektro-
chemische Apparaturen an kleinen Wetterballons ge-
messen. Ebenso werden so genannte „Differential Ab-
sorbtion Lidars“ (DIAL), die entweder am Boden
oder in Flugzeugen installiert sind, zur Erstellung von
Ozonprofilen genutzt.

Die sorgfältige Beobachtung der Konzentration des
stratosphärischen Ozons hat eine quantitative Ab-
schätzung des Ozontrends der letzten Jahrzehnte er-
möglicht. Abb. 23-7 zeigt beispielsweise den Trend für
die mittlere und obere Stratosphäre. Wie frühe Che-
mie-Transportmodelle ohne Berücksichtigung der
heterogenen Chemie vorausgesagt hatten, zeigt sich in
diesem Höhenbereich das Maximum des Ozonabbaus
bei etwa 45 km, wo das das Mischungsverhältnis von
ClO sein Maximum erreicht. Der stärkste Ozonrück-
gang lässt sich jedoch in der unteren Stratosphäre
(nicht von der Abbildung erfasst) in polaren Regionen
beobachten. Er ist in der Antarktis stärker als in der
Arktis. Wie oben beschrieben, spielt in diesen Breiten
die Chloraktivierung durch heterogene Chemie auf
PSC-Partikeln eine wesentliche Rolle beim Ozonab-
bau. Vom beobachteten Trend in mittleren Breiten
wird angenommen, dass er entweder auf die Aktivie-
rung von Chlor an Sulfataerosolen oder auf die
Durchmischung mit ozonarmer Luft aus dem zu-
sammenbrechenden Polarwirbel zurückzuführen ist.
Abb. 23-8 zeigt eine Abschätzung des Trends der
Ozonsäule abhängig von Jahreszeit und geographi-
scher Breite. In Abb. 23-9 schließlich ist die relative
Änderung der mittleren globalen Ozonsäule zwischen
1965 und 2001 dargestellt. Der Trend seit den späten
70er Jahren ist deutlich negativ. Auch eine Variabilität
von Jahr zu Jahr ist erkennbar, und zwar insbesondere
der starke Ozonrückgang nach der Eruption des Pina-
tubo.

Bevor die massiven Emissionen von Fluorchlorkoh-
lenwasserstoffen in die Atmosphäre begonnen hatten,
lag das Mischungsverhältnis anorganischen Chlors in

der Stratosphäre bei etwa 0,7 ppbv. In der heutigen At-
mosphäre hat dieser Wert etwa 3 ppbv erreicht und ist
seit den späten 70er Jahren hinreichend groß, um das
im australen Frühjahr beobachtete antarktische Ozon-
loch zu produzieren. Durch eine Vielzahl von Be-
obachtungen und Modellstudien konnte nachgewiesen
werden, dass der Ozonabbau eine Folge der Freiset-
zung industriell erzeugter Halokarbone in die Atmo-
sphäre ist. Das internationale Protokoll, das im Sep-
tember 1987 in Montreal unterzeichnet wurde, ver-
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Abb. 23-6: Zeitlicher Verlauf der Dicke der gesamten Ozonsäu-
le von 1926 bis 1997, dargestellt als gleitendes Mittel
über einen Zeitraum von jeweils einem Jahr. Blau:
Bodenmessung aus Arosa, Schweiz. Grün: Messung
der TOMS-Instrumente auf den Satelliten Nimbus 7
und Meteor 3 für die entsprechende geographische
Region. Die gestrichelten Linien zeigen die Trends
für die Jahre 1926 -1973 sowie 1973 -1997. Quelle:
NASA (2004).

Abb. 23-7: Verteilung des Ozontrends (Prozent pro Dekade) als
Funktion von Höhe (20-50 km) und Breite (60 °S-
60 °N) für den Zeitraum 1979-2000. Der Trend wurde
aus einer Kombination von Daten der Instrumente
SAGE-I (1979-1981) und SAGE-II (1984-2000) abge-
leitet und ist relativ zum globalen zeitlichen Mittel-
wert dargestellt. Regionen mit einem Trend, der eine
statistische Signifikanz von weniger als 95 % aufweist,
sind schattiert dargestellt. Quelle: WMO (2003).
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langt eine schnelle Reduktion der Produktion der am
stärksten Ozon zerstörenden Substanzen. Nachfolgen-
de strengere Zusatzvereinbarungen zu diesem Proto-
koll konnten die Verringerung der Produktion von Ha-
lokarbonen beschleunigen. Tatsächlich bestätigen ak-
tuelle Messungen, beispielsweise von Steven Montzka
(NOAA/CMDL, Boulder, Colorado), dass das Niveau
anorganischen Chlors zu sinken begonnen hat, das so
genannte Montreal-Protokoll also Wirkung zeigt. Die
Lebensdauer von Chlor in der Atmosphäre ist jedoch

so lang, dass es nach Modellstudien etwa 50 Jahre dau-
ern wird, bis stratosphärisches Chlor das Niveau der
Jahre vor 1980 erreichen und das Ozonloch verschwin-
den wird. Die zukünftige Entwicklung von Ozon in der
Stratosphäre wird jedoch auch von der Temperatur
und damit von der Entwicklung des Erdklimas abhän-
gen.
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Leser, denen die in der Ozonchemie verwendeten Ein-
heiten nicht vertraut sind, seien auf eine Zusammen-
stellung hingewiesen in: promet, Jahrg. 26, Heft 3/4, Sei-
te 87.

G. P. Brasseur und H. Schmidt: Ozonabnahme in der Stratosphäre

Abb. 23-8: Trend (Prozent pro Jahr) der Ozonsäule als Funktion
von äquivalenter Breite (auf der isentropen Fläche
von 550 K berechnet) und Jahreszeit aus TOMS- und
GOME-Messungen von November 1978 bis Dezem-
ber 2000. Nur in den farbig gekennzeichneten Regio-
nen sind die Trends statistisch signifikant (auf einem
Vertrauensniveau von 95 %). Die Kreuze markieren
die mittlere Position der Grenze des Polarwirbels.
Quelle: WMO (2003).

Abb. 23-9: Abweichung (in Prozent) der globalen (90° S-90° N)
flächengewichteten Ozonsäule vom langjährigen
Mittel zwischen 1965 und 2001. Schwarz: Bodenmes-
sungen; grün: zonale Mittelwerte von TOMS-Daten;
blau: SBUV und SBUV-2; rot: Kombination von Da-
ten verschiedener Satelliten; violett: assimilierte Da-
ten des „National Institute of Water and Atmospheric
Research“ (Neuseeland). Saisonale Schwankungen,
solare und QBO-Effekte sind aus den Daten heraus-
gerechnet. Außerdem wurden hochfrequente
Schwankungen herausgefiltert, um die langfristigen
Variationen zu verdeutlichen. Quelle: WMO (2003).
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Veränderte troposphärische Chemie

J. LELIEVELD

24

1 Einführung

Ozon spielt eine zentrale Rolle in der Chemie der Tro-
posphäre. Es wird einerseits aus der Stratosphäre in
die Troposphäre transportiert und andererseits durch
photochemische Prozesse in der Troposphäre selbst er-
zeugt. Ein globales Chemie-Transport-Modell und
Sondenmessungen zeigen, dass Ozon in der Tropo-
sphäre eher durch photochemische Vorgänge als durch
Austausch zwischen  Stratosphäre und Troposphäre
(engl. stratosphere-troposphere exchange, STE) kon-
trolliert wird. Allerdings wird STE für Ozon in solchen
Regionen wichtig, wo die Photochemie nur eine gerin-
ge Rolle spielt.Weiterhin wird die Frage untersucht, in-
wieweit das Ozon in der Troposphäre durch die wach-
senden anthropogenen Emissionen von reaktiven
Kohlen- und Stickstoffverbindungen beeinträchtigt
wird.

Der chemische Zustand und die Strahlungseigenschaf-
ten der Troposphäre werden in starkem Maße durch
Gase bestimmt, die in geringen Mengen von „parts per
million by volume (ppmv)“ oder sogar noch viele Grö-
ßenordnungen weniger vorkommen. Obwohl die
Quellen dieser Gase stark sein können, wird doch die
Lebensdauer der Gase in der Atmosphäre und damit
ihre Konzentration durch Reaktionen mit Hydroxylra-
dikalen (OH) begrenzt. OH wird daher als „Waschmit-
tel“ der Atmosphäre bezeichnet. Eine Ausnahme ist
Kohlendioxid (CO2), dessen Lebensdauer durch die
Biosphäre von Land und Meer gesteuert wird. Obwohl
CO2 eines der klimawirksamsten Gase ist, beeinflusst
es nicht die Chemie in der unteren Atmosphäre. Hier
sollen chemisch aktive Gase diskutiert werden, im Be-
sonderen Ozon (O3), da es eine Schlüsselrolle in der
Chemie der Atmosphäre spielt und auch ein Treib-
hausgas ist.

Etwa 90 % des atmosphärischen Ozons befinden sich
in der Stratosphäre und nur 10 % in der Troposphäre.
Das O3 in der Stratosphäre schützt die Biosphäre ge-
gen die schädliche ultraviolette (UV) Strahlung. Nur
ein geringer Bruchteil der UV-Strahlung von der Son-
ne gelangt in die Troposphäre. Dort kann sie Ozonmo-
leküle in Sauerstoffmoleküle O2 und angeregte Sauer-
stoffatome O(1D) (symbolisiert durch O*) spalten, so
ähnlich wie in der Stratosphäre, nur mit einem ganz an-
deren Ergebnis. In der trockenen Stratosphäre vereini-
gen sich fast alle O*-Atome wieder zu O3, wobei die
aufgenommene solare UV-Energie (die hauptsächli-
che Energiequelle der Stratosphäre) durch Stöße an
benachbarte Moleküle abgegeben wird (Dissipation
der Energie). In der feuchten Troposphäre dagegen

reagieren etwa 3 % der energiereichen O*-Atome mit
Wasserdampf unter der Bildung von OH-Radikalen:

O3 + hν → O* + O2 (λ < 320 nm) (R1)
O* + M → O + M (97 %) (R2) 
O + O2 (+M) → O3 (+M) (R3)
O* + H2O → 2 OH (3 %) (R4)

hν ist die Photonenenergie und λ die Wellenlänge der
Solarstrahlung. M bedeutet ein Luftmolekül (N2 oder
O2), das überschüssige Energie durch Stoß aufnimmt
(wodurch ein angeregtes O*-Atom in seinen energeti-
schen Grundzustand übergeht oder ein Reaktionspro-
dukt durch Abgabe der Überschussenergie stabilisiert
wird).

Früher wurde angenommen, dass O3 in der Troposphä-
re vor allem durch Austausch zwischen Stratosphäre
und Troposphäre (STE) kontrolliert wird, wie es von
JUNGE (1962) diskutiert wurde. In den frühen 70er
Jahren vermutete CRUTZEN (1973), Junges Nachfol-
ger am  Max-Planck-Institut für Chemie in Mainz, dass
die in situ-Bildung von O3 in der Troposphäre auch
wichtig ist. Dies blieb jedoch lange kontrovers. So wur-
de z. B. der positive O3-Gradient mit der Höhe in der
Troposphäre oft mit Hilfe einer Quelle an der Tropo-
pause (STE) und einer Senke an der Erdoberfläche
(trockene Deposition) erklärt, wobei angenommen
wurde, dass chemische Vorgänge von geringerer Be-
deutung seien. Als Crutzens Nachfolger in Mainz will
ich diese Gesichtspunkte noch einmal überprüfen, ge-
stützt vor allem auf Simulationen mit einem globalen
Chemie-Transport-Modell. Verschiedene Arten von
Quellen für Ozon in der Troposphäre werden quanti-
tativ beschrieben, um zu untersuchen, in welchem Aus-
maße die anthropogenen Spurengasemissionen die
Chemie der Troposphäre schon verändert haben.

2 Austausch zwischen Stratosphäre und
Troposphäre

In der Stratosphäre wird Ozon durch Photodissoziation
von O2 (λ < 240 nm) erzeugt, vor allem in den Tropen,
und anschließend mit der Brewer-Dobson-Zirkulation
polwärts transportiert. Diese Zirkulation wird vor
allem durch Wellenstörungen angetrieben, die ihren
Ursprung in der Troposphäre haben (HOLTON et al.
1995). Diese Wellen werden durch Überströmung von
Gebirgen, Tiefdrucksystemen und tiefe Konvektion an-
geregt. Sie pflanzen sich in die Stratosphäre hinein fort,
wo ihre Amplitude zunimmt (weil die Luftdichte ab-
nimmt). Schließlich brechen die Wellen und damit wird
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Impuls übertragen, wodurch eine Sogwirkung auf die
Westströmung in der Stratosphäre ausgeübt wird. Dies
stört das geostrophische Gleichgewicht, so dass dieser
Wellenantrieb eine polwärts gerichtete Strömung und
einen abwärts gerichteten Massenfluss über die Tropo-
pause bei mittleren und hohen Breiten induziert. Die
stratosphärische Massenbilanz wird durch eine Auf-
wärtsströmung über die Tropopause in den Tropen auf-
recht erhalten. Die stratosphärische  Wellenausbreitung
ist am wirksamsten in der Westströmung während des
Winters. Überdies ist der Wellenantrieb am stärksten in
der Nordhemisphäre (NH). Folglich ist STE von Ozon
am stärksten in den nördlichen mittleren und hohen
Breiten. Zusätzlich beeinflussen auch saisonale Ände-
rungen in der Masse der untersten Stratosphäre den
Stratosphären-Troposphären-Austausch.

Nahe der Tropopause ist STE eine Folge von synopti-
scher und kleinskaliger Dynamik, vor allem extra-tro-
pischer Zyklonen, verbunden mit Tropopausenfalten.
Solche Falten können sich bei einem Strahlstrom auf
der westlichen Seite (NH) eines kalten Tiefdruckge-
biets ausbilden, das die Intrusion von ozonreicher, tro-
ckener stratosphärischer Luft in die Troposphäre be-
wirkt. Solche Ereignisse sind gewöhnlich mit Fronto-
genese in der oberen Troposphäre und Zyklogenese in
Bodennähe verbunden. In Einzelfällen können Tro-
popausefalten, beispielsweise an höher gelegenen Or-
ten, den Boden erreichen. Im Allgemeinen jedoch er-
folgen die Ozoneinträge nicht direkt in die Grenz-
schicht. Sie werden oft gefolgt vom langsam abwärts
gerichteten Transport durch Absinken an der antizy-
klonalen Seite von Zyklonen.

Numerische Modelle, wie z. B. allgemeine Zirkulations-
modelle, können die synoptischen Störungen gut repro-
duzieren. Das Modell, das hier verwendet wird, basiert
auf meteorologischen Reanalysen des Europäischen
Zentrums für mittelfristige Wettervorhersage (EZMW)
(GIBSON et al. 1997). Die Reanalyse-Daten dienen
dazu, Tracertransportvorgänge, Mischungsprozesse,
Wolken und die Deposition von Spurenstoffen durch
Niederschlag und trockene Ablagerung am Erdboden
zu simulieren. Sie stellen somit ein Gerüst für die Mo-
dellierung von Spurengasemissionen, chemischen Re-
aktionen und der Entfernung von Reaktionsprodukten
aus der Atmosphäre dar (LELIEVELD und DENTE-
NER 2000). Das Modell hat eine räumliche Auflösung
von 5 Längengraden und 3,75 Breitengraden. Die verti-
kale Rasterung, 19 Schichten bis zu 10 hPa, ist definiert
entsprechend dem Terrain folgenden Sigma-Koordina-
ten nahe dem Boden, Druckkoordinaten in der Strato-
sphäre und einem Übergang von beiden dazwischen.

Wegen der beschränkten Berücksichtigung der Strato-
sphäre in diesem Modell (es konzentriert sich mehr auf
die Troposphäre) wird die Brewer-Dobson-Zirkulation
nicht gut aufgelöst. Um dieses Problem zu umgehen,
werden zonale und monatliche Mittelwerte für strato-
sphärisches Ozon festgesetzt, die sich an Messungen

mit Sonden und Satellitenaufnahmen im Rahmen von
TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) seit 1979
orientieren. In den drei oberen Modellschichten
(10, 30, 50 hPa) kann sich die O3-Säule an zonale mitt-
lere Beobachtungen anpassen, wogegen die dreidi-
mensionale Ozonverteilung durch Transportvorgänge
auf der Basis von EZMW-Daten berechnet wird. Das
Modell simuliert explizit O3 in der unteren Stratosphä-
re, wo Transportvorgänge größtenteils von synopti-
schen Wellen bestimmt werden. Anzumerken ist, dass,
obwohl die zonale mittlere O3-Dichte über 50 hPa vor-
gegeben ist, die meridionale O3-Variabilität simuliert
wird. Abb. 24-1 zeigt die Ergebnisse für April 1993,
woraus zu ersehen ist, dass die höchsten Ozonsäulen-
dichten in zyklonalen Wetterregimen vorkommen, den
bevorzugten Gebieten für STE. Tatsächlich sind die
Ozonsäulen dann am größten, wenn die Tropopause
am niedrigsten ist. Die gute Übereinstimmung dieser
Modellergebnisse mit Satellitenmessungen (nicht in
Abb. 24-1) liefert einen ersten Hinweis, dass die STE-
Verteilung recht genau simuliert wird.

3 Reaktive Verbindungen und ihre Quellen

Zusätzlich zu STE wird O3 in der Troposphäre in situ
durch photochemische Oxidation von reaktiven Koh-
lenstoffverbindungen, wie Kohlenmonoxid (CO), Me-
than (CH4) und höherer Kohlenwasserstoffe gebildet.
Zum Beispiel

CO + OH (+M) → H + CO2 (+M) (R5)
H + O2 (+M) → HO2 (+M) (R6)
HO2 + NO  → OH + NO2 (R7)
NO2 + hν → NO + O (λ < 400 nm) (R8)
O + O2 (+M) → O3 (+M) (R9)

Netto I: CO + 2O2 → CO2 + O3

J. Lelieveld: Veränderte troposphärische Chemie
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Abb. 24-1: Mit dem Modell simulierte mittlere Ozonsäule für
April 1993. DU bedeutet Dobson Einheit (1 DU =
2,7×1016 Moleküle/cm2).
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Der Vergleich der Reaktionsfolge R5 - R9 mit der Net-
toreaktion I zeigt sofort, dass mehrere Reaktanten als
Katalysatoren wirken, die nicht verbraucht werden.
Die katalytische Wirkung von Stickoxiden ist Voraus-
setzung zur Erzeugung von Ozon. (Da sich die Stick-
oxide schnell ineinander umwandeln, gilt die Defini-
tion NOx ≡ NO + NO2). In ähnlicher Weise führt in
Gegenwart von NOx die Oxidation von CH4 zu O3 ge-
mäß einer Radikalreaktionskette, die netto dargestellt
werden kann durch

Netto II: CH4 + 8 O2 → CO + H2O + 4 O3 + 2 OH

Diese Reaktionen produzieren CO, das wiederum ge-
mäß Nettoreaktion I reagieren kann. Es wird deutlich,
dass OH in einem Ausmaß recycelt werden kann, dass
sogar mehr gebildet als verbraucht wird, während das
gebildete O3 zusätzlich OH über die Reaktionen R1 -
R4 erzeugen kann. Bei Abwesenheit von NOx werden
die reaktiven Kohlenstoffverbindungen durch OH
zwar ebenso oxidiert, in diesem Falle aber werden O3

und OH eher zerstört als gebildet (CRUTZEN und
LELIEVELD 2001). Das Hauptproblem, das behan-
delt werden muss, schließt deshalb die Verteilung und
die Konzentrationen dieser Gase, vornehmlich von
NOx, CO und CH4, ein, damit berechnet werden kann,
wie viel O3 photochemisch gebildet wird und in wel-
chem Maße OH verloren geht oder gewonnen wird,
um so mögliche Veränderungen in der Oxidationskraft
der Atmosphäre abschätzen zu können.

Tab. 24-1 führt Schätzungen über gegenwärtige Emis-
sionen von CH4, CO und NOx auf, woraus zu ersehen
ist, dass die Quellen von reaktiven Kohlen- und Stick-
stoffverbindungen aufgrund anthropogener Aktivitä-
ten dramatisch zugenommen haben. Nur etwa ein
Drittel der CH4- und CO-Emissionen sind noch natur-
bedingt, für NOx ist dieser Anteil sogar nur noch 20 %.
Es ist unnötig zu betonen, dass dies eine starke Beein-
trächtigung der Chemie unserer Atmosphäre bedeutet.

Die nördliche Halbkugel ist besonders stark durch die
Abgase der Industrie und die Verbrennung fossiler
Brennstoffe in Europa, Nordamerika und Ostasien so-
wie durch den weit verbreiteten Hausbrand und die
Vegetationsbrände in Südasien und Nordafrika betrof-
fen. Obwohl Methan vor allem in der nördlichen He-
misphäre emittiert wird, wird es aufgrund seiner rela-
tiv langen Lebensdauer von etwa 8 Jahren bis in die
südliche Hemisphäre transportiert, so dass es global
verteilt ist. Emissionen aus Biomasseverbrennung sind
besonders verbreitet in den Tropen und in der süd-
lichen Hemisphäre. So sind z. B. die Anwendung des
Feuers in der Landwirtschaft und die Brandrodung in
Südamerika, Afrika und Südostasien bedeutende
Quellen von CO und in geringerem Maße von NOx. In
den nächsten Abschnitten wird gezeigt, wie diese
Emissionen zu globalen Veränderungen beigetragen
haben.

4 Ozonsimulationen

Abb. 24-2 zeigt Ozonwerte (schwarze Linien), die
zweimal pro Woche von Ballonsonden des Deutschen
Wetterdienstes (DWD) am Hohenpeißenberg (47° N,
11° E) gemessen werten. Diese einzigartigen Messrei-
hen stellen Daten von konstant hoher Qualität für den
gesamten Zeitabschnitt zur Verfügung, für den
EZMW-Reanalysen - und damit Modellergebnisse -
erzeugt wurden (1979 - 1993). Die oberen Diagramme
zeigen Ozon in der untersten Schicht der Stratosphäre
bei 200 hPa (etwa 12,5 km Höhe). Die mit dem Modell
berechneten mittleren O3-Konzentrationen (rote Li-
nien) stimmen sehr gut mit den Messungen überein
und bestätigen, dass STE genau wiedergegeben wird,
zumindest bezogen auf die großräumige Zirkulation.
Auch der negative Ozontrend über 15 Jahre wird gut
reproduziert, was nicht überraschend ist, wenn man be-
rücksichtigt, dass das Ozon der mittleren bis oberen
Stratosphäre auf der Basis von Satellitendaten zwi-
schen 1979 und 1993 vorgegeben wurde. Es ist nachge-
wiesen, dass der Ozonabfall in der Stratosphäre durch
Halogenkohlenwasserstoff-Verbindungen anthropo-
genen Ursprungs verursacht wird (s. Kapitel 23 in die-
sem Heft). Das Modell unterschätzt leicht den O3-
Trend bei 200 hPa, weil es nicht die in situ stratosphä-
rische Halogenkohlenwasserstoff-Chemie berücksich-
tigt, die teilweise in der untersten Stratosphäre statt-
findet.

Das Modell simuliert somit realistisch den O3-Trans-
port von der oberen und mittleren zur untersten
Schicht der Stratosphäre, von wo O3 durch STE in die
Troposphäre übergeht. Abb. 24-2 zeigt auch, dass bei
200 hPa die Variabilität der Ozonwerte etwas unter-
schätzt wird; ein Anzeichen dafür, dass die 3,75°×5°-
Auflösung zu grob ist, um die Einzelheiten von Tro-
popausefalten wiederzugeben, die eine typische Aus-
dehnung von einigen zehn Kilometern haben. Die Tat-
sache, dass die mittleren O3-Werte trotzdem gut

J. Lelieveld: Veränderte troposphärische Chemie

Tab. 24-1: Geschätzte heutige globale Quellen reaktiver Koh-
len- und Stickstoffverbindungen (Tg = 1012 g).

Art der Quelle
CH4 CO NOx

(Tg/a) (Tg/a) (TgN/a)

Energieverbrauch/-produktion 110 450 25
Industrielle Prozesse - 35 2
Biomasseverbrennung 40 600 7
Landwirtschaft/Reisfelder 80 2
Wiederkäuer 80
Abwasser, Müll 95
Oxidation anthropogener 120
Kohlenwasserstoffe
Oxidation natürlicher 325
Kohlenwasserstoffe
Vegetation/Böden 150 270 3
Meere, Süßwasser 20
Termiten, wilde Tiere 25
Gewitter, STE 6
Summe 600 1800 45
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wiedergegeben werden, zeigt, dass Tropopausefalten
eine Folge von und nicht die Ursache für STE sind. In
der Tat wird STE  nahe der Tropopause durch synopti-
sche Wellen kontrolliert und in den EZMW-Daten ge-
nau repräsentiert, die für die Transportvorgänge im
Modell verantwortlich sind. Das Modell mittelt einfach
die Falten über Flächen von 3,75°×5° geographische
Breite/Länge, die Gitterauflösung.

Das obere rechte Diagramm in Abb. 24-2 zeigt die mit
dem Modell berechneten und gemessenen durch-
schnittlichen jahreszeitlichen Ozonzyklen bei 200 hPa.
Das jährliche O3-Maximum liegt im April, wenn der
abwärts gerichtete Transport in der Brewer-Dobson-
Zirkulation stark ist, in Übereinstimmung mit hohen
O3-Säulen bei mittleren und hohen Breiten (s. Abb.
24 1). Andererseits sind im Herbst die Ozonwerte bei
200 hPa relativ am niedrigsten, weil der Einfluss durch
troposphärische (O3-arme) Luftmassen in der unter-
sten Stratosphäre am größten ist. Dies wird deutlich,
wenn man die rote und grüne Kurve in Abb. 24-2 ver-
gleicht, wo die Letztere die stratosphärische Kompo-
nente von O3 anzeigt, berechnet mittels eines markier-
ten stratosphärischen O3-Tracers im Modell. Man
nimmt an, dass der relativ große Anteil an troposphä-
rischer Luft in der untersten Stratosphäre in mittleren
Breiten mit Troposphären-Stratosphären Transport an
der subtropischen Tropopausen-Grenze zusammen-
hängt, verursacht durch tiefe Konvektion während des

asiatischen Sommermonsuns, wogegen die Brewer-
Dobson-Zirkulation während dieser Jahreszeit
schwach ist. Anzumerken ist, dass auch ein wechselsei-
tiger Austausch  über die Tropopause mittlerer bis ho-
her Breiten stattfindet, verbunden mit Zyklogenese,
aber dies ist größtenteils auf die unmittelbare Nähe
der Tropopause beschränkt.

Der untere Teil von Abb. 24-2 zeigt die Ergebnisse von
Berechnungen des troposphärischen Ozons im Ver-
gleich zu O3-Messungen am Hohenpeißenberg bei
700 hPa, die typisch für die untere freie Troposphäre
sind. Wiederum sehen wir, dass das Modell die O3-Va-
riabilität unterschätzt, obwohl die mittlere O3-Konzen-
tration gut simuliert wird. Die Diskrepanz wird der
Unfähigkeit des Modells zugeschrieben, relativ klein-
räumige Ereignisse bei der Gitterauflösung von
3,75°×5° reproduzieren zu können, in diesem Falle
sommerliche Smogepisoden in Westeuropa, die die un-
tere Troposphäre beeinflussen. Die zunehmende Häu-
figkeit dieser Ereignisse mit der Zeit trägt mit zu dem
kleinen O3-Aufwärtstrend bei, am stärksten in den spä-
ten 70er und frühen 80er Jahren. In den späten 80er
und in den 90er Jahren ist dieser Trend nicht mehr zu
beobachten, da die Emissionseinschränkungen in
Westeuropa wirksam wurden.

Das rechte Diagramm in der unteren Hälfte von Abb.
24-2 zeigt, dass der mittlere jahreszeitliche Ozonzyklus
trotzdem gut dargestellt wird, ein weiterer Hinweis für
die Güte der Modellrechnungen. Es zeigt außerdem,
dass der Anteil an Ozon aus der Stratosphäre im Win-
ter auf bis zu 40 % ansteigt. Zu anderen Zeiten ist die-
ser Anteil jedoch viel geringer, während die O3-Kon-
zentrationen viel höher als im Winter sind. Dies unter-
streicht, dass im Sommer, wenn UV-Strahlung und
Photochemie ihr Maximum erreichen, O3 vor allem
durch chemische Umwandlung der O3-Vorläufergase
kontrolliert wird statt durch STE. Ähnliche Analysen
wurden auch für andere Ozonmessstationen rund  um
die Erde auf der Basis von Sondenmessungen und
Messungen am Boden durchgeführt (LELIEVELD
und DENTENER 2000). Dies bestätigt das allgemeine
Bild, dass STE nur dann merklich zum Ozon in der
Troposphäre beiträgt, wenn die Photochemie kaum ei-
ne Rolle spielt, was hauptsächlich für hohe Breiten
und im Winter zutrifft.

5 Die Veränderung troposphärischer Oxidantien

Abb. 24-3 stellt Ergebnisse von Modellsimulationen
für Ozon am Boden in der vorindustriellen und heuti-
gen Atmosphäre dar. Die Methankonzentrationen im
Modell wurden auf dem Stand des Jahres 1860, wie sie
von Eisbohrkernen aus Grönland und der Antarktis
(0,75 ppmv) bekannt sind, festgehalten; gegenwärtig
sind sie allerdings bei etwa 1,75 ppmv. Emissionen an-
derer Spurengase wurden möglichst an die natürlichen
Werte von 1860 unter der Annahme angepasst, dass

-
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Abb. 24-2: Modellergebnisse (rot) und Ozonmessungen mit Son-
den (schwarz) durch den Deutschen Wetterdienst
(DWD) am Hohenpeißenberg bei 200 und 700 hPa.
Die Diagramme auf der rechten Seite zeigen den
über 15 Jahre gemittelten, saisonalen Zyklus; die grü-
ne Linie gibt den Anteil des Ozons wieder, der durch
STE aus der Stratosphäre kommt.
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natürliche Quellen gleich geblieben sind (Tab. 24-1).
Von den Emissionen aus der Verbrennung von Bio-
masse wird angenommen, dass sie um etwa 150 % zu-
genommen haben, wobei sich der Zuwachs stark von
den mittleren und hohen Breiten der nördlichen He-
misphäre zu den Tropen hin verschoben hat. Einzel-
heiten der Emissionsszenarios werden bei LELIE-
VELD und  DENTENER (2000) beschrieben.

Die berechnete vorindustrielle Ozonkonzentration in
Europa beträgt etwa 20 ppbv und ist somit höher als
jene von ungefähr 10 ppbv, die Messungen nahe Paris
im späten 19. Jahrhundert erbracht haben (VOLZ und
KLEY 1988). Obwohl diese Messungen ziemlich unsi-
cher sind, stellen sie doch einen wichtigen Schlüssel zur
Vergangenheit dar. In der Tat weisen MICKLEY et al.
(2001) darauf hin, dass auch natürliche Emissionen,
insbesondere von NOx, im 19. Jahrhundert niedriger
waren, im Einklang mit dem Ozonwert von etwa
10 ppbv. Diese Erkenntnis wird von Messungen in
Deutschland und der Schweiz um 1950 gestützt, die ei-
nen mittleren Wert von etwa 20 ppbv ergeben, der
wahrscheinlich Anteile enthält, die im Zusammenhang
mit industriellen Aktivitäten stehen (STAEHELIN et
al. 1994). Dies lässt vermuten, dass unser Modell die
Ozonkonzentration in Bodennähe für das Jahr 1860
überschätzt, so dass die berechneten Änderungen zwi-

schen vorindustriellen und heutigen Bedingungen
wahrscheinlich eine untere Grenze darstellen, zumin-
dest für Europa. Dies muss nicht für andere Gebiete
gelten, zum Beispiel für Südamerika, für das unser be-
rechneter jährlicher Ozonmittelwert von 10 bis 15
ppbv besser mit den rekonstruierten Bedingungen der
vorindustriellen Zeit übereinstimmt.

