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Zusammenfassung 

Diese Arbeit befaÃŸ sich mit der dynamischen und chemischen VariabilitÃ¤ stratosphÃ¤hche 
Ozons in der Arktis. Dazu wurden an der arktischen Forschungsstation des Alfred-Wegener- 
Instituts in ~ ~ - A l e s u n d  auf Spitzbergen, der Koldewey-Station, im Winter und FrÃ¼hjah 1993194 
Messungen der vertikalen Ozonverteilung mit einem Ozonlidar vorgenommen. 

Bei der bereits vorhandenen Lidarapparatur sollte der vertikale MeÃŸbereic in die obere Tro- 
posphÃ¤r erweitert werden. Zu diesem Zweck wurde der optische Aufbau des Lidar-Detektors 
neu gestaltet und mit den Nz-Raman verschobenen WellenlÃ¤nge der drei LaserwellenlÃ¤nge 
auf sechs KanÃ¤l erweitert. Zudem wurde die FÃ¤higkei des Lidars, Messungen bei Tageslicht 
durchzufÃ¼hren besser nutzbar gemacht. 

Im Winter 1993194 wurden mit dem Ozonlidar Tageslichtmessungen des Ozonprofils bis Ende 
April durchgefÃ¼hrt In einer Fallstudie wÃ¤hren der stratosphib-ischen FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu konnte 
die Entwicklung eines sekundÃ¤re Ozonmaximums oberhalb der Tropopause im Bereich zwi- 
schen 10 und 14 km HÃ¶h in der Nacht auf den 6. April acht Stunden lang mit einer hohen 
zeitlichen AuflÃ¶sun von einer Stunde verfolgt werden. Dieses Maximum verlagerte sich in die- 
sem Zeitraum vertikal nach oben und wurde auch in einem Ozonsondenprofil vom nÃ¤chste Tag 
wiedergefunden. Am darauffolgenden Abend war das Maximum weiteren Lidarmessungen zu 
Folge jedoch nicht mehr vorhanden. Die Ausbildung solcher Strukturen war bisher noch nicht 
im Detail verstanden. In dieser Arbeit werden hierzu dynamische Ursachen diskutiert. Das Ver- 
bleiben des von planetaren Wellen mitgefÃ¼hrte Ozons, die bei ihrer vertikalen Ausbreitung an 
einer GrenzflÃ¤ch zum Brechen gezwungen werden, ist die wahrscheinlichste Ursache fÃ¼ die 
beobachtete Ausbildung sekundÃ¤re Ozonmaxima im Bereich des arktischen Polarwirbels. 

Im Winter 1994195 konnten die regelmÃ¤ÃŸig Ozonsondenmessungen an der Koldewey-Station 
aufgrund ihrer in diesem Winter erhÃ¶hte zeitlichen MeÃŸdicht (im Rahmen der SESAME- 
Kampagne) genutzt werden, um den chemisch bedingten Abbau von Ozon innerhalb des arkti- 
schen Polarwirbels zu quantifizieren. Der Polarwirbel war in diesem Winter auÃŸerordentlic stabil 
und kalt, so daÂ Ã¤hnlich meteorologische Bedingungen gegeben waren wie in der antarktischen 
winterlichen StratosphÃ¤re Die Luftmasse innerhalb des Polarwirbels war relativ gut gegenÃ¼be 
den umgebenden Luftmassen isoliert. Sie kÃ¼hlt sich im Dezember und Januar auf Tempera- 
turen unterhalb der Koexistenztemperatur von SalpetersÃ¤urehydrate ab. Von Mitte Dezember 
bis Mitte Januar wurden polare StratosphÃ¤renwolke Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  beobachtet. Damit war 
die StratosphÃ¤r zu diesem Zeitpunkt bereits fÃ¼ einen chemischen Ozonabbau konditioniert. 
Sobald die Luftmassen durch Verlagerung des Wirbels und mit fortschreitender Jahreszeit der 
Sonne ausgesetzt wurden, begann der katalytische Ozonabbau. Die Untersuchungen dieser Ar- 
beit ergaben, daÂ der Abbau von Ozon in der mittleren StratosphÃ¤r bereits im Januar einsetzte. 
Im Laufe des Februars verlagerte er sich in die untere StratosphÃ¤re Die Abbauraten lagen im 
Januar 1995 im 480 K Niveau bei 0.6850.1 1 % pro Tag. Sie erreichten im Februar und MÃ¤r 
mit 1.25i-0.12 % pro Tag im 420 K Niveau maximale Werte. Der Ozonabbau dauerte noch bis 
Ende MÃ¤r an, lÃ¤nge als jemals in den Jahren zuvor beobachtet wurde. Es wurde abgeschÃ¤tzt 
daÂ der gesamte Ozonabbau, Ã¼be den Zeitraum vom Anfang Januar bis Ende MÃ¤r integriert, in 



der unteren StratosphÃ¤r bei ca. 60 % lag. Damit war der Verlust an stratosphÃ¤rische Ozon im 
Winter 1994195 der hkhste, der jemals im arktischen Polarwirbel beobachtet wurde. 



Summary 

This study focuses On the dynamical and chemical variations of stratospheric ozone above the 
arctic. Measurements of the vertical ozone profile were taken in winter and spring 1993194 at 
the Koldewey station in ~ ~ - A l e s u n d  on Spitsbergen which is operated by the Alfred Wegener 
Institute. 

The optical Set-up of the Lidar detector was redesigned to expand the vertical measurement range 
of the Lidar including upper tropospheric measurements. In addition Nz-Raman shifted wave- 
lengths of the three laser wavelengths were implementet. The daylight measurement capability 
was improved. 

In winter 1993194 daylight measurements were taken until the end of april. In a case study of 
the statospheric final warming observations of the development of a secondary ozone maxima 
in the vicinity of the tropopause between 10 and 14 km height during eight hours of the night 
could be used. The time resolution of the ozone profiles was about one hour. The secondary 
ozone maximun moved upwards and could be observed again in a sonde profile on the next day. 
Lidar measurements on the next evening did not show this maximum again. The development of 
such structures was not jet understood in detail. In this study dynamical reasons are discussed. 
Deposition of ozone transported by planetary waves which are breaking at dynamical boundaries 
during their vertical propagation, is obviously one reason for the formation of secondary ozone 
maxima at the edge of the polar vortex. 

In Winter 1994195 the number of regulary ozone sonde measurements at the Koldewey station 
was increased (due to the SESAME campaign) and could be used to determine the chanical 
ozone depletion inside the Arctic polar vortex. The polar vortex was very stable and cold during 
this winter so that comparable conditions as in the Antarctic winter stratosphere existed. The air 
mass inside the polar vortex was isolated againt the surrounding air. It cooled down in December 
and January below the coexistence temperature of nitric acid hydrate. From mid of December 
until mid of January polar stratospheric clouds were observed above ~ ~ - A l e s u n d .  At this time 
the stratosphere was preconditioned for chemical ozone depletion. As soon as the air mass was 
exposed to sunlight due to vortex displacements and increasing sun elevation in spring the catalytic 
ozone depletion started. This study showed that the ozone depletion in the middle stratosphere 
already began in mid January. During Feburary the altitude of maximum depletion moved into 
the lower stratosphere. Depletion rates in January 1995 were 0.68Â±0.1 % per day at the 480 K 
surface. Maximum values were reached in February and March with 1.25Â±0.1 % per day at 
the 420 K surface . The ozone depletion lastet until the end of March, longer than observed ever 
before. The total ozone depletion, integratet from January until the end of March was about 60 % 
in the lower stratosphere. The ozone loss in winter 1994195 was the highest ever observed inside 
the Arctic polar vortex. 
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1. Einleitung 

Im Jahre 1985 verÃ¶ffentlichte Farman et al. ihre Entdeckung des stratosphÃ¤rische Ozonabbaus 
Ã¼be dem antarktischen Kontinent. Seit Beginn der 70er Jahre zeigten ihre Messungen an der 
Station Halley Bay eine zunehmende Reduktion des Ozongehalts der StratosphÃ¤r im antarkti- 
schen FrÃ¼hlin Vor dieser VerÃ¶ffentlichun wurden Messungen geringer Ozonkonzentrationen 
Ã¼be der Antarktis, z. B. die des Total Ozone Mapping Spectrometers (TOMS) auf dem Satelli- 
ten Nimbus 7, als fehlerhaft bewertet und vom Auswertealgorithmus verworfen. Das sogenannte 
Ozonloch wurde deshalb durch Satellitenmessungen nicht gesehen. Seit der Entdeckung Farmans 
wird der Entwicklung der Ozonschicht in der AtmosphÃ¤renforschun verstÃ¤rkt Aufmerksam- 
keit gewidmet. Die wissenschaftlichen Ergebnisse werden von der Ã–ffentlichkei mit groÃŸe 
Interesse verfolgt. Dabei ist nicht nur die Ausdehnung und die StÃ¤rk des Ozonabbaus in je- 
dem antarktischen FrÃ¼hlin von Interesse, auch die Konsequenzen des antarktischen Ozonabbaus 
fÃ¼ die Ozonschicht Ã¼be den bewohnten Gebieten der Erde werden untersucht. In der letzten 
Dekade hat der Ozongehalt global um ca. 1 % pro Jahr abgenommen (Stolarski et al., 1991). 
Die zunehmende ZerstÃ¶run der Ozonschicht, die vor der solaren UV-Strahlung schÃ¼tzt stellt 
eine Bedrohung fÃ¼ das Leben auf der Erde dar. Von besonderem Interesse ist in diesem Zusam- 
menhang die Frage, ob ein stratosphÃ¤rische Ozonabbau wie Ã¼be der Antarktis auch Ã¼be der 
Arktis in gleichem AusmaÃ stattfinden kÃ¶nnte Inwieweit sich ein derartiger Ozonabbau auf die 
Reduktion der Ozonschicht in den mittleren Breiten der NordhemisphÃ¤r auswirken wÃ¼rde ist 
zum jetzigen Zeitpunkt noch eine offene Frage. 

Die Quantifizierung des Ozonabbaus in der Arktis wird durch eine hohe VariabilitÃ¤ der Zirkula- 
tion in der NordhemisphÃ¤r erschwert. Mischungsprozesse von Luftmassen aus mittleren Breiten 
mit denen der polaren StratosphÃ¤r fÃ¼hre zu Variationen des Ozongehalts, die einen chemischen 
Ozonabbau maskieren kÃ¶nnen Von besonderem Interesse ist die Beobachtung von rnittwinterli- 
chen ErwÃ¤rmunge und der FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu der polaren StratosphÃ¤re Die VariabilitÃ¤ der 
Ozonprofile erhÃ¶h sich zu diesem Zeitpunkt erheblich. Die dafÃ¼ verantwortlichen physikali- 
schen Prozesse sind jedoch noch nicht im Detail verstanden (Mcintyre und Palmer, 1984). Einen 
wesentlichen Beitrag zur stratosphÃ¤rische Ozonreduktion kÃ¶nne Austauschprozesse mit der 
TroposphÃ¤r liefern (Ancellet et al., 1994; Ancellet et al., 1991). Eine detailierte Untersuchung 
dieser dynamischen Variationen erfordert kontinuierliche und zeitlich hochaufgelÃ¶st Messungen 
des Ozonprofils in der StratosphÃ¤r und der oberen TroposphÃ¤re 



1. Einleitung 

Die Koldewey-Station auf Spitzbergen 

Im Jahre 1988 erwarb das Alfred-Wegener-Institut (AWI), Bremerhaven, von der UniversitÃ¤ 
MÃ¼nche ein mobiles Ozonlidar. Dieses Lidar arbeitet nach dem Prinzip eines Radars unter 
Verwendung von Laserlicht und ermÃ¶glich die kontinuierliche Messung der vertikalen Ozonver- 
teilung. Es wurde bereits im Jahre 1987 auf zwei Forschungsreisen mit dem Forschungsschiff 
FS Polarstern eingesetzt (Steinbrecht, 1988), um u.a. die meridionale Variation des Ozonprofils zu 
erfassen. Das Alfred-Wegener-Institut setzte dann das Lidar im Winter 1987188 zunachst in Es- 
range bei Kiruna, Schweden, fÃ¼ Messungen des vertikalen Ozonprofils ein (Neuber und KrÅ¸ger 
1990). Im Sommer 1988 wurde es nach Spitzbergen verschifft und in ~ ~ - A l e s u n d  (78.93' N, 
11.95' 0) aufgestellt. 

Seit dem Winter 1988189 werden in ~ ~ - A l e s u n d  regelmÃ¤I3i Messungen mit dem Ozonlidar 
durchgefÃ¼hrt Im Laufe der Jahre wurde das MeÃŸprogram des Alfred-Wegener-Instituts erwei- 
tert. Neben dem Ozonlidar wurden zunachst auch Ozonsonden gestartet, die das Ozonprofil in situ 
auf der Basis einer naÃŸchemische Reaktion des Ozons mit Kaliumjodid messen. Im MÃ¤r 1991 
wurde ein Fourier-Transform-Infrarotspektrometer (FTIR) in Betieb genommen, um neben dem 
Ozon auch andere fÃ¼ die Ozonchernie wichtige Spurengase vor Ort messen zu kÃ¶nne (Notholt 
et al., 1995). Im August 1991 wurde die erste deutsche Forschungsstation in der Arktis in Ny- 
Alesund eingeweiht, die Koldewey-Station, deren Betreiber das Alfred-Wegener-Institut ist. Die 
Station bietet auch anderen Instituten eine Basis fÃ¼ ihre Foschungen auf Spitzbergen. Je ein Mi- 
krowellenradiometer zur Messung von Ozon und Chlormonoxid der UniversitÃ¤ Bremen werden 
seit dem Winter 1992193 betrieben. Im Winter 1991192 wurde das Ozonlidar fÃ¼ Messungen von 
Aerosolen erweitert. Dazu wurde ein weiterer Laser installiert und ein neuer MehrwellenlÃ¤ngen 
Detektor aufgebaut (Beyerle und Neuber, 1993). Aufgrund ihrer ausgezeichneten instrumentellen 
Ausstattung wurde die Koldewey-Station 1992 in das internationale Netzwerk fÃ¼ die Erkundung 
von stratosphÃ¤rische VerÃ¤nderunge ('Network for the Detection of Stratospheric Change', 
NDSC) integriert. Sie bildet zusammen mit den Stationen Thule auf GrÃ¶nlan und Eureka in 
Kanada die arktische NDSC-'Primary Station'. 

Zielsetzung 

Im Rahmen dieser Arbeit sollten dynamisch und chemisch bedingte Variationen des stratosphÃ¤ri 
schen Ozonprofils in polaren Breiten analysiert werden und das AusmaÃ beider Ursachen fÃ¼ die 
Ã„nderunge des Ozongehalts quantifiziert werden. Das Datenmaterial fÃ¼ diese Analyse sollte 
mit dem Ozon- und Aerosol-Lidar an der Koldewey-Station gewonnen werden. DafÃ¼ war es not- 
wendig, die technischen MÃ¶glichkeite des Lidars zu verbessern. Die Erweiterung des vertikalen 
MeÃŸbereich in die obere TroposphÃ¤r und die VerlÃ¤ngerun der MeÃŸperiod bis in das FrÃ¼hjah 
hinein standen dabei im Vordergrund. Die Messungen des bisherigen Ozon- und Aerosol-Lidar 
waren auf den HÃ¶henbereic zwischen 12 km und 50 km in der StratosphÃ¤r und auf die Polarnacht 
beschrÃ¤nkt Die Erweiterung des HÃ¶henbereich sollte Messungen des Ozonprofils gleichzeitig 
in der oberen TroposphÃ¤r und in der StratosphÃ¤r ermÃ¶glichen um die intensiven dynamischen 



Variationen des Ozonprofils in diesem Bereich zu erfassen. Die VerlÃ¤ngerun der MeÃŸperiod 
Ã¼be die Polarnacht hinaus erlaubt die Beobachtung des Aufbrechens der winterlichen Zirkulation 
in der polaren StratosphÃ¤r und des damit verbundenen verstÃ¤rkte dynamischen Transports von 
Ozon. 

ErgÃ¤nzen zu den Lidar-Messungen konnten die regelmÃ¤ÃŸig Ozonsondenaufstiege an der 
Koldewey-Station fÃ¼ diese Untersuchungen genutzt werden. Im normalen MeÃŸbetrie wird ein- 
mal in der Woche eine Ozonsonde gestartet. Durch die Teilnahme von Wissenschaftlern des 
Alfred-Wegener-Instituts an europÃ¤ische Ozon-MeÃŸkampagnen wie dem Second European 
Stratospheric Arctic and Midlatitude Experiment (SESAME), 1993-95, erhÃ¶ht sich die Start- 
frequenz in den Wintermonaten auf mehrere Aufstiege pro Woche. Damit verbesserte sich die 
zeitliche AuflÃ¶sun dieser OzonmeÃŸsunge erheblich und erlaubte eine kontinuierliche Beob- 
achtung des polaren Ozonprofils. 



2. StratosphÃ¤rische Ozon 

In diesem Kapitel wird eine kurze Ãœbersich Ã¼be die globale Verteilung des stratosphÃ¤rische 
Ozons und Ã¼be die wichtigsten chemischen Reaktionen gegeben, die fÃ¼ die Bildung und den 
Abbau des Ozons im photochemischen Gleichgewicht verantwortlich sind. Im AnschluÃ werden 
die wichtigsten heterogenen Reaktionen vorgestellt, die zu einer StÃ¶run dieses Gleichgewichts 
fÃ¼hre kÃ¶nne und einen massiven Ozonabbau ermÃ¶glichen 

2.1 Globale Verteilung des Ozons 

Ozon wird in der AtmosphÃ¤r durch die Reaktion von einem SauerstoffmolekÃ¼ mit einem Sau- 
erstoffatom gebildet. Die dafÃ¼ notwendigen Sauerstoffatome entstehen durch die Photolyse von 
molekularem Sauerstoff. Die Produktionsrate von Ozon hÃ¤ng damit zum einen von der Konzen- 
tration des molekularen Sauerstoffs und zum anderen von der IntensitÃ¤ der solaren Einstrahlung 
ab. Die solare Einstrahlung wiederum ist eine Funktion der solaren Strahlung auÃŸerhal der 
ErdatmosphÃ¤re des Zenitdistanzwinkels 0 der Sonne und der HÃ¶h in der AtmosphÃ¤re in der 
die Photolyse stattfindet. Die solare Einstrahlung ist am Ã„quato am hÃ¶chste und die maximale 
Ozonproduktion findet dort in 30 bis 40 km HÃ¶h statt. Das Maximum der vertikalen Ozon- 
verteilung wird dort jedoch in 25 km HÃ¶h beobachtet. An den Polen liegt das Maximun der 
Produktionsrate in 30 km bis 40 km HÃ¶h ist aber aufgrund des niedrigeren Zenitdistanzwinkels 
um GrÃ¶ÃŸenordnung geringer. Das Maximum der Ozonkonzentration selbst liegt in tieferen 
Schichten als am Ã„quator Die Ã¼be die HÃ¶h integrierte OzonsÃ¤ul weist an den Polen zudem 
eine viel hÃ¶her saisonale VariabilitÃ¤ auf und ist im Winter nahezu doppelt so hoch wie am 
Ã„quato (Abbildung 2.1). 

Ein typischer Wert an tropischen Dobson-Stationen ist 250 Dobson Einheiten (DU, Dobson 
Units). Eine DU ist die Schichtdicke einer reinen Ozonschicht bei Standarddruck und -temperatur, 
1 DU = 1 0 5  m Ozon) An Stationen in hohen Breiten, wie z.B. ~ ~ - A l e s u n d ,  werden in den spÃ¤te 
Wintermonaten OzonsÃ¤ulendichte um die 400 DU gemessen. Diese Beobachtung kann nur mit 
einem polwÃ¤rtige Transport von Ozon erklÃ¤r werden. Die photochemische Lebensdauer des 
Ozons muÃ dabei grÃ¶ÃŸ sein als die Zeit, die zum Transport vom Ã„quato zu den Polen benÃ¶tig 
wird. Dieser groÃŸrÃ¤umi Transport erfolgt durch die mittlere Meridionalzirkulationund dauert 
etwa 3 bis 4 Monate. Die Lebensdauer des Ozons betrÃ¤g am Ã„quato in 15 km HÃ¶h ungefÃ¤h 3 
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Abbildung 2.1 Geographische und zeitliche Variation der Ozon-SÃ¤ulendichte Aus Brasseur und 
Solomon (1986). 

Jahre, in 40 km HÃ¶h jedoch nur 2 Tage. Die Grenze der Lebensdauer von 3 bis 4 Monaten liegt 
in 20 km HÃ¶he An den Polen liegt sie bei 40 km HÃ¶he Oberhalb dieser Grenze muÃ das Ozon 
primÃ¤ lokal produziert worden sein. Ein groÃŸskalige Transport des Ozon kann demnach nur in 
den unteren Schichten der StratosphÃ¤r stattfinden ( Wayne, 1991). Zudem wird Ozon sehr effektiv 
durch planetare Wellen transportiert. Sie vermÃ¶ge in wesentlich kÃ¼rzere Zeitskalen Ozon in 
der mittleren StratosphÃ¤r vom Ã„quato zu den Polen zu transportieren (Leovy et al., 1985). 
Im Winter weisen planetare Wellen aufgmnd des grÃ¶ÃŸer meridionalen Temperaturgradienten 
eine erhÃ¶ht AktivitÃ¤ auf. AuÃŸerde bewirkt die AbkÃ¼hlun der polaren StratosphÃ¤r zu dieser 
Jahreszeit ein Absinken der Luftmassen, so daÂ der FluÃ von Ozon polwÃ¤rt und abwÃ¤rt gerichtet 
ist. Somit kann die dann besonders hohe OzonsÃ¤ulendicht in diesen Breiten gegen Ende des 
Winter erklÃ¤r werden (Holten, 1979). 

2.2 StratosphÃ¤risch Ozonchemie 

Das erste theoretische Modell zur Beschreibung der Ozonschicht wurde 1930 von Chapman 
entwickelt. Die dabei be~cksichtigten photochemischen Reaktionen basieren nur auf atomaren 
und molekularen Sauerstoff. 
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Der sogenannte Chapman-Zyklus lautet: 

Die Ozonkonzentration ist nach diesem Modell proportional der Wurzel der 02-Photolyserate. 

Aufgrund der hÃ¶henabhÃ¤ngig 02-Photolyseraten der SauerstoffmolekÅ¸l und der Abnahme der 
AtmosphÃ¤rendicht mit der HÃ¶h ergibt sich in einem bestimmten Punkt des vertikalen Profils 
der Ozonkonzentration ein Maximum. Nach dem Chapman-Modell sollte dieses Maximum bei 
senkrechten Sonnenstand (6' = 0) und einer WellenlÃ¤ng von A = 220 nm in 35 km Hohe zu finden 
sein. Als Ozonschicht wird der HÃ¶henbereic maximaler Ozonkonzentrationen bezeichnet. Diese 
befindet sich in polaren Regionen zwischen 10-20 km in geringeren HÃ¶he als in niederen Breiten. 
Am Ã„quato liegt sie im HÃ¶henbereic von 20-30 km. 

2.2.1 Homogene Gasphasenchemie 

Bis 1964 wurde angenommen, der Chapman-Zyklus reiche zur Beschreibung der atmosphÃ¤rische 
Ozonverteilung aus. Messungen der Geschwindigkeitskonstanten der involvierten Reaktionen 
zeigten jedoch, daÂ Ozon fÃ¼nfma schneller produziert wird, als es durch die Reaktionen (2.3) 
und (2.4) des Chapman-Mechanismus abgebaut wird. Der einzig mÃ¶glich ProzeÃŸ der einen 
Ozonabbau in der beobachteten Zeitskala ermÃ¶glicht ist ein katalytischer Zyklus (Bates und 
Nicolet, 1950). Katalytische Reaktionen des Ozons mit Hydroxyl-Radikalen (OH) stellen eine 
wichtige, zuvor vernachlÃ¤ssigt Senke fÃ¼ Ozon dar. Ebenso fÃ¼hre Stickstoffmonoxid-, Chlor- 
und Bromradikale zum Abbau von Ozon: 

OH+ o3 -> HO2 + O2 (2.5) 

H 0 2 + 0  -> O H + 0 2  

Die Geschwindigkeitskoeffizienten dieser katalytischen Prozesse sind um GrÃ¶ÃŸenordnung 
hÃ¶he als die des Chapman-Zykluses (Tabelle 2.1). Einen Vergleich des beobachteten Ozonprofils 
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Tabelle 2. l Reaktionskonstanten fÃ¼ einige katalytischen Ozonabbau-Reaktionen. Aus Wayne 
(1 99 1). Reaktionskonstanten (k220) fÃ¼ 220 K in cm3MolekÃ¼le-'s I .  ( A  und E3 sind 
die Arrhenius-Parameter.) 

Reaction X + 0 3  X O + O  

X A E. k m  A E. k220 

'0,' i .e .  reaction 0, + 0):  8 X 1O-I2 17.1 6.8 X 10"' 
H 1.4 X 10-l0 3.9 1.7 X 10-I' 2.3 X 10-" -0 2.3 X 10'" 
O H  1.6 X 10-l2 7.8 2.2 X 10-I' 2.2 X 10-" -0.1 3.7 X 10-" 
NO 1.8 X 10-l2 11.4 3.5 10-l5 9.3 -0 9.3 X 10-l2 
Cl 2.8 X 10-" 2.1 8.7 X 10-" 4.7 X 10-" 0.4 3.7 X 10'" 

mit dem des Chapman-Modells und unter BerÃ¼cksichtigun der katalytischen Abbaureaktionen 
zeigt eine recht gute qualitative Ãœbereinstimmun im Falle des reinen Chapman-Modells, jedoch 
eine viel bessere quantitative Ãœbereinstimmung wenn die katalytischen Reaktionen berÃ¼cksich 
tigt werden. 

Der Beitrag dieser katalytischen Reaktionen am Abbau des Ozons ist jedoch auch von der 
Konzentration der genannten chemischen Verbindungen abhÃ¤ngig Abbildung 2.2 verdeutlicht, 
daÂ NOx einen Anteil von 70 % am Ozonabbau in 30-40 km HÃ¶h einnimmt, wÃ¤hren HOx in 
der hÃ¶here StratosphÃ¤r dominiert. CIOx trÃ¤g mit bis zu 40 % in 45 km HÃ¶h zum Ozonabbau 
bei ( Wayne, 1991). 

2.2.2 Polare StratosphÃ¤renwolke 

Modellrechnungen haben gezeigt, daÂ die oben diskutierten Ozonabbaureaktionen nicht allein 
zu dem schnellen Ozonabbau im FrÃ¼hjah im antarktischen Polarwirbel fÃ¼hre kÃ¶nne (WMO, 
1986). Messungen von Anderson et al. (1989) im antarktischen Polarwirbel und von Proffitt et 
al. (1990) im arktischen Polarwirbel zeigen eine Antikorrelation zwischen Ozon und Chlormon- 
oxid. Bei niedrigem Ozongehalt steigt der ClO-Gehalt stark an. ZusÃ¤tzlic ist die StratosphÃ¤r 
dann ungewÃ¶hnlic trocken und der Gehalt an NOx-Komponenten ist stark zurÃ¼ckgegangen 
Diese sogenannte Dehydratisierung und Denitrifizierung wird durch die Bildung von polaren 
Stratosph~enwolken ('polar stratospheric clouds', PSC) verursacht. Die Zusammensetzung der 
PSCs ist noch nicht im Detail verstanden. Als gesichert gilt, daÂ sie SalpetersÃ¤ur (HNOa) ent- 
halten. HNOs wird in der StratosphÃ¤r U. a. durch die Reaktion von Stickstoffdioxid (NO*) mit 
einem OH-Radikal und einem StoÃŸpartne gebildet. Diese Wolken werden als PSC vom Typ I be- 
zeichnet. Die wissenschaftliche Diskussion der letzten Jahre kam zu dem Ergebnis, daÂ die PSCs 
vom Typ I in der unteren, kalten StratosphÃ¤r durch das Ausfrieren von SalpetersÃ¤uretrihydra 
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Fractional contrihution 

Abbildung 2.2 Relativer Anteil verschiedener Mechanismen (Chapman-Zyklus, HOx, NOx und 
CIOx) an der Ozon-Abbaurate. Aus Wayne (1991). 

(HN03 . 3H20, auch als Nitric Acid Trihydrate oder kurz NAT bezeichnet), bei Temperaturen 
unterhalb von 195 K (Turco et al., 1989) entstehen. Beobachtet wurden PSCs vom Typ I jedoch 
oft erst, wenn die Temperaturen einige Grade unterhalb der Koexistenztemperatur von NAT in 
der StratosphÃ¤r liegen (Rosen et al., 1989, Dye et al., 1992, Kawa, 1992). Neue Berechnungen 
von Toon und Tolbert (1995) zeigen, daÂ weder NAT noch andere Formen von SalpetersÃ¤urehy 
draten (Mono- oder Dihydrate) in PCSs vom Typ I beobachtet werden. Vielmehr scheinen sie aus 
einer unterkÃ¼hlten ternÃ¤re LÃ¶sun von 5 prozentiger SchwefelsÃ¤ur und 30 bis 50 prozentiger 
SalpetersÃ¤ur zu bestehen. Zu dem gleichen Ergebnis fÃ¼hrte die Untersuchungen von Drdia et 
al. (1994) aufgrund von Messungen der AerosolgrÃ¶ÃŸenverteilu und von NOy (darunter ist die 
Summe der Konzentrationen von HN03, NO, NO; und N;O; zu verstehen) wÃ¤hren eines Fluges 
im Rahmen der Kampagne AASE 1 im Januar 1989. Die Menge an kondensierter SalpetersÃ¤ur 
stimmt nicht mit dem Aerosolvolumen der PSCs Ã¼berein wenn diese aus festem NAT bestehen 
wÃ¼rden Daher kann auf ein Auftreten von SchwefelsÃ¤ur und SalpetersÃ¤ur in flÃ¼ssige Form 
geschlossen werden. 

Bei noch tieferen Temperaturen unterhalb von 187 K friert Wasser aus und es kÃ¶nne PSCs vom 
Typ I1 entstehen, (Crutzen und Amold, 1986). PSC Typ I besteht aus kleinen Teilchen in der 
GrÃ¶ÃŸenordnu von 1 pm und PSC Typ I1 aus grÃ¶ÃŸer Eisteilchen von 10 pm Durchmesser. 
Aufgrund ihrer GrÃ¶Ã vermÃ¶ge Typ I1 PSC-Partikel langsam zu sedimentieren. Da auch sie 
SalpetersÃ¤ur enthalten, wird bei diesem Prozess NOr aus der Stratosphke entfernt (Hanson, 
1992). 
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2.2.3 Heterogene Chemie 

An den OberflÃ¤che der PSC-Partikel kÃ¶nne heterogene Reaktionen ablaufen, bei denen Mo- 
lekÃ¼l in verschiedenen Aggregatzustanden miteinander reagieren. In diesem Falle liegen die 
Reaktionspartner in der Gasphase und in fester bzw. flÃ¼ssige Form vor. Heterogene Reaktionen 
an den OberflÃ¤che der PSC-Partikel fÃ¼hre zu einer Aktivierung von Substanzen, die vorher 
in nichtreaktiven Reservoirverbindungen vorlagen. Dazu zÃ¤hle Chlorverbindungen. Chlorver- 
bindungen werden seit einigen Jahrzehnten vorwiegend Ã¼be anthropogen erzeugte Stoffe in 
die StratosphÃ¤r eingetragen. Der Hauptanteil wird in Form von ~lu~rchlorkohlenwasserstoffen 
produziert, hauptsÃ¤chlic CFCl3undCF2Cl2. FCKWs sind in der TroposphÃ¤r sehr stabil und 
kÃ¶nne Ã¼be sehr weite Entfernungen von der NordhemisphÃ¤re dem Hauptemissionsgebiet, in 
die antarktische StratosphÃ¤r transportiert werden. Gemessen wurde ein Gesamtchlorgehalt von 
2.7Â±0. bis 3.23~0.7 ppbv in 20 km HÃ¶h (Berget al., 1980). In der StratosphÃ¤r kÃ¶nne von den 
FCKWs photolytisch Chlorradikale abgespalten werden, die dann direkt Ozon abbauen kÃ¶nne 
oder in Reservoirsubstanzen umgewandelt werden. Die wichtigsten Reservoire fÃ¼ Chlor sind 
SalzsÃ¤ur (HC1) und Chlornitrat (C10N02). Sie entstehen durch die Reaktion von Chlorradikalen 
mit Methan und von Chlormonoxid mit Stickstoffdioxid: 

Bei Anwesenheit von PSCs wird das Gleichgewicht der homogenen Gasphase zwischen aktivem 
Chlor und Reservoir-Chlor gestÃ¶rt Die Reservoirsubstanzen reagieren an den PSC-OberflÃ¤che 
und setzen Chlor frei (Solomon et al., 1986): 

Die Indizes (g) und (f) stehen fÃ¼ gasfÃ¶rmi und fest, bzw. flÃ¼ssig HNOs verbleibt in den PSCs 
und steht nicht mehr fÃ¼ eine Bildung von Reservoirverbindungen zur VerfÃ¼gung Bei Sonnenauf- 
gang im polaren FrÃ¼hlin wird Chlor photolytisch gespalten und die enstehenden Chlorradikale 
reagieren mit Ozon. 

Bei der Reaktion von Chlornitrat auf EisoberflÃ¤che (Prather, 1992) 

C ~ O N O Z ( ~ )  + HzO(f) + HOCl(g) + HNOqn (2.12) 

bildet sich Hypochlorige SÃ¤ur (HOCl), die zu CIOx-Radikalen photolysiert werden kann . 
Eine weitere wichtige Reservoirsubstanz ist Distickstoffpentoxid N205. 90 % der Stickoxide NO2 
und NO3 in der StratosphÃ¤r werden wÃ¤hren der Polarnacht zu N205 umgewandelt. Heterogene 
Reaktionen des N205, die in der Polarnacht in der Stratosphge ablaufen kÃ¶nnten konnten im La- 
bor an synthetischen PSC-OberflÃ¤che nachgewiesen werden. Bisher sind folgende Reaktionen 
dieser Reservoirsubstanz bekannt (Prather, 1992): 
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Nitrylchlorid photolysiert im nahen UV und im Sichtbaren leicht zu CIOx-Radikalen. Die Salpe- 
tersÃ¤ur verbleibt in den PSCs. Dieser Vorgang entfernt NOx aus der Gasphase der StratosphÃ¤re Er 
kÃ¶nnt mit 'Denitratifizierung' bezeichnet werden. Im Unterschied zur Denitrifizierung verbleibt 
die SalpetersÃ¤ur in der StatosphÃ¤re solange die PSCs nicht sedimentieren. 

Ein einziges Chlorradikal kann durch den wiederholten Ablauf von Reaktion (2.7) in der GrÃ¶ÃŸe 
ordnung 104 OzonmolekÃ¼l zerstÃ¶ren bevor es wieder in einer Reservoirsubstanz gebunden wird. 
Jedoch ist, gerade bei wiederkehrender Sonne im FrÃ¼hjahr viel zu wenig atomarer Sauerstoff in 
der unteren StratosphÃ¤r vorhanden, um den beobachteten Ozonabbau nur durch den Mechanis- 
mus nach Gleichung (2.7) zu erklÃ¤ren Es muÃ demnach im HÃ¶henbereic der PSCs ein weiterer 
katalytischer Zyklus von Bedeutung sein. Er wurde von Molina und Molina (1987) vorgeschlagen 
und beginnt mit einem Chlormonoxid-Dimer und produziert zwei Chlorradikale. 

In diesem Zyklus werden zwei OzonmolekÃ¼l abgebaut. 

Eine ClOOCl-Bildung kann nur bei tiefen Temperaturen stattfinden und wird durch eine hohe 
Konzentration von ClO-Radikalen begÃ¼nstigt AuÃŸerde muÃ die Konzentration von NO gering 
sein, sonst reagiert C10 sofort mit NO zu NOz Diese Voraussetzungen sind im Winter der unteren 
StratosphÃ¤r gegeben. Dieser Zyklus kann somit erheblich zur OzonzerstÃ¶run im antarktischen 
FrÃ¼hlin beitragen. Auch biogene und anthropogene Bromverbindungen werden in die Strato- 
sphÃ¤r eingetragen. Ein katalytischer Zyklus, der signifikant zum Ozonverlust beitragen kann, 
wenn Brom in einem MischungsverhÃ¤ltni von 15-30 - 10'2MolekÃ¼l c m 3  vorliegt, wird durch 
das folgende Reaktionsschema beschrieben (McElroy et al., 1986): 

In der unteren StratosphÃ¤r betrÃ¤g das MischungsverhÃ¤ltni von Brom jedoch nur 
5-10 ~10'2MolekÃ¼l ~ m - ~ .  Man schÃ¤tz deshalb, daÂ dieser Zyklus einem Anteil von bis zu 
ca. 20 % am Ozonabbau hat. 

Wenn Denitrifizierung einsetzt, erhÃ¶h sich die Konzentration von HOx-Radikalen und ein wei- 
terer katalytischer Abbaumechanismus wird ermÃ¶glicht 
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Der Beitrag zum Ozonabbau ist jedoch wesentlich geringer als durch die zuvor angegebenen 
Zyklen (Wayne, 1991). 

Modelle, die die Gasphasenreaktionen einer durch die genannten heterogenen Reaktionen kon- 
ditionierten Stratosphike beschreiben, kÃ¶nne den beobachteten Ozonabbau relativ gut wieder- 
geben. 
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In diesem Kapitel sollen einige Aspekte der Dynamik der AtmosphÃ¤r dargestellt werden, die 
in direktem Bezug zu stratosphÃ¤rische Ozon stehen. Bei diesem umfangreichen Thema kann 
im Rahmen dieser Arbeit kein Anspruch auf VollstÃ¤ndigkei erhoben werden. Deshalb sei an 
dieser Stelle auf die umfassenden Darstellungen von Andrews et al. (1987) und Dutton (1986) 
hingewiesen. 

Die grÃ¶ÃŸt Unterschiede meteorologischer GrÃ¶ÃŸ der AtmosphÃ¤r sind entlang der Vertikalen 
zu finden. Druck und Dichte nehmen in den ersten 100 km alle 16 km um eine GrÃ¶ÃŸenordnu 
ab und die Temperatur verringert sich bis ungefÃ¤h 10 km HÃ¶h auf -60Â°bi -70Â°C Die Wind- 
geschwindigkeit kann vom Boden bis zum Strahlstrom in 10 km HÃ¶h von 0 auf 100 m 
zunehmen. Derart starke Variationen werden, auÃŸe in einigen WirbelstÃ¼rmen niemals in der 
Horizontalen beobachtet (Dutton, 1986). Die AtmosphÃ¤r lÃ¤Ã sich dem entsprechend vertikal in 
unterschiedliche Schichten einteilen (Abbildung 3.1). In der untersten Schicht, der TroposphÃ¤re 
spielt sich das Wettergeschehen ab. Sie zeichnet sich durch einen negativen vertikalen Temperatur- 
gradienten aus. An der Obergrenze der Troposphike kehrt sich der vertikale Temperaturgradient 
um. Dieses Niveau wird Tropopause genannt. Sie liegt am Ã„quator bedingt durch die aufsteigende 
Zirkulation der Hadleyzelle in 14-16 km HÃ¶he In den mittleren Breiten liegt sie im Bereich von 
10 km HÃ¶h und nimmt zu polaren Breiten hin auf ungefÃ¤h 8 km ab, wobei es im Bereich des 
Polarstrahlstroms zu einer DiskontinuitÃ¤ in der TropopausenhÃ¶h kommt. Die Umkehr des ver- 
tikalen Temperaturgradienten ist nur ein Kriterium fÃ¼ die Lage der Tropopause, die sogenannte 
thermische Tropopause. Ein anderes Merkmal fÃ¼ die Grenze zwischen der TroposphÃ¤r und der 
StratosphÃ¤r ist der maximale Gradient der potentiellen Vorticity. Auf die Notwendigkeit dieser 
Definition der Tropopause wird im Kapitel 3.1.2 nÃ¤he eingegangen. Oberhalb der Tropopause 
liegt die StratosphÃ¤re ein sehr stabil geschichteter Abschnitt der AtmosphÃ¤re Die Temperatur 
nimmt darin aufgrund der Absorption solarer Strahlung durch Ozon mit der HÃ¶h zu. Oberhalb 
von 50 km HÃ¶h schlieÃŸ sich die MesosphÃ¤r an. Der Temperaturgradient ist wieder negativ, 
und in ungefÃ¤h 80 km HÃ¶h wird im Sommer Ã¼be der Arktis das absolute Temperaturrnini- 
mum in der AtmosphÃ¤r beobachtet. Dieser Bereich wird als Mesopause bezeichnet. DarÃ¼be 
nimmt die Temperatur bis zum extraterrestrischen Raum wieder zu. Diese Ã¤uÃŸers Schicht wird 
ThermosphÃ¤r genannt. 
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Abbildung 3.1 Vertikaler Aufbau der AtmosphÃ¤re Aus Brasseur und Solornon (1986). 

3.1 Adiabatische ErhaltungsgrÃ¶ÃŸ 

3.1.1 Die potentielle Temperatur 

Die potentielle Temperatur 0 ist diejenige Temperatur, die ein Luftpaket annimmt, wenn es unter 
adiabatischen Bedingungen auf einen Druck von 1000 hPa gebracht wird. 

Dabei ist T die Temperatur des Luftpaketes, p der Luftdruck, cp die spezifische WÃ¤rmekapazitÃ 
bei konstantemDruckund R = 8.31441 Jmol-I K-I dieuniverselle Gaskonstante (Hotten, 1979). 
Bei der Betrachtung von adiabatischen Bewegungen ist es sinnvoll, die potentielle Temperatur 
als vertikale Koordinate zu wÃ¤hlen da diese dabei eine ErhaltungsgrÃ¶Ã ist. 
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3.1.2 Die potentielle Vorticity 

Die WirbelstÃ¤xk oder Vorticity der AtmosphÃ¤r ist die vertikale Komponente der Rotation des 
Geschwindigkeitsfeldes. In der dynamischen Meteorologie spielen die horizontalen Komponen- 
ten der Rotation eine untergeordnete Rolle, da die vertikale Ausdehnung der AtmosphÃ¤r klein 
gegenÃ¼be der horizontalen ist. Es wird demnach nur die vertikale Komponente betrachtet, dabei 
jedoch zwischen der absoluten Vorticity 7 und der relativen Vorticity C unterschieden. 

Hierbei ist k der Einheitsvektor in vertikaler Richtung. Der Nabla-Operator 

= ((L) ) (k) (E)) 
reprÃ¤sentier die rÃ¤umlich Ableitung und V .  und C stehen fÃ¼ den absoluten und relativen Wind- 
vektor. Relativ bedeutet in diesem Fall relativ zur Erde, die hierfÃ¼ ein feststehendes+Bezugssystem 
darstellt. Der absolute Windvektor bezieht die Rotationsgeschwindigkeit = f 2  X r' der Erde 
mit ein. 

-4 

V ; = S + ^ x f .  

6 ist die Winkelgeschwindigkeit der Erde und f der Ortsvektor. 

Entsprechend ist der Zusammenhang zwischen der absoluten und der relativen Vorticity durch 
die planetaxe Vorticity, die auf der Erddrehung beruht, gegeben. Die vertikale Komponente der 
planetaren Vorticity ist gleich dem Coriolisparameter f .  

wobei ip die geographische Breite ist 

Die potentielle Vorticity (PV) ergibt sich aus der absoluten Vorticity durch HinzufÃ¼ge eines 
StabilitÃ¤tsterms 

wobei der Term die statische StabilitÃ¤ beschreibt (Pichler, 1986). Die potentielle Vorticity ist 

somit ein MaÃ fÃ¼ die StabilitÃ¤ und die WirbelstÃ¤rk der AtmosphÃ¤re Da bei adiabatischen -Qv 
Prozessen verschwindet, ist auch die potentielle Vorticity eine ErhaltungsgrÃ¶ÃŸ Die Einheit, in 
der die potentielle Vorticity dargestellt wird, sind lO^K m2kg s-' (PVU) (Hoskins et al., 1985). 
Die potentielle Vorticity nimmt in der stabileren StratosphÃ¤r schneller mit der HÃ¶h zu, als in der 
TroposphÃ¤re Die Ã„nderun des Gradienten der potentiellen Vorticity ist somit ein dynamisches 
Merkmal der Tropopause. Diese dynamische Grenze zwischen TroposphÃ¤r und StratosphÃ¤r 
separiert viel realistischer Luftmassen mit unterschiedlichen dynamischen Eigenschaften als es 



Abbildung 3.2 Die Struktur der Tropopause. Aus Shapiro et al. (1986). 

das Kriterium des vertikalen Temperaturgradienten vermag. Die Analyse von meteorologischen 
Daten nach dem Temperaturgradienten produziert z.B. in der NÃ¤h der StrahlstrÃ¶m einen Sprung 
in der Tropopause oder mehrere Ã¼bereinanderliegend Tropopausen (Abbildung 3.2). Der Gra- 
dient der potentiellen Vorticity hingegen zeigt, daÂ die Tropopause in diesem Bereich senkrecht 
verlaufen kann (Danjelsen, 1968). Eine derart gestaltete Tropopause wird auch bei einer Tropo- 
pausenfaltung beobachtet. 

Da die potentielle Vorticity mit der ZyklonalitÃ¤ von Wirbelfeldern zunimmt, verdeutlicht ihre 
rÃ¤umlich Verteilung in einem isentropen Niveau die Lage und Ausdehnung von Tiefdruckwir- 
beln, wie z.B. dem Polarwirbel. 

3.2 Der Polarwirbel 

Im Winter bildet sich Ã¼be den Polkappen in der StratosphÃ¤r ein Tiefdruckwirbel, der soge- 
nannte Polarwirbel, aus. Die Luftmassen inerhalb des Polarwirbels sind relativ gut gegenÃ¼be 
die umgebenden Luftmassen isoliert. Er entsteht durch die AbkÃ¼hlun der StratosphÃ¤r infolge 
der geringeren und schlieÃŸlic ausbleibenden solaren Einstrahlung. Der fehlende Energieeintrag 
fÃ¼hr zu einer Temperaturabnahme einhergehend mit einer Dichteerhohung und damit zu einem 
Absinken und einer Druckabnahme in diesen Schichten. Aus KontinuitÃ¤tsgrÃ¼nd kommt es zu 
einem NachstrÃ¶me von Luftmassen aus niederen Breiten, die unter dem EinfluÃ der Corioliskraft 
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nach rechts (auf der NordhemisphÃ¤r nach Osten) abgelenkt werden. 

Diesen ProzeÃ beschreibt die Gleichung fÃ¼ den thermischen Wind: 

bzw. 

Dabei ist V; = (ug., vg} der geostrophische Wind mit seiner zonalen und meridionalen Kompo- 
nente ug und vg. Der geostrophische Wind ist eine Approximation des realen Windes. Dabei 
wird der EinfluÃ der Reibung und der Schwerebeschleunigung vernachlÃ¤ssigt Er beschreibt die 
horizontale Komponente des Windvektors, wobei sich die beiden wichtigsten KrÃ¤ft in der At- 
mosphÃ¤re die Druckgradientkraft und die Corioliskraft die Waage halten. Diese Approximation 
ist gÃ¼ltig wenn groÃŸrÃ¤umi Bewegungen in mittleren Breiten in der freien AtmosphÃ¤r oberhalb 
der Reibungsschicht betrachtet werden (Holten, 1979). 