Tab. 24-2 führt die mit dem Modell berechneten globa-
len Ozonbilanzen auf. Die beiden letzten Reihen zei-
gen den Beitrag zu O3, der durch STE aus der Strato-
sphäre kommt (O3s) und der photochemisch in der
Troposphäre selbst gebildet wird (O3t). Diese Ergeb-
nisse belegen, dass in der vorindustriellen Atmosphäre
mehr als die Hälfte der troposphärischen O3-Gesamt-
säule durch STE bestimmt wurde, während in der heu-
tigen Atmosphäre dieser Anteil auf weniger als 40 %
gefallen ist. Anzumerken ist, dass STE als Folge der
Ozonzerstörung in der Stratosphäre leicht abgenom-
men hat (~7 %). Insgesamt hat troposphärisches Ozon
um mindestens 25 % zugenommen, am stärksten in der
Nordhemisphäre (~35 %). Abb. 24-3 zeigt, dass in Tei-
len der USA, Europas und Süd- und Ostasiens die
durchschnittliche jährliche O3-Konzentration über 40
oder sogar 50 ppbv liegen kann, was die Luftqualität
merklich verschlechtert. Der Grenzwert zum Schutz
der menschlichen Gesundheit, ~55 ppbv über acht
Stunden, wird regelmäßig in einigen dieser Regionen
überschritten. In Europa betrifft dies im Besonderen
den Mittelmeerraum. Zusätzlich treten, wenn die O3-
Konzentrationen längere Zeit (z. B. während der
Wachstumsperiode) 30 - 40 ppbv überschreiten, Vege-
tationsschäden in noch größeren Gebieten auf.

Der berechnete globale Beitrag zum Strahlungsantrieb
der Klimaveränderung durch Zunahme des Ozons in
der Troposphäre beträgt 0,42 W/m2, ähnlich wie der
von Methan und etwa 30 % dessen vom zunehmenden
CO2 (IPCC 1996). MICKLEY et al. (2001), die be-
haupten, dass die O3-Zunahme seit der vorindustriel-
len Zeit noch größer ist, berechneten den O3-Strah-
lungsantrieb zu 0,72-0,8 W/m2, das ist etwa die Hälfte
des geschätzten CO2-Werts. Es sollte betont werden,
dass die stärksten Änderungen von troposphärischem
Ozon während einer relativ kurzen Periode von eini-
gen Dekaden stattgefunden haben, während der CO2-
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Abb. 24-3: Mit dem Modell simulierte jährliche mittlere Ozon-
konzentration in Bodennähe bei a) vorindustriellen
(~1860) und b) heutigen Bedingungen.
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Tab. 24-2: Berechnete globale Ozonhaushalte für die vorindust-
rielle und die heutige Atmosphäre.

Produktion/Verlustprozess Vorindustriell Heute
Stratosphären-Troposphären- 606 565
Austausch (Tg/a)
Photochemische Bildung (Tg/a) 1703 3314
Photochemische Zerstörung (Tg/a) 1865 3174
Netto in situ Photochemie (Tg/a) -162 140
Deposition am Boden (Tg/a) 444 705
Troposphärische O3-Säule (Tg) 278 347
Säule O3s (Tg) 146 131
Säule O3t (Tg) 132 216
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Anstieg stetiger und gleichmäßiger über den Globus
verteilt ist. Die Folgen für eine Klimaänderung sind
noch unklar.

Wenn man die starke Zunahme von troposphärischem
CH4 und CO um etwa einen Faktor zwei betrachtet,
könnte man annehmen, dass OH global abgenommen
hat, mit negativem Einfluss auf die Oxidationskraft der
Troposphäre. Wenn dies der Fall wäre, könnte es eine
positive Rückkopplung auf die Kontrolle von OH an-
zeigen mit ernsten Folgen bei einer weiteren Zunahme
dieser Gase. Unsere Modellrechnungen stützen ein
solches Szenario jedoch nicht, denn sie  ergeben, dass
OH global um weniger als 10 % während der letzten
140 Jahre abgenommen hat. Obwohl sich der Verlust
an OH aufgrund der Reaktionen mit CH4 und CO ver-
doppelt hat, hat sich die primäre Bildung von OH ent-
sprechend der Reaktionen R1 - R4 um etwa 50 % er-
höht, während sich das Recycling von OH durch NO
gemäß der Reaktionsfolgen I und II nahezu verdop-
pelt hat. Deshalb hat die „leichtfertig hingenommene“
gleichzeitige Zunahme reaktiver Kohlen- und Stick-
stoffverbindungen, zumeist aus Verbrennungsprozes-
sen, dazu beigetragen, die globale Oxidationskraft der
Atmosphäre aufrecht zu erhalten. Es sollte jedoch be-
tont werden, dass dies keine Garantie dafür ist, dass
auch in Zukunft globale OH-Änderungen klein blei-
ben werden. Es wird zukünftig entscheidend davon ab-
hängen, wie die Mischung reaktiver Kohlen- und Stick-
stoffemissionen sein wird. Dazu kommt noch, dass spe-
ziell das Recycling von OH nur schlecht quantifizier-
bar ist, da es von einer Reihe reaktiver Verbindungen
abhängt, die noch nicht genau und gleichzeitig gemes-
sen worden sind, was fortgesetzte Forschungsanstren-
gungen erfordert.

6 Schlussfolgerungen

Die hier vorgestellten Modellrechnungen, untermau-
ert durch den Vergleich mit Beobachtungen, lassen den
Schluss zu, dass Stratosphären-Troposphären-Aus-
tausch eine schwache Ozonquelle für die Troposphäre
ist. STE trägt nur zu etwa 15 % zum globalen tropo-
sphärischen O3-Fluss bei, im Vergleich zu 85 % auf-
grund von in situ photochemischer Bildung. Trotzdem
trägt STE merklich zur globalen troposphärischen O3-
Säule mit etwa 40 % bei, da es am stärksten in mittle-
ren und hohen Breiten im Winter ist, wo die O3-Le-
bensdauer am längsten ist. STE scheint deshalb am
wichtigsten in Regionen zu sein, wo Photochemie rela-
tiv unbedeutend ist. Für die vorindustrielle Atmosphä-
re war STE relativ wichtiger mit einem Beitrag von et-
wa 25 % zum globalen O3-Fluss und mehr als 50 % zur
troposphärischen O3-Säule.

Es gibt keinen Zweifel, dass sich die Zusammenset-
zung der Atmosphäre stark seit den vorindustriellen
Zeiten verändert hat. Reaktive Treibhausgase wie Me-
than und troposphärisches Ozon haben global um ei-

nen Faktor zwei bzw. um 25 % zugenommen. Das be-
deutet einen Beitrag zum globalen Strahlungsantrieb
des Klimawandels von mindestens ein Drittel des CO2-
Beitrags, zusammen mit CH4 etwa 2,3 W/m2. Außer-
dem hat sich die Luftqualität in weiten Regionen ver-
schlechtert, besonders in USA, Europa und Süd- und
Ostasien. Die Modellrechnungen lassen auch den
Schluss zu, dass die globale mittlere OH-Konzentra-
tion bemerkenswert konstant geblieben ist, so dass die
Oxidationskraft der Troposphäre mit der starken Zu-
nahme der Schadstoffe Schritt halten konnte. Weitere
Messungen an reaktiven Spurengasverbindungen sind
notwendig, um diese Schlussfolgerungen zu bestätigen.

Dank

Ich danke Herrn Dr. Peter Merlet für die Hilfe  bei der
deutschen Fassung dieses Artikels.
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1 Einleitung

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

2 Physiko-chemische Eigenschaften des Aerosols

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

Man wird sowohl feste als auch flüssige Partikel fin-
den, letztere Lösungen verschiedener Spezies in Was-
ser. Die Anlagerung von Wasser an die vorhandenen
Partikel wird bestimmt durch die relative Feuchte der
Umgebungsluft, die Temperatur und die chemische
Zusammensetzung der Partikel bzw. deren Wasserlös-
lichkeit oder Hygroskopizität. Chemische Umwand-
lungen in der Gas- und in der Flüssigphase ließen sich
beobachten, deren Geschwindigkeit von der ionischen
Zusammensetzung der Partikel beeinflusst wird, und
Adsorption von Gasen an Partikeln und Desorption
(TWOMEY 1977). Fügt man nun dem Aerosol z. B.
Schwefelsäuregas zu, so werden nicht nur additiv eini-
ge Eigenschaften des Aerosols geändert, sondern es
entsteht ein anderes Aerosol mit neuen Gleichgewich-
ten. Da das Aerosol in dieser Komplexität weder der
Beobachtung noch der modellhaften Beschreibung zu-
gänglich ist, behilft man sich mit der Idealisierung und
der Beschreibung integraler Größen.

Die Größe eines Partikels wird durch den Radius r
oder den Durchmesser d angegeben, der einer Kugel
mit gleichem Volumen wie das zu beschreibende Parti-
kel zukäme. Die Verteilung der Teilchenanzahl auf be-
stimmte Größenbereiche r+dr wird mittels semiempi-
rischer logarithmischer Verteilungsfunktionen be-
schrieben (JUNGE 1955; CLARK und WHITBY
1967). Die „log-normal“ Verteilung, die von AIT-
CHINSON und BROWN (1957) eingeführt wurde,
gibt für viele Aerosolpopulationen die beobachteten
Verteilungen am besten wieder. Die kleinsten Teil-
chen, die in einem Kondensationszähler erfasst werden
können, weisen einen Radius von 1,6 nm auf (JAENI-
CKE 1987). Die größten Teilchen, welche Transport
über größere Entfernungen unterliegen, haben einen
Radius von etwa 10 µm. Das Größenspektrum, das be-
schrieben werden muss, überstreicht also 5 Größenor-
dungen, von 10-9 bis 10-5 m. Partikel kleiner als 0,2 µm
dominieren die Anzahldichte, Partikel mit einem Ra-
dius zwischen 0,05 und 1,0 µm die Aerosoloberfläche
und damit auch die optischen Eigenschaften, und sol-
che mit Radien zwischen 0,3 und 20 µm die Partikel-
masse.

Partikel werden entweder aus der Gasphase durch Nu-
kleation gebildet, wie z. B. Sulfat, Nitrat, Ammonium
und organische Verbindungen, oder werden wie See-
salz als flüssige oder wie Stäube und Ruß als feste Par-
tikel in die Atmosphäre emittiert. Letztere werden als
Primärpartikel, erstere als Sekundärpartikel bezeich-
net. Dämpfe kondensierbarer Spezies bilden neue Par-
tikel (homogene Nukleation) oder kondensieren an
vorhandenem Aerosol (heterogene Nukleation). Die
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Nukleationsrate hängt von der Übersättigung und dem
Angebot an vorhandenen Partikeln bzw. der Partikel-
oberfläche ab. Die homogene Nukleation erfordert
sehr hohe Dampfdrücke, so dass, da auch in Reinluft
immer einige Partikel vorhanden sind, die heterogene
Nukleation dominiert. Homogene Nukleation kann
aber bereits bei sehr niedrigem Dampfdruck stattfin-
den, wenn zwei oder mehrere Dämpfe miteinander
kondensieren (Konukleation). Das ist z. B. bei Schwe-
felsäuregas der Fall, das bevorzugt zusammen mit Was-
serdampf und Ammoniak als ternäre Mischung oder
nur zusammen mit Wasserdampf als binäre Mischung
nukleiert. Da Konukleation bereits bei Dampfdrücken
unterhalb des Sättigungsdampfdruckes der einzelnen
Komponenten erfolgt, binden Aerosolpartikel Wasser
auch bei einer relativen Feuchte unterhalb von 100 %.
Bei 80 % relativer Feuchte der Umgebungsluft und ei-
ner Temperatur von 298 K wächst das Volumen eines
Schwefelsäuretröpfchens um den Faktor 5,5, das eines
Ammoniumbisulfattröpfchens um den Faktor 3,4, ver-
glichen zum Partikelvolumen bei 0 % relativer Feuch-
te (ADAMS et al. 1999). Durch homogene Nukleation
gebildete Teilchen sind mit Radien von etwa 10 nm
(Nukleationsmode) relativ klein. Partikel im Nuklea-
tionsmode unterliegen Brown’scher Bewegung und
tendieren dazu, sich zu vereinigen, wenn sie miteinan-
der oder mit größeren Partikeln kollidieren. Diesen
Prozess nennt man Koagulation und er bestimmt die
Lebensdauer von kleinen Partikeln, die in der Grö-
ßenordnung von Stunden liegt. Eine ähnliche Lebens-
dauer zeigen Partikel größer als 10 µm aufgrund der
Sedimentation durch die Schwerkraft. Die längste at-
mosphärische Verweildauer weisen Partikel im Grö-
ßenbereich 0,1 bis 1 µm auf (Akkumulationsmode). Ih-
re Verweildauer beträgt in der unteren Troposphäre
wenige Tage, in der oberen Troposphäre bis zu 4 Wo-
chen und in der Stratosphäre 1 bis 3 Jahre. In der Tro-
posphäre ist Auswaschen durch Niederschlag die do-
minante Senke, in der Stratosphäre dagegen Abwärts-
transport und Sedimentation.

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

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

Abschätzungen des Klimaeffektes der wichtigsten an-
thropogenen Aerosol-Komponenten Ruß und Sulfat
beruhen bisher auf dem so genannten „bulk-ap-
proach“, d. h. es wird die raum-zeitliche Verteilung der
Partikelmasse mit globalen Chemie-Transport-Model-
len berechnet. Aerosolmikrophysikalische Prozesse
werden nicht explizit berücksichtigt und es wird ange-
nommen, dass die Masse der Partikel im Akkumula-
tions-Mode vorliegt. Um die Quellen von Seesalz und
Mineralstaub hingegen realistisch zu simulieren, ist ein
größenabhängiger Ansatz notwendig. In der Literatur
finden sich drei verschiedene Ansätze, Partikelpopula-
tionen zu beschreiben:
1. Die Form der Verteilung der Partikelpopulation

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

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

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

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

3 Quellen

Während die meisten Treibhausgase aufgrund ihrer
langen atmosphärischen Verweildauer in der Tropo-
sphäre gut durchmischt sind, weist das Aerosol eine
hohe räumliche und zeitliche Variabilität auf. Grund
dafür sind die vielfältigen und kleinräumigen Quell-
und Senkenprozesse. Der Zusammenhang zwischen
Quellstärke und der daraus resultierenden Zusam-
mensetzung und Menge des Aerosols ist sehr komplex.
Partikel werden entweder direkt in die Atmosphäre
eingebracht (Primärpartikel) oder bilden sich aus gas-
förmigen Vorläufersubstanzen in der Atmosphäre (Se-
kundärpartikel). Der Eintrag von Primärpartikeln wie
Mineralstaub oder Seesalz sowie deren Größenvertei-
lung wird von der Stärke des bodennahen Windes und
von der Textur des Bodens kontrolliert. Kondensierba-
re Dämpfe entstehen in der Atmosphäre durch chemi-
sche Umwandlungen von Schwefel- und Stickstoffver-
bindungen oder organischen Kohlenwasserstoffen in
der Gas- und in der Flüssigphase. Die Rate, mit der
diese Dämpfe zu Partikeln kondensieren, hängt vom
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Dampfdruck der betreffenden Substanz, von der
Feuchte und  Temperatur der Umgebungsluft und der
Oberfläche bereits vorhandener Partikel ab. Die Aus-
beute an Sekundärpartikeln variiert somit mit der
Konzentration verschiedener Oxidantien
und verschiedenen meteorologischen
Parametern und ist nicht nur von der
Quellstärke, sondern auch von Ort und
Zeit der Ausbringung abhängig. Optische
Eigenschaften und die Fähigkeit einzel-
ner Partikel, als Wolkenkondensations-
kern aktiviert zu werden, sind durch Par-
tikelgröße und chemische Zusammen-
setzung bestimmt. Dieselben Partikelei-
genschaften beeinflussen wiederum die
atmosphärische Verweildauer des Aero-
sols, indem sie die Effizienz der wichtig-
sten Senke, das Auswaschen durch Nie-
derschlag, mitbestimmen. Partikel-Quel-
len weisen also eine hohe zeitliche und
räumliche Variabilität auf. Eine Abschät-
zung der Beiträge einzelner Quellen zum
atmosphärischen Aerosolgehalt und des-
sen klimarelevanter Eigenschaften ist nur
mittels numerischer Modelle möglich.

Tab. 25-1 gibt einen Überblick über die
wichtigsten Aerosolvorläufersubstanzen
und -komponenten sowie deren Produk-
tionsmechanismen und Quellstärken.
Die angegeben Werte sind repräsentativ
für Mitte der 80er Jahre und basieren
zum Teil auf Emissionsinventaren, die
für die globale Modellierung ausgearbei-
tet wurden. Gasförmige Emissionen von
Schwefel- und Stickstoffverbindungen
stammen zu 70-80 % aus anthropogenen
Quellen wie Verfeuerung fossiler Brenn-
stoffe, Biomassenverbrennung durch
Brandrodung und Verwendung von Feu-
erholz und Landwirtschaft. Flüchtige
Kohlenwasserstoffe (VOC = volatile or-
ganic carbon) werden zu etwa 40 % aus
anthropogenen Quellen freigesetzt, zum
überwiegenden Teil aber aus natürlichen
Quellen wie der Vegetation. Erhebliche
Mengen an Ruß und Kohlenwasserstof-
fen werden bei der Verfeuerung fossiler
Brennstoffe und der Verbrennung von
Biomasse als Primärpartikel emittiert.

Den stärksten Beitrag zum atmosphäri-
schen Aerosolgehalt leisten aber Primär-
partikel aus windgetriebenen Quellen
wie Mineralstaub vornehmlich aus Wüs-
tengebieten und Seesalz aus Gischtpro-
duktion über den ausgedehnten Gebie-
ten der Ozeane. In welchem Ausmaß der
Eintrag von Mineralstaub in die Atmo-
sphäre auch von menschlichen Aktivitä-

ten wie z. B. Wüstenbildung durch Überweidung und
Winderosion von Äckern als Folge verschiedener
Ackerbautechniken beeinflusst ist, kann derzeit noch
nicht quantifiziert werden.
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NH SH Global Spannbreite1

Stickoxide
Fossile Brennstoffe 19,9 1,1 21,0
Luftverkehr 0,43 0,03 0,46
Biomassenverbrennung 3,3 3,1 6,4
Böden 3,5 2,0 5,5
Bearbeitete Böden 2,2 0 - 4
Unbearbeitete Böden 3,2 3 - 8
Blitze 4,4 2,6 7,0 2 - 12

Ammoniak
Haustiere 17,5 4,1 21,6
Ackerbau 11,5 1,1 12,6
Anthropogen 2,34 0,31 2,6
Biomassenverbrennung 3,5 2,2 5,7
Fossile Brennstoffe und Industrie 0,29 0,01 0,3
Unbearbeitete Böden 1,36 1,07 2,4
Wildtiere 0,10 0,02 0,1
Marine Biosphäre 3,65 4,50 8,2

Schwefeldioxid
Fossile Brennstoffe und Industrie 68 8 76
Luftverkehr (1992) 0,04 0,003 0,04
Biomassenverbrennung 1,2 1,0 2,2
Vulkane 6,3 3,0 9,3

DMS und  H2S 
Marine Biosphäre 11 13 24
Terrestrische Biosphäre 0,6 0,4 1,0 0,4 - 5,6

Flüchtige organische Substanzen VOC
Anthropogen 109
Terpene (Vegetation) 67 60 127

NH SH Global Spannbreite1

Organisches Material (0-2 µm)
Biomassenverbrennung 28,3 26,0 54,3 45 - 80
Fossile Brennstoffe 28,4 0,4 28,8 10 - 30

Ruß (0-2 µm)
Biomassenverbrennung 2,9 2,7 5,6 5 - 9
Fossile Brennstoffe 6,5 0,1 6,6 6 - 8
Luftverkehr 0,005 0,0004 0,006
Industriestäube 100
Biogen  (0-2 µm) 50 10 - 100

Seesalz
d < 1 µm 23 31 54 18 - 100
d = 1-16 µm 1420 1870 3290 1000 - 6000
Total 1440 1900 3340 1000 - 6000

Mineralstaub
< 1 µm 90 17 107
1-2 µm 240 50 290
2-20 µm 1470 280 1750
Total 1800 350 2150 1000 - 3000

1 Die Spannbreite gibt nur die in der Literatur vorgefundenen Zahlen
wieder, stellt aber keine Abschätzung der Unsicherheiten dar.

Tab. 25-1a:Quellstärke verschiedener Aerosolvorläufersubstanzen in Tg N, S bzw. C
pro Jahr (1 Tg = 1 Teragramm = 1012 g) (IPCC 2001).

Tab. 25-1b: Emission von Primärpartikeln in Tg pro Jahr (IPCC 2001).
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Modellrechnungen zeigen, dass von den emittierten
gasförmigen Schwefelspezies 47 % (Mittelwert 11 ver-
schiedener Modelle) in Sulfat umgewandelt werden
und damit zur Partikelbildung oder der Anlagerung an
vorhandene Partikel zur Verfügung stehen. Die Aus-
beute an Nitrat von Stickoxiden (NOx) beträgt 45 %,
die von VOCs nur 7 % (IPCC 2001). Damit tragen Se-
kundärpartikel in weitaus geringerem Ausmaß als Pri-
märpartikel zum atmosphärischen Aerosolgehalt bei.
Da die Masse der Primärpartikel von Mineralstaub
und Seesalz dominiert wird, übertrifft die aus natür-
lichen Quellen stammende Partikelmasse bei weitem
die von anthropogenen Quellen freigesetzte. Trotzdem
üben Sulfat- und Rußpartikel aufgrund ihrer Fähig-
keit, sehr effizient Strahlung zu streuen, oder wie im
Falle von Ruß auch zu absorbieren, einen größeren
Einfluss auf die optischen Eigenschaften des Aerosols
aus. Grund dafür ist vor allem die unterschiedliche
Größenverteilung. So liegt die Hauptmasse der Sulfat-
und Rußteilchen im Akkumulationsmode, die Staub-
und Seesalzteilchen aber im Grobmode vor. Die in
Tab. 25-1 angegebenen Abschätzungen der natürlichen
Quellen sind mit großen Unsicherheiten behaftet.
Quellen aus Biomassenverbrennung sowie der Eintrag
von Mineralstaub weisen zudem eine große interan-
nuelle Variabilität auf.

4 Senken 

Aerosol wird durch Trocken- und Nassdeposition aus
der Atmosphäre entfernt. Die beiden Prozesse bestim-
men also die atmosphärische Verweildauer der einzel-
nen Aerosol- und Aerosolvorläufer-Spezies und damit
den Aerosolgehalt der Atmosphäre. Als Trockendepo-
sition bezeichnet man die Ablagerung von Gasen und
Partikeln an der Erdoberfläche und die Aufnahme
durch Vegetation. Reaktive Gase reagieren an der
Oberfläche oder gehen in Lösung an Wasseroberflä-
chen oder in einer dünnen Wasserhaut, wenn der Bo-
den oder die Pflanzen mit Wasser benetzt sind. Die
Deposition von löslichen Gasen ist an Wasseroberflä-
chen sehr effizient, wenn die gelöste Substanz wie z. B.
SO2 in der Flüssigphase dissoziiert und durch chemi-
sche Reaktionen abgebaut wird. Die Depositionsrate

hängt auch vom Säuregehalt des Bodens ab und da-
von, ob die betreffende Substanz im Boden mikrobiell
abgebaut wird. Gase können auch durch die Spaltöff-
nung von Pflanzen aufgenommen oder an der Blatt-
oberfläche abgelagert werden. Die Effizienz dieses
Prozesses hängt davon ab, ob die Pflanze die betref-
fende Substanz abbaut und damit einen Gradienten
zwischen Atmosphäre und dem Inneren der Pflanze
aufrechterhält. Neben der Bodenbeschaffenheit be-
stimmt der Transport zur Rezeptorfläche durch turbu-
lenten Austausch und durch molekulare Diffusion in
der laminaren Grenzschicht die Effizienz der Deposi-
tion. Die Deposition von Partikeln ist neben turbulen-
tem Austausch stark von der Mikrostruktur der Re-
zeptoroberfläche und der Größe der Partikel beein-
flusst.Abb. 25-1 zeigt die Abhängigkeit der Trockende-
positionsgeschwindigkeit von dem Partikelradius. Der
Prozess der Brown’schen Diffusion dominiert die De-
position von Partikeln mit einem Radius kleiner als
0,1 µm, Teilchen größer als 1 µm werden durch Impak-
tion an Elementen der Oberflächen abgeschieden und
unterliegen aufgrund der Schwerkraft der Sedimenta-
tion.

Die Nassdeposition stellt den Prozess der Aufnahme
von Gasen und Partikeln in Wolkentröpfchen und die
nachfolgende Entfernung durch Niederschlagsprozes-
se dar. Wir unterscheiden zwei Prozesse: 1. „in-cloud
scavenging“ ist die Inkorporierung von Gasen oder
Partikeln in Wolkentröpfchen und 2. „below-cloud sca-
venging“ ist die Aufnahme von Gasen oder Aerosolen
bzw. der Einfang von Wolkentröpfchen, die chemische
Beimengungen inkorporiert haben, durch fallende
Hydrometeore. Erreichen die Hydrometeore den Erd-
boden, sind die inkorporierten Substanzen endgültig
aus der Atmosphäre entfernt, verdunsten sie vorher,
werden die Substanzen wieder freigesetzt. Da ein gro-
ßer Teil des Niederschlags verdunstet, führt dieser Pro-
zess zu einem raschen Abwärtstransport und einer An-
reicherung der freigesetzten Substanzen in den darun-
ter liegenden Schichten. Lösliche Gase wie SO2 wer-
den in Wolken- oder Regentropfen entsprechend dem
Henry’schen Gesetz gelöst. Das Gesetz von Henry gibt
an, wie viel der Substanz sich im Gleichgewicht in der
Gasphase befindet und wie viel in der Flüssigphase.
Die Einstellzeit, bis ein solches Gleichgewicht erreicht
ist, ist für kleine Tröpfchen sehr kurz, für Regentropfen
hingegen so lang, dass man nicht vom Erreichen des
Gleichgewichts ausgehen kann (WARNECK 1988).
Gefrorene Wolkentropfen und Schnee inkorporieren
Gase nur, wenn sich die Temperatur in der Nähe des
Gefrierpunktes befindet und der Hydrometeor mit ei-
ner dünnen Wasserschicht überzogen ist.

Aerosolpartikel dienen als Wolkenkondensationsker-
ne und besonders Partikel mit einem Radius größer als
0,2 µm werden daher sehr wirksam in Wolkentröpf-
chen aufgenommen. Da größere Partikel mehr zur
Aerosolmasse beitragen als die kleineren, werden etwa
80-99 % der Aerosolmasse in einer Wolke inkorpo-
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Abb. 25-1: Depositionsgeschwindigkeit verschiedener Senken-
prozesse in Abhängigkeit von der Partikelgröße.
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riert, aber nur 10-90 % der Aerosolpartikel (FLOß-
MANN, pers. Mitt.). Nicht in Wolkentropfen aufge-
nommene Teilchen werden als „interstitielles Aerosol“
bezeichnet. Diese Partikel können von Wolkentropfen
durch Impaktion eingefangen werden. Dieser Prozess
ist allerdings nicht besonders effizient. Unterhalb der
Wolkenbasis hingegen ist es der einzige Mechanismus,
der Aerosolpartikel aus der Atmosphäre entfernt (be-
low-cloud scavenging). TANNER et al. (1997) berich-
ten basierend auf Messungen im Südwesten von Chi-
na, dass über Gebieten mit starken Schwefelquellen et-
wa 70 % des Sulfats im Niederschlag durch Impaktion
unterhalb der Wolke aufgenommen wurde.

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

Fd = Vd ρair m,

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

5 Klima- und umweltrelevante Auswirkungen des
Aerosols 

5.1 Direkter und semi-direkter Effekt

Solare Strahlung mit Wellenlängen zwischen 0,3 bis
3 µm wird beim Eindringen in die Atmosphäre an den

Aerosolpartikeln gestreut und absorbiert. Im terres-
trisch-infraroten Spektralbereich (> 3 µm) können die
Streuvorgänge an Aerosolpartikeln, da die Abmes-
sungen der Partikel klein gegenüber der Wellenlänge
sind, vernachlässigt werden. In diesem Spektralbereich
spielen die Absorption und die daraus resultierende
thermische Emission allein eine maßgebliche Rolle.
Diesen Einfluss der Aerosole auf die Strahlungsflüsse
bezeichnet man als den direkten Effekt. Klimaeffekte
des Aerosols werden häufig als Strahlungsantrieb an-
gegeben; das ist die Änderung der kurz- und langwelli-
gen Strahlungsflüsse an der Obergrenze der Tropo-
sphäre oder am Atmosphärenoberrand aufgrund des
Aerosoleinflusses bei sonst unveränderter Meteorolo-
gie. Der Strahlungsantrieb kann berechnet werden,
wenn die raum-zeitliche Verteilung, Größenverteilung
und Zusammensetzung des Aerosols bekannt sind.
Abschätzungen der Klimaeffekte des Aerosols erfor-
dern eine Berücksichtigung aller Rückkoppelungspro-
zesse und können nur mit gekoppelten Modellen, die
die Komponenten Atmosphäre, Ozean, See-Eis und
Aerosolchemie und -physik beschreiben, durchgeführt
werden.

Zur Abschätzung des Aerosoleinflusses auf das Strah-
lungsfeld bedarf es der Kenntnis folgender Parameter:
Streueffizienz, Einfachstreualbedo und Asymmetrie-
parameter und deren Abhängigkeit von der Wellenlän-
ge, sowie Partikelwachstum in Abhängigkeit von der
Umgebungsfeuchte. Diese Parameter können, sofern
die chemische Zusammensetzung und die Größenver-
teilung der Aerosolpartikel bekannt ist, mittels Mie-
Streuungsberechnungen abgeleitet werden. Da diese
Mie-Rechnungen sehr rechenzeitaufwendig sind, kön-
nen die optischen Eigenschaften nicht innerhalb eines
globalen Modells berechnet werden, sondern müssen
vorberechnet und tabelliert oder durch Näherungslö-
sungen approximiert werden.

Abschätzungen des globalen direkten Aerosolstrah-
lungsantriebs beruhen bisher nur auf Modellberech-
nungen, die die raum-zeitliche Verteilung der Massen
verschiedener Aerosolkomponenten simulieren. In-
tensive Eigenschaften des Aerosols wie Größenvertei-
lung und optische Eigenschaften werden für jede
Aerosolkomponente als konstant vorgegeben. Eine
Übersicht des mittleren globalen Strahlungsantriebs
durch verschiedene Aerosolkomponenten, wie sie von
einer Reihe von globalen Modellen berechnet wurde,
findet sich in Tab. 25-2. Die Werte für Ruß in Tab. 25-2
beinhalten sowohl den Strahlungsantrieb von elemen-
tarem Kohlenstoff (BC) als auch den von als Primär-
partikeln freigesetztem organischen Kohlenstoff. BC
ist ein sehr effizienter Absorber von kurzwelliger
Strahlung und kompensiert teilweise den abkühlenden
Effekt von streuendem Aerosol. Globale Mittelwerte
stellen allerdings kein sehr aussagekräftiges Maß für
den Aerosoleffekt dar, da aufgrund der verschiedenen
Verteilungen der Aerosolkomponenten lokal meist
keine Kompensation eintritt, sondern sich ein komple-
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xes räumliches Muster von erwärmenden und abküh-
lenden Effekten zeigt (siehe Abb. 25-2). ALLNER
(2000) schätzte basierend auf der Aerosolklimatologie
von  KÖPKE et al. (1997) den globalen Strahlungsan-
trieb des natürlichen und anthropogenen Aerosols auf
–4,7 W/m2.

Sulfataerosole absorbieren kaum im sichtbaren Spek-
tralbereich, so dass Streuvorgänge an ihnen dominie-
ren. Diese Reflektion von Solarstrahlung bedeutet ei-
ne Abkühlung des Systems Erde-Atmosphäre. Dahin-
gegen führt die Absorption von Solarstrahlung durch
Rußaerosole zu einer Erwärmung der Atmosphäre.
Dies kann die Stabilität der Atmosphäre erhöhen, aber
auch gleichzeitig zu Wolkenauflösung führen. Ver-
mehrte Belege für letzteren Effekt, der als semi-direk-
ter Effekt bezeichnet wird, sind im Indian Ocean Ex-
periment (INDOEX) gefunden worden. Erste Ab-
schätzungen des semi-direkten Effekts mit einem  Kli-
mamodell ergeben im globalen Mittel ein geringes For-
cing; in stark verschmutzten Gebieten können im Jah-
resmittel aber Werte von mehr als 10 W/m2 erreicht
werden. Berechnungen des direkten und semi-direkten
Effekts zusammen ergaben, dass der Nettoeffekt auf
die Solarstrahlung am Atmosphärenoberrand durch
die sich kompensierenden Effekte von Sulfat- und

Rußaerosolen nur –0,1 W/m2 ausmacht.
An der Erdoberfläche jedoch beträgt
der Effekt –1,2 W/m2 (LOHMANN und
FEICHTER 2001). Da die Absorption
von Ruß in Wolkentröpfchen nicht hin-
reichend bekannt ist, wurde in dieser
Studie angenommen, dass aller Ruß sich
zwischen den Wolkentröpfchen befindet.

5.2 Auswirkungen auf Wasserwolken

Aerosolpartikel können als Wolkenkon-
densationskerne (CCN) aktiviert wer-
den und beeinflussen damit die Wolken-
tröpfchenanzahl in dem Sinne, dass man,
sofern sich der Flüssigwassergehalt der
Wolke nicht ändert, bei einem größeren
Angebot an CCN mehr, dafür aber klei-
nere Wolkentröpfchen erwartet. Eine
Zunahme der Wolkentröpfchenanzahl
zusammen mit einer Verkleinerung des
Tropfenradius vergrößert die gesamte
Tropfenoberfläche und führt damit zur
Zunahme der Wolkenalbedo (Twomey-
oder Albedoeffekt oder 1. indirekter Ef-
fekt) und zu einer Abnahme der Nieder-
schlagseffizienz (Lebensdauereffekt
oder 2. indirekter Effekt); das bedeutet,
die Wolke lebt länger und der Flüssig-
wassergehalt der Atmosphäre nimmt zu.
Beide Effekte führen zu einer vermehr-
ten Rückstreuung von Sonnenstrahlung
und damit zu Abkühlung. Die Dynamik

der Atmosphäre und damit verbunden der Transport
von Wasserdampf entscheidet darüber, wo und wann
eine Wolke entsteht und wie groß der Wolkenwasser-
gehalt ist, das Angebot an Aerosolpartikeln hingegen
entscheidet über die Anzahl und Größe der Wolken-
tröpfchen (TWOMEY 1977) und beeinflusst die
mikrophysikalischen und optischen Eigenschaften und
damit die Lebensdauer von Wolken.

Die ersten Beobachtungen des indirekten Effekts wur-
den in Abluftfahnen von Schiffen in Gebieten mit per-
sistentem Stratus oder Stratocumulus vor der Ostküs-
te Nordamerikas gemacht (z. B. DURKEE et al. 2000).
Die Partikelemissionen der Schiffe führen zu erhöhter
Wolkentröpfchenanzahl mit gleichzeitig kleinerem ef-
fektiven Wolkentröpfchenradius. Da die Tröpfchen
kleiner sind, ist der Koagulationsprozess so stark ver-
langsamt, dass keine Tropfen bis zur Größe von Nie-
seltropfen wachsen. Somit wird der Niederschlag redu-
ziert und der Flüssigwassergehalt in der Wolke erhöht.
Ein ähnliches Ergebnis wurde in verschiedenen Feld-
experimenten gefunden. In Abb. 25-3 sind exempla-
risch Flugzeugmessungen, die während kanadischer
Feldexperimente aufgenommen wurden, dargestellt
(PENG et al. 2001). Die Messdaten wurden anhand ih-
rer Aerosolanzahlkonzentrationen (Na) in saubere
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Referenz Aerosolkomponente W/m2

IPCC 2001 Sulfat anthropogen -0,3 bis -0,4
IPCC 2001 Ruß von fossilen Brennstoffen +0,1 bis +0,4
IPCC 2001 Ruß von Biomassenverbrennung -0,2
FEICHTER et al. 1997 Sulfat natürlich -0,2
TEGEN u. LACIS 1996 Mineralstaub -0,6 bis +0,4
WINTER u. CHYLEK 1997 Seesalz -2,0

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

Abb. 25-2: Anomalie der kurzwelligen Nettostrahlung an der Obergrenze der At-
mosphäre aufgrund des direkten, semi-direkten und indirekten anthropo-
genen Aerosoleffekts in W/m2 (nach: LOHMANN und FEICHTER
2001).

kurzwellige Nettostrahlung in W/m2
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Wolken (Na < 300 cm-3) und verschmutzte Wolken
(Na > 300 cm-3) eingeteilt. Bei gleichem Flüssigwasser-
weg (vertikal integrierter Flüssigwassergehalt) haben
die verschmutzten Wolken mehr und kleinere Wolken-
tröpfchen als die sauberen Wolken und damit eine hö-
here optische Dicke, womit der Albedoeffekt der
Aerosole belegt ist. Gleichzeitig zeigen die Beobach-
tungen (Abb. 25-3), dass die verschmutzten Wolken bei
einer höheren Wolkentröpfchenkonzentration gerin-
gere Nieseltropfenkonzentrationen aufweisen. Somit
ist auch der Lebensdauereffekt der Wolken bestätigt.

In Modellen der atmosphärischen Zirkulation
(AGCM) können beide indirekten Effekte berücksich-
tigt werden. In den ersten Abschätzungen dazu ist die
Wolkentröpfchenkonzentration empirisch zur Masse
der Sulfataerosole oder der Gesamtaerosolanzahl in
Beziehung gesetzt worden (BOUCHER und LOH-
MANN 1995; JONES et al. 1994). BOUCHER und
LOHMANN (1995) stellten dazu Messungen von SO4,
CCN und Wolkentröpfchenkonzentrationen (N), die
unter verschiedenen kontinentalen und maritimen Be-
dingungen in sauberen und verschmutzten Luftmassen
durchgeführt wurden, zusammen. Die Anpassung an
die Daten ergab folgende empirische Gleichung:

(1)

Neuere Ansätze parameterisieren die Aktivierung von
Aerosolpartikeln, der die Köhlergleichung zu Grunde
liegt, und schätzen darüber die Wolkentröpfchenkon-
zentration ab (CHUANG und PENNER 1995; LOH-
MANN et al. 2000). Der Vorteil dieses Ansatzes ist,
dass mehrere Aerosolkomponenten, wie Sulfat, See-
salz, kohlenstoffhaltige Aerosole und Staub als CCN
berücksichtigt werden können. Außerdem geht die
Vertikalgeschwindigkeit explizit in die Parameterisie-
rung ein. Sie bestimmt darüber, wie hohe Übersätti-
gungen in der Wolke erreicht werden, und damit wie
viele Aerosole aktiviert werden können.

Der Wolkenalbedoeffekt wird darüber berechnet, dass
die optische Dicke der Wolken (τ) eine Funktion des
vertikal integrierten Flüssigwassergehalts der Wolke
(LWP) und des effektiven Wolkentröpfchenradius (re)
ist:

(2)

Dieser Radius wiederum kann aus dem Flüssigwasser-
gehalt der Wolke (ql) und der Wolkentröpfchenanzahl
berechnet werden:

(3)

Somit führt eine Erhöhung der Wolkentröpfchenan-
zahl bei gleich bleibendem oder steigendem Flüssig-
wassergehalt zu einer erhöhten optischen Dicke und
Wolkenalbedo. Der Lebensdauereffekt wird über die

Niederschlagsbildung (Qaut), die in Ab-
hängigkeit von Wolkenwassergehalt und
Wolkentröpfchenanzahl parameterisiert
wird, berücksichtigt. LOHMANN et al.
(2000) beispielsweise benutzten zur Be-
rechnung der Autokonversionsrate ei-
nen Ansatz von BEHENG (1994), der
das Zusammenstoßen und das Zu-
sammenfließen von Wolkentröpfchen
und damit die Prozesse zur Bildung von
Regentropfen beschreibt:

(4)

Sie trägt Beobachtungen Rechnung, die
zeigen, dass maritime Wolken bei ähnli-
chem Flüssigwassergehalt wie kontinen-
tale Wolken ein breiteres Tröpfchen-
spektrum bei geringerer Gesamttröpf-
chenzahl aufweisen und daher eher Nie-
sel- und Regenbildung zur Folge haben.
Die Strahlungswirksamkeit dieser bei-
den Effekte zusammen wird, basierend
auf Modellberechnungen, auf -1 bis
-2 W/m2 geschätzt.

Schwächen dieser Annahmen liegen in
der Umrechnung von Aerosolmasse, die
im Klimamodell prognostiziert wird, in
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Abb. 25-3: Aerosolanzahl, Wolkentropfenanzahl, effektiver Tropfenradius und wol-
kenoptische Dicke aufgetragen gegen die vertikale Säule von Flüssig-
wasser  basierend auf Flugzeugmessungen  während der RACE- und FI-
RE.ACE-Kampagne (PENG et al. 2001).
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Aerosolanzahl im Akkumulationsmode, also dem Grö-
ßenbereich, in dem Aerosole aktiviert werden. Solange
nur Aerosolmassen in Klimamodellen zur Verfügung
stehen, sind Annahmen über die Aerosolverteilung
notwendig. Dabei wird entweder angenommen, dass
jedes Aerosolpartikel nur aus einer chemischen Sub-
stanz besteht (externe Aerosolmischung) oder aber,
dass alle Aerosolpartikel aus mehreren Komponenten
bestehen und durch einen einheitlichen Radius ge-
kennzeichnet sind (interne Aerosolmischung). Beide
Annahmen sind starke Vereinfachungen, da in der Na-
tur sowohl extern als auch intern gemischte Aerosole
gefunden werden. Dieses Problem kann in Zukunft da-
durch behoben werden, dass Aerosolmasse, Aerosol-
anzahl und Mischungszustand in den verschiedenen
Moden prognostiziert werden. Erste Ansätze werden
derzeit in Klima- und Regionalmodellen getestet
(GHAN et al. 2001; VON SALZEN et al. 2000; WIL-
SON et al. 2001).

5.3 Auswirkungen auf Eiswolken

Aerosole fungieren auch als Eiskeime und üben damit
einen Einfluss auf die Bildung und Albedo von Eis-
wolken aus. Während die wasserlöslichen oder hygros-
kopischen Aerosole als CCN dienen, sind Eiskeime
meist wasserunlöslich. Typische natürlich vorkommen-
de Eiskeime in der Atmosphäre sind Staubteilchen,
entweder Mineralstaub, der von den Wüsten in die At-
mosphäre emittiert wird, oder Vulkanstaub und Mete-
oritenstaub. Die Analyse von Kondensstreifen hat er-
geben, dass Ruße und Schwermetalle auch als Eiskei-
me dienen. Hier wurde von SCHRÖDER et al. (2000)
gefunden, dass die Eisteilchen in Kondensstreifen klei-
ner sind als in natürlichem Zirrus, also der gleiche Ef-
fekt wie bei Wasserwolken auftritt. Ein wesentlicher
Unterschied zwischen Eiskeimen und CCN ist, dass es
überall in der Atmosphäre genügend CCN gibt, so dass
die maximale Übersättigung in der Wolke nur 1-2 %
beträgt. Eiskeime hingegen sind so rar, dass Übersätti-
gungen über Eis leicht 130-140 % betragen können
(HEYMSFIELD et al. 1998; SCHUMANN et al.
1999).

BOUCHER (1999) analysierte Wolkenbeobachtungen
hinsichtlich der Häufigkeit des Auftretens von Zirrus-
wolken in Verbindung mit dem Treibstoffverbrauch
von Flugzeugen. Er fand, dass in den Flugkorridoren
die Zirrusbewölkung 1985-1989 gegenüber 1980-1984
zugenommen hat.Von der wolkenmikrophysikalischen
Seite her zeigten STRÖM und OHLSSON (1998), dass
erhöhte Eiskristallkonzentrationen in Zirruswolken
auf absorbierende Aerosolpartikel in den Abgasfah-
nen von Flugzeugen zurückgeführt werden können.
Weitere Einzelheiten dazu können Kapitel 28 im näch-
sten Heft entnommen werden.

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

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

Im Unterschied zu Wasserwolken wurden die anthro-
pogenen Auswirkungen auf Eiswolken noch nicht
quantifiziert. Zum einen sind die Messungen von Eis-
keimen aufgrund ihrer Nichtsphärizität wesentlich
schwieriger. Zum anderen gibt es vier Moden der
heterogenen Eiskristallbildung (Depositionswachs-
tum, Kontaktgefrieren, Kondensationsgefrieren und
Immersionsgefrieren, das Gefrieren von Wolkentröpf-
chen, nachdem ein Eiskeim in den Tropfen diffundier-
te), die im Labor und in der Atmosphäre nur schwer
separiert betrachtet werden können. Weiterhin zerbre-
chen größere Eiskristalle und ihre Splitter dienen als
neue Eiskeime. All diese Komplikationen erschweren
sowohl unser Verständnis der Prozesse als auch deren
Erfassung im Klimamodell. Erste Abschätzungen da-
rüber, wie sensitiv Eiswolken gegenüber Annahmen
über die chemische Komposition von Kontakt-Eiskei-
men sind, wurden von LOHMANN (2002) durchge-
führt. Sie fand, dass der Eiswasserweg größer ist, wenn
angenommen wird, dass alle Kontakt-Eiskeime aus
wasserunlöslichem Ruß und organischen Verbindun-
gen bestehen, als wenn Staub als alleiniger Kontakt-
Eiskeim angenommen wird.

6 Ergebnisse von Klimasimulationen

Um die Frage zu beantworten, ob der Mensch das Kli-
ma beeinflussen kann und ob beobachtete Änderun-
gen im Wettergeschehen seit Beginn der industriellen
Revolution im 19. Jahrhundert auf Aktivitäten des
Menschen zurückgeführt werden können, werden Kli-
masimulationen mit gekoppelten Atmosphären-Ozean
Modellen durchgeführt. Diese Untersuchungen gingen
bisher vor allem der Frage des Einflusses eines An-
stiegs von CO2 und der anderen Treibhausgase nach.
Nur wenige Simulationen berücksichtigten bislang den
Klimaeffekt  einer anthropogenen Zunahme von Par-
tikeln in der Atmosphäre, obwohl die Tatsache, dass
die prognostizierte Temperaturzunahme aufgrund des
Anstiegs der Treibhausgase hinter der beobachteten
zurückbleibt, einen solchen Effekt nahe legt. Bis dato
vorliegende Modellexperimente beschränken sich da-
rauf, nur den direkten und teilweise auch indirekten
Effekt (nur Twomey-Effekt) von Sulfatpartikeln zu
untersuchen (ROECKNER et al. 1999; BOER et al.
2000). In den meisten Experimenten wurden der zeit-
abhängige atmosphärische Sulfatgehalt aufgrund an-
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thropogener Emissionen mit Chemie-Transport-Mo-
dellen vorberechnet und als Strahlungsantrieb in das
Klimamodell eingeführt; in einem Experiment wurde
das Klimamodell mit einem Chemie- und Aerosolmo-
dell gekoppelt und die Sulfatverteilung interaktiv be-
rechnet (ROECKNER et al. 1999).

Ergebnisse in Abb. 25-4 zeigen eine Dämpfung des an-
thropogenen Treibhausgaseffektes aufgrund der Ab-
kühlung durch das Aerosol. Geringere Erwärmung fin-
det man vor allem über den Kontinenten der nörd-
lichen Hemisphäre und in der Arktis. Während die
Treibhausgase die Atmosphäre erwärmen, führt der
Einfluss von Sulfataerosolen vor allem zu einer Ab-
kühlung des Erdbodens. Diese Abkühlung durch das
Aerosol reduziert die Verdunstung und den Nieder-
schlag, dämpft damit den hydrologischen Zyklus und
beeinflusst die Verteilung des wichtigsten Treibhausga-
ses, Wasserdampf. Abschätzungen des gesamten Aero-
soleffektes liegen, gemittelt über Ergebnisse verschie-
dener Klimamodelle, bei -1,5 W/m2 (ANDERSON et
al 2003). Einen niedrigeren Aerosoleffekt von nur
-1,0 W/m2 erhalten die Autoren, wenn sie die soge-
nannte „inverse“ Methode anwenden. Dabei berech-

net man den Aerosoleffekt aus der Differenz zwischen
der tatsächlich seit Beginn der Industrialisierung be-
obachteten Temperaturänderung und leitet unter An-
nahme einer mittleren Klmimasensitivität das Gesamt-
forcing ab. Die Differenz zwischen dem Gesamtforcing
und dem relativ gut bekannten Treibhausgasforcing er-
gibt das Aerosolforcing.

6.1 Weitere Auswirkungen aerosolbedingter Ände-
rungen des Strahlungsflusses

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

Auswirkungen auf luftchemische Prozesse
Die Anwesenheit von Aerosolpartikeln ändert den ak-
tinischen Fluss und damit die Photolyse- und photo-
chemischen Reaktionsraten. Sensitivitätsstudien zei-
gen, dass Photolyseraten mit einer Genauigkeit von
10 % berechnet werden sollten, um sinnvoll in Che-
miemodellen angewandt zu werden. Um diese Genau-
igkeit zu erreichen, müssen Streuung und Absorption
durch Aerosolpartikel berücksichtigt werden.

JACOBSON (1998) untersuchte mittels eines dreidi-
mensionalen Chemie-Transportmodells den Einfluss
von Aerosolen auf die Photolyseraten während Smog-
episoden in Los Angeles. Er fand eine Abnahme der
Photolyseraten von Gasen, die im ultravioletten Spek-
tralbereich absorbieren, wenn absorbierendes Aerosol
dominierte, und eine Zunahme, wenn streuendes
Aerosol überwog. Da in dem untersuchten Gebiet ab-
sorbierende Aerosole überwiegen, resultiert die Be-
rücksichtigung von Aerosolen bei der Berechnung der
Photolyseraten in einer Abnahme von Ozon in der
Grenzschicht um 5-8 %. Eine Reduktion der SO2-
Emissionen und damit der Menge streuender Aeroso-
le könnte also zu einer Abnahme des photochemischen
Smogs beitragen (DICKERSON et al. 1997).

Auswirkungen auf das Ökosystem
Das Resultat der Reinigung der Atmosphäre von
Schwefel- und Stickstoffkomponenten durch Nieder-
schlag ist der so genannte „saure Regen“. Regenwas-
ser sollte ohne anthropogene Emissionen aufgrund des
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Abb. 25-4: Temperaturanonmalien aufgrund der Zunahme  von
Treibhausgasen (obere Abbildung) und aufgrund der
Zunahme von Treibhausgasen und  Aerosolen (unte-
re Abbildung). Die Anomalien repräsentieren die
Differenz der Dekadenmittel (2030-2050)-(1980-
1990). Emissionen und Treibhausgaskonzentrationen
der Jahre 2030-2050 basieren auf Abschätzungen des
IPCC (Szenario IS-92a), nach ROECKNER et al.
1999).

Temperaturanomalie in K
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atmosphärischen Kohlendioxidgehalts und der natürli-
cherweise in der Luft enthaltenen Spurenstoffe einen
Säuregehalt (pH-Wert) von mehr als 5 haben (GAL-
LOWAY et al. 1982). Tatsächlich misst man pH-Werte
des Regenwassers, die im Mittel zwischen 4 und 5 lie-
gen und in belasteten Gebieten auch 3 unterschreiten
können (WARNECK 1988). Die wichtigsten Ionen,
die man in Wolken- und Regenwasser beobachtet, sind
die Anionen: Sulfat (SO ),Chlorid (Cl-) und Nitrat
(NO3-) und die Kationen: Natrium (Na+), Kalium (K+),
Magnesium (Mg2+), Calcium (Ca2+) und Ammonium
(NH4+). Die Übersäuerung in belasteten Regionen ist
überwiegend auf den Gehalt an Sulfat und Nitrat zu-
rückzuführen. Zuerst war in den skandinavischen Län-
dern als Folge dieser sauren Niederschläge Fischster-
ben in den Seen beobachtet worden. Gewässer können
in ihrem pH-Wert verändert werden und dadurch ver-
sauern.Während der Wintermonate, der Zeit der höch-
sten Schwefeldioxid-Konzentrationen, können sich die
sauren Schwefelverbindungen in der Schneedecke an-
sammeln und mit der Schneeschmelze zu einem plötz-
lichen sehr starken Versauern der Gewässer führen.
Die Folge ist ein Absterben säureempfindlicher
Mikroorganismen und biologische Verarmung (PSEN-
NER 1994). Eine weitere Folge der Versauerung ist ei-
ne Freisetzung von Schwermetallen aus den Sedimen-
ten der Gewässer (z. B. Aluminium). Diese Säurebe-
lastung kann in pufferarmen Böden zur Vergiftung von
Organismen führen. Deposition von Schwefel an
Pflanzen schädigt das Assimilationsgewebe und führt
zu einer Abnahme des Wachstums und zu einer Erhö-
hung der Schadanfälligkeit. Es gibt Anzeichen dafür,
dass durch die zunehmende Versauerung Verwitte-
rungsprozesse beschleunigt werden (APRIL et al.
1986), was wiederum das Auswaschen von Schwefel
begünstigen kann.

7 Ausblick

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

Untermenge der Partikel, die als Wolkenkondensa-
tionskerne dienen.

Neben den verschiedenen Rückkoppelungsprozessen
zwischen Aerosol und Wolke könnten auch Wechsel-
wirkungen zwischen Aerosol und Biosphäre klimarele-
vant sein. Die Partikelkonzentration in der Atmosphä-
re wird von der Biosphäre beeinflusst, der Partikelein-
trag durch Deposition und Auswaschen beeinflusst
wiederum die Biosphäre. So übt in Mineralstaub ent-
haltenes Eisen einen Düngeeffekt auf die marine Bio-
sphäre aus. Eine Zunahme des Mineralstaubeintrags
kann die biosphärische Aktivität im Ozean intensivie-
ren und die Aufnahme von CO2 aus der Atmosphäre in
den Ozean sowie die Produktion der Schwefelspezies
Dimethylsulfid (DMS) verstärken (MARTIN 1992).
Eisbohrkerne zeigen eine Zunahme der Staubdeposi-
tion um einen Faktor 2-20 während des Übergangs von
einer Eiszeit zu einer Warmzeit (MAHOWALD et al.
1999). Starkwinde am Rand der Eisschilde, Rückgang
der Vegetation und durch Abnahme der Höhe des
Meeresspiegels verursachtes Trockenfallen von Küs-
tengebieten könnten den Eintrag von Staub in die At-
mosphäre verstärkt haben. Staub über hellen Flächen
oder auf dem Eis deponiert übt wiederum einen er-
wärmenden Effekt aus, während er über dunklen Flä-
chen abkühlend wirkt.

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

S. LIESS, L. DÜMENIL-GATES

26

1 Einleitung

Die Nutzung von Land durch den Menschen geht zu-
meist mit der Abholzung weiter Waldflächen einher.
Dies ist im 20. Jahrhundert zu einem großen ökologi-
schen und umweltpolitischen Problem geworden.
Durch den Einsatz moderner Technologie können
Wälder heutzutage viel schneller abgeholzt werden als
sie nachwachsen können. Am stärksten ist hiervon der
tropische Regenwald betroffen. Nach Einschätzungen
der FAO (Food and Agriculture Organization of the
United Nations) wird der Regenwald trotz heute rück-
läufiger Abholzungsrate im Jahr 2050 nur noch die
Hälfte der Fläche von 1990 einnehmen (DEUT-
SCHER BUNDESTAG 1990). In Südamerika ging der
tropische Regenwald von 1990 bis 1995 jährlich um
0,6 % zurück; dies entspricht einer Fläche von über
5 Mio. ha pro Jahr (FAO 1997).

Im Mittelmeerraum lässt sich bereits beobachten, wie
sich Waldrodungen langfristig auswirken können, denn
seit mehr als 2000 Jahren werden hier die Wälder ab-
geholzt. Durch Erosion verliert der Boden seine Nähr-
stoffe. Die Folge ist ein weiterer Rückgang der Vegeta-
tion und dadurch ein Rückgang der Evaporation. Die
durch den Rückgang der Evaporation bedingte Verrin-
gerung des lokalen Niederschlages und die daraus fol-
gende Austrocknung des Bodens führen zu einem ver-
stärkten Absterben der Vegetation (NOVAK 1990).
Durch die Austrocknung des Bodens erhöht sich zu-
dem die Waldbrandgefahr. In Südeuropa werden jedes
Jahr etwa 0,6 Mio. ha Waldfläche durch Feuer zerstört
(FAO 1997). In einem ariden Gebiet wie dem Mittel-
meerraum mit seinen nährstoffarmen Böden kann ei-
ne weitere Austrocknung des Bodens zur Wüstenbil-
dung führen.

Die Veränderung der Landoberfläche hat zudem Aus-
wirkungen auf die Energiebilanz der Atmosphäre: Als
Folge der Abholzung sinkt nicht nur die Evaporation,
durch Aufhellung des Bodens steigt auch die Reflekti-
vität des Bodens an. CHARNEY zeigte bereits 1975,
dass der Atmosphäre durch erhöhte Albedo weniger
Wärmeenergie zur Konvektion zur Verfügung steht.
Die hier beschriebenen Rückkopplungen sind schema-
tisch in  Abb. 18-1 in CLAUSSEN (2003) dargestellt.
Der Niederschlag kann sowohl durch den Rückgang
der Evaporation als auch durch die Abschwächung der
Konvektion verringert werden. CHARNEY unter-
suchte den lokalen Einfluss von Albedoänderung auf
das Wüstenklima mit dem Klimamodell des GISS
(Goddard Institute for Space Studies). In der Kontroll-
simulation wurde damals mit einer globalen Albedo

von 0,14 über Land gerechnet. Durch Albedoerhöhung
auf 0,35 in der Sahara nördlich von 18° N zeigte sich
bereits mit diesem Modell eine Südwärtsverschiebung
der ITZ (Innertropische Konvergenzzone) und daher
als positive Rückkopplung eine weitere Austrocknung
in der Wüste. Weitere Simulationen, die auch Verände-
rungen der Evaporationsrate beinhalteten, wurden
von CHARNEY et al. 1977 durchgeführt. Die simu-
lierten Zeiträume betrugen jedoch lediglich etwa sie-
ben Wochen, so dass Veränderungen im Jahresgang
nicht untersucht werden konnten.

In dem vorliegenden Text werden drei Simulationen
mit dem globalen Klimamodell ECHAM4 (ROECK-
NER et al. 1996) vorgestellt, die die Wirkung von Ab-
holzung im Amazonasgebiet bzw. im Mittelmeerraum
untersuchen. Eine Umkehrung des Abholzungsszena-
rios  im Mittelmeerraum, also ein Aufforstungsszena-
rio, wird mit Hilfe einer Simulation untersucht, deren
Vegetation der des Mittelmeerraumes vor 2000 Jahren,
also zur Zeit des antiken Rom, gleicht. Zu dieser Zeit
war der Mittelmeerraum von weitreichenden Waldflä-
chen bedeckt. Konsistente Änderungen von Auffor-
stungsszenario zum aktuellen Klima bestätigen die Re-
sultate des Abholzungsszenarios im Mittelmeerraum.
In den vorliegenden Simulationen werden neben der
Albedo und der Evaporationsrate auch die Bodenrau-
igkeit und das  Wasserspeichervermögen des Bodens
an die veränderten Vegetations-Randbedingungen an-
gepasst.

2 Initialisierung der Modellrechnungen

Die Art und der Anteil der Vegetation der einzelnen
Gitterpunkte in ECHAM4 werden mit Hilfe einer An-
zahl von Bodenparametern beschrieben. Hierzu gehö-
ren neben dem Vegetationsindex, der den Anteil an
pflanzlicher Bedeckung innerhalb des Gitterareals be-
schreibt, der Blattflächenindex, der das Verhältnis von
Blattoberflächen zur Gitterpunktsoberfläche darstellt,
die Rauigkeitslänge der entsprechenden Vegetation,
die Hintergrundalbedo, die die Albedo eines Gitter-
punktes ohne Schneebedeckung wiedergibt, ein Index
für die Dichte der Waldfläche, und letztlich der maxi-
male Bodenwassergehalt, der die Wasserspeicherfähig-
keit des Bodens in Abhängigkeit von der Bodentextur
und der Vegetation beschreibt.

Zur Simulation des Klimas nach Änderung der Vege-
tation wird das Klimamodell mit einem geänderten
Datensatz der Bodenparameter initialisiert. In der er-
sten Simulation wird ein Abholzungsszenario im Ama-
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zonasgebiet vorgeschrieben und in den beiden folgen-
den werden Klimaänderungen im Mittelmeerraum
durch Abholzung bzw. Aufforstung untersucht. Die er-
ste und zweite Simulation beschreiben also das Klima
für ein mögliches Szenario, das eine Steppenlandschaft
im Amazonasgebiet, bzw. eine Wüstenlandschaft im
gesamten Mittelmeerraum annimmt. Es liegen Boden-
parameter für eine Steppenlandschaft im Amazonas-
gebiet (LEAN und ROWNTREE 1997; WRIGHT et
al. 1996) und für Wüstengebiete (OLSON et al. 1983;
RAMANATHAN et al. 1989) tabellarisch vor. Diese
Ansätze stellen Extremzustände dar, mit deren Hilfe
die Tendenz zu einer Klimaänderung durch zunehmen-
de Landnutzung verdeutlicht werden soll. Die dritte
Simulation beruht auf historischen Daten, da hierbei in
Europa die Vegetationsdecke so geändert wird, dass
sie der vor 2000 Jahren entspricht. Zur Initialisierung
dieser Simulation wird die frühere Vegetation aus fos-
silen Pollenfunden rekonstruiert (HUNTLEY und
BIRKS 1983). REALE und DIRMEYER (2000) er-
stellten aus diesen Analysen einen Datensatz, der in
Klimamodelle eingegeben werden kann. Die Simula-
tionen für den Mittelmeerraum werden detailliert in
DÜMENIL-GATES und LIESS (2001) beschrieben.