Das mit dem beginnenden Winter entstehende Temperaturminimum Ã¼be dem Pol verursacht 
einen negativen meridionalen Temperaturgradienten. Die Gleichung fÃ¼ den thermischen Wind 
liefert dann einen nach Osten gerichteten, geostrophischen Wind, dessen Betrag nach Glei- 
chung (3.6) mit der HÃ¶h zunimmt und den sogenannten Polarnacht-Jet in der oberen StratosphÃ¤r 
hervorruft (Holten, 1979), siehe Abbildung 3.3. Dieses Starkwindband bildet den Polarwirbel. 

Der Polarwirbel zeichnet sich durch ein Maximum an potentieller Vorticity gegenÃ¼be den um- 
gebenden Luftmassen aus (Abbildung 3.4). Die genaue Bestimmung des Wirbelrandes, also 
die Grenze zwischen Polarwirbel und umgebender Luftmasse gestaltet sich erfahrungsgemÃ¤ 
schwierig. Prinzipiell definiert der grÃ¶ÃŸ Gradient der potentiellen Vorticity den Wirbelrand. 
Dieser Gradient kann sich jedoch Ã¼be ein groÃŸe Gebiet erstrecken. Deshalb hat sich in den 
letzten Jahren eine Unterteilung in den Kernbereich des Wirbels und einen Wirbelrandbereich 
durchgesetzt. Typische Werte der potentiellen Vorticity am Wirbelrand in einzelnen isentropen 
Niveaus sind 4 PVU in 350 K, 21 PVU in 425 K, 36 PVU in 475 K und 70 PVU in 550 K 
(Knudsen, 1992a). Der Kernbereich des Wirbels zeichnet sich in 475 K durch Werte grÃ¶ÃŸ 
als 42 PVU aus. Diese Angaben sollten als Orientierungshilfen fÃ¼ eine schnelle Analyse der 
PV-Karten betrachtet werden. Die taglichen Variationen des maximalen PV-Gradienten kÃ¶nne 
erheblich sein. ZusÃ¤tzlich Variationen werden von Jahr zu Jahr beobachtet. Die GrÃ¶ÃŸenordnu 
dieser Unterschiede macht eine Studie von Rurnmukainen et al. (1994) deutlich. Darin wird der 
PV-Gradient mit der maximalen Windgeschwindigkeit, einem weiteren Kennzeichen des Wir- 
belrandes, verglichen. In den beiden untersuchten Winterperioden lagen die mittleren Werte der 
potentiellen Vorticity fÃ¼ Januar bis MÃ¤r 1992 bei 3152  PVU und im gleichen Zeitraum 1993 
bei 3 4 5 2  PVU im 475 K Niveau. Im 550 K Niveau fanden sie den stÃ¤rkste PV-Gradienten bei 
6755 PVU (1992) und 7446  PVU (1993). Die taglichen Variationen in den beiden Niveaus lagen 
bei 4.7 PVU bzw. 11.4 PVU in 1992 und 5.4 PVU bzw. 12.7 PVU in 1993. Die Unterschiede 
zwischen den beiden Jahren sind in der IntensitÃ¤ des Wirbels zu suchen. Er war 1992 schwÃ¤che 
und instabiler als 1993. 



3.3 Rossbv-Wellen 
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Abbildung 3.3 Meridionale Verteilung des zonalen Windes. Aus Brasseur und Solomon (1986). 

Ein auf allen Niveaus vergleichbarer Wert der potentiellen Vorticity wird durch eine Skaiierung 
mit einem dem jeweiligen Niveau entsprechenden StabilitÃ¤tster aus einer Standardatmosphike 
gewonnen (Dunkerton und Delisi, 1986; Mcintyre und Palmer, 1984). 

Manney und Zurek (1993) geben fÃ¼ diese normierte potentielle Vorticity den Wert 1.9 s"' arn 
Wirbelrand an. 

3.3 Rossby-Wellen 

Plantare Wellen spielen beim Tranport von Ozon in die Polargebiete eine bedeutende Rolle. Es 
handelt sich hierbei um groÃŸrÃ¤umi Wellen, die in den mittleren und subpolaren Breiten oberhalb 
der Grenzschicht auftreten. Sie entstehen durch den meridionalen Gradienten planetarer Vorticity, 
also die Ã„nderun des Coriolisparameters mit der geographischen Breite, dem sogenannten 
Â§-Effekt 
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Abbildung 3.4 Die potentielle Vorticity im 475 K Niveau. 

In einer barotropen, nicht-divergenten, reibungsfreien AtmosphÃ¤r bleibt die absolute Vorticity q 
erhalten: 7 = C+ f = const. Da der Coriolis-Parameter f vom Ã„quato zu den Polen hin zunimmt, 
muÃ sich die relative Vorticity C eines Luftpaketes Ã¤ndern Sie wird z. B. in einer nordwestlichen 
StrÃ¶mun geringer. Die StrÃ¶mun selbst wird somit in Richtung Osten und schlieÃŸlic nach SÃ¼de 
abgelenkt. Bei sÃ¼dÃ¶stlich Verlauf der StrÃ¶mun nimmt f jedoch wieder ab, so daÂ die relative 
Vorticity zunimmt und die StrÃ¶mun wieder in Richtung Nordosten gelenkt wird. Dadurch ensteht 
eine wellenfÃ¶rmig Bewegung der Luftmassen. Eine StÃ¶mn der zonalen StrÃ¶mun erfolgt an 
topographischen Hindernissen wie Bergketten. So bedingen z. B. die Rocky Mountains eine 
vermehrtes Auftreten von Rossby-Wellen in der NordhemisphÃ¤re 

Die Ausbreitungsgeschwindigkeit c von planetaren Wellen ist eine Funktion des zonalen Grund- 
Stromes U und der WellenlÃ¤ne L 

Sehr lange Wellen mit Wellenzahlen von 1 oder 2 sind stationÃ¤ oder bewegen sich sogar retrograd, 
d.h. von Ost nach West. In der mittlerenTroposphÃ¤r werden vier bis acht WellenzÃ¼g beobachtet. 
Diese relativ kurzen Wellen bewegen sich ostwÃ¤rts sind jedoch langsamer als der Grundstrom: 
C < U. Wellen mit einer zonalen WellenlÃ¤ng von 6000 km haben eine Geschwindigkeit von 
ca. -6 m s relativ zum Grundstrom (Holten, 1979). Diese planetaren Wellen wurden erstmals 
1939 von C.-G. Rossby beschrieben. Ihre Entdeckung bedeutete einen groÃŸe Fortschritt in 
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der Vorhersage der LuftstrÃ¶munge in der mittleren und oberen TroposphÃ¤r und damit der 
Vorhersage der Bewegung der Zyklonen und Antizyklonen, die sich an den planetaren Wellen 
entlang bewegen (Platzman, 1968). 

Die vertikale Struktur der Rossby-Wellen ist von ihrer horizontalen WellenlÃ¤ng und vom mitt- 
leren zonalen Wind abhÃ¤ngig Eine vertikale Zunahme des Windes fÃ¼hr bei stationÃ¤re Rossby- 
Wellen (C = 0) nach Gleichung 3.9 zu einer Zunahme der WellenlÃ¤nge 

Die lineare Wellentheorie liefert fÃ¼ eine stationÃ¤r Welle mit positiver vertikaler Wellenzahl, eine 
sich nach oben ausbreitende Welle, bei einer meridionalen WellenlÃ¤ng von 10 000 km in 60' 
Breite eine maximale zonale Geschwindigkeit von 1 10/(s2 + 3) m SC'. Dabei ist s die sphÃ¤risch 
zonale Wellenzahl. Das bedeutet, daÂ sich eine Welle der Wellenzahl s = 1 nur in westlichen 
Winden mit Geschwindigkeiten kleiner 28 m s 1  ausbreiten kann. Eine Welle der Wellenzahl 
s = 2 existiert nur bei einer Geschwindigkeit kleiner 16 m spl  (Andrews et al., 1987). 

Rossby-Wellen in synoptischen GrÃ¶ÃŸenordnung sind aufgrund der geringeren zonalen Wind- 
geschwindigkeiten hauptsÃ¤chlic in der TroposphÃ¤r zu beobachten. In der unteren Stratosphare 
nimmt ihre Amplitude sehr schnell ab. Rossby-Wellen planetarer GrÃ¶ÃŸenordnu (1 bis 2 Wel- 
lenzÃ¼ge breiten sich vertikal aus, wenn ihre Phasengeschwindigkeit relativ zum Grundstrom 
westwÃ¤rt gerichtet ist. Wellen dieser GrÃ¶ÃŸenordnu sind relativ zur ErdoberflÃ¤ch stationÃ¤r 
Westwinde werden in der polaren Stratosphare nur im Winter beobachtet, im Sommer sind Ost- 
winde vorherrschend. Deshalb kÃ¶nne sich planetare Wellen im Sommer nicht hÃ¶he als bis in 
die untere StratosphÃ¤r ausbreiten (Abbildung 3.5) (Andrews et al., 1987). In der winterlichen 
StratosphÃ¤r werden planetare Wellen mit Wellenzahlen von 1 oder 2, maximal 3 beobachtet. 
Das Zirkulationsmuster kann stark variieren. In einigen Wintern dominiert die Wellenzahl 2 und 
in anderen Wintern die Wellenzahl 1 (Matsuno, 1970). 
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Abbildung 3.5 Vertikale Profile der Amplituden des horizontalen Windes. Durchgezogene 
Kurve: planetare Wellen (a) im Sommer, (b) im Winter; gestrichelt: zonales Mittel; 
gepunktet: synoptische Wellen; strichpunktiert: Schwerewellen. Nach Matsuno 
aus Andrews et al. (1987). 





4. Grundlagen zum Lidar-MeÃŸverfahre 

Lidar-Gleichung 

Die am Detektor empfangene Intensitat wird durch die Lidar-Gleichung beschrieben: 

A 
P ( z ,  X )  = Po{\) T Az 0 ( z ,  A )  v (A )  Ã Ÿ ( z  A )  T 2 ( z )  A )  z  (4.2) 

Die Intensitat des rÃ¼ckgestreute Signals P ( z ,  A )  aus einer Schicht der Dicke Az ist proportional 
der Energie des emittierten Laserpulses PO(^) ,  dem Raumwinkel A / z 2 ,  den die TeleskopflÃ¤ch 
A sieht, der Detektorempfindlichkeit T/ (A) ,  dem geometrischen Ãœberlap des Gesichtsfeldes 
von Aussende- und Empfangsoptik 0 ( z ,  A), und dem VolumenrÃ¼ckstreukoeffiziente ÃŸ(z  A ) .  
SchlieÃŸlic ist sie noch dem Quadrat der Transmission der AtmosphÃ¤r T ( z ,  A )  

T ( z ,  A )  - ea-p (- /" a(z ' ,  A )  dz') 
Zn 

(4.3) 

proportional. Die Transmission ist eine Funktion der optischen Dicke der Atmosphare. Letztere 
wird durch das Integral der Extinktion a ( z ,  A )  Ã¼be ein HÃ¶heninterval Az beschrieben, das der 
Laserpuls auf dem Hin- und RÃ¼ckwe durch die Atmosphare durchquert. Der IntensitÃ¤tsverlus 
des Laserlichtes ist in der optisch sehr viel dichteren TroposphÃ¤r wesentlich hÃ¶her als in der 
StratosphÃ¤re 

4.2 Streuprozesse 

Grundlegend fÃ¼ Lidar-Messungen sind Streu- und Absorptions-Prozesse in der AtmosphÃ¤re 
Photonen wechselwirken auf unterschiedliche Weise mit den MolekÃ¼le und Partikeln der Luft. 
Die Art der Wechselwirkung hÃ¤ng von der Energie der Photonen, also der WellenlÃ¤ng des 
Lichts, und von der Zusammensetzung und Form der Teilchen ab. MolekÃ¼l und Partikel, deren 
Durchmesser sehr viel kleiner ist als die WellenlÃ¤ng des zu streuenden Lichts, zeigen ein 
anderes Streuverhalten als Partikel gleicher GrÃ¶ÃŸenordnu der WellenlÃ¤ng des Lichts. Diese 
PhÃ¤nomen wurden U. a. von Rayieigh (1871) und von Mie (1908) untersucht. 

4.2.1 MolekÃ¼lstreuun 

Die Streuung an Teilchen, die klein gegenÃ¼be der WellenlÃ¤ng des gestreuten Lichts sind, 
wird als Rayleigh-Streuung bezeichnet. In der Atmosphiire erfolgt Rayleigh-Streuung an den 
LuftmolekÃ¼len Das Streuverhalten wird durch den differentiellen Rayleigh-Streuquerschnitt 
beschrieben (Measures, 1984): 
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Hierbei ist X die WellenlÃ¤ng des Lichtes, Ar die MolekÃ¼lteilchendichte 12 der Brechungsindex, 0 
der Streuwinkel, 4 der Polarisationswinkel und df.1 der infinitesimale Raumwinkel in Streurich- 
tung. Der gesamte Rayleigh-Streuquerschnitt upay wird durch Integration Ã¼be den Raumwinkel 
47r gebildet. 

Da der Rayleigh-Streuquerschnitt umgekehrt proportional zur 4ten Potenz der WellenlÃ¤ng ist, 
wird ultraviolettes Licht sehr viel stÃ¤rke gestreut als sichtbares Licht. 

FÃ¼ die Lidar Anwendung ist der Rayleigh-RÃ¼ckstreuquerschnit von Interesse, also der Anteil, 
der in einem Winkel von 180Â°gestreu wird. 

Der VolumenrÃ¼ckstreukoeffizien PR&) ist das Produkt aus der Anzahl der streuenden Teilchen 
n p a y  und dem RÃ¼ckstreuquerschnit 

4.2.2 Partikel-Streuung 

Sobald die Ausdehnung der streuenden Teilchen die gleiche GrÃ¶ÃŸenordnu wie die WellenlÃ¤ng 
des gestreuten Lichts haben, kÃ¶nne sie nicht mehr durch die Rayleigh-Theorie beschrieben wer- 
den. Diese Streuung wird Partikelstreuung genannt. Analytische LÃ¶sunge dieses Streuproblems 
existieren nur fÃ¼ wenige spezielle Partikelformen. Die Mie-Theorie beschreibt das Streuver- 
halten von spÃ¤rische Teilchen (Mie, 1908), wie z. B. FlÃ¼ssigkeitstrÃ¶pfche Mit zunehmender 
GrÃ¶Ã der Partikel verliert die Streufunktion ihre Symmetrie und VorwÃ¤rtsstreuun Ã¼berwiegt 
Der differentielle und somit auch der totale Streuquerschnitt o - ~ i ~ ( X )  wird eine komplizierte 
Funktion der PartikelgrÃ¶Ã und des Streuwinkels, siehe z. B. Kerker (1969), van de HÅ¸ls (1957). 
Seine AbhÃ¤ngigkei von der WellenlÃ¤ng des gestreuten Lichts ist in erster NÃ¤herun einfach 
umgekehrt proportional: 

uMie(,),) = C O ~ S ~ .  X - 1  (4.8) 

Der VolumenrÃ¼ckstreukoeffizien ergibt sich zu: 
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4.2.3 Raman-Streuung 

Bei der Rayleigh- und der Mie-Streuung handelt es sich um elastische Streuprozesse. Elastisch 
bedeutet, daÂ der Streuvorgang nur die Richtung der Photonen verandert, nicht aber deren Ener- 
gie. Die sogenannte Raman-Streuung bezeichnet einen inelastischen StreuprozeÃŸ Das gestreute 
Licht erfÃ¤hr dabei eine Ã„nderun der WellenlÃ¤nge Klassisch kann ein MolekÃ¼ als Dipol mit spe- 
zifischen Schwingungseigenschaften der Frequenz UM betrachtet werden. Trifft eine Lichtwelle 
auf dieses MolekÃ¼l findet eine Wechselwirkung zwischen der Frequenz der MolekÃ¼lschwingun 
UM und der Frequenz des einfallenden Lichts uo statt. Das MolekÃ¼ verandert unter dem EinfluÃ 
der FeldstÃ¤rk der Lichtwelle seine Schwingungen. 

Das vom MolekÃ¼ emittierte Licht besteht dann aus der Frequenz des einfallenden Lichts vy und 
zwei neuen Frequenzen: 

die als Stokes- und anti-Stokes-Frequenz bezeichnet werden. Diese Frequenzen werden vom 
MolekÃ¼ sofort wieder abgestrahlt. Die Wellenlangenanderung der emittierten Strahlung ist mo- 
lekÃ¼lspezifisch 

Spontane und induzierte Raman-Streuung 

Bei einer quantenmechanischen Betrachtungsweise muÃ berÃ¼cksichtig werden, daÂ die Mo- 
lekÃ¼lschwingunge nur diskrete Energieniveaus huM besetzen kÃ¶nnen Die Energie eines einfal- 
lenden Photons hebt das MolekÃ¼ aus dem Grundzustand in ein virtuelles Niveau, welches jedoch 
'verboten', d.h. instabil ist. Es fÃ¤ll entweder in den Grundzustand zurÃ¼c (Rayleigh-Streuung) 
oder auf das erste angeregte Niveau, wobei ein Photon der Energie hus = h(vo - um) emittiert 
wird, ein sogenanntes Stokes-Photon. Befindet sich das MolekÃ¼ bereits im ersten angeregten 
Energiezustand und wird durch ein Photon in ein virtuelles Energieniveau gehoben, hat es drei 
MÃ¶glichkeiten Kehrt es in den Ausgangszustand oder einen hÃ¶here Zustand zurÃ¼ck ensteht wie- 
derum Rayleigh- oder Stokes-Streuung. Kehrt es jedoch in den Grundzustand zurÃ¼ck gibt es seine 
Schwingungsenergie ab und es wird ein anti-Stokes-Photon der Energie huAs = 1 ~ ( u ~  + U M )  

emittiert. In beiden Fallen handelt es sich um spontane Raman-Streuung, wobei die Stokes- 
Streuung Ã¼berwiegt da sich im thermischen Gleichgewicht mehr MolekÃ¼l im Grundzustand 
befinden als in angeregten EnergiezustÃ¤nden 

Bei einer intensiven Bestrahlung eines Mediums, z.B. mit Laserlicht, ensteht zunÃ¤chs eine sehr 
hohe spontane Stokes-Streuung. Dadurch sind sehr viele Stokes-Photonen im Medium vorhanden. 
Wird ein MolekÃ¼ nun durch ein einfallendes Photon huo auf ein virtuelles Niveau gehoben, ist 
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die Wahrscheinlichkeit hoch, daÂ eines der spontan emittierten Stokes-Photonen auch auf dieses 
MolekÃ¼ trifft und die Emission eines weiteren Stokes-Photons induziert. 

Das gleiche gilt fÃ¼ die anti-Stokes-Streuung, da sich bei hoher spontaner Stokes-Streuung 
sehr viele MolekÃ¼l im ersten angeregten Zustand befinden. Jedoch Ãœberwiege auch bei der 
induzierten Raman-Streuung die Stokes-Photonen aufgrund des Ãœberwiegende Grundzustands 
der Molekule vor der Bestrahlung mit Laserlicht (Bergmann-Schaefer, 1987). 

Raman-Streuquerschnitte 

Das Streuspektrum von N2 bei Anregung mit der LaserwellenlÃ¤ng 308 nm ist bei Inaba und 
Kobayasi ( 1972) dargestellt. 

Neben der Rayleigh-Linie und der Vibrations-Raman-Linie (erste Stokes-Linie) treten noch 
weitere Linien, die Rotations-Raman-Linien, zu beiden Seiten der zentralen Linien auf. Sie 
entstehen durch die Anregung der verschiedenen Rotationsenergieniveaus der Molekule. Der 
Raman-Streuquerschnitt der Vibrationsanregung ist um drei GrÃ¶ÃŸenordnung kleiner als der 
Rayleigh-Streuquerschnitt. Die Raman-Streuquerschnitte der Rotationslinien sind nochmals um 
drei GrÃ¶ÃŸenordnung geringer als ihre zentrale WellenlÃ¤nge 

4.3 Dial-Verfahren zur Bestimmung des Ozonprofils 

Ozonmessungen mit dem Lidar werden mittels der Methode der differentiellen Absorption 
('Differential absoption lidar', Dial) durchgefÃ¼hrt Dabei werden Laserpulse zweier eng bei- 
einander liegender WellenlÃ¤nge im Ultravioletten gleichzeitig in die AtmosphÃ¤r gesandt. Die 
LaserwellenlÃ¤ng ist so gewÃ¤hlt daÂ sie innerhalb der Absorptionsbanden des Ozons liegt. 
Die ReferenzwellenlÃ¤ng liegt an deren langwelligeren Flanke (siehe Abbildung 4.1). Die Ab- 
sorptionsquerschnitte der beiden WellenlÃ¤nge unterscheiden sich um zwei GrÃ¶ÃŸenordnung 
(Vigroux, 1953). Aus dem VerhÃ¤ltni der gemessenen IntensitÃ¤ beider zurÃ¼ckgestreute Wel- 
lenlÃ¤nge wird der Ozongehalt wie folgt berechnet. 

Aus dem VerhÃ¤ltni der beiden IntensitÃ¤te ergibt sich gemÃ¤ der Lidargleichung (4.2) fÃ¼ die 
LaserwellenlÃ¤ng Ao und die ReferenzwellenlÃ¤ng \r durch Logarithmieren und Differenzieren 
nach der HÃ¶h z: 

Die Extinktion a jedes Laserpulses wird durch die Rayleigh-Streuung an MolekÃ¼le abv,  der 
Mie-Streuung an Partikeln a ~ i ~  und durch die Absorption durch Ozon ao3 verursacht. 
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Abbildung 4.1 Huggins-Absorptionsbande des Ozons nach Egroux, (1953). Aus Brasseur und 
Solomon (1986). 

Dabei ist nz die Anzahl der entsprechenden MolekÃ¼l und uz der zugehÃ¶rig Extinktionsquer- 
schnitt. 

Der VolumenrÃ¼ckstreukoeffizien Ã setzt sich ebenfalls aus molekularer ÃŸRa und Partikel- 
RÃ¼ckstreuun Ã Ÿ ~ i  zusammen. 

Sowohl bei der Extinktion als auch bei der RÃ¼ckstreuun ist der durch Partikel verursachte An- 
teil bei aerosolfreier AtmosphÃ¤r vernachlÃ¤ssigbar Er muÃ jedoch bei Aerosolbelastung, z. B. 
nach hochreichenden VulkanausbrÃ¼chen beim Auftreten von polaren StratosphÃ¤renwolke oder 
bei Messungen in der TroposphÃ¤r korrigiert werden (siehe Beyerle, 1994). Eine Aerosolkor- 
rektur ist bei Messungen mit den Raman verschobenen WellenlÃ¤nge nicht notwendig, (siehe 
Abschnitt 4.3). 

Die Anzahl der OzonmolekÃ¼l no, berechnet sich zu 

Vorraussetzung fÃ¼ die GÃ¼ltigkei dieser Gleichung ist, daÂ die ~ber lap~funkt ion 0 ( z ,  \ )  fÃ¼ 
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beide WellenlÃ¤nge identisch ist, was durch die Geometrie der Aussendetechnik gewÃ¤hrleiste 
ist. 