3 Abholzung im Amazonasgebiet

Zur Simulation des Klimas nach Abholzung des Re-
genwaldes im Amazonasgebiet werden die Bodenpa-
rameter im Untersuchungsgebiet für tropischen Re-
genwald durch solche für Steppe ersetzt. Für die Be-
stimmung der entsprechenden Parameter werden die
Ergebnisse der ABRACOS (Anglo-Brazilian Amazo-
nian Climate Observation Study) - Messkampagne
verwendet (LEAN und ROWNTREE 1997;WRIGHT
et al. 1996). Sie sind neben den Originalparametern aus
ECHAM4 in Tab. 26-1 aufgelistet.

Das abgeholzte Gebiet entspricht der in LEAN und
ROWNTREE (1997) beschriebenen Region und wur-
de auf das T42 Gitter des ECHAM4-Modells übertra-
gen (s. Abb. 26-1). Eine Modellsimulation über 15 Jah-
re mit geänderten Bodenparametern beschreibt das
Klima nach Entfernung des tropischen Regenwaldes
im Amazonasgebiet im neuen Gleichgewicht. Die äu-

ßeren Randbedingungen wie solare Einstrahlung und
Meeresoberflächentemperatur bleiben dabei von Jahr
zu Jahr konstant, um mit Hilfe der mehrjährigen Mo-
natsmittel einen typischen simulierten Jahresgang  zu
erhalten. Zum Vergleich mit dem heutigen Klima liegt
als Kontrollsimulation ein ECHAM4-Experiment
über 25 Jahre vor.

Zur Untersuchung des Einflusses von Abholzung auf
den Jahresgang des Klimas wird lediglich ein 45 Git-
terpunkte großes Gebiet südlich des Äquators (dick
umrandet in Abb. 26-1) betrachtet. Abb. 26-2 zeigt den
Jahresgang jeweils für Evaporation, Niederschlag und
2 m-Temperatur als Mittelwert für das oben beschrie-
bene Gebiet. Die Fehlerbalken geben die Standardab-
weichung der Monatsmittelwerte an. Wenn die Ände-
rung außerhalb der Varianz der simulierten  Jahre liegt,
deutet dies auf eine signifikante Klimaänderung hin,
d. h. das zukünftige Klima unterscheidet sich grundle-
gend von dem heutigen. Die Änderungen von Evapo-
ration und 2 m-Temperatur weisen von Juni bis Sep-
tember eine signifikante Änderung auf, während sich
im gesamten Gebiet für den Niederschlag trotz der
starken mittleren Änderungen zu keiner Zeit eine Sig-
nifikanz ergibt, was auf die starke Hintergrundvariabi-
lität des Niederschlags zurückzuführen ist. Da der
Niederschlag unter den hier untersuchten Größen mit
dem größten Fehler behaftet ist, ist zum Vergleich die
aus operationellen Wetterbeobachtungsdaten abgelei-
tete Klimatologie des European Centre for Medium-
Range Weather Forecasts (ECMWF-Reanalyse) ge-
zeigt. Über dem betrachteten Gebiet ist der simulierte
Niederschlag zwar zu gering, die Tendenz zu einem tro-
ckeneren Klima nach Abholzung ist jedoch deutlich er-
kennbar. Ergebnisse kürzerer Simulationen mit ande-
ren zumeist gröber aufgelösten Klimamodellen spie-
geln die erzielten Ergebnisse wider (PITMAN et al.
1993).

In Abb. 26-3 ist die räumliche Verteilung der simulier-
ten Niederschlagsabnahme und Temperaturzunahme
als Mittel über die Monate Juni, Juli und August dar-
gestellt. Die Konturlinien geben die absolute Ände-
rung an und die Schattierung beschreibt die statistische
Signifikanz. Helle Schattierung bedeutet eine 95-%ige
und dunkle eine 99-%ige Signifikanz. Es zeigt sich,
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Tab. 26-1: Bodenparameter der geänderten Gitterpunkte im Amazonas-
gebiet.

Abb. 26-1: Amazonasgebiet im T42-Gitter. Gitterpunkte mit geänderten
Bodenparametern bei Abholzung sind schattiert dargestellt.

Kontrollsimulation Abholzungssimulation
Hintergrundalbedo 0,12 bis 0,23 0,18 bis 0,23
Vegetationsindex 0,13 bis 0,96 0,11 bis 0,82
Blattflächenindex 1,2 bis 9,3 1,2
Waldindex 0,05 bis 0,95 0,00
Rauhigkeitslänge der Vegetation 0,1 m bis 2,0 m 0,026 m
Maximaler Bodenwassergehalt 0,12 m bis 0,73 m 0,08 m bis 0,49 m
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dass die veränderten Randbedingungen eine signifi-
kante Klimaänderung in der gesamten abgeholzten
Region erzeugen.

4 Abholzung im Mittelmeerraum

Der Mittelmeerraum ist bis auf den südöstlichen Teil
von Gebirgen umgeben, wobei die bedeutendsten die
Pyrenäen und die Alpen im Norden, das Taurus-Gebir-
ge im Nordosten und das Atlas-Gebirge im Südwesten
sind. Durch diese Abschottung haben globale Zirkula-
tionssysteme besonders im Sommer nur begrenzten
Einfluss auf das mediterrane Klima (ROTHER 1993).
Während im Sommer die absinkenden Luftmassen der
Hadley-Zirkulation das mediterrane Klima dominie-
ren, beherrschen im Winter die Wettersysteme der
mittleren Breiten auch den Mittelmeerraum (BOLLE
2003).

Die Ausbreitung der nordafrikanischen Wüstengebiete
hat seit der Antike beträchtlich zugenommen, wie his-
torische und archäologische Quellen belegen (LAMB
1977). Auch in der Gegenwart nimmt diese Ausdeh-
nung zu (UNITED NATIONS 1977). Das Auftreten
der großen Wüstengürtel hängt mit der allgemeinen
Zirkulation zusammen, denn in den Subtropen führt
ein großräumiges Absinken der Luftmassen zu weit-
räumigen Trockenklimaten (UNITED NATIONS
1977). Es wird angenommen, dass sich diese Trocken-
gebiete außer durch natürliche Klimavariabilität, wie
in CLAUSSEN (2003) beschrieben, auch durch an-
thropogenen Einfluss wie Abholzung in ihren Randge-
bieten ausdehnen können (REALE und SHUKLA
2000). In der Abholzungssimulation wird die gesamte
Vegetationsdecke des Mittelmeerraumes und des an-
grenzenden Nordwestafrikas entfernt. Diese Simula-
tion ist zwar ein extremes Szenario, das so in nächster
Zukunft nicht zu erwarten ist, es dient aber dem Ziel,
neben der Prüfung der Empfindlichkeit des Modells
gegenüber veränderten Randbedingungen eine bevor-
stehende Änderung des regionalen Klimas im Mittel-
meerraum qualitativ zu beschreiben.

Die Auswahl der zu ändernden Gitterpunkte wird an-
hand der Definition von ROTHER (1993) getroffen, in
der der Mittelmeerraum die Gebiete, in denen Oliven-
bäume wachsen können, umfasst. Die entsprechenden
42 Gitterpunkte sind in Abb. 26-4 schattiert dargestellt.
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Abb. 26-2: Jahresgänge der mehrjährigen Monatsmittel: Evaporation (a), Niederschlag (b) und 2 m-Temperatur (c) gemittelt über das in
Abb. 26-1 umrandete Gebiet. Fehlerbalken geben die Standardabweichung an.

(a) (b)

(a)

(c)

95 % Signifikanzniveau 99 % Signifikanzniveau

(b)

Abb. 26-3: Änderung von Niederschlag in mm/Tag (a) und 2 m-
Temperatur in K (b) bei Abholzung gemittelt über
die Monate Juni, Juli und August. Negative Werte sind
gestrichelt dargestellt. Schattierungen zeigen die sta-
tistische Signifikanz des Ergebnisses bei einem Signi-
fikanzniveau von 95 % (hell) bzw. 99 % (dunkel).
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Die geänderten Bodenparameter sind in Tab. 26-2 auf-
gelistet. Die Reflektivität verschiedener mediterraner
Böden und Pflanzenbedeckungen ist detailliert in
BOLLE (2003) beschrieben. Diese Untersuchungen
bestätigen die Zunahme der Reflektivität bei Abnah-
me der Vegetation.

Eine Simulation über 10 Jahre mit geänderten Boden-
parametern wird mit der 25 Jahre-Kontrollsimulation
verglichen. Die Zeitreihen aus dem mehrjährigen Mo-
natsmittel von Evaporation, Niederschlag und 2 m-
Temperatur sind in Abb. 26-5 als räumliches Mittel
über das in Abb. 26-4 schattierte Gebiet dargestellt.

Im Jahresgang der Evaporation ist nach Abholzung in
den Monaten Februar bis September eine Abnahme
erkennbar, von Oktober bis Januar ein Anstieg. Die
Abnahme ist von April bis Juli im gesamten abgeholz-
ten Gebiet größer als die Standardabweichungen der
jeweiligen Kurven. Der Niederschlag geht nach Abhol-
zung von Januar bis September zurück.

Im Abholzungsszenario ist der maximale Bodenwas-
sergehalt gegenüber dem Kontrollexperiment deutlich
herabgesetzt. Dies drückt sich in einem geringen An-
stieg von Evaporation und Niederschlag im Winter-
halbjahr aus. Durch den verringerten maximalen Bo-
denwassergehalt steigt die Menge des versickernden
und oberirdisch abfließenden Wassers jedoch sehr
stark an (nicht dargestellt). Der erhöhte Niederschlag
würde die Bodenerosion also besonders in einer Jah-
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Abb. 26-5: Wie Abb. 26-2, jedoch bei Abholzung im Mittelmeer-
raum gemittelt über die geänderten Gitterpunkte.

Abb. 26-6: Wie Abb. 26-3, jedoch bei Abholzung im Mittelmeer-
raum gemittelt über die Monate Juli,August und Sep-
tember.

(a) (b) (c)

95 % Signifikanzniveau 99 % Signifikanzniveau

(b)

(a)

Abb. 26-4: Mittelmeerraum im T42 Gitter. Gitterpunkte mit
geänderten Bodenparametern durch Abholzung
sind schattiert dargestellt.

Kontrollsimulation Abholzungssimulation
Hintergrundalbedo 0,14 bis 0,37 0,28 bis 0,37
Vegetationsindex 0,0 bis 0,6 0,0
Blattflächenindex 0,1 bis 4,7 0,0
Waldindex 0,0 bis 0,4 0,0
Rauhigkeitslänge der Vegetation 0,002 m bis 0,337 m 0,001 m
Maximaler Bodenwassergehalt 0,1 m bis 0,4 m 0,02 m bis 0,04 m

Tab. 26-2: Bodenparameter der geänderten Gitterpunkte im Mittelmeer-
raum.
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reszeit verstärken, in der viele Felder brach liegen und
daher der Bodenerosion schutzlos ausgeliefert sind.

Im Gegensatz zur Abholzungssimulation im Amazo-
nasgebiet ändert sich im Mittelmeerraum die boden-
nahe Temperatur nur wenig. Während im Amazonas-
gebiet Regenwaldvegetation  durch Grasland ersetzt
wird, wird im Mittelmeerraum die vorhandene Vegeta-
tion durch vegetationsfreien hellen Boden ersetzt. Die
resultierenden Änderungen der Albedo und Evapo-
transpiration führen in den beiden Gebieten vor dem
Hintergrund des jeweils vorherrschenden Klimas (man
beachte die unterschiedlichen Skalen in Abb. 26-2 und
26-5) zu stark unterschiedlichen Nettoeffekten am Bo-
den. Im Mittelmeerraum ist eine  wesentlich geringere
Änderung der Temperatur zu beobachten. Durch den
nur geringen absoluten Rückgang der Evaporation
steigt hier der Energieanteil, der zur Erwärmung des
Bodens zur Verfügung steht, nach Abholzung nur ge-
ringfügig an. Wichtiger ist der Anstieg der Albedo. Die
erhöhte Reflektivität verringert die Energie, die zur
Erwärmung des Bodens zur Verfügung steht, was die
Erwärmung durch Abnahme der Evaporation mehr als
kompensiert. Die bodennahe Temperatur nimmt daher
im Mittel geringfügig ab.

Eine Charakteristik des südöstlichen Mittelmeerrau-
mes ist, dass das sommerliche Extremum vom Juli zum
August verschoben ist (DEUTSCHES HYDROGRA-
PHISCHES INSTITUT 1977). Abb. 26-6 zeigt die
mittleren Änderungen von Niederschlag und 2 m-
Temperatur durch Abholzung daher gemittelt über die
Monate Juli, August und September. Wegen der im
Vergleich zum Amazonasgebiet geringen absoluten
Änderung sind auch die 0- und ±0,2-Isolinien einge-
zeichnet. Die gravierendste Niederschlags- und Tem-
peraturabnahme bei Abholzung ist im Atlas-Gebirge
und auf der Iberischen Halbinsel zu beobachten.

5 Aufforstung im Mittelmeerraum

Die erzielten Modellergebnisse auf Grund von simu-
lierter Abholzung im Mittelmeerraum lassen sich be-
kräftigen, indem auch der umgekehrte Effekt unter-
sucht wird. Hiermit kann eine Klimaänderung durch
Abholzung als kontinuierliche Reaktion auf eine Ent-
fernung der Vegetationsdecke belegt werden. In der
Aufforstungssimulation wird die Vegetation zur Zeit
des antiken Rom innerhalb Europas, des Mittleren Os-
ten und Nordafrikas simuliert. Die in Tab. 26-3 aufge-
listeten Parameter für das in Abb. 26-7 dargestellte Ge-
biet werden dem Datensatz von REALE und DIR-
MEYER (2000) entnommen. Die Änderungen im ma-
ximalen Bodenwassergehalt weisen lediglich einen ge-
ringen Anstieg im Vergleich zu den Randbedingungen
im Modell auf.

Die Jahresgänge in Abb. 26-8 spiegeln die zu erwarten-
de Änderung des Klimas wider. Abb. 26-9 zeigt zudem
für die Aufforstungssimulation eine starke Nieder-
schlagszunahme über der Sahelzone. Dieses Ergebnis
ist auch in einer Modellsimulation von REALE und
SHUKLA (2000) erzielt worden. Die hier vorgestellte
Simulation bestätigt die Überlegungen von CHAR-
NEY (1975), dass die durch Albedoverringerung er-
wärmte und daher aufsteigende Luft dem absinkenden
Bereich der Hadley-Zelle entgegenwirkt, wodurch die-
ser und mit ihm die gesamte ITCZ nach Norden ver-
schoben werden kann. Der Niederschlag steigt im Ein-
flussbereich der ITCZ stark an und wird durch den
Feuchtetransport der vorherrschenden Ostwinde nach
Westen ausgedehnt. Aufgrund der Verschiebung der
ITCZ ergibt sich somit ein Temperaturrückgang  in der
Sahelzone, da mehr Energie zur Verdunstung aufge-
wendet werden muss. Im Mittelmeerraum und in
Nordafrika ist der Anstieg des Niederschlags geringer,
so dass die 2 m-Temperatur aufgrund der verringerten
Albedo zunimmt.
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Tab. 26-3: Geänderte Bodenparameter in Europa, dem Mittleren Osten
und Nordafrika.

Abb. 26-7: Europa, Mittlerer Osten und Nordafrika im T42-Gitter. Gitter-
punkte mit geänderten Bodenparametern bei Aufforstung sind
schattiert dargestellt.

Kontrollsimulation Aufforstungssimulation
Hintergrundalbedo 0,15 bis 0,40 0,12 bis 0,20
Vegetationsindex 0,02 bis 0,65 0,10 bis 0,96
Blattflächenindex 0,1 bis 5,0 0,5 bis 5,4
Waldindex 0,0 bis 0,5 0,10 bis 0,95
Rauhigkeitslänge der Vegetation 0,002 m bis 0,368 m 0,260 m bis 2,580 m
Maximaler Bodenwassergehalt 0,07 m bis 0,55 m 0,07 m bis 0,55 m
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6 Fazit

Die Wirkung der Abholzung auf das regionale Klima
ist in den vorliegenden Modellexperimenten deutlich
erkennbar. Insbesondere der Rückgang des Nieder-
schlags kann als positive Rückkopplung agieren. In hu-
miden Regionen wie dem Amazonasgebiet kommt der
Anstieg der bodennahen Temperatur hinzu, was im
Mittelmeerraum durch Kompensation des Evapora-
tionsrückgangs durch den starken Albedoeffekt nicht
zu erwarten ist. Weitere verstärkende Faktoren durch
eine Erwärmung als Folge des anthropogenen Treib-
hauseffekts, wie erweiterte Bodenerosion und die Aus-
trocknung des Bodens (ROECKNER 2004), werden in
diesen Simulationen noch nicht berücksichtigt. Mögli-
che Synergieeffekte zwischen den hier beschriebenen
biogeophysikalischen Prozessen und hier unberück-
sichtigt gebliebenen biogeochemischen Prozessen
(HEIMANN 2004) werden in CLAUSSEN (2003) dis-
kutiert.

Weiterhin ist anzumerken, dass Modellsimulationen
im Allgemeinen einem systematischen Fehler unterlie-
gen, was hier im Vergleich des Niederschlags zur der
ECMWF-Reanalyse gezeigt wird. In der Kontrollsimu-
lation ist der Niederschlag im Amazonasgebiet gerin-
ger als beobachtet und im Mittelmeerraum ist eine
Unterschätzung im Sommer und eine Überschätzung
im Winter erkennbar. Trotz dieser Ungenauigkeiten ist
eine Tendenz zu signifikanten Klimaänderungen durch
Landnutzung mit heutigen Klimamodellen nachweis-
bar.

S. Liess und L. Dümenil-Gates: Wirkung von Landnutzungsänderungen

(b)

Abb. 26-9: Wie Abb. 26-3, jedoch bei Aufforstung in Europa,
dem Mittleren Osten und Nordafrika gemittelt über
die Monate Juli, August und September.

95 % Signifikanzniveau 99 % Signifikanzniveau

Abb. 26-8: Wie Abb. 26-2, jedoch bei Aufforstung in Europa, dem Mittleren Osten und Nordafrika gemittelt über die geänderten Gitter-
punkte.

(a) (b) (c)

(a)



promet, Jahrg. 30, Nr. 3,  2004140

Literatur

BOLLE, H.-J., 2003: Climate, climate variability and impacts in
the Mediterranean Area: An overview. In: Bolle, H.-J. (Hrsg.)
Mediterranean climate, variability and trends. Springer-Verlag,
Berlin, Heidelberg, New York, 372 S.

CHARNEY, J., 1975: Dynamics of deserts and drought in the Sa-
hel. Quart. J. Roy. Meteor. Soc. 101, 193-202.

CHARNEY, J., W. J. QUIRK, S.-H. CHOW, J. KORNFIELD,
1977: A comparative study of the effects of albedo change on
drought in semiarid regions. J. Atmos. Sci. 34, 1366-1385.

CLAUSSEN, M., 2003: Die Rolle der Vegetation im Klimasys-
tem. promet 29, H. 1-4, 80-89.

DEUTSCHER BUNDESTAG (Hrsg.), 1990: Schutz der tropi-
schen Wälder: eine internationale Schwerpunktaufgabe. Refe-
rat für Öffentlichkeitsarbeit, Universitäts-Buchdruckerei,
Bonn, 983 S.

DEUTSCHES HYDROGRAPHISCHES INSTITUT, 1977:
Klima und Wetter im Mittelmeer. Sonderdruck aus: Mittel-
meer-Handbuch, 3. Teil, 6. Auflage. Deutsches Hydrographi-
sches Institut, Hamburg, 37-167.

DÜMENIL-GATES, L., S. LIESS, 2001: Impacts of deforesta-
tion and afforestation in the Mediterranean region as simula-
ted by the MPI atmospheric GCM. Global and Planetary
Change 30, 305-324.

FAO, 1997: State of the World's Forests. FAO Publications Divi-
sion, Rom, 203 S.

HEIMANN, M. 2004: Erste Kopplung von Modellen des Klimas
und des Kohlenstoffkreislaufs. promet 30, H. 3-4, Kap. 30.

HUNTLEY, B., H. BIRKS, 1983: An Atlas of Past and Present
Pollen Maps for Europe: 0 -13.000 Years Ago. Cambridge Uni-
versity Press, Cambridge, 667 S.

LAMB, H., 1977: Climate: Present, Past and Future, Band 2: His-
torical Changes and the Future. Methuen & Co Ltd., London,
835 S.

LEAN, J., P. R. ROWNTREE, 1997: Understanding the sensitivi-
ty of a GCM simulation of Amazonian deforestation to the
specification of vegetation and soil characteristics. J. Climate
10, 1216-1235.

NOVAK, M., 1990: Micrometeorological changes associated
with vegetation removal and influencing desert formation.
Theor. Appl. Climatol. 42, 19-25.

OLSON, J., J. WATTS, L. ALLISON, 1983: Carbon in live vege-
tation of major world ecosystems. Report ORNL-5862, Oak
Ridge National Laboratory, Oak Ridge, Tennessee. 397 S.

PITMAN, A. J., P. T. DURBRIDGE, A. HENDERSON-SEL-
LERS, 1993: Assessing climate model sensitivity to prescribed
deforested landscapes. Int. J. Climatol. 13, 879-898.

RAMANATHAN V., R. CESS, E. HARRISON, P. MINIS, B. B.
E. AHMAD, D. HARTMANN, 1989: Cloud radiative forcing
and climate: Results from the Earth Radiation Budget Expe-
riment. Science 243, 57-63.

REALE, O., P. DIRMEYER, 2000: Modeling the effects of ve-
getation on Mediterranean climate during the Roman classical
period. Part I: Climate history and model sensitivity. Global
and Planetary Change 25, 163-184.

REALE, O., J. SHUKLA, 2000: Modeling the effects of vegeta-
tion on Mediterranean climate during the Roman classical pe-
riod. Part II: Climate history and model simulation. Global
and Planetary Change 25, 185-214.

ROECKNER, E., K. ARPE, L. BENGTSSON, M. CHRIS-
TOPH, M. CLAUSSEN, L. DÜMENIL, M. ESCH, M. GIOR-
GETTA, U. SCHLESE, U. SCHULZWEIDA, 1996: The
atmospheric general circulation model ECHAM4: Model des-
cription and simulation of present-day climate. Report 218,
Max-Planck-Institut für Meteorologie, Hamburg, 90 S.

ROECKNER, E., 2004:Wirkung der erhöhten Treibhausgaskon-
zentration. promet 30, H. 3-4, Kap. 22.

ROTHER, K., 1993: Der Mittelmeerraum, Teubner Studienbü-
cher der Geographie, Stuttgart, 212 S.

UNITED NATIONS (Hrsg.), 1977: Desertification: It's Causes
and Consequences. Sec. of the UN Conference on Desertifica-
tion. Nairobi. Pergamon Press, Oxford, 488 S.

WRIGHT I. R., C. A. NOBRE, J. TOMASELLA, H. R. DA RO-
CHA, J. M. ROBERTS, E. VERTAMATTI, A. D. CULF, R. C.
S. ALVALÁ, M. G. HODNETT, V. N. UBARANA, 1996: To-
wards a GCM surface parameterization of Amazonia. In:
Gash, J., C. Nobre, J. Roberts und R. Victoria (Hrsg.), Amazo-
nian Deforestation and Climate. John Wiley and Sons, Chi-
chester, 473-504.

S. Liess und L. Dümenil-Gates: Wirkung von Landnutzungsänderungen



promet, Jahrg. 30, Nr. 3, 141-143 (Juli 2004)
© Deutscher Wetterdienst 2004

141

Météo-France ist der nationale Wetterdienst
Frankreichs. Als eigenständige Anstalt des
öffentlichen Rechts ist der französische Wet-
terdienst zwar dem Verkehrsministerium an-
gegliedert, verfügt aber über einen eigenen
Etat. Es gibt nur diesen einen staatlichen
Wetterdienst in Frankreich. Er deckt sowohl
den zivilen als auch den militärischen Bedarf
ab. Météo-France verfügt über 3700 Ange-
stellte und der Etat beläuft sich auf eine Grö-
ßenordnung von 300 Millionen Euro im Jahr.
Das Budget wird zu ca. 60 % vom Staat, zu
25 % durch den Luftfahrtsektor und zu 15 %
durch die Einnahmen aus der eigenen wirt-
schaftlichen Tätigkeit getragen. Météo-Fran-
ce ist unbestritten die Nummer Eins in der
Wetterlandschaft Frankreichs, denn der pri-
vatwirtschaftliche Bereich hat sich hier noch
nicht besonders entwickelt und Météo-Fran-
ce hat dank einer ausgeprägten Nähe zu den
Nutzern – Météo-France ist in allen 100 Dé-
partements des Mutterlandes und in allen
Überseeterritorien und -départements ver-
treten – sowohl bei Privatpersonen als auch
bei Unternehmen eine starke Position inne.

Kurzer historischer Abriss
Am Anfang der Entstehungsgeschichte der
Meteorologie in Frankreich steht der Name
des Astronoms Urbain Le Verrier. Sein Na-
me ist weithin bekannt, denn er war es, der
die Existenz des Planeten Neptun auf der
Grundlage von mathematischen Berechnun-
gen aus den Unregelmäßigkeiten der Um-
laufbahn des Uranus errechnet hat, noch be-
vor der Planet tatsächlich gesichtet wurde.

Als Le Verrier im Jahre 1855 unter Napole-
on III das Wetterbeobachtungsnetz einrich-
tete, war Meteorologie ein Bereich des Ast-
ronomischen Observatoriums in Paris. In
seinen Anfängen bestand das Netz aus 24
französischen Stationen, von denen 13 per
Telegraph miteinander in Verbindung stan-
den. Dazu kamen 10 europäische Haupt-
städte. Schrittweise wurde das Netz zu dem
ausgebaut, wie wir es heute kennen. In dem
Jahr nach Le Verriers Tod, 1878, erhielt die
französische Meteorologie mit der Grün-
dung des „Bureau Central Météorologique“

(Meteorologisches Zentralbüro) ihre Eigen-
ständigkeit.

Weiter vorangetrieben wurde die französi-
sche Meteorologie durch Léon Teisserenc de
Bort (Gründer des „Observatoire de météo-
rologie dynamique“ in Trappes [Observato-
rium für dynamische Meteorologie], der heu-
tigen „Direction des services d’observation“,
im Jahre 1896 und Entdecker der Stratosphä-
re im Jahre 1902), danach durch Robert Bu-
reau und Pierre Idrac, denen 1927 zum ersten
Mal der Empfang von elektromagnetischen
Wellen aus der Troposphäre gelang, bevor
Robert Bureau 1929 den ersten Radioson-
denaufstieg durchführte. Und immer hat sich
die französische Meteorologie der Spitzen-
technologien bedient und sich umfassend an
der Arbeit internationaler Organisationen
beteiligt.

Nach einer grundlegenden Umorganisierung
im Jahre 1945 entstand dann daraus der na-
tionale Wetterdienst „Météorologie nationa-
le“, der sich den Entwicklungen des ausge-
henden 20. Jahrhunderts mit der Umbenen-
nung in Météo-France im Jahre 1988, mit der
Verlagerung der Dienststellen nach Toulouse
und mit der Neudefinition seiner Aufgaben
als öffentlich-rechtliche Verwaltungsbehörde
im Jahre 1994 anzupassen wusste. Die „Eco-
le nationale de la météorologie“ (Nationale
Schule für Meteorologie) und das „Centre
national de recherches météorologiques“
(Nationales Zentrum für meteorologische
Forschung) wurden 1982 als erste nach Tou-
louse verlegt. 1991 kam der zentrale Be-
triebsdienst mit den Bereichen Vorhersage,
Klimatologie und Rechenzentrum dazu. Die
„Direction des services d'observation“ (Di-
rektion für Beobachtungsdienste) zog dann
im Jahre 2004 aus der Pariser Region nach
Toulouse um.

Verbrauchernahe Dienstleistungen
Météo-France ist sowohl in jedem der 100
Départements des französischen Mutterlan-
des und in Übersee als auch in allen Teilen
der Welt ansässig, in denen Frankreich ver-
treten ist, einschließlich der Antarktis. Die

Zentren auf Département-Ebene sind im
Mutterland in 7, in Übersee in 4 Regionaldi-
rektionen zusammengefasst.

Diese Nähe resultiert aus zwei Überlegun-
gen: zum einen will man als öffentlicher
Dienst den Nutzern so nahe wie möglich sein
und zum anderen soll die fachliche Qualität
der kurzfristigen und regionalen Vorhersa-
gen durch ausgeprägten lokalen Sachver-
stand gewährleistet werden. 3/5 der Mitarbei-
ter von Météo-France sind inzwischen in ei-
ner Dienststelle vor Ort tätig, während die
großen Fachdirektionen vorwiegend in der
Wetterstadt „Météopole“ in Toulouse ange-
siedelt sind.

Daseinsvorsorge
Hauptaufgabe von Météo-France ist es, das
Verhalten der Atmosphäre, der Schneedecke
und der Meeresoberfläche zu überwachen
und vorherzusagen und dadurch den Schutz
von Menschenleben und Sachgütern, sprich
die Daseinsvorsorge, zu gewährleisten. Diese
Aufgabe wird im Mutterland mit der Erstel-
lung einer „carte de vigilance“, einer Karte
mit Wetterwarnungen, erfüllt, mit der Öffent-
lichkeit und Organisationen des Zivilschut-
zes über gefährliche Wettererscheinungen
(Starkniederschläge, Lawinengefahr, Sturm)
informiert werden (Abb. 1). Dazu kommen
spezielle Wetterberichte für die Seefahrt und
in den Übersee-Départements das Warnsys-
tem für Wirbelstürme.

Seit 1970 ist Météo-France mit dem Lawi-
nenwarndienst und mit der Überwachung
der Schneedecke beauftragt. Das in Greno-
ble ansässige „Centre d'Etude de la neige“
(Zentrum für Schneeforschung) steht den 11
Fachzentren für Gebirgsmeteorologie in den
Départements unterstützend zur Seite. Die
Forschungsarbeiten in den Bereichen
Schneemodelle und Schneephysik führten
bereits zur Entwicklung von Expertensyste-
men für das kleinskalige Verhalten der
Schneedecke.

Auf internationaler Ebene hat die Weltorga-
nisation für Meteorologie (WMO) Météo-
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France für den Südwesten des Indischen
Ozeans die Aufgabe des Vorhersagezentrums
für Wirbelstürme übertragen. Die Erfüllung
dieser Aufgabe, die durch die Regionaldirek-
tion von La Réunion wahrgenommen wird,
wurde noch gestärkt durch die Einrichtung
einer Forschungs- und Entwicklungsabtei-
lung auf La Réunion. Darüber hinaus hat
Météo-France im Rahmen des weltweiten
maritimen Seenot- und Sicherheitssystems
GMDSS die Verantwortung für die Seewet-
tervorhersage.

Für die Internationale Atomenergie-Behör-
de (IAEA) in Wien ist Météo-France für den
europäischen Raum mit der Vorhersage der
Verfrachtung und Ausbreitung von radioak-
tiven Elementen in der Atmosphäre beauf-
tragt. Zusammenfassend kann man sagen,
dass der öffentliche Auftrag, den Météo-
France erfüllt, alles umfasst, was für die Kon-
zeption, die Umsetzung, den Betrieb und die
Weiterentwicklung der Wettervorhersage
notwendig ist. Météo-France ist auch mit der
Erforschung des Klimas und seiner Entwick-
lung betraut.

Luftfahrt
Im Zusammenhang mit dem Chicagoer Ab-
kommen über die zivile Luftfahrt hat die
französische Regierung Météo-France mit
der Erbringung der meteorologischen
Dienstleistungen für die Luftfahrt beauf-
tragt. Die der kommerziellen Luftfahrt bereit
gestellten Dienste unterscheiden sich inso-
weit von den anderen Aufgaben von Météo-
France, als es sich um Spezialdienstleistun-
gen für einen speziellen Typ von Nutzern
handelt, die hierfür ein Entgelt zahlen, und

zwar durch die Flugsicherungsgebühren, wo-
bei es die Nutzer sind, die die Anforderungen
für die Leistungen festlegen und deren Inhalt
und Kosten kontrollieren. Die Sportflieger
sind diesen Gebühren nicht unterworfen und
profitieren von der durch den Staat finan-
zierten Grunddienstleistung. Abverlangt
wird ihnen jedoch, dass sie für die Kosten
aufkommen, die bei der Erstellung von spe-
ziellen Produkten und für die Bereitstellung
entstehen.

Neben den Aufgaben auf nationaler Ebene
wurde Météo-France von der Organisation
für internationale Zivilluftfahrt ICAO als
Beratungszentrum für Vulkanasche benannt.
Hierbei geht es darum, die Trajektorien für
Afrika, Europa (mit Ausnahme der briti-
schen Inseln) und für einen Teil des Mittleren
Ostens vorherzusagen.

Die Öffentlichkeit
Météo-France bietet Vorhersagedienste an,
die rund um die Uhr per Telefon, per Inter-
net oder über das in Frankreich noch sehr be-
liebte Minitel-System (ein Vorläufer des
Internets) abgerufen werden können. Im
Jahr 2002 belief sich die Gesamtzahl der Ver-
bindungen zu den Minitel-Diensten auf 7,2
Millionen, während von den telefonischen
Informationsdiensten Audiotel, Mobilfunk
und WAP insgesamt 37 Millionen Anrufe
verzeichnet wurden. Außerdem wurden 38
Millionen Zugriffe auf die Internetseite von
Météo-France gezählt.

Die Wirtschaft
Für zahlreiche Unternehmen sind Wetterin-
formationen unverzichtbare Entscheidungs-

hilfen. So z. B. stützen sich Transportwesen,
Baugewerbe, Landwirtschaft, öffentliche
Versorgungsbetriebe sowie Energieerzeu-
gung und -transport zur Optimierung ihrer
Aktivitäten auf Spezialdienstleistungen und
meteorologische Produkte. Météo-France
beliefert viele Medien (Fernseh- oder Radio-
sender, Zeitungspresse), die sich der Öffent-
lichkeitswirkung des Wetterberichts bewusst
sind. Außerdem bringt Météo-France sein
Know-how bei vielen sportlichen und kultu-
rellen Veranstaltungen ein. Die Meteorolo-
gie hat heute also einen hohen wirtschaft-
lichen Wert, der in der Entstehung eines neu-
en Marktes mit einem steigenden Bedarf an
Dienstleistungen seinen Ausdruck findet.

Météo-France: auch international stark ver-
treten
Météo-France spielt bei zahlreichen Organi-
sationen der internationalen Zusammenar-
beit auf dem Gebiet der Meteorologie eine
bedeutende Rolle. Météo-France ist aktives
Mitglied bei der Weltorganisation für Meteo-
rologie (WMO), einer UN-Sonderorganisa-
tion, die insbesondere mit der Organisation
der weltweiten Beobachtungs- und Telekom-
munikationsnetze und der Förderung von
Kooperationen in den Bereichen Ausbildung
und Klimaforschung befasst ist. Im Rahmen
von verschiedenen internationalen Arbeits-
gruppen trägt Météo-France auch zur Defini-
tion und Umsetzung der Ziele der Organisa-
tion für internationale Zivilluftfahrt ICAO
bei (Anwendung der Empfehlungen und
Normen).

Météo-France ist an dem 1973 gegründeten
Europäischen Zentrum für mittelfristige
Wettervorhersage (EZMW) beteiligt. In die-
sem Zentrum sind 18 europäische Staaten
vereint, und seine Aufgabe besteht darin, für
die Mitgliedsstaaten sowohl numerische Vor-
hersagen für einen Zeitraum von bis zu 10
Tagen als auch Jahreszeitenvorhersagen zu
erstellen. Météo-France vertritt Frankreich
auch bei EUMETSAT (seit 1986 Betreiberin
der europäischen Wettersatelliten) und ist
Mitglied der wirtschaftlichen Interessenve-
reinigung europäischer Wetterdienste ECO-
MET, die 1995 gegründet wurde und deren
Ziel es ist, die wirtschaftlichen Aktivitäten
der Wetterdienste der Mitgliedsstaaten zu
koordinieren. Schließlich ist Météo-France
an dem ebenfalls 1995 ins Leben gerufenen
Netzwerk europäischer Wetterdienste EU-
METNET beteiligt, über das die Durchfüh-
rung von Forschungs- oder Entwicklungspro-
grammen der Wetterdienste der 18 Mit-
gliedsstaaten untereinander gefördert wird.
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Abb. 1: „Carte de vigilance“ (Wetterwarnungen).



Météo-France ist hierbei auch für das Koor-
dinierungsbüro zuständig.

Die Wetterstadt „Météopole“
Wie bereits dargelegt, sind die wichtigsten
Fachdirektionen von Météo-France in Tou-
louse angesiedelt. Der gesamte Komplex
(Abb. 2) versammelt etwa 1000 Meteorolo-
gen einschließlich der Studenten der „Ecole
Nationale de la Météorologie“. Dem Kom-
plex haben sich noch eine ganze Reihe von
weiteren Einrichtungen, Partner von Météo-
France, angeschlossen. So sind dort ansässig:
ein Vorhersagezentrum der französischen
Marine, das CERFACS (Centre Européen
de Recherche et Formation Avancées en Cal-
cul Scientifique – Europäisches Zentrum für
Forschung und Fortbildung auf dem Gebiet
des wissenschaftlichen Rechnens) und der
Konzern MERCATOR, dessen Aufgabe die
Vorhersage auf dem Gebiet der operationel-
len Ozeanographie ist. Auf dem Areal von
Météo-France, das von allen Leuten als die
„Météopole“, d. h. die Wetterstadt, bezeich-
net wird, wurde kürzlich ein neues Zentrum
für hydrologische Vorhersagen, der „Service
Central d'Hydrométéorologie et d’Appui à
la Prévision des Inondations“ SCHAPI
(Zentralstelle für Hydrometeorologie und
Unterstützung bei der Hochwasservorhersa-
ge) eingerichtet. Diese Neuniederlassungen
belegen sowohl die Anziehungskraft der Mé-
téopole als auch die Offenheit nach allen
Richtungen seitens Météo-France.

Die Wettervorhersagen
Die von Météo-France herausgegebenen
Vorhersagen sind das Ergebnis einer Reihe
von vielfältigem Fachwissen: beobachten,
übermitteln, auswerten, prüfen und verbrei-
ten. Météo-France bedient sich eines dichten
Beobachtungsnetzes, das die Grundlage für
jegliche meteorologische Arbeit darstellt.
Météo-France verfügt außerdem über die
leistungsstärksten Rechenanlagen. Diese
empfangen über das weltweite Telekommu-
nikationsnetz der WMO die meteorologi-
schen Beobachtungen aus aller Welt und sind
derzeit in der Lage, 300 Milliarden Operatio-
nen pro Sekunde zu berechnen. Der Fujitsu-

Supercomputer berechnet die
atmosphärischen Parameter mit
numerischen Vorhersagemodel-
len global mit dem Modell AR-
PEGE und regional in einer
sehr feinen Maschenweite von
nur wenigen Kilometern mit
dem Modell ALADIN (Abb. 3).
Natürlich sind diese leistungs-
starken Anlagen sehr teuer,
aber die mit ihrer Hilfe erzeug-
ten Informationen sind unab-
dingbar für die Meteorologen,
die sie für ihre Vorhersagen un-
ter Einbeziehung ihrer Kenntnis
des lokalen Klimas auswerten.

Um dem Ergebnis ihrer Analy-
se und ihrer Vorhersage einen
Rahmen zu geben, haben die
Meteorologen von Météo-Fran-
ce ein neues graphisches System
erarbeitet mit der Bezeichnung
ANASYG/PRESYG (abgelei-
tet von ,ANAlyse SYnoptique
Graphique’ und ,PRÉvision
SYnoptique Graphique’ – gra-
phische synoptische Analyse/
Vorhersage), das den neuesten
Kenntnissen über die Dynamik
der Atmosphäre im synopti-
schen Scale entspricht (Abb. 4).

Die Forschung bei Météo-France
Die Forschung macht einen Großteil der Ak-
tivitäten von Météo-France aus. Im „Centre
National de Recherches Météorologiques“
(CNRM – Nationales Forschungszentrum für
Meteorologie) in Toulouse sowie dessen
Fachabteilungen „Centre d'Étude de la Nei-
ge“ (Zentrum für Schneeforschung) in Gre-
noble und „Centre de Météorologie Marine“
(Zentrum für Maritime Meteorologie) in
Brest sind 250 Forscher tätig, die alle in der
internationalen Forschungslandschaft vor al-
lem in den Bereichen Klima und Modellie-
rung der Atmosphäre eine vorrangige Rolle
spielen.

Météo-France ist bei zahlreichen Koopera-
tionen führend, so z. B. hat die Kooperation
im Rahmen von ALADIN 15 Ländern in
Mittel- und Osteuropa, im Mittelmeerraum
und in Westeuropa, damit auch Frankreich,
die Möglichkeit gegeben, ein regionales Vor-
hersagemodell - ALADIN - zu entwickeln
und operationell zu betreiben, das mit dem in
der Maschenweite variierbaren globalen Mo-
dell ARPÈGE von Météo-France gekoppelt
ist.

Météo-France zeigt Zuversicht für die
Zukunft
Die Meteorologie hat für die Zukunft unse-
rer Gesellschaft eine große Bedeutung. Die
Zahl der Gefahren, denen wir begegnen
müssen, ist groß: Klimawandel, Schutz vor
Naturkatastrophen, wirtschaftliche Entwick-
lung, europäische Integration. Dank des ho-
hen Stellenwerts in Frankreich und seiner
ständig wachsenden Bedeutung für das Le-
ben des Landes ist Météo-France die Num-
mer eins in Frankreichs Wetterlandschaft.
Gestärkt durch das Know-how seiner Mitar-
beiter und das Vertrauen der Nutzer ist Mé-
téo-France sehr gut in der Lage, die von der
Allgemeinheit geforderten Dienstleistungen
zu erbringen, und blickt so zuversichtlich in
das 21. Jahrhundert.

Francois Duvernet
Météo-France
International Relations Manager
Tel: 0033 (0)1 45 56 70 50
Fax: 0033 (0)1 45 56 70 40
GSM: 0033 (0) 6 80 05 16 29
E-Mail: francois.duvernet@meteo.fr
Internet: www.meteo.fr
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Abb. 2: Die Wetterstadt „Météopole“.

Abb. 3: Bodendruck und -winde, berechnet mit ALADIN.

Abb. 4: Mit dem System Anasyg/Presyg erstellte Boden-
druckkarte.
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Das Amt für Geoinformationswesen
der Bundeswehr

„Geoinformation aus einer Hand“

1 Ein neuer Fachdienst der Bundeswehr
Der Wandel der Bundeswehr von einer Frie-
densarmee zu einer weltweit engagierten Ein-
satzarmee macht eine Anpassung und Opti-
mierung der bestehenden Organisationsstruk-
turen erforderlich. Im Rahmen dieser Neu-
orientierung hat der Bundesminister der Ver-
teidigung die Einrichtung und Aufstellung des
Geoinformationsdienstes der Bundeswehr
(GeoInfoDBw) angeordnet. Der neue Fach-
dienst ist durch die Zusammenführung der bis-
her getrennten Dienste, des Militärgeografi-
schen Dienstes der Bundeswehr
(MilGeoDBw) und des Geophysikalischen
Beratungsdienstes der Bundeswehr
(GeophysBDBw) gebildet worden. Das zen-
trale geowissenschaftliche Fachamt ist das
Amt für Geoinformationswesen der Bundes-
wehr (AGeoBw).

Der Geoinformationsdienst der Bundeswehr
hat einsatzrelevante Umwelteinflüsse und
geowissenschaftliche Einflussfaktoren zu er-
kennen, ihre Auswirkungen nach Raum und
Zeit zu beurteilen und die Bundeswehr durch
die Bereitstellung lagebezogener Geoinforma-
tionen und durch GeoInfo-Beratung im
Grundbetrieb und im Einsatz zu unterstüt-
zen. Er hat somit der Forderung nach umfas-
sender Berücksichtigung aller Umweltfakto-
ren in allen Phasen militärischen Handelns
Rechnung zu tragen. Es ist ein moderner, leis-
tungsstarker, geowissenschaftlicher Unterstüt-
zungsdienst für alle Organisationsbereiche der
Bundeswehr mit einem Personalumfang von
insgesamt etwa 1900 Dienstposten.

Die Fähigkeit zur GeoInfo-Unterstützung
zählt zu den Kernfähigkeiten der Streitkräfte
und verdeutlicht den hohen Stellenwert des
GeoInfoDBw. Er stellt ressourcensparend und
strikt auftragsorientiert für alle Nutzer opti-
mierte Produkte zur richtigen Zeit, am richti-
gen Ort und vor allem gebündelt „aus einer
Hand“ zur Verfügung. Denn die zeit- und lage-
gerechte Verfügbarkeit von geowissenschaft-

licher Fachexpertise kann über den Erfolg
oder Misserfolg militärischer Operationen
entscheiden.

2 GeoInfo-Kräfte und Aufgabenabgrenzung
Der GeoInfoDBw ist in ausgewählten Trup-

penteilen und Dienststellen der Teilstreitkräf-
te (TSK), im Rüstungs- und IT-Bereich sowie
in NATO-Hauptquartieren mit GeoInfo-Stel-
len oder Organisationselementen vertreten.
Vor allem in den Teilstreitkräften Heer, Luft-
waffe und Marine stellen insgesamt etwa 800
GeoInfo-Kräfte in den jeweiligen Höheren
Kommandobehörden und Kommandobehör-
den, dort im Wesentlichen bei den jeweils
unterstellten GeoInfo-Beratungsstellen
(GeoInfoBSt) bei den fliegenden Verbänden
und Einheiten sowie in den Bera-
tungszentralen der TSK die Aufga-
ben der unmittelbaren GeoInfo-Be-
ratung und fachlichen Unterstüt-
zung vor Ort sicher. Unmittelbare
GeoInfo-Unterstützung vor Ort be-
deutet einerseits und wie bisher
auch im Wesentlichen die Flugwet-
terberatung im Schichtdienst an
Flugplätzen der TSK im Rahmen
des Grundbetriebes (Ausbildungs-
betrieb und Übungen) am Heimat-
standort.

Andererseits werden zur unmittel-
baren GeoInfo-Unterstützung vor
Ort im Auslandseinsatz GeoInfo-Kräfte zwin-
gend als Soldaten eingesetzt. Denn der Kom-
battantenstatus und somit die Ausplanung von
Soldaten-Dienstposten sind unabdingbar zur
Sicherstellung der Durchhaltefähigkeit im
Einsatz und sind gerade auch aus Fürsorge-
gründen geboten. Die Soldaten kommen in
den Aufgabenbereichen Vermessung (z. B. Be-
helfsflugplätze und Flughindernisse, Straßen,
Gelände, Feldlager, Navigationspunkte, mar-
kante Punkte zur Georeferenzierung von Sa-
tellitenbildern und digitalen Karten, zur Rea-
lisierung von Wiederaufbaumaßnahmen), Me-

teorologische Datengewinnung (z. B. Wetter-
beobachtung, Aerologie), Geoerkundung
(z. B. topografische, geologische, landeskundli-
che Datengewinnung) (Abb. 1), GeoInfo-Be-
ratung (vor allem Wetter- und Flugwetterbera-
tung) sowie Karten-und Datenversorgung zum
Einsatz.

Diese GeoInfo-Einsatzkräfte können modular
zusammengestellt und aufgabenorientiert aus-
gestattet werden. Zur Zeit befinden sich 34
Soldaten des GeoInfoDBw in Kontingenten in
Sarajewo, Prizren, Toplicane, Pristina, Termez,
Kunduz, Kabul und in der Straße von Gibral-
tar im Einsatz in den Fähigkeiten GeoInfo-Be-
ratung, Meteorologische Datengewinnung und
Karten-/Datenversorgung.

3 Das Amt für Geoinformationswesen der
Bundeswehr (AGeoBw)

Im Zuge der Aufstellung und Einrichtung des
GeoInfoDBw  sind auch die bisherigen Ämter,
das Amt für Militärisches Geowesen der
Bundeswehr (AMilGeo) und das Amt für
Wehrgeophysik (AWGeophys), zum AGeoBw
zusammengeführt worden. Das AGeoBw als
zentrales, geowissenschaftliches Fachamt des
GeoInfoDBw ist mit etwa 1000 Dienstposten
auch eine Versuchs- und Forschungsanstalt des
Bundes. Es ist einschließlich der nur bei Be-
darf aktivierten Kartenlager auf 17 Standorte

IInnssttiittuuttee  sstteelllleenn  ssiicchh  vvoorr

Abb. 1: Unmittelbare GeoInfo-Unterstützung im Ein-
satz, u. a.: (a) Meteorologische Datengewinnung,
(b) Vermessung, (c) Geoerkundung.

(a)

(b)

(c)



in Deutschland mit den Hauptstandorten in
Euskirchen und in Traben-Trarbach verteilt
(Abb. 2).

Die mittelbare GeoInfo-Unterstützung erfolgt
aus dem AGeoBw heraus und umfasst die zen-
tralen Fähigkeiten zur Versorgung der
Bundeswehr mit allen benötigten GeoInfo-
Unterlagen und -Daten, einschließlich der da-
zugehörigen Online-Versorgung im In- und
Ausland (Abb. 3). Darüber hinaus werden im
AGeoBw auch Einsatzkräfte zur Durchfüh-
rung von Aufgaben zur unmittelbaren Einsatz-
unterstützung vorgehalten, die durch die TSK
nicht mehr wahrgenommen werden können.
Es sind die Aufgabenbereiche Vermessung,
Aerologische Datengewinnung, Karten- und
Datenversorgung sowie topografische, geolo-
gische und landeskundliche Erkundung.

4 Das Geoinformationswesen der
Bundeswehr (GeoInfoWBw)

Als geowissenschaftliches Fachamt des
GeoInfoDBw ist das AGeoBw zuständig für
alle Fragen auf dem Gebiet des Geoinforma-
tionswesens der Bundeswehr (GeoInfoWBw).
Dies umfasst die Geowissenschaften und zuge-
hörigen Randgebiete, die für die Auftragser-
füllung der Bundeswehr wichtig sind. In alpha-
betischer Reihenfolge sind dies die Fachgebie-
te Biologie, Ethnologie, Fernerkundung, Geo-
däsie mit Navigation und Zeitbestimmung,
Geografie, Geoinformatik, Geologie, Geophy-
sik, Geopolitik, Hydroakustik, Hydrografie,
Hydrologie, Kartografie, Klimatologie, Meteo-
rologie, Ökologie und Ozeanografie. Hier er-
arbeiten Wissenschaftler, Ingenieure und
Techniker die Grundlagen, Vorgaben und Vor-
aussetzungen für die fachspezifische und welt-
weite, insbesondere auf potenzielle Krisenge-
biete bezogene Datengewinnung. Die folglich
im AGeoBw sowie durch die GeoInfo-Ein-
satzkräfte vor Ort erhobenen, produktneutra-
len Datensätze werden in der GeoInfo-Daten-

basis Bw abrufbereit abgelegt. Die Inhalte die-
ser Datenbank erlauben dann zusammen mit
der umfassenden Fachexpertise im AGeoBw
die einsatzorientierte, bedarfsgerechte, schnel-
le und hochwertige Herstellung der umfang-
reichen Palette unterschiedlichster GeoInfo-
Produkte und Unterstützungsleistungen für
die Bundeswehr.

5 Aufgaben im AGeoBw
Aus den geowissenschaftlichen Fachgebieten
werden im Folgenden einige Aufgaben bei-
spielhaft und mit besonderer Betrachtung der
Meteorologie aufgezeigt.

In der Abteilung „Zentrale Aufgaben“ ist u.a.
das Dezernat „Meteorologisches Beobach-
tungs- und Beratungswesen“ verantwortlich
für Verfahren zur Steuerung und einheitlichen
Durchführung der meteorologischen Be-
obachtung und Beratung sowie für den Wet-
terwarndienst im GeoInfoDBw. Auch wird
hier der Ausbildungsstand des Fachpersonals
geprüft und überwacht. Bei Unfällen/
Zwischenfällen mit Luftfahrzeugen der
Bundeswehr arbeitet das Dezernat im Flugun-
falluntersuchungsausschuss mit.

In der Gruppe „Weiter-
entwicklung“ befasst
sich u. a. ein Dezernat
mit der Erarbeitung
und Bereitstellung von
meteorologischen Vor-
hersageverfahren und
arbeitet dabei eng mit
dem Deutschen Wet-
terdienst (DWD) auf
dem Gebiet „Lokale
Modelle“ zusammen.
Auf der Basis dieser
weltweit verschiebba-
ren Vorhersage-Model-
le werden Anschluss-

verfahren und Gefechtsfeldmodelle für militä-
rische Einsätze entwickelt. Weitere Aufgaben
liegen im Bereich deduktiver und statistischer
Methoden, wie z. B. die Entwicklung von Re-
gressionsverfahren oder lokaler Vorhersage-
verfahren mittels statistischer Ansätze und die
einsatzbezogene Nutzung von Ensemblevor-
hersagen.

Das Dezernat „Beratungsverfahren Sensorik
und Waffensysteme“ erarbeitet Beratungsver-
fahren für den Einsatz von Nachtsichtgeräten,
für die Ausbreitung von Radar- und Funkwel-
len, für die Reichweite von Laser- und Infra-
rotsensoren sowie zur Auswirkung solarer Par-
tikelströme auf die Erdatmosphäre („Welt-
raumwetter“). Ferner werden Grundlagen und
Verfahren zur Vorhersage und Bewertung z. B.
von Vereisung, Blitzschlag, der thermischen
Belastung von Mensch, Waffen und Gerät, der
Waldbrandgefahr und Bodenbefahrbarkeit er-
arbeitet. Es liefert Wetterunterstützung für die
Artillerie (z. B. zur Berechnung von Geschoss ,
Bomben- und Fallschirmflugbahnen) und er-
stellt Beratungsgrundlagen für die Vorhersage
der Schallausbreitung bei Schieß- und Explo-
sionslärm (Abb. 4).
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Abb. 2: Standorte des Amtes für Geoinformationswesen der Bundeswehr.

Abb. 3: Mittelbare GeoInfo-Unterstützung durch AGeoBw für Grundbetrieb
und Einsatz.

Abb. 4: Wetter- und Flugwetterberatung im GeoInfoDBw.

-



Die Gruppe „Meteorologie des GeoInfoDBw
beim Deutschen Wetterdienst (DWD)“ stellt
die gesetzlich vorgeschriebene enge Zu-
sammenarbeit mit dem DWD zur Vermeidung
von Doppelarbeit sowie zur Vertretung aller
Belange des GeoInfoDBw gegenüber dem
DWD sicher. Sie erschließt Synergiepotenziale
aus dem Gesamtbereich des DWD und macht
sie dem GeoInfoDBw durch Planung, Koordi-
nierung und projektbezogene Mitarbeit nutz-
bar.

Die Gruppe „MetBw“ ist verantwortlich für
die Bereitstellung aller meteorologischen
Grundlagen sowie der wetterdienstlichen
Grundlagen und Basisprodukte sowohl für
den Grundbetrieb als auch für den weltweiten
Einsatz der Bundeswehr. Dies betrifft z. B. die
Zusammenarbeit bei der numerischen Wetter-
vorhersage, bei der alle relevanten Basispro-
dukte des DWD verwendet werden, während
beim GeoInfoDBw nur die Produkte erarbei-
tet werden, die für die speziellen Belange und
Fragestellungen der Bundeswehr erforderlich
sind. Die Gruppe arbeitet auch bei speziellen
Teilaufgaben wie der numerischen Analyse
und Datenassimilation direkt in den Referaten
des DWD mit, derzeit mit Schwerpunkt bei
der Verbesserung der Analyse durch Einbezie-
hen militärischer und bisher nicht verwendeter
Satellitendaten. Darüber hinaus werden ge-
meinsame Projekte initiiert, bei denen Spezia-
listen beider Dienste gemeinsam an der Lö-
sung interessierender Probleme arbeiten.
Außerdem werden meteorologische Geräte
und Systeme gemeinsam beschafft oder entwi-
ckelt, wodurch sich erhebliche Einsparungen
erzielen lassen.

Der Kern des AGeoBw ist die Abteilung
„Grundlagen Geowissenschaften“ mit der
GeoInfo-Datenbasis Bw, einer Datenbank, die
sowohl produktneutrale, globale geowissen-
schaftliche Daten und Unterlagen zur Herstel-
lung aller Produkte des GeoInfoDBw bereit-
stellt, als auch die Führungs- und Informa-
tionssysteme der Bundeswehr bedient. Haupt-
aufgaben sind die angewandte geowissen-
schaftliche Grundlagen- und Forschungsarbeit
zur weltweiten Datengewinnung und zum Auf-
bau der GeoInfo-Datenbasis Bw, einschließ-
lich der Standardisierung des nationalen und
internationalen Datenaustausches, die Erar-
beitung mathematisch-physikalischer Grund-
lagen der Geodäsie und Navigation sowie von
Erdmodellen für Bezugssysteme, Schwere,
Höhe und Magnetik. Weitere Arbeitsfelder
sind die Erarbeitung von Grundlagen zur An-
wendung von Navigations-/Positionierungs-
und Zeitbestimmungssystemen, von Verfahren

zur Nutzung geodätischer Daten in Führungs /
Waffen- und Einsatzsystemen. Kartografen,
Geografen und Geologen erarbeiten die
Grundlagen und Verfahren zur geowissen-
schaftlichen Interpretation von multispektra-
len Sensordaten und Quellmaterial, zur Bild-
datenextraktion, zur hochgenauen Georefe-
renzierung sowie zur Entwicklung dynami-
scher 3D-Geländemodelle.

In den Dezernaten „Biologie“ und „Ökolo-
gie“ werden wie im ehemaligen Dienst weiter-
hin z. B. die Verfahren zur Vogelschlagvorher-
sage und Vogelschlagwarnung entwickelt und
betrieben, Maßnahmen zur Vogelschlagverhü-
tung bei Infrastrukturvorhaben und zum Bio-
topmanagement auf Flugplätzen erarbeitet so-
wie naturschutzrelevante Planungen mit Um-
weltbehörden von Bund, Ländern und Kom-
munen abgestimmt.

Die Gruppe „Globale Themen“ und mit
Schwerpunkt die Gruppe „Regionen“ führt
die weltweite Datengewinnung und deren Ein-
gabe in die Datenbasis BW durch. Daneben
sind alle relevanten geowissenschaftlichen
Faktoren potenzieller Krisenländer zu erfas-
sen und zu bewerten, als Grundlage für die Er-
stellung von „Geografischen Informationen“,
„Landeskundlichen Beschreibungen und Un-
terlagen“ sowie „Geologischen Unterlagen“.
Hier werden auch Klimatologen eingesetzt,
die interdisziplinär mit den Experten anderer
Fachbereiche z. B. die globalen Krisenpotenzi-
ale bezüglich Geografie, Hydrologie, Hydro-
geologie, Rohstoffgeologie, Ethnologie, Biolo-
gie, Ökologie und Klimatologie erarbeiten.

Die Abteilung „GeoInfo-Unterstützung“ stellt
die mittelbare und die unmittelbare Unterstüt-
zung der Bundeswehr im Grundbetrieb und
im Einsatz sowohl mit der Bereitstellung von
GeoInfo-Daten und -Unterlagen als auch mit
GeoInfo-Einsatzkräften vor Ort im In- und
Ausland sicher. Hier sind die vier GeoInfo-
Stellen Kiel, Erfurt, Mainz und München so-
wie die vier Aerologischen Messzüge Bergen,
Fritzlar, Kümmersbruck und Sigmaringen
unterstellt, welche neben stündlichen Boden-
wetterbeobachtungen die Radiosonden- und
Höhenwindmessungen zur Ermittlung der Zu-
standsparameter der Atmosphäre sowohl im
Inland im Rahmen des flächendeckenden, na-
tionalen Basismessnetzes mit dem DWD als
auch im Ausland durchführt. Aufgabe der
GeoInfo-Stellen ist u. a., Felduntersuchungen
zum Boden- und Gewässerschutz sowie
Untersuchungen und Gutachten für Stellen
des BMVg, der Wehrverwaltung, der Territori-
alen Wehrorganisation, der Streitkräfte und

der im Auftrag der Bw und NATO tätigen
Bundes- und Länderbauverwaltungen durch-
zuführen.

Vor allem in der Gruppe „Einsatz“ werden
auch die GeoInfo-Kräfte für die unmittelbare
Einsatzunterstützung bereit gehalten, deren
Aufgaben z. B. die Vermessung von (Global
Positioning Satellite-) GPS-Referenzpunkten
sowie das Betreiben von GPS-Referenzstatio-
nen und eines mobilen GPS-Informations-
und Beobachtungssystems der Bundeswehr
(GIBSBw) im In- und Ausland sind. Die geo-
logische Geländeerkundung und geomagneti-
sche Felduntersuchung ist ebenso zu bewälti-
gen wie die Durchführung der digitalen, mobi-
len Datenerfassung des Geländes, von Stra-
ßen, Brücken und sonstigen Objekten mittels
kinematischer Erfassungsmethoden und Tech-
niken im Einsatzraum. Im Dezernat „Meteo-
rologische Vorhersagezentrale“ werden im 24-
stündig durchgehenden Schichtdienstbetrieb
„rund um die Uhr“ Vorhersageunterlagen so-
wohl für den Grundbetrieb am Heimatstand-
ort als auch für Einsätze und Sonderunterneh-
men der Bundeswehr weltweit erarbeitet.
Hierbei werden meteorologische Vorhersa-
geunterlagen auf der Grundlage der vom
DWD bereit gestellten Basismodelle und -pro-
dukte sowie der eigenen, im AGeoBw entwi-
ckelten Bw-spezifischen Modelle und Verfah-
ren im Routinedienst erstellt und verbreitet.
Diese Produkte sind die Grundlage jeder Wet-
ter- und Flugwetterberatung sowohl bei den
GeoInfo-Beratungsstellen (GeoInfoBSt) in
den Teilstreitkräften als auch insbesondere bei
GeoInfoBSt im Auslandseinsatz. Im Dezernat
werden darüber hinaus meteorologische Vor-
hersageprodukte für spezielle Teilgebiete wie
Optronik, Schallausbreitung, Ausbreitung von
Funk- und Radarwellen u. a. m. direkt an spe-
zielle Nutzer in der Bundeswehr (z. B. Radar-
führungsdienst, Heeresflieger bezüglich
Nachtflug mit Bildverstärkerbrille u. a.) gege-
ben, da hierfür die fachliche Kompetenz bei
den GeoInfoBSt nicht vorhanden ist. Weiter
zählen die fortlaufende Erstellung und Über-
wachung von flugsicherheitsrelevanten Vogel-
schlagwarnungen (BIRDTAM) und Vogel-
schlagrisikovorhersagen (BIRDSTRIKE-
RISK) zum Routineprogramm, um Zwischen-
fälle oder gar Unfälle im Flugbetrieb der
Bundeswehr im In- und Ausland zu verringern
bzw. zu vermeiden.