Die Raman-Streuung tritt in der AtmosphÃ¤r in meÃŸbare IntensitÃ¤ durch die Anregung von 
Sauerstoff-, Stickstoff- und WasserdampfmolekÃ¼le auf. Wasserdampf spielt jedoch nur in der 
TroposphÃ¤r eine Rolle, nicht mehr in der StratosphÃ¤re Der Hauptanteil(80 %) der trockenen Luft 
besteht aus Stickstoffmolekulen, so daÂ von ihnen die grÃ¶ÃŸ IntensitÃ¤ an Raman gestreuten Pho- 
tonen zu erwarten ist. Da dieses Signal nur von der Anzahl der vorhandenen StickstoffmolekÃ¼l 
abhÃ¤ng und keine erhÃ¶ht RÃ¼ckstreuun durch Aerosol verursacht wird, kann auch bei aerosol- 
belasteter AtmosphÃ¤r mit zwei Raman-WellenlÃ¤nge ein Ozonprofil nach dem Dial-Verfahren 
abgeleitet werden. 

Raman-Lidar-Gleichung 

Die Lidar-Gleichung fÃ¼ eine Raman gestreute WellenlÃ¤ng AR kann folgendermaÃŸe aus- 
gedrÃ¼ck werden: 

Werden die rÃ¼ckgestreute SignalintensitÃ¤te zweier Raman verschobener WellenlÃ¤nge \n, und 
AR2 betrachtet, deren VerhÃ¤ltni gebildet, und die entstehende Gleichung wiederum logarithmiert 
und nach der HÃ¶h z abgeleitet, ergibt sich die Anzahl der Ozonmolekule nach McGee et 
al. (1993) folgendermaÃŸen 

AgRay und AoMie bezeichnen die differentielle Extinktion aufgrund der Rayleigh- bzw. Mie- 
Streuung. Der Absorptionsquerschnitt bezÃ¼glic Ozon 003 (AR]) der RamanwellenlÃ¤ng ist um 
eine GrÃ¶ÃŸenordnu geringer als der der LaserwellenlÃ¤nge da der Absorptionsquerschnitt der 
zweiten RamanwellenlÃ¤ng am Rande der Ozonabsorptionsbande liegt. Die Absorption durch 
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Ozon findet somit nur auf dem Hinweg der LaserwellenlÃ¤nge jedoch kaum noch auf dem RÃ¼ck 
weg der RamanwellenlÃ¤ng statt. Damit verdoppelt sich die MeÃŸdaue im Vergleich zu einem 
gewÃ¶hnliche Dial-Lidar. Die GrÃ¶ÃŸenordnu der VolumenrÃ¼ckstreukoeffiziente ÃŸ(z  AR)  und 
damit die der IntensitÃ¤te der beiden N2-verschobenen WellenlÃ¤nge ist einen Faktor 103 ge- 
genÃ¼be den rÃ¼ckgestreute Laser-WellenlÃ¤nge geringer. Aus den unteren, dichteren Schichten 
der AtmosphÃ¤r werden jedoch noch genÃ¼gen Photonen zurÃ¼ckgestreut um mit sinnvoller 
ZeitauflÃ¶sun ein Ozonprofil zu berechnen. 



5. Das Ozon-Lidar 

5.1 Lidar-Detektor 

FÃ¼ die Messungen der dynamischen Variationen von Ozonprofilen wurde im Rahmen dieser 
Arbeit ein neuer Detektor fÃ¼ das Ozonlidar konstruiert, mit dem alle erwÃ¼nschte Messun- 
gen gleichzeitig durchgefÃ¼hr werden kÃ¶nnen Der Detektor ist fÃ¼ sechs KanÃ¤l konzipiert. 
Davon sind zwei fÃ¼ die Dial-Messungen des Ozonprofiles mit den WellenlÃ¤nge 308 nm und 
353 nm vorgesehen. Der Kanal fÃ¼ die WellenlÃ¤ng 532 nm wird fÃ¼ die Erkennung von Aerosolen 
und polaren StratosphÃ¤renwolke genutzt. Die weiteren drei KanÃ¤l sind die vom atmosphÃ¤ri 
schen Stickstoff inelastisch zurÃ¼ckgestreute RamanwellenlÃ¤nge der emittierten Laserpulse bei 
332 nm, 385 nm und 607 nm. Das Raman-Signal ist von Aerosolen weitgehend unbeeinfluÃŸ 
und ermÃ¶glich eine Korrektur des Signals der LaserwellenlÃ¤ngen Eine Aerosol-Korrektur ist 
besonders bei Messungen in der aerosolreichen TroposphÃ¤r notwendig. Die beiden ultraviolet- 
ten Raman-KanÃ¤l sollen fÃ¼ eine Ozonauswertung nach dem Raman-Dial-Verfahren genutzt 
werden. 

5.2 Laserlichtquellen 

Excimer-Laser 

FÃ¼ die Erzeugung von Laserlicht der WellenlÃ¤ng 308 nm wird ein XeCl-Excimer-Laser (Mo- 
dell EMG 150 TMSC, Lambda Physik, GÃ¶ttingen verwendet. Es handelt sich hierbei um einen 
gepulsten Gaslaser mit instabilem Resonator. Die Besetzungsinversion wird duch eine Gasentla- 
dung erreicht. Der Laser besteht aus einem Oszillator- und einem Resonatorlaser. Der Oszillator 
erzeugt einen Strahl schmaler Bandbreite, jedoch geringer Leistung. Der Laserstrahl wird im 
Resonator unter Beibehaltung seiner Schmalbandigkeit verstÃ¤rkt Die spektrale Bandbreite des 
ausgekoppelten Laserstrahls betragt 10 pm. Eine geringe spektrale Bandbreite ist fÃ¼ die Ta- 
geslichtmessungen notwendig. Die wichtigsten Eigenschaften dieses Lasers sind in Tabelle 5.1 
aufgefÃ¼hrt Ein Teil des Lichtes der LaserwellenlÃ¤ng wird mittels Ramankonversion in die Re- 
ferenzwellenlÃ¤ng fÃ¼ die Dial-Messungen umgewandelt. Dazu wird der Laserstrahl in eine mit 
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Tabelle 5.1 Technische Daten der eingesetzten Laser 

Excimer-Gaslaser Nd:YAG-FestkÃ¶rperlase 

Hersteller Lambda Physik Continuum 

TYP EMG 150 TMSC Nd:YAG 61-30 

WellenlÃ¤ng (nm) 308 532 

Pulsfrequenz (Hz) max. 40 30 

Pulsenergie (mJ) ca. 150 

PulslÃ¤ng (ns) 15 

Linienbreite (GHz) 3 2 

Divergenz (mrad) 0.2 0.5 

Stromversorgung (V) 3 80 220 

Wasserstoff gefÃ¼llt Ramanzelle fokussiert. Durch stimulierte Ramanstreuung wird die 1. Stokes 
Linie bei der WellenlÃ¤ng 353 nm emittiert. Auf diese Weise ist gewÃ¤hrleistet daÂ die Laser- 
wellenlÃ¤ng und die ReferenzwellenlÃ¤ng nicht nur gleichzeitig, sondern auch in den gleichen 
Raumwinkel emittiert werden (Werner et al., 1983). 

Zur Erzeugung des Lichts der sichtbaren WellenlÃ¤ng 532 nm wird ein Nd:Yag-Laser (NY 6 1-30, 
Continuum) eingesetzt. Es handelt sich um einen FestkÃ¶rperlaser dessen Medium ein kÃ¼nstlic 
hergestellter Einkristall aus Yttrium-Aluminium-Granat (YAG) mit eingelagerten dreifach posi- 
tiven Ionen des Neodyms (Nd) ist. Der Laser verfÃ¼g Ã¼be einen Oszillator und einen VerstÃ¤rker 
die beide mit Xenon-Blitzlampen gepumpt werden. Der relevante EmissionsÃ¼bergan erzeugt 
einen Lichtstrahl der WellenlÃ¤ng 1064 nm, der mittels eines Verdoppler-Kristalls zur zweiten 
Harmonischen von 532 nm konvertiert wird. FÃ¼ den Pulsbetrieb wird ein Spiegel des Resona- 
tors mittels eines optischen Verschlusses zeitweise blockiert (Q-Switching). Die Dauer, der so 
erzeugten Pulse liegt in der GrÃ¶ÃŸenordnu von Nanosekunden. Die wichtigsten Eigenschaften 
dieses Lasers sind in Tabelle 5.1 zusammengefasst (Continuum, 1990). 

5.3 Aufbau des Lidar-Detektors 

Der Aufbau des Detektors ist in Abbildung 5.1 schematisch dargestellt. Das Empfangsteleskop 
besteht aus einem konvexen Spiegel der Brennweite 2400 mm und zwei planen Spiegeln, die der 
Umlenkung der Photonen in die Detektoreinheit dienen. Der Teleskopspiegel fokussiert das aus 
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Abbildung 5.1 Schematischer Aufbau des Lidar-Detektors. 

der AtmosphÃ¤r zurÃ¼ckgestreut Licht auf die Gesichtsfeldblende des Detektors. Sie befindet sich 
hinter dem ersten Planspiegel in einem aus zwei Spiegeln bestehendem Modul. Hinter der Blende 
befindet sich der zweite, konvexe Spiegel mit einer Brennweite von 12.5 mm. Er erzeugt ein 
Bild vom PrimÃ¤rspiege des Teleskops von 2.7 mm Durchmesser. Genau in diesem Bild schattet 
eine geeignet konstruierte Chopperscheibe das Signal aus den unteren HÃ¶he der AtmosphÃ¤r 
ab. Dieses Abschatten ist notwendig, um ein Ãœbersteuer des Photomultiplier bei sehr hoher 
RÃ¼ckstreuintensitÃ aus der optisch dichteren TroposphÃ¤r zu vermeiden. Auf die Konstruktion 
dieser Chopperscheibe und ihre Bedeutung fÃ¼ die Erweiterung des Messbereichs in die obere 
TroposphÃ¤r wird im folgenden Unterkapitel gesondert eingegangen. 

Am Ausgang des Moduls befindet sich eine Linse der Brennweite f = 30 mm. Sie ist fÃ¼ die Pa- 
rallelisierung des StrahlenbÃ¼ndel notwendig. Im weiteren Strahlverlauf wird das Licht mit Hilfe 
von zwei dichroitischen Filtern in drei WellenlÃ¤ngenbereich aufgespalten und gleichzeitig auf 
drei einzelne Zweige umgelenkt. Der erste ~ ichrb i t  ist ein Kurzpassfilter mit einer steilen Kante 
zwischen 332 nm und 353 nm. Er reflektiert die WellenlÃ¤nge 308 nm und 332 nm in den obersten 
Zweig des Detektors. Der zweite Dichroit reflektiert die WellenlÃ¤nge 353 nm und 385 nm und 
lÃ¤Ã die beiden sichtbaren WellenlÃ¤nge 532 nm und 607 nm durch. Die optischen Elemente 
der drei Zweige sind identisch. Zuerst passiert das Licht eine plankonvexe Linse der Brennweite 
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f = 200 mm , die in Kombination mit der Linse des Eingangsmoduls einen parallelen Lichtstrahl 
erzeugt. Danach wird dieser mittels eines Moduls aus zwei zueinander parallelen Spiegeln, die in 
einem Winkel von 45Oim Strahlengang stehen, parallel versetzt. Diese Spiegelmodule kÃ¶nne an 
anderer Stelle plaziert werden, so daÂ fest eingebaute Tageslichtfilter wahlweise verwendet oder 
umgangen werden kÃ¶nnen Bei der Konfiguration des Detektors fÃ¼ Messungen bei Dunkelheit 
spiegelt ein weiterer Dichroit die jeweilige RamanwellenlÃ¤ng auf einen gesonderten Zweig. 
Mittels eines Interferenzfilters wird die entsprechenden WellenlÃ¤ng nochmals gefiltert und mit 
einer Plankonvex-Linse der Brennweite f = 100 mm wird das Licht auf die Kathode des Photo- 
multiplier fokussiert. Die registrierten Photonen werden an die weiterverarbeitende Elektronik 
geleitet und ihre Anzahl fÃ¼ jeden HÃ¶henkana gespeichert. 

Chopperscheibe 

Damit noch genÃ¼gen IntensitÃ¤ aus der oberen TroposphÃ¤r empfangen wird, wurde eine Chop- 
perscheibe konstruiert, dessen Abschattkante dem exponentiellen Anstieg des RÃ¼ckstreusignal 
mit der Luftdichte entgegenwirkt. Die Gestalt dieser Chopperkante wurde mit Hilfe eines syntheti- 
schen RÃ¼ckstreusignal entwickelt. Abbildung 5.2 zeigt zum einen das synthetisches RÃ¼ckstreu 
signal, das  mit einer geraden Chopperkante abgeblendet wird und zum Vergleich das Signal, 
welches bei einer 'exponentiell' geformten Kante zu erwarten ist. Der Abschattvorgang des 2.7 
mm Bildes mit der 7 mm langen Chopperkante dauert bei einer Umdrehungsfrequenz von 250 
Hz und einem Chopperblattradius von 50 mm 12- 1 0 4  s. Das entspricht einem HÃ¶heninterval 
von 18.5 km. Ãœblicherweis befindet sich das Chopperblatt eines Lidars in der Fokusebene des 
Teleskops, da dort der Strahldurchmesser am geringsten ist und der Abschattvorgang am schnell- 
sten vor sich geht. FÃ¼ die Berechnung des Ozonprofils nach der Dial-Methode ist es jedoch 
notwendig, daÂ die IntensitÃ¤te der RÃ¼ckstreusignal beider UV-WellenlÃ¤nge zu jeden Zeit- 
punkt irn gleichen Verhaltnis zueinander stehen. Die relativen Ã„nderunge dieses VerhÃ¤ltnisse 
mit der HÃ¶h ergeben gerade den Ozongehalt (siehe Gleichung (4.16) ). Unterscheiden sich die 
Divergenzen der beiden ausgesandten Laserstrahlen ein wenig, so leuchten sie den Himmel leicht 
unterschiedlich aus. Im Bild des Himmels in der Fokusebene des Teleskopspiegels kann das 
Chopperblatt dann kein proportionales Abschatten beider Signale mehr garantieren. Erst wenn 
der Chopper ganz geÃ¶ffne ist, stimmt das Verhaltnis der beiden WellenlÃ¤nge wieder Ã¼berein 

Der PrimÃ¤rspiege des Teleskops empfÃ¤ng in jedem Punkt seiner SpiegelflÃ¤ch beide Wel- 
lenlÃ¤nge im gleichen Verhaltnis. In einem Bild des Teleskops werden somit auch bei teilweise 
geÃ¶ffnete Chopper beide WellenlÃ¤nge immer im gleichen VerhÃ¤ltni delektiert. Damit die- 
ses Bild fÃ¼ beide WellenlÃ¤nge in derselben Ebene liegt, kann aufgrund der chromatischen 
Aberration keine Linse zur Abbildung verwendet werden. Die sphÃ¤rische Aberrationen des Te- 
leskopspiegels und des Spiegels der Brennweite 12.5 mm fÃ¼hre bei dieser Anordnung zu einer 
geringen Differenz beider Bildebenen von 0.14 mm. 



5.4 Tageslichtmessungen 

Abbildung 5.2 Synthetisches RÃ¼ckstreusigna bei unterschiedlichen Chopperkanten. Im oberen 
Teild der Abbildung ist die Form der Chopperkante dargestellt. NÃ¤her ErlÃ¤ute 
rung im Text. 

5.4 Tageslichtmessungen 

Lidar-Messungen kÃ¶nne am besten bei Nacht durchgefÃ¼hr werden, da das SignalrRausch- 
VerhÃ¤ltni wesentlich hÃ¶he ist als am Tage, wodurch die MeÃŸdaue erheblich kÃ¼rze wird. 
Mit geeigneten Filtern sind jedoch auch Messungen bei Tageslicht mÃ¶glich Dabei sollte die 
MeÃŸdaue zur Erstellung eines Ozonprofiles die Zeitskala der zu beobachtenden Ozonvariatio- 
nen nicht Ãœberschreiten Die Ozonvariationen kÃ¶nne sehr unterschiedlich sein. KleinrÃ¤umig 
Turbulenz kann innerhalb von Sekunden zu kleinen Ã„nderunge des Ozonprofils fÃ¼hren Ein 
Durchzug von Tiefdruckwirbeln verbunden mit Ã„nderunge der TropopausenhÃ¶h und damit des 
Ozonprofils findet in synoptischen Skalen der GrÃ¶ÃŸenordnu Stunden bis zu einem Tag statt. 
Bei unverÃ¤nderte Wetterlage kann das Ozonprofil Ã¼be mehrere Tage relativ konstant bleiben. 
Relevante Austauschprozesse zwischen Stratosphike und Troposphike sind mit synoptischen Sy- 
stemen verbunden, so daÂ eine MeÃŸdaue von wenigen Stunden noch eine Beobachtung solcher 
PhÃ¤nomen erlaubt. Die minimale MeÃŸdaue liegt bei Lidarrnessungen wÃ¤hren der Nacht bei 
zwei Stunden, wenn der gesamte HÃ¶henbereic bis 50 km erfasst werden soll. Bei Tageslicht- 
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Abbildung 5.3 Schematische Skizze der Fabry-Perot-Etalons. Aus Steinbrech! (1988). 

messungen ist mindestens die doppelte oder dreifache Zeit notwendig, um auch noch aus 30 
bis 40 km HÃ¶h genÃ¼gen Photonen zu registrieren. Aus den HÃ¶he um 10 km ist jedoch auch 
unter Einsatz von Tageslichtfiltem die Photonenanzahl schon in einem Zeitraum von einer Stunde 
ausreichend. 

Etalons 

Um die Untergrundstrahlung bei Tageslichtmessungen herauszufiltem werden Fabry-Perot- 
Etalons verwendet. Das Filterprinzip beruht auf der Vielstrahlinterferenz. Zwei parallel angeord- 
nete Quarzplatten werden mittels kleiner PlÃ¤ttche auf einen bestimmten Abstand voneinander 
fixiert (Abb. 5.3). Die Lichtwellen treten fast senkrecht durch die eine Quarzplatte in diesen 
Zwischenraum ein, werden dort an den verspiegelten InnenflÃ¤che mehrfach reflektiert und inter- 
ferieren miteinander. Der Abstand der Platten voneinander bestimmt die WellenlÃ¤nge die nicht - 
durch Interferenz ausgelÃ¶sch wird, sondern den Filter passieren kann (Bergmann-Schaefer, 
1987). 

Die Vielfachen der DurchlaÃŸmaxim liegen sehr weit auseinander, wenn der Plattenabstand im 
GrÃ¶ÃŸenberei der durchzulassenden WellenlÃ¤ng gewÃ¤hl wird. Werden dann zusÃ¤tzlic ein 
oder zwei weitere Etalons hinter das erste gesetzt, deren Plattenabstand so gewÃ¤hl ist, daÂ ein 
DurchlaÃŸmaximu genau da liegt, wie bei dem ersten, die benachbarten Maxima jedoch ein we- 
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nig verschoben, werden die Nebenmaxima vom nachfolgendem Etalons ausgelÃ¶scht Mit dieser 
Anordnung wird ein Filter mit einem schmalen DurchlaÃŸmaximu und einer hohen Blockung 
erreicht (Steinbrecht, 1988). Die DurchlaÃŸwellenlÃ¤n wird Ã¼be die DruckabhÃ¤ngigkei des 
Brechungsindex eines den Raum zwischen den Glasplatten ausfÃ¼llende Gases, hier Schwefel- 
hexafluorid (SFg), abgestimmt. Zu diesem Zweck sind die Etalons in ein DruckgehÃ¤us gebettet. 

Um wahrend der Ãœbergangzei zwischen Polarnacht und Polartag zu jeder Zeit Messungen 
durchfÃ¼hre zu kÃ¶nnen kÃ¶nne die oben erwÃ¤hnte Spiegelmodule, die dem Parallelversatz der 
Strahlen dienen, wahlweise vor oder hinter die Etalons gesetzt werden. Der modulare Aufbau der 
Urnlenkspiegel erlaubt, diesen Umbau in kurzer Zeit durchzufÃ¼hren 

5.5 Lidar-Messungen des Ozonprofils 

Der Aufbau des Lidar-Detektors wurde im Oktober 1993 rechtzeitig zum Einbruch der Polar- 
nacht abgeschlossen. Am 5. Oktober 1993 konnten bei klarem Himmel die ersten Messungen 
mit den beiden Dial-WellenlÃ¤nge durchgefÃ¼hr werden. Ende Oktober wurden auch die bei- 
den zugehÃ¶rige Ramankanale in Betrieb genommen. Aufgrund technischer Probleme mit dem 
Nd:YAG-Laser konnte mit den Messungen im sichtbaren Kanal und dem zugehÃ¶rige Ramanka- 
nal nicht vor Ende Januar 1994 begonnen werden. Bis Mitte MÃ¤r wurden an 36 Tagen Messungen 
durchgefuhrt. In polaren Breiten nimmt die Tageslange im Laufe des Februars und Marz tÃ¤glic 
um eine ca. eine halbe Stunde zu. Schon Mitte Marz Ãœberwieg der Anteil an Tageslicht dem der 
Nacht, da die DÃ¤mmerun morgens und abends mit insgesamt mindestens 4 Stunden zu berÃ¼ck 
sichtigten ist. Am 17. MÃ¤r wurde mit den Tageslichtmessungen begonnen und die Messungen 
mit dem Ozonlidar wurden bis Ende April 1994 fortgesetzt. Insgesamt konnten an 12 Tagen 
Tageslichtmessungen durchgefuhrt werden. 

5.5.1 Auswertung der RÃ¼ckstreusignal 

Abbildung 5.4 zeigt ein Beispiel fÃ¼ das RÃ¼ckstreusigna in den beiden Dial-KanÃ¤le und den 
zugehÃ¶rige Raman-KanÃ¤le wahrend der Polarnacht. Dargestellt ist das Ã¼be zwei Stunden 
summierte RÃ¼ckstreusigna vom 14. Dezember 1993. (Dies entspricht etwa 170 000 emittierten 
Laserpulsen.) Der HÃ¶henbereich in dem der Chopper sich Ã¶ffnet reicht von 4 km bis ca. 18 km. 
Die obere Kante des Choppereinflusses auf das Signal ist am Abweichen des Signalverlauf von 
dem physikalischen Abfallen zu erkennen, bzw. in der hier gewÃ¤hlte logarithmischen Darstellung 
von einer Geraden. Der Einfluss der Absorption durch das stratosphÃ¤risch Ozon auf das Signal 
im 308 nm-Kanal macht sich in der geringeren Steigung des entsprechenden RÃ¼chstreusignal 
bemerkbar. Die Zahlraten in den beiden Ramankanalen sind um einen Faktor 103 geringer als die 
ZÃ¤hlrate in den LaserkanÃ¤len Damit liegen sie in der erwarteten GrÃ¶ÃŸenordnu (Ansmann et 
al., 1990). 