Ein wichtiges, von der NATO gefordertes und
dort inhaltlich festgelegtes Vorhersageprodukt
ist die „Central Tactical Forecast“ (CTF) als
Planungsgrundlage für Führungsstäbe und
Einsatzzentralen der NATO. Im Unterschied
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zu einer „normalen“ Vorhersage werden hier
24 Stunden vorab neben allgemeinen flugme-
teorologischen Beratungsinhalten für jeweils
sechsstündige Vorhersagezeiträume vor allem
Angaben zur vorherrschenden Flugsicht in
Bodennähe und zur Höhe der Wolkenunter-
und obergrenze gemacht. Die Unterschreitung
bzw. Überschreitung dieser vorherrschenden
Flugwetterbedingungen wird ebenfalls nach
Häufigkeit und Ausmaß angegeben (Abb. 5).

In der Gruppe „GeoInfo-Einsatzunterstüt-
zung“ wird schließlich die gesamte Palette der
Karten-, Daten- und Fernerkundungsprodukte
für die Bundeswehr hergestellt. Dazu sind ent-
sprechende Kartenmodelle und zugehörige
Verfahren zur Herstellung von nationalen
Land-, Flieger-, Spezial-, Sonder- und Über-
sichtskarten, Standort- und Truppenübungs-
platzkarten sowie Verfahren zur Visualisie-
rung digitaler Kartenmodelle zu erarbeiten.
Dazu gehören Fernerkundungsprodukte wie
Luft- und Satellitenbildkarten sowie Höhen-
modelle aus Stereo-Radarbildern mit hoher
räumlicher Auflösung und Detailschärfe.
Mittels Multispektralanalyse der Daten mo-
derner Fernerkundungssensoren werden topo-
grafische, geologische, hydrologische, biologi-
sche und klimatologische Informationen ho-
her Aussagekraft abgeleitet. Moderne Spezial-
software ermöglicht damit die Simulation z. B.
von Überflügen im Einsatzgebiet auf der Basis
hochauflösender Satellitenbilddaten mit ein-
gerechnetem Geländehöhenmodell, so dass
sich der Nutzer mit fremden Einsatzräumen
vertraut machen kann, ohne vor Ort gewesen
zu sein.

Die für das AGeoBw und den GeoInfoDBw
besonders bedeutsame Gruppe „Systemzen-
trum GeoInfo-Technik“ ist für die IT-Gesamt-
planung und -organisation im GeoInfoDBw
zuständig. Sie ist verantwortlich für die Sys-
temanalyse und Systemorganisation, die Syste-
madministration und Programmierung sowie
das Qualitätsmanagement für

- das Deutsche Meteorologische Rechenzen-
trum (DMRZ), Anteil Bw

- den Betrieb des Rechnerverbundes und des
Gesamtnetzwerks

- den Betrieb der Wettersatellitendatenverar-
beitung

- Datenbanksysteme und das Datenbankma-
nagement

- die Anwendungssysteme und den Betrieb
des User Help Desk

- den nationalen und internationalen Daten-
austausch mit Produktversorgung in Echt-
zeit

- Server und Arbeitsplatzsysteme
- die Kommunikationstechnik im GeoInfoDBw

und Web-Dienste
- die Fernmeldenetzplanung und das Fre-

quenzmanagement
- das Erfassen und Auswerten von Sonderda-

ten
- die Wartung und Instandhaltung von Geo-

Info-Fachtechnik, IT-Geräten und elektro-
nischen Anlagen.

Die Gruppe stellt den IT-Verantwortlichen
des AGeoBw und vertritt die IT-Belange des
GeoInfoDBw in nationalen und internationa-
len Gremien.

Das Ausbildungs- und Schulungszentrum des
GeoInfoDBw (ASZGeoInfoDBw) in Fürsten-
feldbruck schließlich stellt die Aus-, Fort- und
Weiterbildung im GeoInfoWBw für das im
GeoInfoDBw eingesetzte Fachpersonal sowie
die militärfachliche Ausbildung für Angehöri-
ge anderer Bereiche sicher. Es führt gleichzei-
tig im Verbund mit dem Deutschen Wetter-
dienst (DWD) die wetterdienstliche Berufs-
ausbildung, das ist die Laufbahnausbildung für
den mittleren und gehobenen Wetterdienst für
den zivilen und militärischen Nachwuchs
durch. Dabei wird die beamtenrechtliche
Laufbahnausbildung des gehobenen Wetter-
dienstes im Rahmen der Fachhochschule des
Bundes für öffentliche Verwaltung (FH-Bund)
absolviert.

6 Ausblick
Mit dem AGeoBw und dem GeoInfoDBw
steht den Streitkräften und der ministeriellen
Ebene ein geowissenschaftliches Fachinstru-
ment zur Verfügung, mit welchem
• bewährte Unterstützungsleistungen der

ehemaligen Dienste in ihren klassischen
Disziplinen auch im internationalen Ver-
gleich auf hohem Standard und „aus einer
Hand“ erhalten bleiben bzw. verbessert
werden,

• die Durchhaltefähigkeit der GeoInfo-Kräf-
te des Fachdienstes in zunehmenden Aus-
landseinsätzen gewährleistet wird,

• die Qualität der interdisziplinär gebündel-
ten Fachexpertise und die GeoInfo-Unter-
stützungsleistungen für die Bundeswehr
deutlich gesteigert und dadurch

• die Sicherheit der Soldaten des
GeoInfoDBw im Einsatz und die Sicher-
heit für die Planung und Durchführung
von Operationen in unbekannten Einsatz-
gebieten erhöht werden.

7 Berufsaussichten und Nachwuchs
Der GeoInfoDBw bietet interessante Einstel-
lungsmöglichkeiten für Bewerber mit abge-
schlossenem Studium an einer Universität
oder vergleichbaren Hochschule in einem geo-
wissenschaftlichen Fachgebiet des Geoinfor-
mationswesens der Bundeswehr. Nach Erfül-
len der Einstellungsvoraussetzungen werden
Sie entweder als Soldat oder als Beamter ein-
gestellt. Ihre Einstellung erfolgt somit entspre-
chend Ihrem Studienabschluss als Stabsoffi-
zier des GeoInfoDBw mit Hochschulabschluss
(GeoInfoStOffz(Univ)) oder als Beamter des
Höheren Dienstes des GeoInfoDBw
(GeoInfoBea H). Für weitere Fragen und In-
formationen zu Einstellungsvoraussetzungen,
Ausbildung und Ausbildungszeiten sowie zur
Verwendung stehen Ihnen Experten im
AGeoBw gern zur Verfügung unter:
Telefon: (02251) 953- 

App. 5010/5011 (Soldatenlaufbahn) 
App. 5080/5019 (Beamtenlaufbahn)

E-Mail: AGeoBwS1@bundeswehr.org

Anschrift des Autors:
Vizepräsident Dipl.-Met. Günther Hanl
StvAmtschefAGeoBw und 
StvLeiterGeoInfoDBw
Amt für Geoinformationswesen der Bundes-
wehr (AGeoBw)
Generalmajor-Freiherr-von-Gersdorff-Kaserne
Kommerner Str. 188
53879 Euskirchen
Tel.: (02251) 953-5001
Fax: (02251) 953-5055
E-Mail: ageobwstvamtschef@bundeswehr.org
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Abb. 5:
Zentrale taktische 
Vorhersagekarte.
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Entstehung und Klimarelevanz von Polynjen

I. HARMS, C. SCHRUM, K. HATTEN

Was ist eine ‚Polynja'?

Das Wort Polynja ist russischen Ursprungs (            )
und stammt aus dem Sprachgebrauch der Bevölkerung
Sibiriens. Polynja bedeutet soviel wie ‚offenes Wasser',
womit ein eisfreies Gebiet innerhalb einer sonst ge-
schlossenen Eisdecke gemeint ist. In seiner ursprüng-
lichen Bedeutung sagt das Wort Polynja nichts über die
Größe oder die Form der offenen Wasserfläche aus.
Mit Polynja kann ein größeres Eisloch gemeint sein
oder, wie in vielen alten Quellen beschrieben, das sa-
genumwobene ‚offene Wasser', das angeblich jenseits
des Packeises den Nordpol umschließt. Im heutigen,
wissenschaftlichen Sprachgebrauch allerdings bezeich-
net man mit Polynja eine geografisch nicht näher zuge-
ordnete, mehrere Quadratkilometer große, offene
Wasserfläche, die von geschlossenem Eis umgeben ist
(WADHAMS 2000).

Entstehung und Klassifizierung von Polynjen 

Polynjen werden durch zwei grundsätzlich unter-
schiedliche Mechanismen erzeugt (SMITH et al. 1990;
WADHAMS 2000) (Abb. 1):

Sensible heat polynyas bilden sich meist im offenen,
tiefen Ozean (open ocean polynyas) aufgrund thermo-
dynamischer Prozesse. Sie entstehen, wenn warmes
Wasser aus tieferen Schichten des Ozeans an die Ober-
fläche gelangt und das Eis von unten schmilzt oder die
Eisbildung verhindert. Diese meist stationären und
permanenten Polynjen können ihre Ursache in topo-
graphisch geführten, warmen Meeresströmungen oder
Wirbeln im Ozean haben. Beispiele hierfür sind die
Wedell-Sea Polynya in der Antarktis oder die Northeast
Water Polynya nordöstlich von Grönland.

Die Öffnungsmechanismen bei latent heat polynyas sind
dagegen rein mechanisch. Sie entstehen aufgrund von
divergenter Eisdrift, hervorgerufen durch starken ab-
landigen Wind in Lee von Küsten oder Inseln. Prinzi-

piell tritt diese Art von Polynja in allen eisbedeckten
Meeren auf.Vorherrschende Windrichtungen in Verbin-
dung mit einem günstigen Küstenverlauf führen aber
auch bei latent heat polynyas zu bevorzugten Entste-
hungsgebieten z. B. auf den arktischen Schelfen. Eine
Spezialform der latent heat polynyas sind die flaw leads
oder lead polynyas, langgezogene Rinnen zwischen dem
küstennahen, unbeweglichen Festeis und dem windge-
triebenen Drifteis, die ebenfalls durch ablandigen Wind
aufgerissen werden. Latent heat polynyas können sehr
plötzlich entstehen, z. B. während eines wenige Stunden
andauernden Sturmereignisses. Auch Gezeitenbewe-
gungen können das Eis aufbrechen und zu großen offe-
nen Rinnen führen. Da latent heat polynyas meist in
Schelfmeeren und in der Nähe von Küsten entstehen,
werden sie oft auch als coastal polynyas bezeichnet.

Klimarelevanz und Bedeutung

Polynjen ermöglichen in eisbedeckten Gebieten einen
verstärkten Wärme- und Feuchtegewinn für die Atmo-
sphäre, der durch die isolierende Eisdecke ansonsten
weitgehend unterbunden wird. Obwohl die Eisdecke
des Nordpolarmeers nur zu etwa 1 % mit offenen Flä-
chen durchsetzt ist, gibt der Arktische Ozean einer gro-
ben Schätzung nach aus diesen offenen Stellen fast
ebenso viel Wärme an die Atmosphäre ab wie über al-
len eisbedeckten Flächen zusammen (WADHAMS
2000). Auch der Strahlungshaushalt der Atmosphäre
wird durch offene Stellen im Eis entscheidend beein-
flusst. Über einer geschlossenen Schneedecke beträgt
die Albedo etwa 80 %, über offenem Wasser dagegen
nur 10 % (WADHAMS 2000). Diese Fakten verdeut-
lichen, dass eine Zunahme von Polynjen oder offenen
Stellen im Meereis großen Einfluss auf die atmosphäri-
sche Wärmebilanz der Arktis hätte.

Wie die Namensgebung bereits andeutet, ist eine sensi-
ble heat polynya durch einen starken, „fühlbaren“ Wär-
mestrom vom Ozean an die Atmosphäre gekennzeich-
net, der leicht mehrere hundert W/m2 erreichen kann.
Häufig zeigen sich die Wärme- und Feuchteflüsse als
‚Seerauch’, der den Eindruck einer dampfenden Was-
serfläche vermittelt (Abb.2). In einer latent heat polynya
sind die Wärmeflüsse dagegen geringer. Die Wassersäu-
le ist meist vertikal durchmischt und bis auf den Ge-
frierpunkt abgekühlt, was in flachen Schelfgebieten und
in Küstenbereichen häufig bis zum Boden der Fall ist.
Dadurch kann dem Ozean keine Wärme mehr entzogen
werden, auch wenn die Kühlung weiter anhält. Unter
diesen Bedingungen kommt es schließlich zur Eisbil-
dung (Abb. 3a), die sich als latente Wärmeübertragung
an die Atmosphäre darstellt (WADHAMS 2000).

Abb. 1: Prinzipskizze zur Entstehung und Funktion von latent
heat und sensible heat polynyas.
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Die Eisbildung ist umso intensiver, je niedriger die
Lufttemperaturen und je höher die Windgeschwindig-
keiten sind. Unter ruhigen Bedingungen bildet sich
innerhalb weniger Stunden aus Eiskristallen im Wasser
eine geschlossene, dünne Eisdecke, die bei sehr niedri-
gen Temperaturen häufig mit Frostblumen bedeckt ist
(Abb. 3a). Erreicht der Wind dagegen Sturmstärke, bil-

det sich im Wasser ein Eisbrei, der durch die Winddrift
fortwährend abtransportiert wird. Die Konsolidierung
des Eisbreis zu einer geschlossenen Eisdecke wird
durch Strömung und Wellen verhindert und die Po-
lynja friert trotz sehr niedriger Temperaturen nicht zu
(Abb. 3b). Solche Bedingungen lassen „Eisfabriken“
entstehen, in denen innerhalb einer Wintersaison bis
zu 6 m dickes, „virtuelles“ Eis gebildet werden kann
(KÄMPF und BACKHAUS 1999; HARMS et al.
2000).

Für die Ozeanografie spielt die Eisbildung eine wichti-
ge Rolle bei der Umformung von Wassermassen, da
beim Gefrieren von Seewasser das Salz zu etwa 80 %
im Wasser verbleibt. Meereis ist dadurch relativ salz-
arm, sodass beim Schmelzprozess (z. B. in sensible heat
polynyas) die Wassersäule unter dem Eis durch Frei-
setzung von ‚Frischwasser' stabilisiert wird. Bei der
Eisbildung in latent heat polynyas dagegen wird die
Wassersäule destabilisiert: das zurückbleibende Meer-
salz gelangt in Form von Salzlake aus dem neugebilde-
ten Eis in das Oberflächenwasser, die Dichte des See-
wassers erhöht sich und es wird schwerer. Die Folge
sind Konvektionsbewegungen, die ein Absinken von
salzreichem Oberflächenwasser zum Boden bewirken.
Das in polaren Regionen absinkende Wasser breitet
sich am Boden der Ozeanbecken langfristig äquator-
wärts aus und wird durch nachströmendes Oberflä-
chenwasser aus den gemäßigten oder subtropischen
Breiten ersetzt. Die Eisbildung in Polynjen ist somit
wichtiger Bestandteil einer globalen Umverteilungsbe-
wegung, auch thermo-haline Zirkulation genannt.
Hierin liegt die besondere Bedeutung und Klimarele-
vanz der latent heat polynyas.

Latent heat polynyas im Arktischen Ozean 

Die Bedeutung der latent heat polynyas für die Was-
sermassentransformation im Nordpolarmeer zeigt sich
vor allem in der Barentssee (HARMS 1997) und in
den eurasischen Schelfmeeren Karasee und Laptevsee.
Die wohl am besten untersuchte Polynja-Region ist
der Storfjord von Spitzbergen (Abb. 4), wo sich jeden
Winter eine latent heat polynya an der Ostseite des
Fjords bildet. Bereits Ende der 80er Jahre wurde ver-
mutet, dass etwa 5-10 % des Tiefenwassers der polaren
Becken allein aus diesem Fjord stammen könnten
(MIDTUN 1985; BLINDHEIM 1987; QUADFASEL
et al. 1988). Aus Verankerungen im Winter 91/92
(SCHAUER 1995) ergab sich ein über 5 Monate an-
haltender Ausstrom von 130.000 m3/s salzhaltigen Bo-
denwassers. Durch die Verbesserung der Eiserkennung
mit Hilfe von Satellitendaten konnten die Erkennt-
nisse über die Storfjord-Polynja bzgl. der Größe und
der Entstehungsmechanismen wesentlich gesteigert
werden. Die erste systematische Satellitenbild-Analyse
der Storfjord-Polynja während des Winters 97/98
(HAARPAINTNER et al. 2001) zeigt, dass in dieser
Zeit etwa 40 km3 Eis gebildet wurden, wodurch etwa
109 Tonnen Salz in den Storfjord eingetragen wurden.

I. Harms et al.: Entstehung und Klimarelevanz von Polynjen

Abb. 2: Seerauch in mehreren offenen Stellen einer sensible
heat polynya, nördlich von Spitzbergen (März 2003,
Photo: S. Kern).

Abb. 3: (a) Eine mit dünnem, elastischem Eis (Nilas) und
Frostblumen überfrorene lead polynya (März 2003,
Photo: I. Harms). (b) Eisbildung in einer Rinne bei et-
wa 8 Beaufort Wind von rechts. Deutlich zu erkennen
der in Schlieren driftende Eisbrei, der sich am linken
Rand der Rinne akkumuliert (März 2003, Photo: S.
Kern).

(a)

(b)
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Auch in jüngster Zeit konzentrieren sich Beobach-
tungsprogramme auf Polynja-Prozesse: Im Februar
2003 brach das deutsche Forschungsschiff Polarstern
im Rahmen seiner 19. Arktisexpedition zur Winter
Arctic Polynya Study (WARPS) auf, siehe dazu:
SCHAUER und KATTNER (2004). Ein Schwerpunkt
des Expeditionsprogramms lag auf der windinduzier-
ten latent heat polynya im Storfjord, die sich auch wäh-
rend der WARPS-Reise als ein Gebiet mit relativ offe-
nem und dünnem Eis zeigte (Abb. 4). Das ozeanogra-
fische Messprogramm diente vor allem der Erfassung
der mesoskaligen, hydrographischen Strukturen der
Storfjord Polynja sowie der Quantifizierung der Pro-
duktion und des Ausstroms von Bodenwasser. Hierfür
wurden verankerte Strommesser ausgelegt und konti-
nuierliche Messungen mit Wasserschöpfern und CTD-
Sonden durchgeführt. Letztere liefern von der Wasser-
säule online ein Vertikalprofil von conductivity, tempe-
rature und depth. Dabei wird aus der elektrischen
Leitfähigkeit (conductivity) der Salzgehalt des Meer-
wassers bestimmt. Als Beispiel für diese Messungen
zeigt Abb. 5 die räumliche Verteilung von Temperatur,
Salzgehalt und Dichte auf einem Schnitt quer zum
Fjord. Dieser Schnitt führte von der Westseite des
Fjords aus dem konsolidierten Packeis in die an der
Ostseite gelegene Polynja hinein. Deutlich zu erkennen
ist die durch Konvektion hervorgerufene, vertikale Ho-
mogenisierung der Wassersäule auf der rechten Hälfte
des Schnittes, im Bereich der Polynja. Auch wenn sich
hier am Boden bereits schweres, salzhaltiges Wasser ge-
sammelt hat, so sind die beobachteten maximalen Salz-
gehalte doch deutlich niedriger als in früheren Jahren.
Dies zeigt, dass die Bodenwasserbildung erheblichen
zwischenjährlichen Schwankungen unterworfen ist.
Hierüber sollen die noch auszuwertenden Strommes-
ser-Verankerungen weiteren Aufschluss geben.

Die Schwerpunktprogramme der letzten Jahre haben
zu deutlichen Fortschritten in der Beobachtung und
Analyse von Polynja-Prozessen geführt. Dennoch blei-
ben Fragen bzgl. der räumlichen und zeitlichen Varia-
bilität von Polynjen und ihrer integralen Bedeutung
für die Umformung von Wassermassen im Arktischen
Ozean offen. Diesbezügliche Aussagen beruhen bisher
meist auf Satellitendaten der Eisbedeckung, worin
allerdings die Informationen über die gebildete Eisdi-

cke und den Zustand des Ozeans fehlen. Schätzungen,
wonach mehr als die Hälfte des in der Barentssee ge-
bildeten Bodenwassers in den Polynjen und flaw leads
bei Novaya Semlya, Franz-Josef-Land oder Svalbard
(Spitzbergen) gebildet werden (MARTIN und CAVA-
LIERI 1989, SMITH et al. 1990) sind daher als kritisch
anzusehen. Hier wären zuverlässigere Aussagen mög-
lich, wenn neue Verfahren zur Fernerkundung der Eis-
dicke zur Anwendung kämen. Antworten auf die noch
offenen Fragen werden daher in Zukunft verstärkt aus
dem Bereich der Fernerkundung und der numerischen
Modellierung kommen müssen.

Numerische Modelluntersuchungen

Die Physik und die damit verbundenen Prozesse in ei-
ner Polynja sind, abgesehen von der Mikroskala, weit-
gehend bekannt und in numerischen Modellen gut be-
schreibbar. Es gibt daher eine ganze Reihe von soge-
nannten Prozessmodellen, die die Wechselwirkungen
in Polynjen isoliert beschreiben können (BACKHAUS
et al. 1997). Probleme bereiten allerdings die globalen
oder großskaligen Ozean- und Atmosphärenmodelle,
deren Gittergrößen die typische Größe von flaw leads
oder Polynjen deutlich überschreiten. In diesen Mo-
dellen konnten die klimarelevanten Prozesse in Polyn-
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Abb. 4: AVHRR-Satellitenbild (NOAA 12) von Svalbard (Spitzbergen) vom
19.3.2003. Eis, Schnee und Wolken erscheinen weiß bis hellgrau, dünnes
Eis und Wasser dunkelgrau bis schwarz. Das rote Kreuz markiert die Po-
sition der Polarstern während der Winter Arctic Polynya Study, WARPS.
Die Polynjen im Storfjord zeigen sich als dunkle Flecken an der Ostseite
des Fjords, zwischen der Polarstern und dem Küstenverlauf. Die Polynjen
öffnen sich aufgrund des starken Nordostwindes, der in Form von abeisi-
gen Wolkenstraßen über dem Wasser sichtbar ist (Quelle: DWD, Bord-
wetterwarte FS Polarstern).

Abb. 5: Hydrographischer Schnitt durch den Storfjord. Darge-
stellt sind Temperatur in °C (a), Salzgehalt (b) und
Dichte (ρ) in kg/m3 (c) als σ = ρ - 103.

(a)

(b)

(c)
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jen daher gar nicht oder nur parameterisiert erfasst
werden. Die Folge in Ozeanmodellen ist eine unzurei-
chende Wiedergabe der Wärmeverluste auf den Schel-
fen, eine zu geringe thermodynamische Eisproduktion
und damit verbunden eine Unterschätzung der Boden-
wasserbildung. Entsprechend werden in atmosphäri-
schen Klima- und Wettervorhersagemodellen die Wär-
me- und Feuchteflüsse aus dem Ozean unterschätzt.

Um eine Vorstellung über die integrale Bedeutung von
Polynjen zu bekommen, können regional hochauflö-
sende Modelle angewendet werden, mit denen es
durchaus möglich ist, Polynjen aufzulösen und die da-
mit verbundenen räumlich und zeitlich variierenden
Wärme-, Feuchte- und Salzflüsse besser zu bestimmen
(HARMS 1997).Als Beispiel sollen an dieser Stelle Er-
gebnisse eines regionalen Barentssee-Modells (Abb. 6)
mit 7 km horizontaler Gitterweite vorgestellt werden
(HATTEN et al. 2002). Bei diesem Modell handelt es
sich um ein dreidimensionales, gekoppeltes Eis-Ozean-
modell, das seinen Antrieb aus globalen Datensätzen
der Atmosphäre (ECMWF bzw. NCEP) bezieht.

Summiert man für jeden Modellgitterpunkt die eis-
freien Tage während eines Winterhalbjahres (Januar-
Juni) auf, treten die Polynja-Regionen der Barentssee
in den Modellergebnissen deutlich hervor. In der Dar-
stellung der akkumulierten eisfreien Tage (Abb. 7)
zeigt sich zunächst eine klare Trennung zwischen der
(dunkelblauen) persistenten Eisdecke im Norden der
Barentssee und den (dunkelroten) eisfreien Gebieten

im Süden. Innerhalb der eisbedeckten blauen Gebiete
zeigen sich die Polynjen als eisfreie, rote Flecken oder
Streifen entlang der Küsten von Svalbard und Novaya
Semlya. Mithilfe der prozentualen Eisbedeckung ist ei-
ne noch genauere Differenzierung möglich: Im rechten
Bild wurden nur Tage aufsummiert, an denen die Eis-
bedeckungen unter 5 % liegen. Hierbei zeigen sich vor
allem Polynjen entlang der Westküste von Novaya
Semlya. Lässt man bei der Summierung dagegen auch
Eisbedeckungen bis zu 25 % noch als eisfrei zu
(Abb. 7, linkes Bild), so treten auch Polynja-Regionen
um Svalbard und im Storfjord hervor. Diese Polynjen
sind damit zwar nicht vollständig eisfrei, weisen aber
über Wochen oder sogar Monate hinweg eine deutlich
geringere Eisbedeckung auf als das sie umgebende,
konsolidierte Eisfeld.

Auch die vom Modell simulierten Polynjen zeichnen
sich durch eine verstärkte thermodynamische Eisbil-
dung aus, was zu einem erhöhten Salzeintrag in die
oberste Schicht des Ozeanmodells führt (Abb. 8). Ne-
ben den Polynja-Regionen bei Svalbard und Novaya
Semlya, wo über den Januar hinweg Salzeinträge bis zu
12 kg/m2 erreicht werden, treten auch Küstenregionen
entlang des russischen Festlandes hervor, die aufgrund
von häufig divergenter Eisdrift einen positiven Salz-
eintrag erfahren.

Der große Vorteil von numerischen Modellen liegt in
der Darstellung der zeitlichen Variabilität von Prozes-
sen, die durch Beobachtungen nur unzureichend bzw.

gar nicht abgedeckt ist. Als Beispiel
hierfür dient eine einjährige Zeitreihe
von drei Parametern innerhalb einer
Polynja vor der Westküste von Novaya
Semlya (Abb. 9). Die Eisbedeckung in
der Polynja (oberes Diagramm) ist er-
staunlich gering und beträgt selbst im
Winter selten mehr als 50 %, im Janu-
ar und Februar liegt der Wert sogar
noch darunter. Das mittlere Dia-
gramm zeigt den Salzeintrag in die
oberste Modellschicht des Ozeans, der
im Januar und Februar sehr hohe Wer-
te erreicht, da aufgrund der relativ ge-

I. Harms et al.: Entstehung und Klimarelevanz von Polynjen

Abb. 7: Anzahl der simulierten eisfreien Tage von Januar-Juni 1979, für Eisbede-
ckungen kleiner 5 % (rechts) und kleiner 25 % (links).

Abb. 8: Simulierter, monatlicher Salzeintrag durch
Eisbildung in kg/m², im Januar 1979.

Abb. 6: Modelldomäne des 7 km-Barentssee-Modells (rechts) und dessen Lage inner-
halb des Arktischen Ozeans (links).
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ringen Eisbedeckung ständig neues Eis gebildet wird.
Dementsprechend ergeben sich auch die Wärmeflüsse
(unteres Diagramm), die im Januar und Februar durch
die häufig sich öffnenden Polynjen einen starken Wär-
meverlust des Ozeans an die Atmosphäre (negative
Werte) zeigen. Der Wärmegewinn des Ozeans ist da-
gegen gering. Er ergibt sich hauptsächlich aus der kurz-
welligen Einstrahlung während der dreimonatigen
Mitsommerzeit von Juni-August. Spätestens ab Juni
überwiegen dadurch die Schmelzprozesse, wodurch
der Salzeintrag und die Eisbedeckung vollständig ver-
schwinden. Obwohl im September bereits die Wärme-
flüsse wieder überwiegend negativ sind, setzen Eisbil-
dung und Salzeintrag erst im Dezember ein. Grund für
diesen Zeitversatz ist die Abkühlung der Wassersäule
durch thermische Konvektion bis an den Gefrierpunkt.

Auffällig an der gesamten Zeitserie ist die starke win-
terliche Variabilität, die sich in allen drei Parametern
gut korreliert zeigt: schon eine geringfügige Abnahme
der Eisbedeckung führt zu erheblichen Wärmeverlus-
ten von bis zu -600 W/m2, was wiederum verstärkte
thermodynamische Eisbildung und damit erhöhten
Salzeintrag zur Folge hat. Die zukünftigen Arbeiten
werden die Intensität dieser Wechselwirkungen vor al-
lem auf zwischenjährlicher und dekadischer Skala zum
Schwerpunkt haben, da hierin Hinweise auf mögliche
Veränderungen des empfindlichen arktischen Klima-
systems liegen können.
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Erdrotation und globale dynamische Prozesse

H. SCHUH

1 Einleitung

Die Erdrotationsforschung leistet nicht nur wesentli-
che Beiträge für die Geodäsie, sondern ist auch für ei-
ne Reihe von Nachbardisziplinen aus dem Bereich der
Geowissenschaften von besonderer Bedeutung. Auf-
grund des globalen Charakters der zu Grunde liegen-
den Phänomene ist die Erdrotation Gegenstand viel-
fältiger internationaler Forschungsaktivitäten. Die
Internationale Assoziation für Geodäsie (IAG) be-
rücksichtigt dies beispielsweise in ihrer Struktur seit
2003 dadurch, dass eine ihrer vier Kommissionen dem
Themenbereich „Earth Rotation and Geodynamics“
gewidmet ist.

Im Sommer 2001 wurde auf Anregung der Deutschen
Forschungsgemeinschaft (DFG) eine Arbeitsgruppe
mit dem Ziel gebildet, die aktuelle Stellung der Erdro-
tation im wissenschaftlichen Umfeld zu beschreiben,
Zusammenhänge mit anderen Phänomenen aufzuzei-
gen und den aktuellen Stand der Forschung in der Erd-
rotation, einschließlich der Verknüpfung zu den Nach-
bardisziplinen, darzustellen. Als Ergebnis liegt die
Schrift „Erdrotation und globale dynamische Prozes-
se“ vor (SCHUH et al. 2004); Auszüge daraus
bilden in Verbindung mit der Angabe zahlrei-
cher Referenzen die Grundlage für den fol-
genden Übersichtsartikel.

2 Das System Erde und seine
Komponenten

Die Betrachtung der Erde als System, das aus
einer Reihe relevanter Komponenten sowie
deren Kopplungen und Wechselwirkungen
besteht, ist eine wesentliche Voraussetzung für
das Verständnis und die mathematisch-physi-
kalische Beschreibung der Prozesse innerhalb
und außerhalb der Erde, die mit der Rotation
der Erde verbunden sind. Diesen Prozessen
stehen Zustände und zeitliche Variationen
von Parametern gegenüber, die als physikali-
sche Signale mit (weltraum-)geodätischen
Verfahren beobachtet werden können.