SÃ¤mtlich Lidarmessungen konnten nur oberhalb des HÃ¶henbereich ausgewertet werden, ab 
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Abbildung 5.4 Exemplarisches Lidar-RÃ¼ckstreusigna vom 14.12.1993. 

dem der Chopper vollstÃ¤ndi geÃ¶ffne war. In dem Bereich, in dem der Chopper das Bild des 
Teleskops nur teilweise abschattet, fÃ¼hrt die Auswertung nicht zu den angestrebten Ergebnissen. 
Diese Grenze liegt typischerweise bei 20 km HÃ¶he Ein Beispiel fÃ¼ das Ergebnis der Ozonauswer- 
tung ist in Abbildung 5.5 dargestellt. Der Vergleich mit dem Profil des Ozonsondenaufstiegs am 
selben Tag zeigt eine gute Ãœbereinstimmun der beiden MeÃŸmethode im Bereich von 20 bis 30 
km HÃ¶he Unterhalb von 20 km liefert das LidarrÃ¼ckstreusigna unbrauchbare Ergebnisse. Dieses 
Verhalten kann nur das Resultat einer UnproportionalitÃ¤ der RÃ¼ckstreusignal in den beiden 
Dial-WellenlÃ¤nge sein. Eine Ursache fÃ¼ dieses unproportionale VerhÃ¤ltni ist in der Abbildung 
des Teleskopspiegels in die Chopperebene zu suchen. Sobald das Chopperblatt nicht genau in 
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Abbildung 5.5 Exemplarische Ozonauswertung des Lidar-Signal vom 14.12.1993. 

der Bildebene des kleinen konvexen Abbildungspiegels im Eingangsmodul liegt, werden die 
beiden WellenlÃ¤nge nicht in gleichen VerhÃ¤ltni abgeschattet, Da dieses Bild nur wÃ¤hren der 
Justage mit Hilfe eines HeNe-Lasers sichtbar ist und nicht wÃ¤hren des MeÃŸbetrieb kontrolliert 
werden kann, ist es nicht mÃ¶glic zu entscheiden, ob die unzureichende QualitÃ¤ der Messun- 
gen auf diese mÃ¶glich Fehlerquelle zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Zudem gestaltete sich die Justage des 
Detektors aufgrund der Enge im Teleskopraum des Lidarcontainers sehr schwierig. Zwischen 
Detektor und Containerwand war nur noch wenig Raum, so daÃ die optischen Komponenten 
des Detektors schwer zugÃ¤nglic waren. Prinzipiell war die Justage im Rahmen der traditio- 
nellen Lidarmessungen unproblematisch, was sich in den guten Messergebnissen oberhalb der 
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Chopperschwelle dokumentiert. Sollen jedoch das VerhÃ¤ltni der beiden Dial-WellenlÃ¤nge bei 
teilweise geschIossenem Chopper korrekt auf die Photomultiplier abgebildet werden, ist eine Jus- 
tage hÃ¶here PrÃ¤zissio erforderlich. Bei einem geringen Unterschied der Divergenzen der beiden 
ausgesandten Laserstrahlen, kÃ¶nne die beiden WellenlÃ¤nge unterschiedlich auf die einzelnen 
Komponenten des optischen Aufbaus im Detektor treffen. Da der Strahldurchmesser innerhalb 
des Detektors nur wenig geringer war als der Durchmesser der Optiken, kÃ¶nnt es zu einer Aus- 
blendung der Randstrahlen durch die Halterungen der Optiken gekommen sein. Vor allem bei den 
Komponenten, die in einem Winkel von 45Ozum Strahlengang stehen, ist eine solche FehlerqeIIe 
denkbar. 

Die Messungen der Raman verschobenen WellenlÃ¤nge sind besonders von dem oben beschriebe- 
nen Problemen betroffen. Ihre geringe SignalintensitÃ¤ fÃ¼hr auch bei mehrstÃ¼ndige Messungen 
nur bis in HÃ¶he um 20 km zu einer auswertbaren Photonenanzahl. Gerade in diesem Bereich 
was der Chopper noch nicht vollstÃ¤ndi geÃ¶ffnet Somit standen keine Messungen in den Raman- 
KanÃ¤le fÃ¼ eine Raman-Dial-Auswertung zur VerfÃ¼gung 

5.5.2 Ergebnisse 

Um im weiteren Verlauf des Winters den auswertbaren HÃ¶henbereic des RÃ¼ckstreusignal zu 
vergrÃ¶ÃŸer wurde Anfang MÃ¤r ein neues Chopperblatt mit einer geraden Kante in den Detektor 
eingebaut. Ein Chopper mit gerader Kante Ã¶ffne bei einer Umdrehungsfequenz von 250 Hz Ã¼be 
einen HÃ¶henbereic von 5 km. Er konnte entsprechend so eingestellt werden, daÃ die Auswertung 
der RÃ¼ckstreusignal ab Ca. 10 km HÃ¶h ermÃ¶glich wurde. 

Die Lidarmessungen wurden in diesem Winter bis Ende April 1994 durchgefÃ¼hrt Dadurch 
konnte erstmals das Aufbrechen des Polarwirbels im Zuge der FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu der polaren 
Stratosph2e Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  mit dem Ozonlidas beobachet werden. Ein Konturenplot der Ozon- 
profile, die aus den Lidarmessungen im MÃ¤r und April 1994 (Ã¼berwiegen im Tageslichtmodus) 
gewonnen wurden, ist in Abbildung 5.6 dargestellt. 

Verglichen mit den Ozonsondenaufstiegen stimmen die Lidarprofile im auswertbaren HÃ¶hen 
bereich gut mit den Sondenprofilen Ã¼berein Die obere Grenze der Lidarmessungen wandert 
aufgrund der abnehmenden SignalintensitÃ¤ bei den Tageslichtmessungen mit fortschreitender 
Zeit weiter nach unten. Am 5. und 6. April wurde ein Ozonminimum in 14 km HÃ¶h beobach- 
tet, das von den Sondenmessungen nicht in gleichem MaÃŸ wiedergegeben wird. Dazu ist zu 
bemerken, daÃ die Lidarprofile zu diesem Zeitpunkt mit einer zeitlichen AuflÃ¶sun von 1 Stunde 
berechnet worden sind. Diese Messungen ermÃ¶gliche eine Untersuchung der Variationen in 
der Ozonprofilstruktur beim Aufbrechen des Polarwirbels. Die damit verbundenen dynamischen 
Prozesse bei der StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu im FrÃ¼hjah 1994 werden im Kapitel 6 ausfÃ¼hslic 
diskutiert. 
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Abbildung 5.6 Kontusenplot der Ozonkonzentration Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d ,  berechnet aus Tageslicht- 
messungen des Ozonlidass im MÃ¤r und April 1994. 



6. 

Die 

Ozonprofile wÃ¤hren der 
StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu im FrÃ¼hjah 
1994 

westliche Winterzirkulation in der polaren StratosphÃ¤r wird jedes FrÃ¼hjah mit einer 
ErwÃ¤rmun der Luftmassen Ã¼be den Polargebieten beendet, und die sommerliche Zirkulation 
mit schwachen, Ã¶stliche Winden setzt sich durch. Das Einsetzen dieser FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu 
kann von Anfang MÃ¤r bis Mitte Mai stattfinden. In einigen Wintern werden jedoch auch klei- 
nere oder grÃ¶ÃŸe ErwÃ¤rmunge der polaren StratosphÃ¤r mitten im Winter beobachtet. Labitzke 
und Loon (1988) haben die nordhemisphÃ¤rische winterlichen Temperaturen und die Zirkulation 
in der StratosphÃ¤r seit 1950 statistisch untersucht. Sie stellten eine starke Korrelation zwischen 
der Phase der 'quasi-biennial oscillation' (QBO), dem 1 1-jÃ¤hrige der Sonnenfleckenzyklus und 
dem Auftreten einer mittwinterlichen ErwÃ¤rmun im Januar oder Februar jeden Jahres fest. Die 
QBO ist eine in den Tropen beobachtete Schwingung des stratosphÃ¤rische Windregimes von 
westlichen und Ã¶stliche Phasen des zonalen Windes. Die Klassifizierung in West- oder Ostphase 
der QBO von Labitzke und Loon (1988) orientiert sich an der Temperatur am Nordpol in 30 hPa 
und dem zonal gemittelte Wind in 60Â°Breite Diese Schwingung hat eine mittlere Periode von 26 
Monaten. Sie tritt im HÃ¶henbereic zwischen 16 km und 30 km auf und ensteht durch das Zusam- 
menwirken von sich vertikal ausbreitenden Ã¤quatoriale Wellen mit dem zonalen Gmndstrom 
(Lindzen, 1990). Beide Regime, die Ost- und die Westphase der QBO, breiten sich von oben nach 
unten hin aus (Lindzen und Holten, 1968; Holten und Lindzen, 1972), wobei die Westwindphase 
immer lÃ¤nge andauert als die Ostwindphase (Abbildungen 6.1 und 6.2). Wenn sich die tropische 
Zirkulation in der Westphase und die SonnenaktivitÃ¤ im Maximum befand, kam es seit 1950 
in sieben Wintern zu einer starken mittwinterlichen ErwÃ¤rmun und einem Zusammenbruch des 
arktischen Polarwirbels, d. h. einer Umstellung der polaren stratosphÃ¤rische Zirkulation von 
West nach Ost (Abbildung 6.3). Befand sich die QBO in der Ostphase, kam es bisher vorwiegend 
wÃ¤hren des Minimums der SonnenaktivitÃ¤ zu mittwinterlichen ErwÃ¤rmungen Eine Ausnahme 
bilden die beiden Ereignisse in den Jahren 1957 und 1971. Kleinere WarmluftvorstÃ¶Ã in der 
winterlichen polaren StratosphÃ¤re die nicht zu einem Zusammenbruch des Polarwirbels fÃ¼hren 
treten hÃ¤ufige auf. 

Durch welchen Mechanismus die QBO die Zirkukation der polaren StratosphÃ¤r moduliert, ist 
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Abbildung 6.1 Die Entwickiung der 'quasi-biennial oscillation' (QBO) von 1953 bis 1976 (Nau- 
jokat, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). Aufgetragen ist die mittlere zonaie Wind- 
geschwindigkeitskomponente in mis in AbhÃ¤ngigkei von der HÃ¶h und der Zeit. 



6. Ozonprofile wÃ¤hren der StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu im FrÅ¸hjah 1994 

Abbildung 6.2 Die Entwicklung der 'quasi-biennial oscillation' (QBO) von 1977 bis 1994 und 
aktualisiert von 1991 bis 1995 (Naujokat, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). Auf- 
getragen ist die mittlere zonale Windgeschwindigkeitskomponente in rn/s in 
AbhÃ¤ngigkei von der HÃ¶h und der Zeit. 
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l , l l l l l l l l l l l l l l l l l l l l l l l l l ~ l l l l l l l ~ l ~ l 1 l l ~ ~ ~ ~ ~ ' ~ ' ~ ' ~ '  
M 8  SO 3 54 56 58 60 S 6L 66 68 70 72 7t. 75 79 80 a2 8L ES W SO 92 9L SS 98 2000 

Abbildung 6.3 Zeitreihe des mittleren solaren Flusses bei 10.7 cm im Januar und Februar. W und 
E bezeichnen die Phase der QBO in 50 und 40 hPa im Januar und Februar, die 
Kreise und Quadrate bezeichen groÃŸ mittwinterliche ErwÃ¤rmunge im Januar 
und Februar (Naujokat, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). 

bisher noch nicht eindeutig geklÃ¤rt Kodera (1991) vermutet, daÂ die QBO im FrÃ¼hwinte Ano- 
malien des zonalen Windes in der oberen StratosphÃ¤r verursacht, wodurch die Ausbreitung von 
planetaren Wellen beeinfluÃŸ wird. Wechselwirkungen zwischen den planetaren Wellen und dem 
zonalen Grundstrom produzieren dann StÃ¶rungen die sich im Verlaufe des Winters in der unteren 
polaren AtmosphÃ¤r auswirken. Numerische Experimente von Kodera et al. (1991) zeigen, daÂ 
die Temperaturen am Nordpol bei zunehmender Einstrahlung und westlicher QBO zunehmen, 
bei Ã¶stliche QBO jedoch abnehmen. Die Entwicklung der zonalen Winde bei schwacher und 
starker Einstrahlung sowie beider Phasen der QBO unterstÃ¼tze die These von Kodera (1991), 
daÂ die Modulation der winterlichen StratosphÃ¤r durch die Sonnenaktivitat und die QBO auf 
Wechselwirkungen planetarer Wellen mit dem zonalen Grundstrom beruht. Die Ergebnisse dieser 
Modelle stimmen mit der Statistik von Labitzke und Loon (1988) Ã¼berein 

6.1 Die Entwicklung des Polarwirbels im Winter 1993194 

Im Winter 1993194 kam es mehrmals zu ErwÃ¤rmunge in der arktischen StratosphÃ¤re Im Dezem- 
ber und Januar fanden sie Ã¼be Nordostasien, Kanada und Alaska statt, wobei der Polarwirbel 
in die europÃ¤isch Arktis verschoben wurde. Im Februar trat eine der seltenen ErwÃ¤rmunge 
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Ã¼be der nordatlantischen und europÃ¤ische Arktis auf. Die planetare Wellenzahl 2 konnte sich 
verstÃ¤rke und der Polarwirbel wurde in zwei Zentren gespalten. Eines der Zentren lag Ã¼be der 
sibirischen Arktis, das andere und das Kaltluftzentrum uber der kanadischen Arktis. Mit die- 
sem WarmluftvorstoÃ wurden ozonreiche Luftmassen bis in sehr hohe Breiten transportiert. Am 
14. Februar 1994 wurde in Ny-Alesund eine OzonsÃ¤ulendicht von 406 DU gemessen (Abbil- 
dung 6.4). Die FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu setzte bereits Anfang MÃ¤r Ã¼be Nordostasien ein. Der kalte 
Wirbel wurde erneut in die europÃ¤isch Arktis verschoben, was dort zu niedrigen Temperaturen 
und niedrigem Ozongehalt fÃ¼hrt Ein zweiter WarmluftvorstoÃ Ende MÃ¤r erreichte fast schon 
den Nordpol. Die PV-Karte vom 28. MÃ¤r 1994 zeigt jedoch, daÂ der Polarwirbel noch besteht. 
Anfang April setzt sich die Warmluft im gesamten Polargebiet durch. Die Umstellung auf die 
Somrnerzirkulation ist damit sehr frÃ¼ abgeschlossen (Naujokat et al., 1994). 

6.2 Beobachtungen der StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu 

6.2.1 Temperaturprofile 

Die StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu im FrÃ¼hjah 1994 konnte Ã¼be Ny-&esund Anfang April in Tem- 
peratur- und Ozonprofilen erkannt und beobachtet werden. Abbildung 6.5 zeigt arn 24. MÃ¤r 1994 
noch kalte, winterliche Temperaturen, die sich am 28. MÃ¤r 1994 in der unteren StratosphÃ¤r 
von 9 bis 22 km um bis zu 10Â° erhÃ¶hen Am 30. MÃ¤r 1994 ist die Tropopause in 10 km HÃ¶h 
wieder um 5OC auf -65OC abgekÃ¼hlt jedoch schon am 31. MÃ¤r 1994 nimmt die Temperatur 
nochmal um 5OC im gesamten HÃ¶henbereic von 9 bis 22 km zu. Am 3. April 1994 ist dann 
ein Temperaturanstieg auf -50Â° bis einschlieÃŸlic 30 km zu beobachten. Die Tropopause ist 
mit einem Temperaturminimum von -60Â° deutlich erkennbar. WÃ¤hren des Winters zeichnete 
sie sich durch eine AbschwÃ¤chun des vertikalen Temperaturgradienten aus, nicht durch eine 
Umkehrung. Auch am 6. April 1994 bleibt dieses fÃ¼ die sommerliche polare StratosphÃ¤r 
charakteristische Temperaturprofil erhalten. Es Ã¤nder sich den Sommer uber nur minimal. Die 
Temperaturen liegen dann im Bereich von -40Â°C Erst im September 1994 beginnt sich die 
StratosphÃ¤r wieder abzukÃ¼hlen 

6.2.2 Ozonprofile 

FÃ¼ den gleichen Zeitraum im FrÃ¼hjah 1994 sind die vertikalen VerlÃ¤uf der Ozonteilchen- 
zahldichten in Abbildung 6.6 dargestellt. Im Februar und MÃ¤r dieses Winters entsprechen sie 
dem typischen winterlichen Profil mit einem starken Ozonanstieg oberhalb der Tropopause von 
ungefahr 1 . 1012MolekÃ¼l c m 3  auf 6 bis 8 . 1012MolekÃ¼l c m 3  im Ozonmaximum in 15 bis 
20 km HÃ¶he Ein Ozonprofil dieser Struktur wurde auch am 24. MÃ¤r 1994 beobachtet. Die 
gesamte OzonsÃ¤ul betrÃ¤g 317 DU, ein typischer Wert fÃ¼ diese Jahreszeit. Am 28. MÃ¤r 1994 
treten bereits erste, kleinere Strukturen in der Ozonteilchendichte in der unteren StratosphÃ¤r 
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Abbildung 6.4 Ozon- und Temperaturprofil vom 14.02.1994 Ã¼be NY-Alesund. Die Profiele 
wurden von einer Ozonsonde aufgenommen. 
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Abbildung 6.5 Temperaturprofile vom 24.03. bis 6.04.1994 Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d .  Die Profile wur- 
den mit Radiosonden aufgenommen, die mit einem Ozonsonden-Aufstieg ver- 
bunden waren. 
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Abbildung 6.6 Ozon-Konzentrationsprofile vom 24.03. bis 6.04.1994 Ã¼be NY-Alesund. Die 
Profile wurden mit Ozonsonden aufgenommen. 
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auf. Am 30. MÃ¤r 1994 hat sich ein deutliches Maximum im Bereich von 11 km HÃ¶h und ein 
Minimum bei 14 km gebildet. Der Gesamtozongehalt geht auf 257 DU zurÃ¼ck Am nÃ¤chste Tag 
hat sich das Maximum vertikal auf eine Schicht von 4 km MÃ¤chtigkei verbreitert und weitere, 
kleine Strukturen ausgebildet. Das Minimum darÃ¼be ist sehr schmal geworden. Am 3. April 1994 
ist wieder ein Maximum in 12 km HÃ¶h und darÃ¼be ein Minimum bei 14 km zu beobachten. 
Ã„hnlic ist das Bild am 6. April 1994. Zudem nimmt die Ozonteilchenzahldichte in der mittleren 
StratosphÃ¤r oberhalb von 20 km seit dem 31. MÃ¤r 1994 deutlich zu. Der Gesamtozongehalt 
steigt auf Ã¼be 400 DU. 

6.2.3 Lidar-Messungen 

Die Entwicklung eines dieser sekundÃ¤re Maxima konnte mit dem Ozonlidar in den NÃ¤chte 
vom 5. und 6. April 1994 Ã¼be mehrere Stunden mit einer zeitlichen AuflÃ¶sun von einer Stunde 
beobachtet werden (siehe Kapitel 5.5.2). Abbildung 6.7 zeigt die Ozonprofile der Lidarmessungen 
und des Sondenaufstiegs am 6. April 1994. Die Entwicklung des Maximums in 12 km HÃ¶h kann 
deutlich verfolgt werden. Um 20:OO Uhr UTC hat sich bereits ein Minimum in 14 km HÃ¶h 
ausgeprÃ¤gt Das Maximum ist jedoch noch nicht in 11 km HÃ¶h zu sehen, sondern deutet sich 
in 10 km unterhalb des erfassten Messbereichs an. Im Laufe der Nacht wandert es nach oben 
und ist um 02:OO Uhr in ca. 12 km HÃ¶h zu erkennen. In der darauffolgenden Nacht beginnen 
die Lidarmessungen kurz nach 19:OO und dauern bis 23:OO an. In allen vier Profilen ist kein 
sekundÃ¤re Maximum mehr oberhalb der Tropopause auszumachen. 

Die Position des Polarwirbels in verschiedenen HÃ¶henniveau kann mittels Karten der potentiel- 
len Vorticity auf isentropen FlÃ¤che wiedergegeben werden. Abbildung 6.8 zeigt die Entwicklung 
des Wirbels auf dem Niveau 475 K im Laufe der StratosphÃ¤renerwÃ¤rmu im FrÃ¼hjah 1994. 
Am 24. und 28. MÃ¤r 1994 hat der Wirbel noch eine kreisÃ¤hnlich Struktur und die WirbelstÃ¤rk 
ist im inneren Kern gr6ÃŸe als 50 PVU. Spitzbergen liegt eindeutig innerhalb des Wirbelkerns. 
Am 30. und 31. MÃ¤r 1994 ist bereits ein langgezogener Wirbel entstanden, der sich von der 
kanadischen Arktis bis zur sibirischen Arktis erstreckt. ~ ~ - A l e s u n d  liegt jetzt im Wirbelrandbe- 
reich bei 36 bis 43 PVU. Am 3. und 6. April 1994 ist der Wirbel in zwei Teile zerbrochen und 
schwÃ¤ch sich deutlich zu Werten zwischen 43 und 50 PVU in den Restkernen ab. ~ ~ - A l e s u n d  
liegt auÃŸerhal dieser zwei schwachen Wirbel in einer Zone mit schwachem PV-Gradienten bei 
21 bis 28 PVU. 

In der untersten Stratosphge im isentropen Niveau von 3 15 K (Abbildung 6.9) ist eine ganz andere 
Struktur der potentiellen Vorticity zu beobachten. Es gibt keine homogenen, kreisfÃ¶rmige oder 
ovalen Strukturen, sondern es treten viele Zungen und einzelne, kleinere Wirbel mit relativ starken 
PV-Gradienten auf, die bis in die mittleren Breiten reichen. 
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- Lidar April 5 - 6, 1994 
-Sonde April 6, 1994 11 :29 E 

Abbildung 6.7 Ozonprofile aus Lidar-Messungen vom 5.04.1994 und 6.04.1994 und einem 
Ozonsondenaufstieg vom 6.04.1994 (rnitte) Ã¼be Ny-Alesund. Dargestellt ist 
die zeitliche Entwicklung innerhalb von 30 Stunden. Dabei sind die ZeitrÃ¤um 
ohne Messungen ausgespart. Die Lidarprofile wurden jeweils Ã¼be eine Stunde 
integriert. Das erste Profil am 5.04.1994 wurde ab 19:00 aufgenommen, das letzte 
um 00:02. Die Lidar-Messungen am Abend des 6.04.1994 beginnen um 19:00. 

Am 24. MÃ¤r liegt Ny-Alesund auch in diesem Niveau innerhalb eines Bereichs hoher potentieller 
Vorticity. Dasselbe gilt fÃ¼ den 28. MÃ¤rz Am 30. und 3 1. MÃ¤r 1994 ist der PV-Gradient bedeutend 
schwÃ¤cher In den darauffolgenden Tagen bleibt der Gradient schwach und Ny-Alesund liegt in 
einem Gebiet mit etwa 4 PVU. Erst ab dem 4. April 1994 bewegt sich wieder eine Zone hÃ¶here 
potentieller Vorticity Ã¼be Spitzbergen, die Werte steigen jedoch auch am 6. April 1994 nicht 
hÃ¶he als 6 PVU an. 

6.2.5 Trajektorien 

In Abbildung 6.10 sind die RÃ¼ckwÃ¤rtstrajektori auf den isentropen Niveaus von 350 K bis 675 K 
an zwei Tagen, dem 28. MÃ¤r 1994 und dem 6. April 1994, exemplarisch dargestellt. Die Trajek- 
torien wurden von B. Knudsen am DÃ¤nische Meteorologischen Institut (DMI), Kopenhagen, aus 
den 12:00 UTC Analysen des European Center for Medium-range Weather Forecast (ECMWF) 
in Reading, GroÃŸbritannien im Zuge der SESAME-Kampagne fÃ¼ 10 Tage zurÃ¼c berechnet. Die 
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Abbildung 6.8 Potentielle Vorticity im 475 K Niveau vom 24.03. bis 6.04.1994. 
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Abbildung 6.9 Potentielle Vorticity im 315 K Niveau vom 24.03. bis 6.04.1994. 
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ECMWF 
TRAJEKTORIEN 
10TmAnÃ‡tyÃˆ 

Abbildung 6.10 ECMWF-Trajektorien. 

Trajektorien verlaufen am 28. MÃ¤r grÃ¶ÃŸtenei noch innerhalb des geschlossenen Polarwirbels. 
Am 6.April verlaufen die Trajektorien aus der Kanadischen Arktis uber Nordamerika und den 
uber den Noratlantik. Die Luftmassen, die am 6. April in NY-Alesund enden, kommen von SÃ¼de 
aus den mittleren Breiten. Der Fehler der Trajektorien vergrÃ¶ÃŸe sich, je weiter sie zurÃ¼ckliegen 
Nach Knudsen (1992b) ist der Fehler der Trajektosienbahn auÃŸerhal des Polarwirbels doppelt 
so groÃ wie innerhalb. Quantitativ bewegt sich der Fehler in der GrÃ¶ÃŸenordnu von 9% der 
zurÃ¼ckgelegte Entfernung im 475 K Niveau. 

6.3 Strukturen im vertikalen Ozonprofil 

Ozonprofile weisen hÃ¤ufi nicht nur ein ausgeprÃ¤gte Maximum in der StratosphÃ¤r auf, son- 
dern kÃ¶nne auch eine Struktur aus weiteren kleineren, jedoch vertikal ausgeprÃ¤gte Maxima 
und Minima haben. Solche Profilstrukturen wurden beispielsweise in den Ozonsondenaufstiegen 
Anfang April 1994 und in den Lidarmessungen am 5. und 6. April 1994 Ã¼be NY-Alesund be- 
obachtet. Nach statistischen Untersuchungen von Reid und Vaughan (1991), (1992) finden sich 
diese Strukturen hauptsÃ¤chlic in der unteren StratosphÃ¤r im Bereich von 10 bis 18 km HÃ¶h 
mit einem Maximum bei 14 km. Sie treten am hÃ¤ufigste im Winter und FrÃ¼hlin in mittleren 
und polaren Breiten auf. Ihr Vorkommen nimmt zudem mit der geographischen Breite zu. In- 
nerhalb des Polarwirbels wurden sie jedoch nur sehr selten beobachtet. Im Sommer werden fast 
keine strukturierten Ozonprofile beobachtet. Im Winter (Januar und Februar) liegt das Maximum 
der HÃ¤ufigkei des Auftretens von sekundÃ¤re Ozonmaxima bei 400 K. Im Breitenbereich des 
Polarnacht-Jets zwischen 60' und 75' N ist ein zweites Maximum im 550 K Niveau zu finden. Im 
FrÃ¼hjah (MÃ¤r und April) verschiebt sich das Maximum zu sehr hohen Breiten (80' N) und liegt 
im HÃ¶henbereic zwischen 400 K und 500 K. SÃ¼dlic von 75' N ist wieder ein Band maximaler 
HÃ¤ufigkei um 400 K zu beobachten. Ursachen fÃ¼ Laminae vermuten Reid und Vaughan (1991) 
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in der horizontalen Advektion von Luftmassen aus unterschiedlichen geographischen Regionen 
mit unterschiedlichem Ozongehalt. Die Existenz des Polarwirbels scheint aufgrund des saisonalen 
Auftretens solcher Profile von Bedeutung zu sein. 

Ãœbe ~ ~ - A l e s u n d  konnte diese Profilstruktur nach dem Aufbrechen des Polarwirbels beobachtet 
werden, aber auch den ganzen Sommer Ã¼ber Im Winter wurde sie nur beobachtet, wenn der 
Polarwirbel vom Pol weg verschoben war und Spitzbergen auÃŸerhal des Wirbels oder in seinem 
Randbereich lag, z. B. am 14. Februar 1994 (Abbildung 6.4). 

6.4 Dynamische Effekte und ihr EinfluÃ auf das Ozonprofil 

Reid und Vaughan (1992) vermuten in den ausgeprÃ¤gte Strukturen der Ozonprofile das Ab- 
bild eines wichtigen Transportvorgangs von stratosphÃ¤rische Luftmassen in die TroposphÃ¤re 
Aufgrund der Beobachtung, daÂ parallel zu den Beobachtungen von weiteren Maxima im Ozon- 
profil unterhalb der nominalen Grenze des Polarwirbels (400 K) hohe Ozonkonzentrationen zu 
finden sind, schlieÃŸe Reid und Vaughan (1992), daÂ das Absinken stratosphÃ¤rische Luftma'ssen 
innerhalb des Polarwirbels und ihre anschlieÃŸend horizontale Durchmischung mit Luftmassen 
aus mittleren Breiten entscheidend zur Transportrate von stratosphÃ¤rische Ozon in die Tropo- 
sphÃ¤r beitrÃ¤gt Die Frage, welcher Mechanismus dieses Mischungsverhalten und die daraus 
resultierenden Strukturen in den Ozonprofilen hervorruft, lÃ¤Ã sich damit nicht beantworten. 

6.4.1 Brechende planetare Wellen 

Andere Untersuchungen zu Mischungsprozessen am Wirbelrand wurden von Waugh et al. (1994) 
durchgefÃ¼hrt Die Autoren haben aufgrund von Flugzeug-gestutzten Messungen von Spurengasen 
am Wirbelrand wÃ¤hren der beiden Arctic Airborne Stratospheric Expeditionen (AASE 1 und 2) 
genauere Berechnungen der potentiellen Vorticity Felder vorgenommen. Die Konzentrationen 
der Spurengase C10 und NzO am Wirbelrand wiesen keineswegs einen scharfen Gradienten 
auf, wie es gewÃ¶hnlich PV-Karten erwarten lieÃŸen Sie zeigten ausgeprÃ¤gte kleinskalige Struk- 
turen. Da diese Strukturen offensichtlich nicht in den PV-Karten aufgelÃ¶s werden, wurde der 
Transport von Spurengasen mit der 'contour advection with surgery trajectory technique' (CAS) 
berechnet. Diese Technik erlaubt eine Untersuchung des Transportes auf viel kleineren Skalen, 
als es mit den Å¸bliche meteorologischen Analysen mÃ¶glic ist. Dadurch kann eine wesentlich 
genauere Untersuchung der Wellenbrechung und der damit verbundenen Mischung von Spuren- 
gasen vorgenommen werden. Eine detaillierte Beschreibung der CAS Technik wird von Waugh 
und Plumb (1993) wiedergegeben. An dieser Stelle sei nur darauf hingewiesen, daÂ es sich um 
die Entwicklung von Konturen physikalischer GrÃ¶ÃŸ durch die Advektion von Partikeln mit 
interpolierten Windfeldern handelt. Im Zusammenhang mit der Entwicklung des Polarwirbels 
sind die Konturen der potentieller Vorticity von Interesse. Konturen, deren AuflÃ¶sun kleiner als 
8 km sind, werden in diesem Verfahren entfernt, womit eine untere Grenze der GrÃ¶Ã der wie- 
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dergegeben Strukturen gesetzt ist. Die PV-Karten vom ECMWF haben eine wesentlich grÃ¶ber 
AuflÃ¶sung Sie liegt mit 2.5' X 2.5 O (Knudsen, 1992b) zwei GrÃ¶ÃŸenordnung Ã¼be der der 
CAS-Karten. 

Die groÃŸrÃ¤umi Struktur der CAS Berechnungen in der mittleren StratosphÃ¤r stimmt gut mit 
PV-Karten Ã¼berei (Abbildung 6.11). Sie zeigen jedoch zusÃ¤tzlic einen feinstrukturierten Wir- 
belrand mit langen, fadenartigen PV-Konturen, die sich um den eigentlichen Wirbel herumwinden. 
Querschnitte der so berechneten potentiellen Vorticity am Wirbelrand korrelieren sehr gut mit 
den gemessenen Konzentrationen der Spurengase (Waugh et al., 1994; Piumb et al., 1994). 

Die Autoren fÃ¼hre die in ihrem Modell beobachteten Strukturen der potentiellen Vorticity 
auf brechende Rossby-Wellen am Rand des Polarwirbels zurÃ¼ck Das Konzept von brechenden 
Rossby-Wellen wurde von Mcintyre und Palmer (1983) entwickelt. Sie berechneten erstmals 
PV-Karten mit einer AuflÃ¶sung die dieses PhÃ¤nome sichtbar machten. Obwohl diese PV-Karten 
immer noch relativ grobskalig sind, werden neben dem Polarwirbel auch langgestreckte Zungen 
erhÃ¶hte potentieller Vorticity sichtbar, die sich bis in mittlere Breiten erstrecken. Die zeitliche 
Entwicklung dieser PV-Zungen lÃ¤Ã sie aus dem Wirbel herausgezogen und um ihn herumge- 
wunden erscheinen (Abbildung 6.11). Die Konturen werden bei Prozessen dieser Art schnell und 
irreversibel verformt. Bei Wellenbewegungen mit kleiner Amplitude wÃ¼rde die Isoplethen der 
PV nur hin- und herbewegt. Aufgrund dieser Ãœberlegunge beschreiben die Autoren den beob- 
achtenteten ProzeÃ als 'Brechen planetarer Wellen', analog dem Brechen von Ozeanwellen an 
einem Strand. Sie vermuten, daÂ brechende Rossby-Wellen und ein damit verbundener isentroper 
MischungsprozeÃ fÃ¼ das Erodieren des Polarwirbels verantwortlich ist und die den Polarwirbel 
umgebende gradientschwache Zone mit relativ einheitlichen PV-Werten erklÃ¤r werden kann, 
die sogenannte 'Brandungszone' des Polarwirbels (Mcintyre und Palmer, 1984). Die Autoren 
rÃ¤ume ein, daÂ es bisher keine in sich konsistente theoretische Formulierung fÃ¼ das Konzept 
der brechenden Wellen gibt. Es ist jedoch als heuristisches Konzept brauchbar, um zu versuchen, 
komplizierte PhÃ¤nomen in der Dynamik zu verstehen (Mcintyre und Palmer, 1985). 

Waugh et al. (1994) konnten mit ihrem CAS-Modell zeigen, daÂ brechende Rossby-Wellen in 
der winterlichen StratosphÃ¤r ein allgegenwÃ¤rtige PhÃ¤nome sind. Dabei werden Luftmassen 
aus dem Wirbel heraus transportiert oder lÃ¶se sich vom Wirbelrand in Form von feinen, faden- 
artigen Strukturen ab. Hier sehen die Autoren einen wesentlichen Unterschied zu brechenden 
Rossby-Wellen, wie sie Mcintyre und Palmer (1983 und 1984) beschrieben haben. Letztere be- 
ziehen sich auf das 850 K Niveau, also die mittlere StratosphÃ¤re Dort wurden keine filigranen, 
sondern rÃ¤umlic weiter ausgedehnte PV-Konturen beobachtet. Waugh et al. (1994) vermuten die 
Ursachen fÃ¼ diese Unterschiede in der unterschiedlichen Wirbelstruktur der beiden Niveaus, der 
Zunahme der Amplitude der sich aufwÃ¤rt ausbreitenden Rossby-Wellen und in dem EinfluÃ von 
troposphÃ¤rische StÃ¶runge auf die untere StratosphÃ¤re Typischerweise entspricht die Menge 
der transportierten Luftmassen nur wenigen Prozent der QuerschnittsflÃ¤ch des Polarwirbels. Es 
traten wÃ¤hren der AASE 2 Kampagne jedoch zwei 10-tÃ¤gig Perioden mit starker AktivitÃ¤ 
des Wellenbrechens auf, in denen Luftmassen aus 15% bzw. 31% der WirbelquerschnittsflÃ¤ch 
in mittlere Breiten transportiert wurden. WÃ¤hren der 3 Monate der AASE 2 Kampagne wurde 
ungefÃ¤h 50% der GesarntflÃ¤ch des Polarwirbels im 450 K Niveau nach auÃŸe transportiert. 
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Abbildung 6.1 1 CAS-Berechnungen der Entwicklung der potentiellen Vorticity im 475 K Ni- 
veau, initialisiert am 28.3.94 mit dem horizontalen Windfeld vom National 
Meteorological Center (NMC), Washington (Sobel und Plumb, persÃ¶nlich Mit- 
teilung, 1995). Die Konturen entsprechen 15, 17.5, 20, 22.5 und 25 PVU. Die 
Abbildung oben links ist fÃ¼ den 28.03.1994, dann folgt (von links nach rechts 
und von oben nach unten) der 30.03., 3 1.03., 1.04., 2.04., 3.04., 4.04., 5.04. und 
6.04.1994, jeweils 12:00 UTC. 
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Brechende Rossby-Wellen werden demnach nicht selten in der winterlichen StratosphÃ¤r der 
NordhemisphÃ¤r beobachtet. Sie leisten einen erheblichen Beitrag zum Transport von Ozon und 
anderen Spurengasen und Aerosolen aus dem Polarwirbel heraus. Dieser Umstand sollte bei der 
Betrachtung der Ozonabnahme in den mittleren Breiten bedacht werden, zumal der Polarwirbels 
der bisher einzig bekannte Ort ist, in dem die Luftmassen fÃ¼ einen starken chemischen Ozonabbau 
vorbereitet werden kÃ¶nnen 

6.4.2 Horizontale Ozontransporte durch brechende planetare Wellen 

Es stellt sich im folgenden die Frage, inwiefern sich das Brechen von planetaren Wellen auf den 
Transport von Ozon in die Polargebiete auswirkt. 

Die Transportrate von Ozon aus den mittleren Breiten in den Polarwirbel hinein ist unbekannt 
(Plumb et al., 1994), jedoch im Zusammenhang mit dem chemischem Ozonabbau innerhalb des 
Polarwirbels von groÃŸe Interesse. Die entscheidende Frage ist somit, inwieweit der Wirbel 
gegenÃ¼be den mittleren Breiten isoliert ist, bzw. wie hoch die Transportrate in den Wirbel hinein 
und aus ihm heraus ist. Plumb et al. (1994) haben fÃ¼ den Winter 1992 CAS-Berechnungen von 
PV-Feldern durchgefÃ¼hr und die Strukturen des Polarwirbels mit flugzeuggetragenen Aerosol- 
Lidar Messungen der AASE 2 Kampagne verglichen. Sie konnten in der unteren StratosphÃ¤r im 
Bereich von 425 K bis 500 K an einigen Tagen eindeutig Zonen aerosolreicher und aerosolarmer 
Luftmassen feststellen, die am Wirbelrand nebeneinander lagen. Ein hoher Aerosolgehalt ist 
charakteristisch fÃ¼ Luftmassen aus mittleren Breiten. In diesem Winter kam noch hinzu, daÂ 
die subpolaren Luftmassen groÃŸ Mengen vulkanischen Aerosols enthielten, die vom Ausbruch 
des philippinischen Vulkans Pinatubo im Juni 1991 stammten. Plumb et al. (1994) interpretieren 
diese Beobachtungen dahingehend, daÂ Luftmassen von auÃŸerhal in den Wirbel eindringen 
kÃ¶nnen Im Winter 1992 wurden drei solcher Perioden beobachtet. Bei jedem dieser Ereignisse 
war der Polarwirbel in der unteren StratosphÃ¤r durch einen HochdruckrÅ¸cke im Bereich des 
0'-Meridians gestÃ¶rt Die beobachteten Wirbelstrukturen Ã¤hnel denen eines Modells von Waugh 
et al. (1994) mit topographischer Anregung planetarer Wellen, die sich am Wirbelrand brechen. 
Typischerweise finden im Laufe eines nordhemisphÃ¤rische Winter ein bis drei solcher Ereignisse 
statt (Plumb et al., 1994). Bei jedem Ereignis werden ungefÃ¤h 5 % der Luftmassen des Wirbels 
von auÃŸerhal in den Wirbel miteinbezogen. Diese Aerosolmessungen decken sich mit denen 
von Beyerle (1994). Lidarmessungen des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss im Winter 199111992 Ã¼be Ny- 
Alesund zeigen einen erhÃ¶hte Aerosolgehalt in der unteren StratosphÃ¤r bis 500 K im Dezember, 
Januar und Februar. Erst als der Polarwirbel Ende MÃ¤r aufbrach, konnte eine ErhÃ¶hun des 
Aerosolgehalts bis zum 600 K Niveau beobachtet werden. Die Beobachtungen lassen auf einen 
isolierten Wirbel oberhalb von 500 K und einen zeitweilig gestÃ¶rte Wirbel unterhalb dieses 
Niveaus schlieÃŸe (Beyerle, 1994). 

Leovy et al. (1985) haben mit Hilfe von 'Limb Infrared Monitor of the Stratosphere' (LIMS) 
Satelliten-Messungen die Entwicklung und Verteilung des Ozon-MischungsverhÃ¤ltnisse in der 
mittleren StratosphÃ¤r untersucht und darin Strukturen gefunden, die sie auf den polwÃ¤rtige 
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Transport von Ozon durch planetare Wellen zurÃ¼ckfÃ¼hre Dieser Transport geschieht in Form 
von schmalen Zungen ozonreicher Luftmassen, die sich am Wirbelrand entlang aus den Tro- 
pen und Subtropen bis in das Polargebiet erstrecken, wenn der Wirbel im Zusammenhang mit 
der VerstÃ¤rkun der Wellenzahl 1 nach SÃ¼de verschoben wurde. Direkt neben einem starken 
Gradienten zwischen 40' und 50Â° und dem @-Meridian und 90'0 ist sÃ¼dlic davon eine gradi- 
entschwache Zone zu sehen, die durch eine nach Osten weisende Zunge ozonreicher Luftmassen 
und etwas sÃ¼dliche eine nach Westen weisende Zunge ozonarrner Luftmassen charakterisiert ist. 
Diese Beobachtung ist konsistent mit der Theorie der brechenden Rossby-Wellen und der Bran- 
dungszone auÃŸerhal des Wirbels. Leovy et al. (1985) haben starke Ozongradienten, die sich nach 
Norden verschieben, nur in der mittleren StratosphÃ¤r gesehen. Oberhalb von 3 hPa (35-4Okm) 
wird die Ozonverteilung aufgrund der kurzen photochemischen Lebensdauer nicht durch den 
Transport dominiert. Unterhalb von 30 hPa (22-24 km) spielen die AuslÃ¤ufe troposphikischer 
Wellen mit kleinen zonalen WellenlÃ¤nge eine grÃ¶ÃŸe Rolle. 

6.4.3 HÃ¶henabhÃ¤ngigke des Wellenbrechens 

In Bezug auf die beobachteten Ozonprofile uber ~ ~ - A l e s u n d  stellt sich die Frage, ob brechende 
Rossby-Wellen und damit verbunden eine horizontale Advektion von Luftmassen unterschiedli- 
cher Herkunft mit unterschiedlichem Ozongehalt die Ursache fÃ¼ die sekundÃ¤re Maxima bzw. 
die Minima in den Ozonprofilen im Bereich des Wirbelrandes bilden. Aus der Sicht der Messun- 
gen in ~ ~ - A l e s u n d  sind die Ozonprofile relativ glatt, solange der Polarwirbel mit seinem Kern 
uber Spitzbergen liegt (Abbildungen 6.6, 6.8). Sobald sich der Wirbelrandbereich nÃ¤hert wer- 
den strukturiertere Profile beobachtet. Diese Strukturen in den Profilen treten nur in der Schicht 
zwischen 10 und 20 km auf. DarÃ¼be nimmt die Ozonteilchenzahldichte exponentiell ab, bzw. 
das MischungsverhÃ¤ltni bleibt nahezu konstant oder nimmt leicht zu. Es ist aber keine Struk- 
tur von kleineren Maxima und Minima zu beobachten. Diese Beobachtungen lassen vermuten, 
daÂ die Strukturen der Ozonprofile aufgrund des Transports von Ozon durch planetare Wellen 
synoptischer GrÃ¶ÃŸenordnu hervorgerufen wird, die sich bei ihrer vertikalen Ausbreitung in die 
StratosphÃ¤r am Wirbelrand brechen. Eine mÃ¶glich ErklÃ¤run dafÃ¼ wird im folgenden erlÃ¤utert 

Die aus der Troposphare aufwÃ¤rt fortschreitenden Wellen sind in den PV-Karten im 3 15 KNiveau 
erkennbar (Abbildung 6.9). Die potentielle Vorticity ist in diesem Niveau ein Indikator fÃ¼ die 
TropopausenhÃ¶he Die TropopausenhÃ¶h liegt in Gebieten zyklonaler Zirkulation tiefer, als in 
Gebieten mit antizyklonaler Zirkulation (Holten, 1979). Dadurch befindet sich das 315 K Niveau 
im Wirbelbereich noch innerhalb der StratosphÃ¤re In den umgebenden Luftmassen mit geringerer 
zyklonaler Zirkulation liegt das 3 15 K Niveau in der Troposphare. Die Struktur der potentiellen 
Vorticity gibt demnach die rÃ¤umlich Verteilung der synoptischen Wellen in diesem Niveau 
wieder. Es sind eine Vielzahl von kleineren Wirbeln und Zungen hoher potentieller Vorticity zu 
sehen, die sich bis in die mittleren Breiten erstrecken. Die Bewegung der synoptischen Wellen 
kann in den PV-Karten im 3 15 K Niveau verfolgt werden. Sie breiten sich mit dem Grundstrom 
nach Osten aus und sind selten stationÃ¤r 
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Tabelle 6.1 Maximale zonale Windgeschwindigkeiten G, bei der Wellen der spÃ¤rische Wellen- 
zahl s = k a  cos 4> dissipieren. 

Wellen mit einer Wellenzahlen grÃ¶ÃŸ 2 dissipieren in der unteren StratosphÃ¤re wenn die zonale 
Windgeschwindigkeit einen Grenzwert von 16 m s '  Ã¼berschreitet Die Grenzwerte fÃ¼ die 
Wellenzahlen 1 bis 6 sind in Tabelle 6.1 fÃ¼ 60' Breite wiedergegeben. Die sphÃ¤risch zonale 
Wellenzahl s ist eine Funktion der geographischen Breite, s = k a  cos 4, wobei k die zonale 
Wellenzahl in kartesischen Koordinaten und a der mittlere Erdradius ist. Je weiter nach Norden 
sich die Wellen ausbreiten, desto geringer muÃ ihre Wellenzahl werden. Der Bereich, in dem Ã¼be 
~ ~ - A l e s u n d  Strukturen in den Ozonprofile beobachtet werden, ist gerade der Bereich zwischen 
10 und 20 km, in dem die Rossby-Wellen synoptischer GrÃ¶ÃŸenordnu dissipieren. 

Mit diesen planetaren Wellen wird sehr effektiv Ozon ins Nordpolargebiet transportiert (Leovy et 
al., 1985). Die Frage ist, was mit dem Ozon geschieht, wenn diese Wellen dissipieren. Das hÃ¤ng 
davon ab, auf welche Art planetare Wellen dissipieren. Wenn sich die Welle ungehindert nach 
oben ausbreiten kann, wird ihre Amplitude mit zunehmender HÃ¶h bzw. zunehmender Windge- 
schwindigkeit abklingen und das von ihr mitgefÃ¼hrt Ozon wird nicht mehr weitertransportiert. 
Es verbleibt in dem Niveau und unterliegt der mittleren StrÃ¶mung Dabei gibt es keinen Grund, 
daÂ ein vertikaler Ozongradient aufgebaut wird. Die Wellen klingen relativ langsam ab, nicht 
abrupt. 

Planetase Wellen synoptischer GrÃ¶ÃŸenordnu kÃ¶nne bei ihrer Ausbreitung nach oben brechen, 
wenn ihrer Amplitude nicht mehr genÃ¼gen Raum gegeben ist. Dieses kann an einer GrenzflÃ¤ch 
oder an einem Starkwindband passieren. In dem betrachteten HÃ¶henbereic kommt zum einen die 
Tropopause als solch eine GrenzflÃ¤ch in Frage, da sich an ihr die StabilitÃ¤ der Luftmassen Ã¤ndert 
Wenn die Tropopause eine solche Barriere fÃ¼ synoptische Wellen wÃ¤re mÃ¼sste jedoch alle 
Wellen direkt oberhalb der Tropopause verschwinden. Das entspricht nicht den Beobachtungen. 