Üblicherweise betrachtet man bei der Be-
schreibung der Erdrotation zwei Parameter-
gruppen. Die Änderung der Richtung der Ro-
tationsachse der Erde äußert sich in Bezug auf
ein himmelsfestes System als Präzessions- und
Nutationsbewegung, in Bezug auf ein erdfes-
tes System als Polbewegung. Hinzu kommt die
Änderung der Rotationsperiode der Erde

(∆UT1, Abweichung der an die Rotation der Erde ge-
koppelten Weltzeit, Universal Time 1 (UT1), von einer
Atomzeitskala).Anstelle von ∆UT1 wird häufig als de-
ren reziproke zeitliche Ableitung die sog. Tageslänge
(length of day, LOD) betrachtet. Man bezeichnet die
Gesamtheit der zugeordneten Parameter als Erdorien-
tierungsparameter (EOP), die auf die Polbewegung
und die Weltzeit beschränkte Untergruppe oft auch als
Erdrotationsparameter (ERP).

Die folgenden Abbildungen enthalten eine Übersicht
über die wichtigsten geophysikalischen Einflüsse auf
die Polbewegung (Abb. 1) und die Rotationsgeschwin-
digkeit ausgedrückt durch die Weltzeit UT1 (Abb. 2),
aufgetragen nach Periodenbereichen und ihre jeweili-
gen Größenordnungen.Wie im Abschnitt 4 noch näher
ausgeführt werden soll, werden Polbewegung und Ro-
tation der Erde seit über 100 Jahren regelmäßig be-
obachtet, früher mittels astronomischer Verfahren,
heute mit den modernen geodätischen Weltraumver-
fahren. Dies ermöglicht die Untersuchung säkularer
Änderungen, verursacht z. B. durch die Gezeitenrei-
bung und die Wirkung der postglazialen Landhebung,
aber auch die Erfassung der sog. dekadischen Fluktua-

Abb. 1: Einflüsse auf die Polbewegung - Größenordnungen und Zeitskalen
in logarithmischer Achsskalierung (Quelle: ftp://gemini.gsfc.nasa.
gov/pub/core/fig2.ps; modifiziert). Eine herausragende Bedeutung
für nahezu alle Zeitskalen kommt der Atmosphäre und den Ozea-
nen zu. Im subtäglichen Bereich überlagern sich verschiedene Ef-
fekte. Die dominanten Signale in der Polbewegung sind der sog.
Chandler-Wobble (CW) bei ungefähr 430 Tagen, die jahresperiodi-
sche Bewegung sowie die Polwanderung (säkulare Drift). Beim
Chandler-Wobble, der Free Core Nutation (FCN, auch als  Near Di-
urnal Free Wobble NDFW bekannt) und der Free Inner Core Nu-
tation (FICN) handelt es sich um freie Nutationen. Der retrograde
Beitrag der Gezeiten der festen Erde mit Perioden von ~24 h wird
durch langperiodische Nutationsterme dargestellt.
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tionen. Seit Anfang der 80er Jahre erfolgt eine regel-
mäßige Beobachtung der Erdorientierungsparameter
mittels geodätischer Weltraumverfahren, die heutzuta-
ge die EOP in großer Genauigkeit und hoher zeitlicher
Auflösung liefern. Dies ermöglicht die Untersuchung
kleiner kurzperiodischer Signale, die bis in den subtäg-
lichen Periodenbereich gehen. Die Auswirkungen der
Komponenten des Systems Erde und ihrer Wechsel-
wirkungen auf die EOP lassen sich aufteilen in direkte
Effekte, die zu einer unmittelbaren Änderung des
Drehimpulsvektors führen, und indirekte Effekte

durch Rückkopplungen in Folge der Defor-
mation des Erdkörpers.

Abb. 3 veranschaulicht die für die Beschrei-
bung der Erdrotation wesentlichen Einfluss-
größen und deren Wechselbeziehungen. Die
Primäreffekte, die sich in den Zeitreihen der
Erdrotationsparameter zeigen, ergeben sich
aus der Dynamik der festen Erde, der Atmo-
sphäre und den Ozeanen. Die anderen ge-
nannten Effekte sind von sekundärer Bedeu-
tung.

3 Wechselwirkungen im System Erde mit
Einfluss auf die Erdrotation

3.1 Komponenten des Systems Erde

Der Begriff der festen Erde bzw. des Erdkör-
pers umfasst in der Erdrotationstheorie den
Erdmantel (inkl. Erdkruste), den Außen- und
den Innenkern. Die Oberfläche des Erdkör-
pers trennt ihn von der Atmosphäre, Hydro-
sphäre und Kryosphäre. Diese Aufteilung ist
aufgrund der unterschiedlichen dynamischen
Eigenschaften der Komponenten zweckmä-
ßig.

3.2 Variationen der Erdrotationsparameter

Essentiell für die Beschreibung der Variatio-
nen der Erdrotationsparameter, aber auch
der zeitlichen Variationen des Erdschwerefel-
des, ist neben der Kenntnis der Systemkom-
ponenten das Verständnis ihrer Kopplungen
und der daraus resultierenden Wechselwir-
kungen. Übersichtsdarstellungen zu diesem
Thema findet man bei DEHANT et al. (1997)
und CHAO et al. (2000). CUSHMAN-ROI-
SIN (1994) befasst sich mit den geophysikali-
schen Fluiden.

Für die Erdrotation wichtige Kopplungen
zwischen Systemkomponenten sind: die zwi-
schen Erdkern und Erdmantel sowie diejeni-
gen zwischen Atmosphäre, Ozeanen und fes-
ter Erde. Sie beruhen ursächlich auf Stoff-,
Impuls- und Energieaustausch zwischen den
Teilsystemen. Bei den Stoffkreisläufen sind

vor allem der Wasserkreislauf und der Kohlenstoff-
kreislauf zu nennen. Eine Drehimpulsübertragung
wird ermöglicht durch Drehmomente aufgrund von
• Reibung („friction torque“) an den Grenzflächen

der Systemkomponenten,
• auf die Topographie ausgeübtem Druck („pressure

torque“, „mountain torque“),
• gravitativen Effekten an Dichteanomalien („gravi-

tational torque“) sowie
• elektromagnetischen Effekten („magnetic torque“)

im Kern-Mantel-Bereich.

H. Schuh: Erdrotation und globale dynamische Prozesse

Abb. 2: Einflüsse auf die Weltzeit UT1 - Größenordnungen und Zeitskalen
in logarithmischer Achsskalierung (Quelle: ftp://gemini.gsfc.nasa.
gov/pub/core/fig1.ps; modifiziert). Die Einflüsse der Atmosphäre
und Ozeane wirken im Bereich von mehreren Tagen bis zu Deka-
den. Für Perioden bis zu einem Jahr kommen Gezeiteneffekte der
festen Erde und der Ozeane hinzu. Die wichtigsten Variationen der
Weltzeit besitzen Perioden im jährlichen und halbjährlichen sowie
im monatlichen und halbmonatlichen Bereich. Weiterhin gibt es sig-
nifikante dekadische Variationen. 1 µs als Zeiteinheit entspricht 15
µas als Winkeleinheit.
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Abb. 3: Komponenten und Einflüsse im System Erde. Die direkten Effekte
sind mittels durchgezogener Linien veranschaulicht, die Einflüsse
und Effekte im Zusammenhang mit der Deformation der Erde (in-
direkter Effekt) mittels gestrichelter Linien.
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Eine weitere Kopplung ist durch die Übertragung von
Energie zwischen Systemkomponenten gegeben wie
z. B. durch den atmosphärischen Druckantrieb des
Ozeans.

Erdkern und -mantel sind miteinander durch mehrere
Arten von Drehmomenten gekoppelt. Darauf weisen
Korrelationen der Variationen der Erdrotation und
des geomagnetischen Feldes hin, insbesondere im de-
kadischen Periodenbereich. Die elektromagnetischen
Kopplungsdrehmomente basieren auf der Lorentz-
kraft, die aus elektrischen Strömen und dem Magnet-
feld gebildet wird. Die Ströme entstehen in den leitfä-
higen Gebieten des Kerns und des Mantels infolge des
Dynamoprozesses und der Variationen des geomagne-
tischen Feldes. Die topographischen Kopplungsdreh-
momente werden von Strömungen flüssigen Kernma-
terials gegen die Ausbeulungen der Kern-Mantel-
Grenze erzeugt. Bei der gravitativen Kopplung, die in
der Regel nur zwischen Innenkern und Mantel wirkt,
dreht sich z. B. ein nicht sphärischer Innenkern derart
relativ zum Mantel, dass die Potentialdifferenz mini-
mal wird. Ein elektromagnetisches Drehmoment
könnte dieser Drehung entgegen wirken. Die Kopp-
lung aufgrund von Reibung wird als vernachlässigbar
klein angesehen.

Interne Wechselwirkungen auf Paläozeitskalen sind
mit der Konvektion und deren Folgen verbunden, wie
z. B. der Entmischung des Kerns, den „Mantle Plumes“
oder der Plattenbewegung. Ihr Einfluss auf die Rota-
tion der Erde ist auf kurzen bis mittleren Zeitskalen
von untergeordneter Bedeutung und somit erst über
einen langen Zeitraum detektierbar.

Nicht nur die Kopplungen und Wechselwirkungen im
Erdinneren sind von Bedeutung, sondern auch diejeni-
gen der geophysikalischen Fluide nahe der Erdober-
fläche, die durch Stoff-, Impuls-, und Energieübertra-
gungen miteinander in Verbindung stehen (GILL
1982; KRAUS und BUSINGER 1994). Durch die dem
globalen Wasserkreislauf unterliegenden Prozesse
werden stetig Wassermassen zwischen den einzelnen
hydrosphärischen Komponenten ausgetauscht. Die mit
ihnen verbundenen Massenverlagerungen und Rela-
tivbewegungen führen direkt zu Änderungen des Träg-
heitstensors und des Relativdrehimpulses der Erde. In-
direkt induziert der im Wasserkreislauf stattfindende
Stoffaustausch Dichtegradienten im Zusammenhang
mit thermischen Flüssen, die sich insbesondere in der
Atmosphäre und im Ozean in Form von Wind und
thermohaliner Strömung bemerkbar machen.

Energie- und Impulsflüsse zwischen deformierbaren
Teilsystemen vermögen darüber hinaus die in Wechsel-
wirkung stehenden geophysikalischen Fluide zu
Schwingungen anzuregen, die sich im zeitlich variablen
Trägheitstensor der Erde widerspiegeln. Populäre Bei-
spiele sind die aus der dynamischen Kopplung von At-
mosphäre und Ozean resultierende El Niño Southern

Oscillation (ENSO) sowie die Northern Atlantic Oscil-
lation (NAO).

Der Drehimpulsaustausch zwischen den einzelnen
oberflächennahen Systemkomponenten wird ermög-
licht durch Drehmomente, die durch Relativbewegun-
gen, Reibung, Druck und den Einfluss der Gravitation
an der Grenzfläche benachbarter Medien verursacht
werden. Reibungsdrehmomente infolge von Wind-
schubspannungen greifen an Land- sowie Meeresober-
flächen an, durch bodennahe ozeanische Strömungen
entstehen Reibungsdrehmomente an der Grenzfläche
zwischen Ozean und festem Erdkörper. Atmosphäri-
sche und ozeanische Druckgradienten führen zu
Druckdrehmomenten an den Grenzflächen zwischen
Atmosphäre und Land sowie zwischen Ozean und fes-
ter Erde. Inwieweit das atmosphärische Drucksignal
an der Meeresoberfläche zum Meeresboden übertra-
gen wird, hängt entscheidend davon ab, ob sich die
Meeresoberfläche „invers-barometrisch“ verhält, wo-
runter zu verstehen ist, dass ein erhöhter Luftdruck
durch ein Ausweichen der Wassermassen kompensiert
wird.

Durch Gravitationswechselwirkung wird von Sonne
und Mond einerseits ein Drehmoment ausgeübt, das
auch im Falle einer starren Erde nicht verschwände;
andererseits verursachen die lunisolaren Anziehungs-
kräfte zeitabhängige Variationen des Trägheitstensors
als Folge einer viskoelastischen Rheologie des Erdkör-
pers. Durch gezeiten- und auflastbedingte Deformatio-
nen der Grenzfläche zwischen fester Erde und Ozea-
nosphäre werden zudem die Resonanzbedingungen
ozeanischer Becken und folglich die ozeaninterne Dy-
namik modifiziert, weshalb Auflast- und Gezeitende-
formationen schließlich auch indirekt den Drehim-
pulstransfer zwischen Ozean und fester Erde beein-
flussen. Schließlich wirken sich Dichteveränderungen
oder Verschiebungen von Randflächen, die Massen be-
grenzen, auf das Rotationsverhalten dadurch aus, dass
sie den Trägheitstensor ändern.

3.3 Gegenwärtiger Stand der Modellierung von
Erdrotationsschwankungen

Die Variationen der Erdrotation sind das Ergebnis der
integralen Wirkung aller planetaren und geophysikali-
schen Kräfte, die ein Drehmoment am Erdkörper aus-
üben und dadurch den Drehimpuls ändern. Die Mo-
dellierung der Erdrotation verfolgt zwei Ziele: Zum
einen möchte man die geodätisch beobachtbaren Erd-
rotationsschwankungen auch mit Hilfe von Modellen
möglichst genau beschreiben, zum Beispiel für die Prä-
diktion. Zum anderen sollen durch die Modellierung
der Erdorientierungsparameter (EOP) geophysikali-
sche Prozesse und Zusammenhänge erforscht werden,
die direkt oder indirekt die Erdrotation beeinflussen.
Ist der Beitrag eines Teilsystems der Erde zu den Erd-
rotationsschwankungen bekannt, so kann mittels ge-
eigneter Analyseverfahren aus dem Vergleich der mo-

H. Schuh: Erdrotation und globale dynamische Prozesse
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dellierten mit den beobachteten EOP auf noch unbe-
kannte Anregungsmechanismen in anderen Teilsyste-
men geschlossen werden.

Von besonderer Bedeutung sind die vielfältigen Kopp-
lungsmechanismen zwischen den einzelnen Teilsyste-
men. Die zahlreichen Wechselwirkungen verändern
die Drehmomente und führen zu Auflastdeformatio-
nen und Massenaustausch. Es genügt deswegen nicht,
die Teilsysteme als unabhängige Anregungskompo-
nenten zu modellieren; vielmehr müssen in einer kon-
sistenten Beschreibung der Erdrotationsvariationen
sämtliche Interaktionen zwischen den einzelnen Pro-
zessen berücksichtigt werden. Dies erfordert eine Ver-
knüpfung und ein Zusammenwirken vieler naturwis-
senschaftlicher Teildisziplinen im Sinne einer integra-
len Untersuchung des Gesamtsystems Erde inklusive
seines planetaren Umfelds.

Erdrotationsschwankungen werden durch Drehim-
pulsänderungen hervorgerufen, die global durch die
Euler-Liouvillesche Gleichung bilanziert werden. Sie
gibt den Zusammenhang zwischen den extern auf ei-
nen Körper wirkenden Drehmomenten D und der Än-
derung seines Eigendrehimpulses L an. Die verschie-
denen, in Wechselwirkung stehenden Komponenten
des Systems Erde (Atmosphäre, Hydrosphäre, Mantel,
äußerer Kern, innerer Kern) haben einen eigenen Teil-
drehimpuls, von dem Teile auf die jeweils anderen
Komponenten übertragbar sind, wenn ein geeigneter
Kopplungsmechanismus existiert.

Ausgehend von einem  allgemein gefassten Ansatz ge-
langt man zur linearisierten Euler-Liouvilleschen Glei-
chung (s. z. B. SCHUH et al. 2004). Um die terrestri-
schen geophysikalischen Einflüsse auf die Rotation
der Erde zu untersuchen, setzt man die äußeren Dreh-
momente gleich Null, geht also von einer Drehimpuls-
erhaltung für das abgeschlossene System Erde aus, was
zum sog. Drehimpulsansatz der Erdrotationsmodellie-
rung führt. Durch eine geeignete Linearisierung ergibt
sich ein entkoppeltes Differentialgleichungssystem für
die Polbewegung sowie für die Tageslängenschwan-
kungen. Betrachtet man die geophysikalische Anre-
gung, so unterscheidet man noch zwischen einem Mas-
senterm aufgrund der verlagerten Massen an sich und
einem Bewegungsterm, der den eigentlichen Vorgang
von Massenbewegungen beschreibt. Die Modellierung
von lunisolaren und planetaren gravitativen Einflüssen
auf die Erdrotation erfolgt vereinfacht mit einem Mo-
dell der starren Erde. Zur Verbesserung des Präzes-
sions- und Nutationsmodells können dann zusätzliche
Korrekturglieder eingefügt werden, die die geophysi-
kalischen Anregungen der verformbaren Erde berück-
sichtigen.

3.4 Einfluss der Atmosphäre auf die Erdrotation

Dem atmosphärischen Einfluss auf die Erdrotation
soll im folgenden ein besonderes Augenmerk gewid-

met werden. Die Massenbewegungen im Teilsystem
Atmosphäre tragen wesentlich zu den Variationen der
Erdorientierungsparameter bei, und zwar in unter-
schiedlichen Zeitskalen, von einem Tag bis hin zu meh-
reren Jahren. Dies umfasst sowohl die gasförmigen als
auch die festen und flüssigen Bestandteile der Atmo-
sphäre. Die atmosphärischen Massenumverteilungen
zählen zu den größten endogenen Ursachen der Erd-
rotationsschwankungen.

Besonders stark ist der Einfluss der Atmosphäre auf
die Variabilität der Rotationsgeschwindigkeit auf der
mehrjährigen Zeitskala (DICKEY et al. 1992a, b;
CHEN et al. 1996). Diese Schwankungen in der Tages-
länge werden überwiegend durch die sog. El Niño Sou-
thern Oscillation (ENSO) mit Perioden von 3 bis 6
Jahren hervorgerufen (ROSEN et al. 1984; HIDE et al.
1997; NAITO et al. 2000). Dabei ist bekannt, dass die
Meeresoberflächentemperaturen (sea surface tempe-
rature, SST) des tropischen Pazifiks eine wesentliche
Rolle für die Variabilität der ENSO spielen (BJERK-
NES 1996). Ebenso klar erkennbar in den geodäti-
schen Messungen der Tageslänge (LOD) ist die sog.
Madden-Julian-Oszillation im Periodenbereich von 30
bis 60 Tagen. Die verbindenden Drehmomente, die den
Drehimpulsaustausch zwischen Atmosphäre und fes-
ter Erde ermöglichen, sind dabei hauptsächlich die Ge-
birgsdrehmomente („mountain torques“) durch
Druckunterschiede über die drei großen Massive Hi-
malaya, Rocky Mountains und Anden. Das Reibungs-
drehmoment („friction torque“) spielt dabei eher eine
untergeordnete Rolle und ist hauptsächlich verant-
wortlich für den Drehimpulstransfer in den Ozean.

Die Beiträge der Atmosphäre zu den Variationen der
äquatorialen Komponenten des Drehimpulsvektors
und einer entsprechenden Beeinflussung der Polbewe-
gung sind jedoch weniger ausgeprägt und wurden erst
in den letzten Jahren näher untersucht. Oft wurde eine
periodische Anregung durch die Atmosphäre im Be-
reich der Chandler-Periode gesucht, was aber in Anbe-
tracht des stochastischen Charakters der Atmosphäre
erfolglos blieb. In letzter Zeit hat es jedoch einige Ar-
beiten gegeben (EGGER und HOINKA 2000;
EGGER 2001), die sich mit dem stochastischen Char-
akter der äquatorialen atmosphärischen Drehmomen-
te befassen und somit die Möglichkeit der sog. stochas-
tischen Resonanz als Entstehungsmodell für den
Chandler-Wobble andeuten.

Für die Berechnung von atmosphärischen Einflüssen
auf die Rotation der Erde sind detaillierte globale Da-
tensätze von Verteilung und Bewegung der Luftmassen
nötig. Globale, vielschichtige Atmosphärenmodelle ge-
ben in Verbindung mit gemessenen Windgeschwindig-
keiten und Druckverteilungen mittlerweile ein sehr re-
alistisches Bild der Atmosphäre. Aus diesen Modellen
wird die sog. atmosphärische Anregungsfunktion
AAM (atmospheric angular momentum) durch Inte-
gration der Massenverlagerungen berechnet. Sie wird
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von vier meteorologischen Forschungszentren (NCEP,
JMA, UKMO, ECMWF) über das IERS (International
Earth Rotation and Reference Systems Service-) Spe-
zialbüro für Atmosphäre (SBA) zur Verfügung gestellt
und kann direkt im bereits in Abschnitt 3.3 angespro-
chenen Drehimpulsansatz verwendet werden. Etwas
aufwändiger ist der Drehmomentansatz, also die Mo-
dellierung von Drehmomenten aus den Druck- und
Strömungsfeldern der Atmosphäre in Verbindung mit
der Topographie der Erdoberfläche. Dazu werden je-
doch nur die Druck-, Wind- und Strömungsverhält-
nisse an der Grenzschicht zwischen Atmosphäre, Oze-
an und Erdoberfläche benötigt. Obwohl letztendlich
aus einem Atmosphärenmodell über beide Ansätze die
gleichen Rotationsschwankungen resultieren sollten,
bestehen noch erhebliche Diskrepanzen. Dies ist vor
allem auf die ungenaue Kenntnis aller Reibungskräfte
im Drehmomentansatz zurückzuführen. Beobach-
tungen liefern hierfür bisher nur unvollständige Daten.
Dieses Problem tritt bei reinen Simulationsmodellen
nicht auf. Das Modell ECHAM3 wird nur durch beob-
achtete ozeanische Wasseroberflächentemperaturen
zwischen 1950 und 1994 angetrieben (STUCK 2001).
Eine detaillierte Analyse zeigte, dass 
• viele Strukturen der beobachteten axialen Drehim-

pulsschwankungen selbst durch ein grobes Modell
wie das ECHAM3 in T21 horizontaler Auflösung
(entspricht etwa 5,6º x 5,6º) reproduziert werden
können;

• das Modell einen sinnvollen Drehimpulstransfer in
den Ozean liefert;

• die ENSO-Variabilität der Tageslängenänderung
eine vor dem stochastischen Hintergrund des Mo-
dells reproduzierbare und somit vorhersagbare
Größe ist.

Die Variabilität der axialen Drehimpulskomponente
auf Zeitskalen von mehr als 10 Jahren kann sinnvoll
nur mit Hilfe gekoppelter Atmosphären-Ozean-Mo-
delle untersucht werden, da brauchbare Analysen der
Atmosphäre (die NCEP-Reanalysedaten oder die Re-
analysen ERA40 des ECMWF) nur für die letzten 40
Jahre vorliegen. Ebenso kann die Frage des Einflusses
globaler Umweltveränderungen wie steigender Treib-
hausgase auf die Tageslängenänderung nur mit Hilfe
von Modellen untersucht werden. Dabei ist der Dreh-
impulsvektor der Erde dadurch ausgezeichnet, dass er
eine integrale Variable des Erdsystems darstellt, die di-
rekt aus Messungen zugänglich ist. Alle global aggre-
gierten meteorologischen Größen wie die mittlere
Temperatur oder mittlere Niederschlagsrate können
nur aus Punktmessungen mit Hilfe statistischer Model-
lierung ermittelt werden.

4 Vergleich von Modellierung und Messung der
Erdrotationsschwankungen

Die Qualität von modellierten Erdrotationsschwan-
kungen kann durch einen Vergleich mit den tatsächlich
beobachteten Erdorientierungsparametern geprüft
werden.

4.1 Polbewegung

Schon Ende des 19. Jahrhunderts lagen erste Messun-
gen der Polbewegung vor. Sie wiesen eine nahezu jähr-
liche Periode mit einer mittleren Amplitude von etwa
300 Millibogensekunden (marcsec) auf. Chandler ent-
deckte 1891 neben der Jahresperiode ein weiteres Ma-
ximum im Spektrum bei etwa 430 Tagen. Um genaue-
re Daten über die Polbewegung zu erhalten, wurde der
ILS (International Latitude Service) eingerichtet, der
später vom IPMS (International Polar Motion Service)
abgelöst wurde. Heute wird die Polbewegung gemein-
sam mit den anderen Erdorientierungsparametern
(EOP) aus den geodätischen Raumverfahren VLBI
(Very Long Baseline Interferometry), SLR (Satellite
Laser Ranging), LLR (Lunar Laser Ranging) und GPS
(Global Positioning System) gewonnen. Diese Daten
werden seit 1988 vom bereits erwähnten IERS gesam-
melt, aufbereitet, kombiniert und publiziert. Die Pol-
bewegung kann heutzutage mit einer Genauigkeit von
100-200 microarcsec gemessen werden, d. h. die Posi-
tion des Pols zu einem bestimmten Zeitpunkt kann auf
ungefähr ±5 mm angegeben werden. In der Polbewe-
gung zeigt sich eine Überlagerung von Jahresperiode
und Chandlerperiode in Form einer Amplituden-
schwebung (Abb. 4). Daneben findet auch eine langsa-
me Drift des mittleren Pols in Richtung Kanada statt
(Abb. 5), vor allem verursacht durch die postglaziale
Landhebung (WU und PELTIER 1984).

Entfernt man diese lineare Drift, so bleiben neben
dem Hauptanteil der jahresperiodischen und Chand-
ler-Bewegungen noch unregelmäßige Polschwankun-
gen mit Perioden von einigen Jahren bis Dekaden.Ver-
nachlässigt man die Einflüsse des Erdkerns, so könnte
angenommen werden, dass die unregelmäßigen Pol-
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Abb. 4: 3D-Darstellung der Polkoordinaten x und -y von 1980-
1998, publiziert vom IERS (http://www.iers.org).
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schwankungen durch langperiodische Variationen in
der Wassermassenverteilung verursacht werden. Die
Ursachen der dekadischen Polbewegungsvariationen
sind jedoch noch nicht ausreichend geklärt (JOCH-
MANN et al. 2001). Sie können beispielsweise durch
eine globale Meeresspiegelschwankung von 10 cm
über mehrere Dekaden modelliert werden (CHAO
und O'CONNOR 1988). Dies steht allerdings im
Widerspruch zu den deutlich geringeren Schwankun-
gen, die aus Pegelmessungen gewonnen werden (EU-
BANKS 1993; WILSON 1993). Einen weiteren Beitrag
könnte das kontinental gespeicherte Grundwasser lie-
fern (CHAO 1988; KUEHNE und WILSON 1991).
Die Details lassen sich jedoch noch nicht mit den heu-
tigen klimatologischen Modellen erklären, da diese ge-
rade im langperiodischen Bereich eine lückenhafte
Massenbilanz aufweisen.

Der Vergleich von modellierten mit beobachteten jah-
resperiodischen Polschwankungen ist einfacher und
anschaulicher, wenn anstatt der Polbewegung die ihr
zugrunde liegenden Anregungsfunktionen verwendet

werden. Da die Anregungsfunktionen nicht die domi-
nierende Chandlerbewegung enthalten, sind die Perio-
den der kleineren Einflüsse deutlicher zu erkennen als
in der Polbewegung selbst. Bei den hydrologischen
Einflüssen gilt dies in besonderem Maße für die Jah-
resperiode. Die Gesamtanregung der gemessenen Pol-
bewegung kann der Summe aller von Massenverlage-
rungen und Drehmomenten verursachten Anregung
gegenübergestellt werden.

4.2 Tageslängenschwankungen

Die Schwankungen der Erdrotationsgeschwindigkeit
wurden seit 1956 vom BIH (Bureau International de
L'Heure) ermittelt, das 1988 ebenfalls im IERS aufge-
gangen ist. Auch hier erfolgen die Messungen mit den
modernen geodätischen Weltraumverfahren und einer
Genauigkeit, die, übertragen auf die Erdoberfläche, im
Bereich weniger Millimeter liegt. Dominant sind in
den Tageslängenschwankungen (length of day, LOD)
die Jahresperiode und die Halbjahresperiode (Abb. 6).
Zu sehen ist zum Beispiel weiterhin, dass sich das El-
Niño-Klimaphänomen von 1983 als starker positiver
Ausschlag in der Tageslänge abbildet. Große Variatio-
nen in LOD auf langen, interannuellen Zeitskalen
können eindeutig mit den starken Windanomalien von
ENSO-Ereignissen in Verbindung gebracht werden
(SALSTEIN und ROSEN 1986; DICKEY et al. 1992a;
HÖPFNER 2001).

Vergleicht man die axiale Komponente der Anre-
gungsfunktion AAM mit den Tageslängenvariationen,
so findet man viele signifikante Korrelationen in allen
Periodenbereichen. Der Bewegungsterm, verursacht
durch zonale Winde, schlägt sich mit seiner fast aus-
schließlich saisonalen Periode in saisonalen LOD-Va-
riationen nieder (ROSEN und SALSTEIN 1983).
Weiterhin ist die axiale Komponente gut korreliert mit
LOD auf nicht saisonalen Perioden von wenigen Ta-
gen bis zu Jahren, wobei der durch Luftdruckschwan-
kungen ausgedrückte Massenterm auf LOD weniger
Einfluss hat als der Bewegungsterm (ROSEN et al.
1990; DICKEY et al. 1992b). Besonders kürzere, intra-
saisonale Drehimpulsschwankungen im Periodenbe-
reich von 40 - 60 Tagen spiegeln sich in LOD wider
(LANGLEY et al. 1981). Es gibt auch einige Hinweise
auf die Existenz eines Signals der quasi-zweijährigen
Schwingungen (QBO = quasi-biennial oscillation) in
der Stratosphäre (CHAO 1989).

Abb. 7 zeigt die aus geodätischen Beobachtungen ge-
wonnene Anregung der Tageslängenvariationen im
Vergleich zu verschiedenen Modellen der atmosphäri-
schen Anregung AAM. Am besten stimmt der AAM-
Beitrag durch die Winde mit der Beobachtung überein.
Der Beitrag durch die Luftdruckschwankungen ist re-
lativ gering, unabhängig davon, ob mit oder ohne Be-
rücksichtigung einer invers-barometrischen Reaktion
des Ozeans. Reduziert man die Beobachtungen um
den Einfluss der Atmosphäre, bleibt ein überwiegend
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Abb. 5: Langsame Drift des Rotationspols in Richtung Kanada
(durchgezogene Linie); kurzperiodische Anteile wur-
den entfernt (Quelle: IERS).

Abb. 6: Tageslängenschwankungen von 1962 bis 1999. Der Ein-
fluss des El-Niño-Phänomens 1983 (gekennzeichnet
mit ) ist deutlich zu erkennen.
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halbjährliches Signal übrig. Es wird vermutet, dass die-
se halbjährliche Anregung hauptsächlich durch konti-
nentale Grundwasserschwankungen (HAM) verur-
sacht wird. Ebenso wie die axialen Beiträge von HAM
ist die Anregung durch Massenverlagerungen in den
Weltozeanen (OAM) noch weitgehend unbekannt.
Die meisten Ozeanmodelle liefern zumindest für sai-
sonale bis stündliche Perioden eine schwache Anre-
gung von LOD. Periodenvergleiche im eintägigen und
halbtägigen Spektrum zeigen, dass hauptsächlich die
Ozeangezeiten einen Einfluss auf LOD haben (BRO-
SCHE et al. 1991; SOVERS et al. 1993; GROSS 1993;
DICKMAN 1993; WATKINS und EANES 1994;
HERRING und DONG 1994). Durch Ozeangezeiten
induzierte Massenverlagerungen tragen auch zu einem
geringen Teil zu langperiodischen LOD-Variationen
bei, die ansonsten hauptsächlich von den Gezeiten der
festen Erde verursacht werden (NAM und DICK-
MAN 1990).