Die Auslenkung der planetaren Wellen und damit ihre Amplitude ist aufgrund der Anregung durch 
den meridionalen Gradienten planetarer Vorticity horizontal ausgerichtet. Brechen diese Wellen 
bei ihrer vertikalen Ausbreitung an einem Starkwindband, wie es am Rande des Polarwirbels 
zu finden ist, in AbhÃ¤ngigkei von ihrer Wellenzahl und der im Starkwindband angetroffenen 
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Windgeschwindigkeit, wird das in schmalen Zungen mitgefÃ¼hrt Ozon schichtweise Ã¼bereinande 
deponiert. Das Brechen der Wellen erfolgt in horizontaler Richtung, die HÃ¶h in der sie brechen, 
hangt jedoch von ihrer Wellenzahl ab. Bei solch einer 'Dissipation' kommt es in dem betroffenen 
HÃ¶henbereiche der Wellenbrechung zu einer abrupten Ende der Wellenbewegung und das Ozon 
verbleibt vorerst in diesem Niveau. Dadurch kann es zu der Ausbildung von sekundÃ¤re Maxima 
in der unteren StratosphÃ¤r kommen. In die mittlere bis obere AtmosphÃ¤r kÃ¶nne diese Wellen 
nicht gelangen. 

Die Lidarmessungen des Ozonmaximuns vom 5. und 6. April 1994 (Abbildung 6.7) lassen sich 
mit diesem Konzept erklÃ¤ren Sie zeigen, daÂ sich das sekundÃ¤r Maximum in ca. 11 k m  HÃ¶h 
aus den darunterliegenden Schichten nach oben ausbreitet. Dabei entwickelt es zeitweilig noch 
kleinere Strukturen. Die Profile am Abend des 6. MÃ¤r zeigen kein Maximun in der unteren 
StratosphÃ¤r mehr. Die Zeitskala dieser Entwicklung belauft sich demnach auf Stunden bis zu 
einem Tag, was vergleichbar mit der GrÃ¶ÃŸenordnu des Durchzugs von synoptischen Wellen an 
einem Ort ist 

Dieses Konzept kann als ErklÃ¤rungsversuc der Beobachtungen von Strukturen kurzlebiger Mi- 
nima und Maxima in der unteren StratosphÃ¤r im Bereich des Polarwirbelrandes dienen. 

CAS-Berechnungen der PV-Felder von Plumb (persÃ¶nlich Mitteilung, 1995) in mehreren isen- 
tropen Niveaus zeigen unterschiedliches Verhalten. In einigen Fallen sind die filigranen PV- 
Strukturen am Wirbelrand vertikal kohÃ¤ren und in andere FÃ¤lle liegen sie sehr schrÃ¤ Ã¼berein 
ander. 

A. Sobel von Massachusetts Intitute of Technology in Cambride, Arbeitsgruppe von Plumb, hat 
freundlicherweise CAS-Berechungen in mehreren isentropen Niveaus fÃ¼ den Zeitraum 28. MÃ¤r 
bis 6. April 1994 durchgefÃ¼hrt Sie starten mit der PV-Karte vom 28. MÃ¤r und die Advektion 
der potentiellen Vorticity mit dem Windfeld wurde fÃ¼ jeden Tag bis zum 6. April berchnet. 
Es liegen jeweils 9 Plots in 6 isentropen Niveaus von 350 K bis 475 K vor. Ein Beispiel wird 
in Abbildung 6.1 1 vorgestellt. Es handelt sich bei den CAS-Berechnungen nicht um ein Mo- 
dell. Die potentielle Vorticity und das Windfeld stammen nur aus Beobachtungen, es wurden 
keine Daten assimiliert. Diese Plots kÃ¶nne eine Grundlage fÃ¼ eine detailierte Untersuchung der 
Stmkturentwicklung in Ozonprofilen durch hÃ¶henabhÃ¤ngig Wellenbrechen bieten. Ein weiteres 
Beispiel fÃ¼ ein tieferliegendes Niveau ist in Abbildung 6.12 dargestellt. Die fadenartigen Struk- 
turen nehmen in den unteren Niveaus zu. Das liegt in diesem Fall mit daran, daÂ keine 'surgery' 
angewendet wurde, also auch Strukturen kleiner als 8 km aufgelÃ¶s werden. Eine Analyse der 
Ozonprofilstrukturen mit Hilfe der CAS-Methode kÃ¶nnt zur Verifizierung des in dieser Arbeit 
entwickelten Konzepts dienen. 
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Abbildung 6.12 CAS-Berechnungen der Entwicklung der potentiellen Vorticity im 435 K Ni- 
veau, initialisiert am 28.3.94 mit dem horizontalen Windfeld vom National 
Meteorological Center (NMC), Washington (Sobel und Plumb, persÃ¶nlich Mit- 
teilung, 1995). Die Konturen entsprechen 15, 17.5, 20, 22.5 und 25 PVU. Die 
Abbildung oben links ist fÃ¼ den 28.03.1994, dann folgt (von links nach rechts 
und von oben nach unten) der 30.03., 31.03., 1.04., 2.04., 3.04., 4.04., 5.04. und 
6.04.1994, jeweils 12:00 UTC. 
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Der im Kapitel 2.2.3 beschriebene katalytische Ozonabbau in der winterlichen StratosphÃ¤r wird 
in dieser Form vor allem im antarktischen Polarwirbel beobachtet. In der Arktis sind die notwen- 
digen Voraussetzungen fÃ¼ die Bildung eines umfangreichen Ozonabbaus nicht im gleichen MaÃŸ 
gegeben. Die mittleren Temperaturen innerhalb des arktischen Polarwirbels sind grundsÃ¤tzlic 
wesentlich hÃ¶he als die mittleren Temperaturen in der Antarktis zur gleichen Jahreszeit. Deshalb 
kÃ¶nne sich PSCs Ã¼be der Arktis seltener bilden, und sie treten nur lokal auf (Brune et al., 1991). 
In der Vergangenheit wurden keine PSCs vom Typ I1 beobachtet. Neuere Lidar-Messungen des 
Aerosolgehalts Ã¼be And@ya, Norwegen, (SchÃ¤fe et al., 1994) im Winter 1994195 zeigten zwei 
kurzzeitige Situationen sehr hohen RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss (MÅ¸lle et al., 1995). Ob es sich in 
diesen FÃ¤lle um PSCs vom Typ I1 gehandelt hat, muÃ die weitere Auswertung zeigen. In der 
Antarktis ist fast die gesamte FlÃ¤ch des Wirbels mit PSCs beider Typen Ãœberdeckt Ein weiterer 
Unterschied ist die rÃ¤umlich Ausdehnung des Polarwirbels. Der arktische ist kleiner, weniger 
symmetrisch und instabiler. Der Grund dafÃ¼ liegt in der unterschiedlichen Bodentopographie. 
Ãœbe dem groÃŸen fast kreisrunden Eisschild der Antarktis kann sich ein sehr stabiler Wirbel 
ausbilden. Auf der Nordhalbkugel reichen die Landmassen bis nahe an den arktischen Ozean 
heran. Sie verursachen deutliche StÃ¶runge der atmosphÃ¤rische Zirkulation, die den Polarwir- 
bei im Laufe des Winters immer wieder zu niederen Breiten verschieben oder ihn aufzuspalten 
vermÃ¶ge (siehe Abschnitt 3.2). Damit kÃ¶nne warme Luftmassen aus mittleren Breiten in das 
Nordpolargebiet vordringen, sich teilweise mit den Luftmassen des Wirbels vermischen und 
somit die Bildung von PSCs verhindern. 

7.1 Die Entwicklung des Polarwirbels irn Winter 1994195 

Der arktische Polarwirbel begann sich im Winter 1994195 bereits Ende August/Anfang Septem- 
ber zu entwickeln. Das ist im Vergleich zum klimatologischen Mittel sehr frÃ¼h Im Laufe des 
Septembers verstÃ¤rkt sich die zyklonale Zirkulation und die Temperaturen in der Polarregion 
sanken unter -60Â° in 30 hPa. Im Oktober verstÃ¤rkt sich der Polarwirbel weiter, die Tem- 
peraturen sanken auf Werte um die -70Â° ab. Temperaturen nahe -80Â° wurden erstmals am 
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7. November erreicht. Das Zentrum des Wirbels lag zu diesem Zeitpunkt Å¸be der Sibirischen 
Arktis, das KÃ¤ltezentru jedoch nahe Spitzbergen. Der Polarwirbel verlagerte sich Ende Novem- 
ber in Richtung Kanada und blieb dort bis Mitte Dezember (zu der im folgenden beschriebenen 
zeitlichen Entwicklung des Polarwirbels siehe Abbildung 7.1). Die Temperaturen sanken unter - 
8OoC. Am 12. Dezember wurden erstmals -85OC in der unteren StratosphÃ¤s gemessen, nachdem 
sich das KÃ¤ltezentru in die EuropÃ¤isch Arktis verlagert hatte. Ãœbe Spitzbergen lagen die Tem- 
peraturen 10 K unterhalb der normalen Temperaturen zu dieser Jahreszeit. Das Wirbelzentrum 
verlagerte sich Mitte Dezember von der Kanadischen Arktis zur Sibirischen Arktis. Der Wirbel 
war auÃŸerordentlic stabil und das Temperaturminimum lag mit -87OC Ende Dezember uber 
Novaja Semlja. Im Januar erstreckt sich die Kaltluft iiber die EuropÃ¤isch und Sibirische Arktis, 
GrÃ¶nland Nordskandinavien und Sibirien. Bei Spitzbergen sanken die Temperaturen auf Werte 
um -86OC ab, im Zentrum der Kaltluft zwischen Spitzbergen und Kiruna sogar auf -88OC. Am 
17. Januar begann sich der Wirbel aufgrund der VerstÃ¤rkun der planetaren Welle der Wellenzahl 
2 zu spalten. Zwei neue, ausgeprÃ¤gt Wirbelzentren enstanden, eines uber der Karasee und das 
zweite iiber Island. Die Temperaturen in der Polarregion stiegen betrÃ¤chtlic an, bis zu 20 K 
Ã¼be Spitzbergen. Die StratosphÃ¤senerwÃ¤smu setzte sich zu niedrigeren HÃ¶he durch und das 
Warmluftzentrum wanderte ostwÃ¤rts Ãœbe NordgrÃ¶nlan stiegen die Temperaturen in 30 hPa auf 
-25OC an. Der Polarwirbel Ã¼be Asien blieb stabil und die Temperaturen in1 Kaltluftzentrum lagen 
weiterhin unterhalb von -8OoC. Anfang Februar begann sich die ErwÃ¤rmun abzuschwÃ¤chen 
Auch die Temperaturen im Kaltluftzentrum stiegen langsam auf -75OC an. Das Wirbelzentrum 
verlagerte sich Mitte Februar nach Westen in Richtung Spitzbergen. Das Kaltluftzentrum Å¸be 
Asien verschwand und ein neues bildete sich Ã¼be Nordeuropa mitt Tiefsttemperaturen bis -79OC 
in 30 hPa. Der Wirbel blieb zunÃ¤chs mit seinem Zentrum Å¸be Spitzbergen liegen, wanderte 
dann jedoch wieder in die Sibirische Arktis und Ende Februar zurÃ¼c in die EuropÃ¤isch Arktis. 
Anfang MÃ¤r begann sich der Wirbel und auch das Kaltluftzentrum in die Kanadische Arktis 
zu verlagern. Die Temperaturen sanken wieder auf -8O0C ab. Danach wanderte der Wirbel und 
das Kaltluftzentrum in die Sibirische Arktis, wo der Wirbel sich Mitte MÃ¤r zu spalten begann. 
Das Hauptzentrum mit der Kaltluft verlagerte sich nach Nordeuropa, das andere, kleinere nach 
Sibirien, wo es sich bald auflÃ¶ste Bis Ende MÃ¤r blieb der Wirbel stabil, spaltete sich nochmal am 
29. MÃ¤s und und ein letzes Mal in der ersten Aprilwoche. Im Laufe des April lÃ¶st er sich dann 
langsam auf und warme Luftmassen setzten sich Ende April bis zum Pol hin durch (Naujokat, 
1995). 

7.1.1 eraturentwicklung Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  

In Abbildung 7.2 ist der Temperaturverlauf von Oktober 1994 bis Ende April 1995 Å¸be Ny- 
Alesund dargestellt. Die StratosphÃ¤r begann sich im Oktober in 20-30 km HÃ¶h auf Temperatu- 
ren unterhalb von -60Â° abzukÃ¼hlen Im November sanken die Temperaturen dann unter -70Â° 
und die AbkÃ¼hlun setzte sich zu niedrigeren HÃ¶he durch. Nach einer kurzzeitigen, schwachen 
ErwÃ¤smun Ende des Monats erfolgte im Dezember eine rasche AbkÃ¼hlun auf Temperaturen 
unterhalb von -80Â°C Am 11. Dezember erreichten sie erstmals die Koexistenztemperatur von 
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Abbildung 7.1 Konturenplots potentieller Vorticity im 475 K Niveau am 15. Tag jeden Monats 
im Winter 1994195. 
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Abbildung 7.2 Konturenplot der Koexistenztemperatur von NAT bei einer Konzentration von 
5 ppbv HNOs und 5 ppmv HN20 Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  vom Oktober 1994 bis 
April 1995, berechnet aus Ozonsondenaufstiegen. Die dickere Linie gibt die 
FlÃ¤ch (in 106 km2, Skala am rechten Rand) innerhalb des Polarwirbels mit 
Temperaturen unterhalb der Koexistenztemperatur fÃ¼ NAT an. 

NAT, wenn eine Konzentration von 5 ppbv SalpetersÃ¤ur und 5 ppmv Wasserdampf vorausgesetzt 
wird. 

Mitte Dezember hat sich die AtmosphÃ¤r in der Schicht zwischen dem 400 Kund 600 K Niveaus 
so stark abgekÃ¼hlt daÂ die Lufttemperatur unter die Koexistenztemperatur von NAT fiel. Anfang 
Januar kÃ¼hlt diese Schicht noch weiter ab, teilweise bis an die Grenze der Temperatur, bei der 
Eisteilchen bei einem MischungsverhÃ¤ltni von 5 ppmv Wasserdampf ausfrieren und PSCs vom 
Typ I1 enstehen kÃ¶nnten Die untere Grenze dieser Schicht sank dabei langsam nach unten in 
das 380 K Niveau. Diese TemperaturverhÃ¤ltniss blieben bis zum 18. Januar 1995 bestehen. 
Danach begann sich die StratosphÃ¤r langsam zu erwÃ¤rmen Anfang Februar ereignete sich eine, 
wenige Tage andauernde, starke ErwÃ¤rmung die mit einer Verlagerung des Polarwirbels zum 
asiatischen Kontinent hin zusammenhing. Am 13. Februar 1995 kÃ¼hlt die Stratosphge erneut 
ab. Die Temperaturen blieben bis Ende MÃ¤r sehr niedrig. Sie sanken jedoch nicht mehr unter die 
Koexistenztemperatur von NAT. Ende MÃ¤r begann die FrÃ¼hjahrserwÃ¤rmu der StratosphÃ¤r 
Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  und im April setzen sich sommerliche Temperaturen um die -40' C durch. 
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7.1.2 Lidarmessungen polarer StratosphÃ¤renwolke 

In dieser fÃ¼ die Arktis ungewÃ¶hnlic langen Periode mit Temperaturen unterhalb der Koexi- 
stenztemperatur von NAT ist die Bildung von PSCs vom Typ I zu erwarten. PSCs verursachen 
eine ErhÃ¶hun des RÃ¼ckstreusignals Die RÃ¼ckstreuun ist unter den verwendeten WellenlÃ¤nge 
bei den langwelligen (353 nm und 532 nm) am stÃ¤rksten Ein Beispiel eines solchen erhÃ¶hte 
Lidarsignals vom 28. Februar 1994 ist in Abbildung 7.3 dargestellt. Dieses Beispiel demonstriert 
neben der beobachteten PSC die GÃ¼t der Raman-KanÃ¤le Die Strukturen in 8 bis 10 km HÃ¶h 
wurden von Cirruswolken verursacht. Eine Aussage Ã¼be die IntensitÃ¤ einer PSC wird aus dem 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn R(\} bestimmt. Es beschreibt das VerhÃ¤ltni der gesamten RÃ¼ckstreuun 
durch die MolekÃ¼l und Partikel in der AtmosphÃ¤r zu der reinen MolekÃ¼l-RÃ¼ckstreuun 

FÃ¼ eine von Aerosolen unbelastete AtmosphÃ¤r ist das RuckstreuverhÃ¤ltni gleich eins. 

Im Zeitraum vom 9. bis 17. Januar 1995 wurden mit dem Ozon- und Aerosol-Lidar Ã¼be spitz- 
bergen stark erhÃ¶ht RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnis gemessen. Sie lagen im Bereich von 16-23 km HÃ¶h 
bei Werten bis zu 5. In Abbildung 7.4 ist das RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn am 9. Januar im Vergleich 
zu der PSC-Messung im Winter 1993194 am 28. Februar 1994. Die beiden PSCs unterscheiden 
sich deutlich in ihrer vertikalen Ausdehnung, in der HÃ¶h ihres RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltniss und damit 
ihrer optischen Dicke. Die optische Dicke der PSCs im Januar 1995 war wesentlich hÃ¶her 

Im Januar 1993 wurden mit dem damaligen Aerosol-Lidar Ã¼be NY-Alesund PCSs mit RÃ¼ckstreu 
verhÃ¤ltnisse von etwas hÃ¶he als 3 beobachtet (Beyerle, 1994). Im Winter 1994195 sind die 
RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltnis somit hÃ¶he als jemals zuvor seit Beginn der Aerosol-Lidar-Messungen 
im November 199 1. 

Seit dem Winter 1993194 betreiben japanische Wissenschaftler ein weiteres Aerosol-Lidar in Ny- 
&esund. Sie konnten schon ab dem 14. Dezember PSCs Ã¼be Spitzbergen beobachten (Susumu, 
persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). Ãœbe Ny-Alesund wurden am Anfang und am Ende des Zeits- 
raums der tiefen stratosphÃ¤rische Temperaturen jeweils Ca. eine Woche lang PSCs beobachtet. 
Es kann davon ausgegangen werden, daÂ sie auch in den zwei dazwischenliegenden Wochen 
existierten, da sich die StratosphÃ¤r im HÃ¶henbereic der PSCs sogar noch etwas abgekÃ¼hl hat. 
Von Mitte Dezember bis Mitte Januar waren in der mittleren Stratosphke Ã¼be Ny-Alesund PSCs 
vorhanden. Ãœbe einen Zeitraum von dieser LÃ¤ng treten PCSs zum ersten Mal in Ny-&esund 
auf. Die hohe optische Dicke und vertikale Ausdehnung der PSCs sowie die lange Zeit ihres 
Auftretens bieten gute Bedingungen, daÂ heterogene Reaktionen an ihren OberflÃ¤che ablaufen. 
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Ozone LIDAR NY-Alesund/~pitsbergen (79' N,lZO E) 

counts 
sumrned data 

raw data (compr.): 94022822.05M 

353 nm 385 nm 532 nm 607 nrn 
height of rnaximurn: 9.70 10.10 8.10 11.10 km 
max. Count rate: 5.25 0.02 7.93 0.04 ctslkrnlp. 
signal (15 km): 3.10 0.01 2.77 0.02 ctslkrnlp. 
background: 0.00 0.00 0.00 0.00 ctslkmlp. 
number of pulses: 190000 190000 190000 190000 

Abbildung 7.3 Lidar-Rohdaten Signale vom 28.02.1994. In 20 km HÃ¶h ist eine ErhÃ¶hun des 
RÃ¼ckstreusignal der WellenlÃ¤ng 532 nm und 353 nm zu sehen, daÂ von einer 
PSC verursacht wurde. Die Raman-KanÃ¤le bleiben davon unbeeinfluÃŸt 
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Polare StratosphÃ¤renwolke 
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Temperatur [K] 
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Abbildung 7.4 HÃ¶henprofil des RÃ¼ckstreuverhÃ¤ltn (durchgezogene Linie) berechnet aus den 
Aerosol-Lidarmessungen im Kanal 353 nm am 28.2.1994 und im Kanal 532 nm 
am 9.1.1995 in ~ ~ - A l e s u n d ,  Die gestrichelte Linie gibt den aktuellen Verlauf der 
Temperatur wieder. Zur Orientierung sind auch die Koexistenztemperaturen fÃ¼ 
NAT und Eis angegeben. (Stebel, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). 

7.1.3 Ozonmessungen Ã¼be ~~-Alesund 

Im Winter 1994195 wurden ab Ende November im Rahmen der SESAME-Kampagne und des 
Match-Experiments an der Koldewey-Station mehrere Ozonsondenaufstiege pro Woche durch- 
gefÃ¼hrt WÃ¤hren besonders interessanter Phasen wurden sogar tÃ¤glic eine, manchmal auch 
zwei Ozonsonden gestartet. Von Januar bis einschlieÃŸlic April liegen pro Monat an Ã¼be 20 Ta- 
gen Ozonprofile vor. Dadurch konnte im Verlaufe dieses interessanten Winters eine sehr hohe 
Datendichte erreicht werden. Die OzonsÃ¤ulendichte (Abbildung 7.5) liegen Ã¼be Ny-Alesund 
im Laufe des Dezembers und Januars um die 300 DU und damit ca.15 % unterhalb des Mittel- 
wertes der Messungen in diesem Zeitraum seit 1990. Ende Januar beginnen die SÃ¤ulendichte 
innerhalb weniger Tage anzusteigen. Anfang Februar 1995 wurde ein Wert von 412 DU gemes- 
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Abbildung 7.5 OzonsÃ¤ulendicht in Dobsen-Einheiten berechnet aus den Ozonsondenaufstiegen 
in ~ ~ - A l e s u n d  Die Symbole reprÃ¤sentiere jeweils eine einjÃ¤hrig Periode vom 
Juli eines Jahres bis zum Juni des darauf folgenden Jahres. 

sen. Zu diesem Zeitpunkt lag ~ ~ - A l e s u n d  fÃ¼ einige Tage auÃŸerhal des Polarwirbles. Ãœbe der 
Station lagen die Werte der potentiellen Vorticity im 475 K Niveau vom 5. bis 8. Februar 1995 
nur wenig oberhalb von 30 PVU. Damit konnten ozonreiche Luftmassen aus mittleren Breiten 
bis nach Spitzbergen vordringen. Mitte Februar sinken die Ozonwerte wieder auf 300 DU und 
bleiben bis auf wenige Ausnahmen bis Ende MÃ¤r niedrig. Danach erfolgt ein erneuter Anstieg 
auf Werte zwischen 300 DU und 400 DU. Im Vergleich zu den Jahren zuvor liegen die Ozonwerte 
aber immer noch an der unteren Grenze der zu dieser Jahreszeit Å¸bliche MeÃŸwerte Erst Mitte 
April steigen die Ozonwerte auf Ã¼be 400 DU bis maximal 463 DU am 20. April 1995 an und 
nehmen dann gegen Ende April und im Mai langsam ab. Damit liegen sie wieder im Bereich 
der OzonsÃ¤ulendichte der Vorjahre. Von Dezember bis Mitte April war in diesem Winter der 
Ozongehalt im Polarwirbel so niedrig wie nie zuvor seit Beginn der Ozonbeobachtungen an der 
Koldewey-Station. 



- 
- 18. MÃ¤r 

1 ---- 20. MÃ¤r 

l l l l  

1992 - 
1995 - 

- 

- 
- 
- 

- 
- 
- 

0 2 4 6 8 10 
Ozonteilchenzahldichte 

10'' MolekÃ¼l / cm3 

Abbildung 7.6 Ozonsondenprofile Ã¼be ~y-Alesund vom 18.03 .I992 und 20.03.1995. Der Ozo- 
nabbau im MÃ¤r 1995 fand primÃ¤ in der Schicht von 14 bis 20 km HÃ¶h statt. 