Die dekadischen Variationen in LOD sind erheblich
größer als die in Abb. 7 dargestellten jährlichen
Schwankungen. Sie erreichen Amplituden von mehre-
ren Millisekunden, sind in ihrer Periodizität jedoch
weitaus weniger stabil als z. B. die saisonalen Schwan-
kungen. Um dekadische Perioden, wie z. B. die 60-jäh-
rige Periode, zu erfassen, muss man auch auf die mit
astronomischen Messungen ermittelten Werte zurück-
greifen und Reihen unterschiedlicher Herkunft in ge-
eigneter Weise miteinander verbinden (z. B. LIAO und
GREINER-MAI 1999).

5 Zusammenfassung

Die Erdrotationsforschung bildet zusammen mit den
Arbeiten zur Oberflächengestalt und zum Gravita-
tionsfeld der Erde die „drei Säulen“ der Geodäsie. Sie
leistet unverzichtbare Beiträge zur Theorie und Reali-
sierung von Referenzsystemen und schafft Einblick in

grundlegende physikalische Zusammenhänge und
Vorgänge im System Erde. Ein wichtiges Charakteris-
tikum ist das Wechselspiel zwischen Beobachtung, Mo-
dellierung und Analyse. Die extrem hohen Messgenau-
igkeiten, die heutzutage mit den modernen geodäti-
schen Weltraumverfahren erreicht werden, ermög-
lichen es, die verschiedenen Modellierungsansätze zu
vergleichen. Die darin eingehenden Daten, wie z. B.
globale Grundwasserschwankungen, können so vali-
diert werden. Nicht unerwähnt soll bleiben, dass eine
genaue Kenntnis der Erdorientierungsparameter un-
verzichtbar ist für jegliche Positionierung und Naviga-
tion auf der Erde und im Weltraum. Zum Abschluss
soll nochmals darauf hingewiesen werden, dass sich
viele der physikalischen Prozesse, die die Erdrotation
beeinflussen, auch in der Oberflächengestalt und im
Gravitationsfeld der Erde niederschlagen.

Literatur

BJERKNES J., 1966: A Possible Response of the Atmospheric
Hadley Circulation to Equatorial Anomalies of Ocean Tem-
peratur, Tellus 18, S. 820-829.

BROSCHE P., J. WÜNSCH, J. CAMPBELL, H. SCHUH, 1991:
Ocean tide effects on Universal Time detected by VLBI, As-
tron. Astrophys. 245, S. 676 - 682.

CHAO, B., 1988: Excitation of the Earth's polar motion due to
mass variations in major hydrological reservoirs, J. Geophys.
Res. 93, 13811 - 13819.

CHAO B. F.,W. P. O'CONNOR, 1988: Effect of a uniform sea-le-
vel change on the Earth's rotation and gravitational field,
Geophys. J., R. astr. Soc. 93, 191 - 193.

CHAO B. F., 1989: Length-of-day variations caused by El Niño-
Southern Oscillation and quasi-biennial oscillation, Science
243, 923-925.

CHAO, B., V. DEHANT, R. GROSS, R. RAY, D. SALSTEIN, M.
WATKINS, C. WILSON, 2000: Space geodesy monitors mass
transports in global geophysical fluids. EOS, Trans., AGU 81,
247 - 250.

CHEN T.-C., J. J. TRIBBIA, M.-C. YEN, 1996: Interannual vari-
ation of global atmospheric angular momentum, J. Atmos. Sci.
53, 2852 - 2857.

CUSHMAN-ROISIN, B., 1994: Introduction to geophysical flu-
id dynamics. Prentice Hall, Englewood Cliffs, New Jersey.

DEHANT, V., C. WILSON, D. SALSTEIN, B. CHAO, R.
GROSS, CH. LE PROVOST, R. PONTE, 1997: Study of Ear-
th's rotation and geophysical fluids progresses, EOS, Trans.,
AGU 78, 34, 357 und 360.

DICKEY, J. O., S. L. MARCUS, R. HIDE, 1992a: Global propa-
gation of interannual fluctuations in atmospheric angular mo-
mentum, Nature 357, 484 - 488.

DICKEY, J. O., J. A. STEPPE, R. HIDE, 1992b: The earth's an-
gular momentum budget on seasonal time scales, Science 255,
321 - 324.

DICKMAN, S., 1993: Dynamic Ocean Tide Effects on Earth Ro-
tation., Geophys. J. Int. 112, 448 - 470.

EGGER, J., K.-P. HOINKA, 2000: Mountain Torques and the
Equatorial Components of Global Angular Momentum, Jour-
nal of Atmospheric Sciences 57, 2319 - 2331.

H. Schuh: Erdrotation und globale dynamische Prozesse

Abb. 7: Beobachtete Tageslängenschwankungen LOD und
Drehimpulsvariationen der Atmosphäre (AAM), je-
weils mit und ohne Berücksichtigung des invers baro-
metrischen Effektes (IB) sowie mit und ohne Bewe-
gungsterm (Wind). Unten ist eine Anpassung mit Halb-
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gung und AAM-Beitrag dargestellt (HERRING 2000).
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Das Satellitenbild des Monats
09.06.2004, Feuerwehren in Norddeutschland im Dauereinsatz

F.-U. DENTLER

In den Frühstunden des 09.06.2004 führten schwere
Gewitter in den südlichen Landkreisen Schleswig-Hol-
steins zu rund 500 Feuerwehreinsätzen. Bei der über-
wiegenden Zahl der wetterbedingten Einsätze handel-
te es sich um voll gelaufene Keller und überflutete
Straßenbereiche. Zusätzlich wurden umgestürzte Bäu-
me und abgeknickte Äste beseitigt. Eine Windkraftan-
lage wurde durch Blitzschlag zerstört.
Um 05.35 UTC erreichte das Unwetter Hamburgs
Westen (Abb. 1). Im Zeitraum bis 07.15 UTC fielen
220 wetterbedingte Einsätze an. Nach dem Eingang
der Unwetterwarnung des Deutschen Wetterdienstes
um 04.35 UTC wurden 35 Gewässerüberläufe in ver-
schiedenen Stadtteilen Hamburgs vorsorglich über-
prüft, um Rückstaus zu vermeiden.

Ursache dieser Unwetter war ein Gewittercluster, der
- ungewöhnlich genug - während der Nacht über der
Deutschen Bucht entstanden und dann in den frühen
Morgenstunden landeinwärts gezogen war.
Das NOAA-15-HRPT-Bild zeigt um 06.12 UTC den
umfangreichen Gewittercluster über Nordniedersach-
sen, Südholstein und Nordwestmecklenburg (Abb. 2).
Im NOWCASTING-System KONRAD bildet sich
um 04.46 UTC deutlich die Mehrzellen-Struktur ab, in
Abb. 3 sind die aktiven Zellkerne durch nummerierte
Kreise markiert.

Auch die Blitzkarte von 06.00 UTC (Abb. 4) bestätigt
den Eindruck eines mesoskaligen Konvektionsereig-
nisses. Ein Vergleich mit vorangegangenen Blitzkarten
(nicht abgedruckt) zeigt, dass sich die Multizelle auf ih-
rem Weg von der Elbmündung landeinwärts intensi-
viert und zu der bogenförmigen Struktur formiert hat.
Die Blitzintensität (n/12 min) nahm von etwa 700 um
05.00 UTC auf ca. 1700 um 06.00 UTC und 3200 um
07.00 UTC zu.

Abb. 1: Böenwalze über Hamburg am 09.06.2004 gegen 05.45
UTC (Foto: Anneliese Mohr, DWD Hamburg).

Abb. 3: KONRAD-Bild Hamburg v. 09.06.2004, 04.46 UTC.

Abb. 2: IR-Bild v. 09.06.2004, 06.12 UTC (NOAA 15)
(Quelle: WetterWelt Michael Wienzek).

Abb. 4: Blitzkarte v. 09.06.2004, 06.00 UTC (MAP).
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Ungewöhnlich indes war nicht nur die Tageszeit, son-
dern auch die synoptische Situation, die zur Entste-
hung dieser „Multizelle“ geführt hatte. Wie der Aus-
schnitt aus der Bodenwetterkarte von 06.00 UTC in
Abb. 5 zeigt, war die Gewitterzelle unter einer nord-
westlichen Höhenströmung an die Warmfront einer
ostatlantischen Zyklone gekoppelt.
Das IR-Satellitenbild von 03.00 UTC (METEOSAT 7)
in Abb. 6 lässt Wolkenoberflächentemperaturen von
unter -65 °C erkennen (heller Bereich in der violetten
Struktur). Repräsentative Radiosondenaufstiege aus
dem Frontbereich liegen allerdings nicht vor.

Die Warmfront markierte den vorderen Rand einer
feuchtwarmen, subtropischen Luftmasse. Die subtropi-
sche Warmluft machte sich besonders stark unmittel-
bar oberhalb der Bodeninversion bemerkbar. In Ber-
gen (10238) und in Meppen (10304) wurden in Höhen
zwischen 500 und 1000 m über NN fast 20 °C erreicht.
Die Warmluftmasse war zwar in der Grundschicht
durch die nächtliche Bodeninversion sehr stabil, ober-
halb etwa 500 m jedoch potenziell instabil geschichtet.
Die eigentliche Organisation dieses Gewitterclusters
setzte erst über der Elbmündung und dem Festland
ein. Vermutlich löste die durch Reibung bedingte, stär-
kere Konvergenz des bodennahen Windfeldes über

Land verstärkte Hebung aus, die die konvektiv instabi-
le Luftmasse dann tatsächlich auch labilisierte.
Die Wettermeldungen von 06.00 UTC belegen eine
mesoskalige Zyklone zwischen Hamburg und Boizen-
burg. Zu dieser Zeit erreichte die Wetteraktivität des
Systems auch ihr Maximum.Auf der Rückseite des Ge-
wittertiefs wurde ein starker Druckanstieg von
4 hPa/10 min beobachtet, wie die Luftdruckregistrie-
rung in Elmshorn in Abb. 7 zeigt.

Die Niederschlagshöhen, die mit den Gewittern ein-
hergingen, verteilen sich auf zwei Tagesummen: im
Westen von Hamburg sind sie in der Summe des 08.06.,
östlich Hamburgs in der des 09.06. enthalten (Abb. 8).
Man kann davon ausgehen, dass mindestens 90 % der
beiden Summen mit dem morgendlichen Gewittere-
reignis in Verbindung standen. Es wurden bis zu 32 mm
in weniger als einer halben Stunde gemessen.
Die bei dem Unwetterereignis registrierten höchsten
Böenstärken betrugen verbreitet 8 bis 9 Bft. Örtlich
wurden auch 10 Bft erreicht. Sie führten zu den ein-
gangs erwähnten Sturmschäden im südlichen Schles-
wig-Holstein, im Hamburger Raum sowie im östlichen
Niedersachsen.

Anschrift des Autors
Dipl.-Met. Frank-Ulrich Dentler
Deutscher Wetterdienst - Regionalzentrale Hamburg
Postfach 30 11 90
20304 Hamburg
E-Mail: Frank-Ulrich.Dentler@dwd.de

F.-U. Dentler: Das Satellitenbild des Monats

Abb. 5: Bodenwetterkarte v. 09.06.2004, 06.00 UTC (Ausschnitt).

Abb. 6: IR-Bild (Meteosat 7) v. 09.06.2004, 03.00 UTC.

Abb. 8: Tagesummen des Niederschlags an ausgewählten Sta-
tionen.
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Abb. 7: Luftdruckregistrierung am 09.06.2004 in Elmshorn/
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NIEDEK, I.; FRATER, H. (Hrsg.): Natur-
katastrophen. Wirbelstürme, Beben, Vul-
kanausbrüche - Entfesselte Gewalten
und ihre Folgen. Springer Verlag, Berlin,
Heidelberg, New York, 2004, 253 S. ISBN
3-540-00831-4, Preis 29,95 .

Die Erde ist nicht nur ein Ort des Lebens,
sondern immer auch ein unruhiger und un-
berechenbarer Himmelskörper mit einem
hohen Risikopotential für seine Bewohner.
Dabei sind die Risiken vielfältig und umfas-
sen alle Bereiche unseres Planeten - von der
festen Erde über die Ozeane bis hin zur At-
mosphäre. Gerade in den letzten Jahren ha-
ben Naturkatastrophen in vielen Teilen der
Welt für negative Schlagzeilen gesorgt und
einen hohen Tribut an Menschenleben gefor-
dert sowie Sachwerte in Milliardenhöhe ver-
nichtet. Das Ziel dieses Buches ist es, die Ab-
läufe und Mechanismen, die zu Naturkatas-
trophen führen, zu erläutern, ihre Auswir-
kungen zu beschreiben sowie mögliche
Schutzmaßnahmen aufzuführen. Die  Auto-
ren Inge Niedek (studierte Meteorologin
und Journalistin in der ZDF Hauptredaktion
„Aktuelles“) sowie Harald Frater (Ge-
schäftsführer der MMCD GmbH - interacti-
ve in science, die sich mit der Umsetzung na-
turwissenschaftlicher Inhalte in multimediale
Anwendungen befasst) wenden sich mit ih-
rem populärwissenschaftlichen Buch in der
Reihe „Phänomene der Erde“ an Lehrer,
Schüler und Studenten sowie an interessierte
Laien, um möglichst allgemein verständlich
über Gefahren und Risiken aus der Natur zu
informieren.

Das Buch ist klar gegliedert und zeichnet
sich durch eine hohe Aktualität und durch
umfangreiches, eindrucksvolles Bildmaterial
sowie sehr informative Grafiken aus. In ei-
nem ersten Abschnitt, der etwa die Hälfte
des Buches umfasst, werden die uns bedro-
henden Naturgefahren in acht Kapiteln aus-
führlich abgehandelt, als da sind Erdbeben -
Tsunamis - Vulkanausbrüche - Erdrutsche -
Lawinen - Sturmfluten - Hochwasser und
Stürme. Jedes dieser Kapitel ist möglichst
gleichartig gegliedert, beginnend mit einer
Beschreibung der Ursachen und gefolgt von
einer Diskussion der Auswirkungen und
Schäden, teilweise mit sehr informativen Zu-
sammenstellungen wesentlicher Schadens-

ereignisse der Vergangenheit sowie abschlie-
ßend einer Zusammenstellung möglicher
Schutzmaßnahmen. Will man hier überhaupt
eine kritische Anmerkung machen, so fällt
auf, dass in dem Kapitel über Stürme die
Orkanwirbel der gemäßigten Breiten, die
tropischen Wirbelstürme (Hurrikane, usw.)
und die viel kleinräumigeren Tornados ge-
meinsam abgehandelt werden. Bei Berück-
sichtigung der Komplexität dieser atmosphä-
rischen Systeme sowie der verursachten
Schäden und Verluste an Menschenleben
hätte jedes dieser Phänomene sicherlich ein
eigenes Kapitel und eine noch ausführlichere
Würdigung verdient! Es fällt auch auf, dass
die vorgestellten Naturkatastrophen sich
vorzugsweise auf die eher spektakulären Er-
eignisse beschränken.Auf das Thema Dürren
mit ebenfalls katastrophalen Auswirkungen
wird z. B. erst beim Thema Klimawandel ein-
gegangen.

Die letzten drei Kapitel beschäftigen sich mit
den Themen Klimawandel, Mensch als Zeu-
ge und Täter und Katastrophenvorsorge.

Dabei wird zunächst das komplexe Klima-
system unseres Planeten beschrieben sowie
auf mögliche Änderungen und auf erhöhte
Risiken hingewiesen. Hier werden die zu-
sätzlichen Risiken durch menschliche Ein-
griffe angesprochen: Verstärkung des Treib-
hauseffektes durch Erhöhung der Treibhaus-
gase (Kohlendioxid, usw.), Veränderungen
der Erdoberfläche in großem Maßstab u. a.
Daneben erklärt die Autorin auch klimage-
staltende ozeanische Zirkulationssysteme
wie „El Niño“ oder die „Nordatlantische Os-
zillation“.

Die zusätzlichen Katastrophenrisiken durch
menschliche Aktivitäten werden im folgen-
den Kapitel ausführlich behandelt. Dabei
umfasst der Themenkatalog die Bereiche ra-
dioaktive Verseuchung, Bodenerosion und
Desertifikation, Waldbrände, Zerstörung der
Ozonschicht und Umweltverschmutzungen.

Abschließend berichtet die Autorin noch
kurz über mögliche Vorsorgemaßnahmen,
Katastrophenpläne sowie Hilfen und Ver-
haltsmaßregeln für den Ernstfall und wagt ei-
nen Ausblick auf die zukünftigen Entwick-
lungen mit dem Tenor: Es gibt einen anstei-

genden Trend bei großen Naturkatastro-
phen. Gegensteuern, soweit es die anthropo-
genen Eingriffe in das System betrifft, ist
dringlich!

Das Buch wird durch ein umfangreiches und
sehr informatives Glossar sowie ein kurzes
Stichwortverzeichnis (Index) abgerundet
und abgeschlossen. Dabei sollte für spätere
Auflagen überlegt werden, ob nicht auch ein
Literaturverzeichnis mit Hinweisen auf ver-
tiefende, aber auch allgemein verständliche
Bücher zu den einzelnen Themen aufgenom-
men werden sollte.

Das vorliegende Buch bietet insgesamt einen
sehr informativen Überblick über nahezu al-
le uns bedrohenden Naturgefahren und wen-
det sich mit anschaulichem Bildmaterial und
vielen übersichtlichen Grafiken an eine brei-
te und interessierte Leserschaft. Es vermittelt
erste Einblicke in die komplexen Natur-Sys-
teme, die uns bedrohen und weist insbeson-
dere auch auf die zusätzlichen Risiken durch
unsere eigenen Aktivitäten hin. Von der gan-
zen Anlage des Buches her soll und kann nur
ein erster Überblick über den weitgespann-
ten Themenkreis gegeben werden, der zu ei-
nem Einstieg in die vertiefende Beschäfti-
gung mit einzelnen Phänomenen oder Frage-
komplexen animiert.

H.-J. Heinemann, Hamburg

WALCH, D., FRATER, H. (Hrsg.): Wetter
und Klima. Springer Verlag, Berlin, Hei-
delberg, 2004, 227 S., 242 Abb., ISBN 3-
540-00839-X, Preis: 29,95 .

„Das Spiel der Elemente - atmosphärische
Prozesse verstehen und deuten“ lautet der
Untertitel des reich bebilderten Buches von
Dieter Walch und Harald Frater. Es richtet
sich nicht an Fachleute, sondern - wie auf der
hinteren Umschlagsseite vermerkt -  an alle,
die mehr über Wetter und Klima wissen wol-
len, z. B. an Schüler, Lehrer und Studenten
nichtphysikalischer Fachrichtungen.

Daher verzichtet der Autor (D. Walch) voll-
kommen auf Formeln; er beschreibt anschau-
lich und dennoch physikalisch korrekt die
Vorgänge in der irdischen Atmosphäre. Hier-
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bei kommen ihm seine didaktischen Fähig-
keiten zugute, die er als Lehrer an der Schu-
le für Wehrgeophysik in Fürstenfeldbruck
und bei seiner langjährigen Tätigkeit als
Fernseh-Meteorologe beim ZDF vervoll-
kommnete.

Die Entstehung der Jahreszeiten, der Aufbau
der Erdatmosphäre, die Rolle des Wassers
für das Klima sind Themen des Kapitels 1,
„Die Erde - ein besonderer Planet“. Es folgt
die Rolle der Sonne als Energieversorger der
Erdatmosphäre. Das globale Klima im
Gleichgewicht zwischen Strahlungsimport
und -export und die Klimageschichte sind In-
halt des nächsten Abschnitts. Logischerweise
schließen sich anthropogen verursachte Kli-
maveränderungen samt Smog, Stadtklima
und Bioklima an. Das Kapitel 5 schildert die
Klimazonen der Erde samt Ozeanströmun-
gen, El Niño, tropischen Wirbelstürmen und
Monsunen.

Messung von Temperaturen, Luftdruck und
Wind sowie deren zeitliche sowie räumliche
Ausprägung leiten zu den Wetter-Erschei-
nungen über. Besonders einprägsam und an-
schaulich sind die Kapitel über Wolken und
Niederschläge mit zahlreichen schönen Fo-
tos, interessant auch der Abschnitt über Tief-
druckgebiete. Hier erfährt der Leser bzw. die
Leserin, warum er/sie eigentlich froh sein
müsste (s. u.). Schließlich bricht der Autor
noch eine Lanze für die Wettervorhersagen:
„Besser als ihr Ruf“. - Ein ausführliches
Glossar von immerhin 38 Seiten Umfang und
ein dreiseitiges Stichwort-Verzeichnis be-
schließen das Werk.

Leider fehlt ein Literaturverzeichnis; dabei
wäre es gerade für den Nichtfachmann nütz-
lich zu erfahren, wo er sich über spezielle ihn
interessierende Themen ausführlicher unter-
richten kann. Kleine Mängel können das po-
sitive Gesamtbild kaum trüben: So steht der
Monsun nicht bei der direkten Zirkulation
(S. 61) oder bei den thermischen Winden
(S. 108), wo man ihn erwartet, sondern er hat
sich zwischen die Klimadiagramme und die
Temperaturmessung verirrt. Einige Fehler
haben sich in die Graphiken eingeschlichen,
z. B. reichen Cumulonimbus-Wolken meist
bis ins obere Wolkenstockwerk, also höher
als 6 bis 7 km hinauf (Abb. auf S. 124) und
tropische Wirbelstürme ziehen nicht über
den Äquator hinweg; die Australier nennen
sie nicht „Willy Willies“ (das sind Staubteu-
fel) sondern „Cyclones“ (S. 63). Der Südost-
wind im nordwestlichen Mittelmeer heißt
„Marin“ und nicht „Mann“ (S. 114). Bei der

Tornado-Entstehung ist in der Mehrzahl der
Fälle keine Kaltfront beteiligt;Voraussetzun-
gen sind lediglich die Existenz einer Gewit-
terwolke und eine horizontale Windsche-
rung.

Abgesehen von diesen kleinen Fehlern, die
sich in der nächsten Ausgabe leicht beheben
lassen, handelt es sich um ein für den interes-
sierten Laien lesenswertes Buch, dem eine
weite Verbreitung zu wünschen ist. Es ist klar
und verständlich geschrieben, i.A. logisch ge-
gliedert und enthält zahlreiche Fotos, Satelli-
tenbilder und Graphiken. Nach seiner Lektü-
re weiß der Leser mehr über Wetter und Kli-
ma, ihre Ursachen und Zusammenhänge.

Übrigens: Die Bewohner der mittleren Brei-
ten müssten sich nach Ansicht des Autors
über die zahlreichen Tiefdruckgebiete freu-
en, da sie den lebensnotwendigen Nieder-
schlag überall verteilen und außerdem Tem-
peratur-Extrema ausgleichen.

L. Kaufeld, Hamburg

HAMBLYN, R.: Die Erfindung der Wol-
ken, Suhrkamp Taschenbuch Nr. 3527,
Frankfurt am Main, 2003, 308 S., 26
Abb., ISBN 3-518-45527-3.

Richard Hamblyn, bekannter englischer Ver-
fasser von Büchern zur Wissenschaftsge-
schichte, hat bereits im Jahr 2000 ein Buch
vorgelegt, das 2003 in deutscher Übersetzung
als Taschenbuch erschien. Er stellt einmal das
Leben von Luke Howard dar, der 1802 seine
neu entwickelte Wolkenklassifikation der
interessierten Öffentlichkeit vorstellte. Ho-
ward schuf uns heute noch vertraute Be-
zeichnungen wie Cirrus, Cumulus und Stra-
tus. Sie gehen nicht auf die römische Antike
zurück. Und er prägte ein paar andere, etwa
Cumulo-Stratus, die nicht überlebt haben,
sondern durch passendere Bezeichnungen
für Wolkengattungen ersetzt wurden. Die
meiste Zeit seines Lebens verbrachte Ho-
ward im heutigen London als gelernter Apo-
theker (nach heutigen Maßstäben würde
eher die Bezeichnung pharmazeutisch-tech-
nischer Assistent passen). Schon als Schüler
begeisterten ihn Wolkenbeobachtungen.
Heute können wir ihn mit Recht als einen
der Gründungsväter der neuzeitlichen Mete-
orologie bezeichnen. Daneben bietet das
Buch, dieser Aspekt ist kaum zu überschät-
zen, einen höchst lesenswerten Beitrag zur
Wissenschafts- und damit zur Kulturge-
schichte der letzten Jahrhunderte.

Wie benennt man die als unterschiedlich er-
kannten Wolken, wie grenzt man sie gegen-
einander ab? Wie berücksichtigt man ihre
Wandelbarkeit? Der Verfasser streift kurz
die chinesische Geschichte, das Alte Testa-
ment und die europäische Antike mit ihren
jeweiligen Denkmodellen. Sein eigentliches
Interesse am Thema Wolken, genauer: der
Geschichte der Wolkenkunde, beginnt in der
europäischen Aufklärung, als René Descar-
tes die Physik vom aristotelischen Weltbild
befreite und mit der für seine Zeit neuen Er-
kenntnis aufwartete, Wolken bestünden aus
Wassertröpfchen oder kleinen Eisteilchen,
die durch Verschmelzen wachsen. Der histo-
rische Abriss der Wolkenkunde führt u. a.
über die Societas Meteorologica Palatina
und den großen Pechvogel Jean Baptiste La-
marck bis zu dem Naturforscher Johann
Wolfgang von Goethe.

Howard entstammte einer Quäkerfamilie
und blieb seinen Glaubensbrüdern sein Le-
ben lang verbunden. Wie Katholiken und Ju-
den durften Quäker nur eingeschränkt am
öffentlichen Leben im England des 17. Jahr-
hunderts teilnehmen. Lateinschulen und
Universitäten waren ihnen verschlossen. Um
am wissenschaftlichen Fortschritt (und am
ökonomischen Wohlstand) Anteil zu haben,
gründeten sie private Gesellschaften, die
Vortragsveranstaltungen organisierten. Sie
verfolgten die Neuigkeiten in den um diese
Zeit immer populärer werdenden wissen-
schaftlichen Zeitschriften. Hierauf geht
Hamblyn ausführlich ein, so dass dem Leser
ein facettenreiches Bild der wissenschaft-
lichen Szene in London um das Jahr 1800
vermittelt wird.

In Howards erste Lebenshälfte fallen u. a.
das durch Vulkanausbrüche und eine Kli-
maanomalie geprägte Jahr 1783, die Franzö-
sische Revolution, der Beginn der Ballonflie-
gerei sowie der erste Fallschirmsprung. Mess-
geräte standen in guter Qualität und trans-
portabler Bauweise zur Verfügung. Howard
und seine Zeitgenossen erfuhren in kurzer
Zeit viel Neues über den vertikalen Aufbau
der Atmosphäre in den untersten 3000 m, so
etwa die Abnahme des Sauerstoffpartial-
drucks. Der Autor macht deutlich, wie Quä-
kertum, Forschergeist und eine neue rationa-
le Denkweise zusammenwirken und nicht
nur in der Wolkenkunde bedeutende Ent-
wicklungen schaffen. Wenige Jahre später
entwickelte Francis Beaufort die nach ihm
benannte Skala der Windstärken. Howard
und Beaufort kannten einander. Auch dieses
Thema ist dem Verfasser ein Kapitel wert.
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In einer Biographie Howards darf schließlich
der Name Goethe nicht unerwähnt bleiben,
rühmt der Weimarer Dichterfürst doch in der
Gedichtfolge „Howards Ehrengedächtnis“
die Leistungen des Engländers. In Gesamt-
ausgaben ist sie in den naturwissenschaft-
lichen Bänden zu finden. Daneben wird die
Auswirkung der Howardschen Klassifikation
auf die (englische) Literatur der Lake Poets
und die Malerei John Constables ausführlich
behandelt. Hier hat einmal eine meteorologi-
sche Klassifikation in Literatur und Kunst
gewirkt.

Hamblyn lässt Grundlagen der Wolkenphy-
sik und der Luftelektrizität an einigen Stellen
in sein Buch einfließen und geht auf die Ent-
wicklung der Wolkenklassifikation in der
internationalen meteorologischen Commu-
nity nach Howards Tod ein. So wird das Ver-
ständnis für die Wolkenkunde bei der über-
wiegend fachlich nicht vorgebildeten Leser-
schaft gefördert. An diesen Stellen hätte der
Rezensent sich im Text eine deutlichere
Unterscheidung zwischen dem um 1803 zu-
gänglichen Wissen und dem später Hinzuge-
kommenen gewünscht. Dass in der Atmo-
sphäre unterkühltes Wasser bei minus 20 °C
in flüssiger Phase auftreten kann, dürfte zu
Howards Lebzeiten nicht bekannt gewesen
sein.

Wer „Die Erfindung der Wolken“ als Lehr-
buch zur Auffrischung seiner Kenntnis in
Wolkenphysik und Luftelektrizität liest, wird
enttäuscht sein. Der Meteorologe, der mehr
über die Geschichte eines Teilgebietes unse-
rer Wissenschaft einschließlich der sozialen
Rahmenbedingungen erfahren will, wird mit
einer Fülle interessanter Details gleicherma-
ßen belehrt wie unterhalten. Die Lektüre ge-
winnt auch durch die durchgehend korrekte
Verwendung der Fachausdrücke in der deut-
schen Übersetzung. Neben dem Autor ge-
bührt der Übersetzerin Ilse Strasmann Dank.

H.-W. Dannecker, Essen

AUSTIN, J., (Hrsg.), 2002: Air pollution
science for the 21st century; Elsevier, Am-
sterdam, 676 S., graph. Darst., ISBN: 0-08-
044119-X.

M. VON BARATTA, G. FOCHLER-HAU-
KE (Hrsg.), 2003: Der Fischer Weltalma-
nach 2004: Zahlen, Daten, Fakten, das Ori-
ginal; Special: Der Irak-Krieg und die Fol-
gen, begr. von Gustav Fochler-Hauke.
Red.-Schluss: 1.8.2003. - Fischer Taschen-
buch Verlag, Frankfurt a. M., 1471 Spalten,
graph. Darst., Kt., ISBN: 3-596-72004-4.

BARTH, H.-J., 2002: Klima: eine Einführung
in die Dynamik der Atmosphäre, Univ.
Press, Paderborn, 218 S., graph. Darst.,
Kt., ISBN: 3-935023-96-0.

BENNETT, A. F., 2002: Inverse modeling of
the ocean and atmosphere, Cambridge
Univ. Pr., Cambridge, 234 S., graph.
Darst., ISBN: 0-521-81373-5.

BOCK, K.-H., R. BRAUNER, F.-U. DENT-
LER, 2002: Seewetter, das Autorenteam
des Seewetteramtes, 2. überarb. u. erw.
Aufl., DSV-Verlag, Hamburg, 388 S.,
graph. Darst., Kt, ISBN: 3-88412-367-X.

BOLLE, H.-J., 2003: Mediterranean climate :
variability and trends ; with 24 tables,
Springer-Verlag, Berlin, 372 S., graph.
Darst., Kt. (Regional climate studies),
ISBN: 3-540-43838-6.

BONAN, G., 2002.: Ecological climatology :
concepts and applications, Cambridge
Univ. Press, Cambridge, 678 S., graph.
Darst., Kt., ISBN: 0-521-80476-0.

BRASSEUR , G. P. , 2003: Atmospheric che-
mistry in a changing world : an integra-
tion and synthesis of a decade of tropo-
spheric chemistry research, the Interna-
tional Global Atmospheric Chemistry
Project of the International Geosphere-
Biosphere Programme, the 22 tables,
Springer-Verlag, Berlin, 300 S., graph.
Darst., Kt. (Global Change - The IGBP
Series), ISBN: 3-540-43050-4.

BRAYNE, M., 2002:The greastest storm: Bri-
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