7.2 Ozonabbau 

In der Struktur der Ozonprofile lÃ¤Ã sich zum ersten Mal am 13. Februar 1995 ein deutliches 
Minimum in der Ozonteilchendichte im Bereich von 20 km HÃ¶h feststellen. Solche Minima sind 
in fast allen Profilen bis Ende MÃ¤r zu finden, sofern die Ozonsonde genÃ¼gen hoch geflogen ist. 
Ein Vergleich des Sondenaufstiegs vom 20. MÃ¤r 1995 mit einem Aufstieg vom 18. MÃ¤r 1992, 
der in Abbildung 7.6 dargestellt ist, macht den Ozonverlust in der Schicht von 14 bis 22 km 
deutlich. An beiden Tagen lag ~y-&esund innerhalb des Polarwirbels. Dieses Ozonminimum 
hat keine dynamische Ursache, sondern ist das Resultat von chemischem Ozonabbau, wie im 
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Abbildung 7.7 Konturenplot des OzonrnischungsverhÃ¤ltnisse berechnet aus den Ozonsonden- 
aufstiegen Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  im Winter 1994195. Die vertikalen Striche oberhalb 
der Abbildung markieren die Zeitpunkte der Ozonsondenaufstiege. 

fÃ¼n isentropen Niveaus fÃ¼ verschiedene ZeitrÃ¤um durch lineare Regression bestimmt (Abbil- 
dung 7.9). In Tabelle 7.1 werden die prozentualen tÃ¤gliche Ã„nderunge wiedergegeben. Die 
angegeben Fehler sind die einfachen Standardabweichungen. 

7.2.2 Einflufi der diabatischen Abkiihlung 

In diesem Abschnitt wird die GrÃ¶Ã des zweiten Summanden der Gleichung (7.2) abgeschatzt. 

Der mittlere vertikale Gradienten der OzonmischungsverhÃ¤ltniss in den betrachteten isentropen 
Niveaus wurde mit Hilfe einer abschnittsweisen quadratischen Regression aus den Monatsmitteln 
des OzonmischungsverhÃ¤ltnisse fÃ¼ die Monate Januar bis April 1995 aus den Ozonsondenauf- 
stiegen bestimmt (Abbildung 7.10). 

Mittlere diabatische AbkÃ¼hlungsrate fÃ¼ den Winter 1994154 stehen noch nicht zur VerfÃ¼gung 
Sie kÃ¶nne jedoch anhand von Beobachtugen aus den vergangenen Jahren abgeschatzt werden. 
Die AbkÃ¼hlungsrate nehmen mit der HÃ¶h bzw. mit der potentiellen Temperatur zu. Zudem 
Ã¤nder sich die AbkÃ¼hlungsrate im Laufe des Winters und nehmen zu hohen Breiten hin zu 



-s8un1qipiqv uairnrnpsaq aspM asav jnv a!a .ua~~s8un1qnqqv Jap uauopvireA uaIvuosFs aip 
pun i ! a ~ 2 ~ 8 u ~ q q v u a q o ~  aip WginapJaA y 1 Â ¥  Sunp1iqqv 'uaqog8~a~ uass~uqa8~a~~apopq iy pun 
iauqoaraq snvaqq ado~iuas~ aqogpalqos~alun 1% uaiv~s2un1qn~qv aqogivuoul (26- y 66 1) auSvd 
-mv z ~ S V V  ~ a p  p u a q m  0% UOA ua3unssapq uap snv uaqvq (9661) '113 $3 U E ~ B J J S  Â¥sua?[u:sq 
sap qiureuâ‚ ~ a p  Jnu sIaqJ!MzIoj sap 8 u n ~ n ~ q v  Jap raq ua2ag~a~un sass~u~~~q.ra~s8unqos~pq 
sauras ua8uruapuv 3rd '.ranvpsuaqy^ aqospaqooloqd a2uq ulalixa aura a$qdsoiv~is uaraiun 
Jap U! i q  p~xojjoisqo~is~a Â¥uaquisq aqosiiqvip svp qomp ( 0 2 ~ )  sp!xojjoisyo!is!a sap a ~ g o ~ d  
-1v:TOJaA Jap 8umapuv aTp izinu ua-p3~s8un1qrprqv UOA 8unrnuqsag Jnz apoqiapq a ~ a i r a ~  auig 





7. Ozonverluste im arktischen Polarwirbel im Winter 1994/95 

Gemittelte 0, Profile 

MischungsverhÃ¤ltni 1 ppmv 

--- Dezember 1994 
- - . - - - - Januar 1995 
. . . . . . . . . . . Februar 1995 

- . - . - . - MÃ¤r 1995 

April 1995 

# Sonden 

10 

16 

14 

23 

12 

Abbildung 7.10 Monatsnuttel des OzonrnischungsverhÃ¤ltnisse in AbhÃ¤ngigkei von der poten- 
tiellen Temperatur. 



7.2 Ozonabbau 

Tabelle 7.1 Prozentuale AbnahmeniZunahmen (und Standardabweichungen) des Ozonmi- 
schungsverhÃ¤ltnisse in fÃ¼n isentropen Niveaus fÃ¼ den 1. Januar bis 11. April 1995. 
Berechnet durch lineare Regression der relativen OzonmischungsverhÃ¤ltniss in den 
angegebenen Zeitintervallen. 

raten liegen fÃ¼ die Monate Dezember bis Februar im 470 K Niveau bei ca. 0.7 K pro Tag 
und im 410 K Niveau bei ca. 0.5 K pro Tag. Im Monat MÃ¤r ist die Diskrepanz zwischen Mo- 
dellergebnissen und berechneten Abkuhlungsraten grÃ¶ÃŸe als in den anderen Monaten, was auf 
weitere dynamische EinflÃ¼ss auf das NzO-Profil, als nur diabatisches Absinken schlieÃŸe lÃ¤sst 
Die berechneten AbkÃ¼hlungsrate sind aus diesem Grunde sicherlich zu hoch angesetzt. Ein 
Vergleich der NzO-Konzentrationen vom Januar und Februar mit denen der AASE 1 Kampagne 
(Loewenstein et al., 1990) zeigt eine sehr gute Ãœbereinstimmun der AbkÃ¼hlungsrate in beiden 
Wintern (Strahan et al,, 1994). 

Rex (1993) gibt eine mittlere AbkÃ¼hlungsrat in 475 K innerhalb des Polarwirbels von 0.7 K pro 
Tag an. Dieser Wert stÃ¼tz sich auf berechnete Abkiihlungsraten fÃ¼ den Winter 1991192 (Rex, 
1993; von der Gathen et al., 1995b). 

Aufgrund der oben zitierten Ergebnisse wurde bei der diabatischen Korrektur der Ozonabbauraten 
fÃ¼ jedes isentrope Niveau eine individuelle Abkiihlungsrate verwendet (Tabelle 7.2). Die HÃ¶h 
der AbkÃ¼hlungsrate fÃ¼ Januar und Februar orientieren sich an den oben genannten GrÃ¶ÃŸe 
ordnungen. Im MÃ¤r wurden dieselben Zahlenwerte wie in den beiden Vormonaten verwendet, 
da Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  vor Ende MÃ¤r keine starke ErwÃ¤rmun der StratosphÃ¤r beobachet wurde 
(siehe Abschnitt 7.1.1). 

Die aus dem diabatischen Absinken resultierenden mittleren monatlichen Ã„nderunge des Ozon- 
mischungsverhÃ¤ltnisse auf den betrachteten isentropen Niveaus kÃ¶nne ebenfalls Tabelle 7.2 
entnommen werden. Die geringen Ã„nderunge in den Niveaus 480 Kund 5 10 K im Januar rÃ¼hre 
von dem sehr kleinen vertikalen Gradienten des MischungsverhÃ¤ltnisse in diesem HÃ¶henbereic 
her. 
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Abbildung 7.11 Monatliche Abkuhlungsraten berechnet aus NzO-Trends (Sterne) und aus dem 
SKYHI Modell (ausgezogene Linie) nach Strahan (1994). 



7.2 Ozonabbau 

Tabelle 7.2 Mittlere diabatische Kiihlungsraten und die daraus resultierenden dynamisch beding- 
ten Ã„nderungsrate des OzonmischungsverhÃ¤ltnisse in fÃ¼n isentropen Niveaus. 

FehlerabschÃ¤tzun 

AbkÃ¼hlungsrat 

(K/Tag) 

Die absoluten Variationen der AbkÃ¼hlungsrate kÃ¶nne aufgrund der in Abbildung 7.11 in den 
unteren isentropen Niveaus mit 0.1 K pro Tag abgeschÃ¤tz werden. Mit dem isentropen Niveau 
nimmt auch die saisonale VariabilitÃ¤ der AbkÃ¼hlungsrate zu. Demnach laÃŸ sich die Annahme 
eines relativen Fehlers der Abkuhlungsraten von 20 % mit den Beobachtungen vereinbaren. 

dynamisch bedingte Zunahme 
des Ozonmischungsverhaltnisses 

(%Rag) 
Jan. Feb. MÃ¤r 

Der Fehler des vertikalen Gradienten der mittleren OzonmischungsverhÃ¤ltniss wurde aus dem 
mittleren quadratischen Fehler der Mittelung der Profile auf ca. 10% abgeschÃ¤tzt Der Fehler der 
bestimmten Regressionsparameter ist dagegen vernachlÃ¤ssigba klein. Die resultierenden Fehler 
der Ozonabbauraten (siehe folgender Abschnitt) liegen somit im Bereich von 10 bis 20 %. 

7.2.3 Resultierende Ozonabbauraten 

Von Anfang Januar bis 11. Februar 1995 konnte optisch noch kein Einbruch in den Ozonprofilen 
festgestellt werden. Vom 12. Februar bis 23. MÃ¤r 1995 zeigte sich der Ozonabbau deutlich 
in den Sondenprofilen (siehe oben) in 20 km HÃ¶he Ab 25. MÃ¤r 1995 erwÃ¤rmt sich die 
StratosphÃ¤r oberhalb von 510 K und das OzonmischungsverhÃ¤ltnisse nahm erheblich zu. In 
den darunterliegenden Niveaus blieb es weiterhin kalt. Die Karten der potentiellen Vorticity 
zeigen, daÂ der Polarwirbel im 550 K Niveau zu diesem Zeitpunkt nicht mehr Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  
lag. Im 475 K Niveau lag ~ ~ - A l e s u n d  noch im Kernbreich des Wirbels. WÃ¤hren des Zeitraums 
12. Februar bis 23. MÃ¤r 1995 ereigneten sich zwei kleinere ErwÃ¤rmungen Die erste fand vom 
19. bis 22. Februar 1995 und die zweite vom 5. bis 8. MÃ¤r 1995 statt. 

Die prozentualen Abbauraten fÃ¼ die drei ZeitrÃ¤um sind in der Tabelle 7.3 dargestellt. Der 
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Tabelle 7.3 Ozonabbauraten fÃ¼ unterschiedliche isentrope Niveaus fÃ¼ verschiedene Zeitinter- 
valle im Zeitraum 1. Januar bis 1 1. April 1995. 

0-Niveau Ozonabbauraten 

Ozonabbau beginnt im Januar 1995 in den Nivaus 480 K und 510 K. Dort ist die Abbaurate 
in diesem Zeitraum mit Ã¼be -0.6% pro Tag am hÃ¶chsten Im untersten Niveau ist die Rate im 
Vergleich dazu noch relativ klein. Ab Mitte Februar verlagert sich der Ozonabbau in die untere 
StratosphÃ¤re Im Zeitraum vom 12. Februar 1995 bis 23. MÃ¤r 1995 steigt die Abbaurateirn 420 K 
Niveau auf -1.25% pro Tag und im 450 K Niveau auf ca. -1 % pro Tag an. In den darÃ¼berliegende 
isentropen Niveaus geht der Ozonabbau im Laufe dieser Periode zurÃ¼c und im 540 K Niveau ist 
eine Ozonzunahme zu verzeichnen. Ein Anstieg des OzonmischungsverhÃ¤ltnisse innerhalb des 
Polarwirbels in einem isentropen Niveau wird nur durch diabatisches Absinken hervorgerufen. 
Die beiden Summanden der Gleichung (7.2) sollten sich gerade aufheben. Das bedeutet, daÂ 
entweder die AbkÃ¼hlungsrat in diesen Niveau unterschÃ¤tz wurde oder Luftmassen auf andere 
Weise diabatisch in dieses Niveau transportiert wurden. In diesem Winter war der Ozongealt 
innerhalb des Polarwirbels bedingt durch den Ozonabbau geringer als der der umgebenden 
Luftmassen. Ein Transport von Luftmassen in den Wirbel hinein fÃ¼hr deshalb in diesem Winter 
auch zu einer ErhÃ¶hun des OzonmischungsverhÃ¤ltnisses Normlerweise ist der umgekehrte Fall 
gegeben, und ein Transport wÃ¤hren einer mittwinterlichen ErwÃ¤rmun fÃ¼hr zu einer Abnahme 
des MischungsverhÃ¤ltnisses 

In dem letzten betrachteten Zeitraum vom 23. MÃ¤r bis 11. April 1995 liegt ~ ~ - A l e s u n d  in 
den untersten drei Niveaus noch innerhalb des Polarwirbels. Im 420 K Niveau ist eine Abbau- 
rate von 0.58% zu verzeichnen, im 450 K Niveau ist der Abbau nicht mehr signifikant. Die 
Abbauraten oberhalb des 450 K Niveau sind in der Tabelle 7.3 nicht mehr wiedergegeben. Die 
berechneten Werte liegen zwischen -0.74% und -1.2% und sind nicht mehr realistisch und in 
der ÃœberschÃ¤tzu der AbkÃ¼hlungsrat im April begrÃ¼ndet FÃ¼ die 11 Tage im April wurde 
dieselbe AbkÃ¼hlungsrat wie im fÃ¼ den MÃ¤r verwendet. Sie ist sicherlich viel zu hoch zu hoch, 
da Anfang April bereits eine ErwÃ¤rmun der StratophÃ¤r eingestezt hat (Abbildung 7.2). 

Der Beginn des Zeitraums des Ozonabbaus verlagert sich von Anfang Januar in der mittleren 
Stratosphike zu Anfang Februar in die untere StratosphÃ¤re Diese Beobachtung ist mit dem 
Zeitpunkt des Beginns der solaren Einstrahlung in die unterschiedlichen Niveaus zu erklÃ¤ren 



7.3 Vergleich mit Ozonabbauraten frÃ¼here Jahre 

Im gesamten Zeitraum des Ozonabbaus hat das OzonmischungsverhÃ¤ltni im 420 K Niveau um 
Ca. 60 % und 450 K Niveau um Ca. 54 % abgenommen. Im 480 K Niveau betrÃ¤g die Abnahme 
bis 23. MÃ¤r 1995 noch fast 40 %. Tm 510 K und 540 K Niveau dauert der Ozonabbau bis zum 
12. Februar an und betrÃ¤g nur noch ca. 26 % bzw. 15 %. 

Eine umfassende Untersuchung des Ozonabbaus im gesamten Polarwirbel wird im Rahmen des 
Match-Projektes derzeit von M. Rex am AWI-Potsdam unter Verwendung aktueller diabatischer 
AbkÃ¼hlungsrate durchgefÃ¼hrt 

7.3 Vergleich mit Ozonabbauraten frÃ¼here Jahre 

Die Ozonabbauraten im arktischen Polarwirbel in den letzten Jahren weisen einen positiven Trend 
auf. Salawitch et al. (1990) berechneten aus Messungen von Chlormonoxid wÃ¤hren 39 Tagen 
der Kampagne AASE 1 im Januar und Februar 1989 eine mittlere Abbaurate von 0.3 % pro 
Tag. (Im Dunkeln 3 Â¥10- %, in der Sonne 0.5 %). Der uber den gesamten Zeitraum integrierte 
Ozonabbau in der Schicht zwischen 440 Kund 470 K betrug 12 %. Schoeberl et al. (1990) haben 
wÃ¤hren derselben Kampagne aus den Trends von Ozon und Distickstoffoxid im Niveau von 
440 K bis 460 Keine Abbaurate von 0.44 % 3~0.3  % bestimmt. Waters et al. (1993) berechneten 
aus Chlorrnonoxidprofilen aus den Messungen des Microwave Limb Sounders (MLS) auf dem 
Satelliten UARS fÃ¼ den Winter 199111992 eine Ã¼be den gesamten Polarwirbel integrierte Ab- 
baurate von 1 % pro Tag in der Schicht zwischen 450 K und 480 K. Die hÃ¶chst Abbaurate in 
einem Zeitraum von 13 Tagen war 4 % pro Tag. Rex (1993) berechnete Ozonabbauraten fÃ¼ den 
Winter 199 111992, indem er die Luftpakete, deren Ozongehalt mittels einer Ozonsonde gemessen 
wurde, auf isentropen Niveaus mit Hilfe von Trajektorien zurÃ¼ckverfolgte Durch diese Methode 
wurden horizontale Mischungsprozesse ausgeschlossen. Vertikale Bewegungen durch die isen- 
tropen FlÃ¤che hindurch wurden Ã¼be AbkÃ¼hlungsrate korrigiert. Wurde dasselbe Luftpaket ein 
weiteres Mal von einer Ozonsonde beprobt, konnte die Ã„nderun des OzonmischungsverhÃ¤lt 
nisses nur durch chemischen Abbau verursacht worden sein. Die Ozonabbaurate wurde fÃ¼ die 
Zeitdauer berechnet, in der die Trajektorie in Sonnenlicht lag. Ihr mittlerer Wert fÃ¼ Januar und 
Februar 1992 betrÃ¤g -0.23 1Â±0.02 % pro Sonnenstunde oder 0.9k0.2 % pro Tag. Bezogen auf 
die GesamtflÃ¤ch des Polarwirbels ergibt sich daraus ein Ozonabbau von 38k4  % in der Schicht 
zwischen 465 Kund 485 K (von der Gathen et al., 1995b; Rex, 1993). Eine Ozonabbaurate fÃ¼ den 
Winter 1992193 wurde von Larsen et al. (1994) aus den Ozonsondenaufstiegen in Scoresbysund 
und Thule auf GrÃ¶nlan berechnet. Sie liegt im 475 K Niveau im Zeitraum von Mitte Januar bis 
Ende MÃ¤r in Mittel bei 1.13~0.2 % pro Tag. Der integrierte Abbau betrÃ¤g damit ca. 30%. Im 
Winter 1993194 war der Ozonabbau gering. Er dauerte uber ~ ~ - A l e s u n d  etwa 4 Wochen an, von 
Mitte Februar bis Mitte MÃ¤rz Er kann aus den relativen Ã„nderunge des MischungsverhÃ¤lnisse 
mit ca. 0.3 % pro Tag abgeschÃ¤tz werden. 

Im Vergleich zu den letzten 5 Jahren konnte in Winter 1994195 der bisher am lÃ¤ngste andauernde 
Ozonabbau beobachtet werden. Er betrug fast drei Monate und begann Anfang Januar in der 
mittleren StratosphÃ¤r und setzte sich im Laufe des Februars in die untere Stratosphbe duch, wo 
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er bis Ende MÃ¤r anhielt. Die Abbauraten liegen mit bis zu -1.25 % in der unteren StratosphÃ¤r 
noch unterhalb der Abbauraten in des Antarktis, die typischerweise in der GrÃ¶ÃŸenordnu -2 % 
pro Tag liegen. 

Im arktischen Polxwirbel ist ein vergleichbar starkes Abbau der Ozonschicht mÃ¶glich wenn 
die dynamischen Voraussetzungen gegeben sind. Im Winter 1994195 war der Wirbel Ã¼be einen 
langen Zeitrum sehr stabil und extrem kalt. 

7.4 Spurengase und Abbaureaktionen 

Wenn ein chemischer Ozonabbau nach dem Muster des antarktischen 'Ozonlochs' in der Ark- 
tis stattgefunden haben sollte, mÃ¼ÃŸt vergeichbare KonzentrationsÃ¤nderunge der involvierten 
Spurengase zu beobachten sein. 

In ~ ~ - A l e s u n d  werden U. a. die SÃ¤dendichte von HCl, CI0NO2, HN03 und NO2 mit einem 
Fourier-Transform-Infrxot-Spektrometer (FTIR) gemessen (Notholt et al., 1995). Diese MeÃŸ 
methode nutzt die Absorptionsbanden der Spurengase im Infraroten (IR). WÃ¤hren der Polarnacht 
wird der Vollmond als IR-Lichtquelle fÃ¼ die Messungen verwendet. Die vermessene LuftsÃ¤ul 
ist jedoch nicht immer mit der von den Ozonsonden beprobten Luftmassen identisch. Das FTIR 
miÃŸ eine sehr schrÃ¤g SÃ¤ul durch die AtmosphÃ¤re da der Mond und die Sonne aufgrund der 
hohen geographischen Breite in relativ flachen Winkeln zum Horizont stehen. 

In den Abbildungen 7.12, 7.13 und 7.14 sind die Konzentrationen der Spurengase HCl, HN03 
und NO2 der letzen vier Jahre zum Vergleich dargestellt. 

Im Winter 1994195 ist eine deutliche Abnahme der Chlor-Reservoirverbindung HCl erfolgt. Die 
MeÃŸwert liegen im Januar und Februar mit 2 . 1015 MolekÃ¼l cmp2 mehr als 50 % unterhalb 
den MeÃŸwerte des Sommers 1994. Diese Abnahme deutet auf eine erhÃ¶ht Freisetzung von 
aktiven Chlorverbindungen aus dieser Reservoirverbindung durch heterogene Reaktionen an 
den OberflÃ¤che der im Dezember und Januar diesen Winters beobachteten PSCs hin. Eine 
vergleichbare Abname der HCI SÃ¤ulendicht ist im Winter 1992193 erfolgt, mÃ¶glichesweis auch 
im Winter 1991192, da die MeÃŸwert im MÃ¤r 1992 noch sehr niedrig sind. 

Die Messungen der Chlor-Reservoirverbindung Cl0NO2 sind zum gegenwÃ¤rtige Zeitpunkt 
noch nicht ausgewertet. Die Auswertung gestaltet sich schwieriger als fÃ¼ die meisten anderen 
Spurengase, da seine relativ schwache Absorptionsbande im IR bei 780 cm-' mit der von 
CO2 interferiert (Notholt et al., 1995). Wenn die beiden Reservoire nach (Gleichung (2.1 I), 
Seite 9) abgebaut werden, ist zu erwarten, daÃ sie in gleichem MaÃŸ reduziert werden. Die FTIR- 
Messungen des Winters 1992193 (Abbildung 7.15) bestÃ¤tige diese Vermutung. Die stÃ¤rker 
Zunahme des Chlornitrats im Vergleich zu HCl von Februar bis MÃ¤r entspricht des Erwastung, 
da Chlor durch solare Einstrahlung photolysiert und Cl0  bildet, was dann mit NO2 zu C1ONO2 
reagiert, vorausgesetzt NO2 steht zur VerfÃ¼gun (siehe unten). 
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Abbildung 7.12 HCl-SÃ¤ulendichte aus FTR-Messungen von Notholt et al. (1995) in Ny- 
Alesund in den Wintern 1991192 bis 1994195. 
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Abbildung 7.13 NO2-SÃ¤ulendichte aus RIR-Messungen von Notholt et al. (1995) in Ny- 
&esund in den Wintern 1991192 bis 1994195. 
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Abbildung 7,14 HNO3-SÃ¤ulendichte aus FTIR-Messungen von Notholt et al. (1995) in Ny- 
&esund in den Wintern 1991192 bis 1994195. 
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Ausgehend von den Vertikdprofilen des Auswerteprogramms fÃ¼ die FTIR-Spektren konnten 
Notholt et ai. (1995) die Abnahme von HCl mit mindestens 70% im HÃ¶henbereic von 16-22 km 
feststellen und eine starke Abnahme von CION02 sogar bis in die HÃ¶h von 26 km. Diese 
Beobachtungen beziehen sich auf den Zeitraum vom 2. bis 14. Dezember 1992. Im Januar 1993 
wurden noch geringere Saulendichten beider Spurengase gemessen. 

Die Reduktion der Chlorreservoirverbindungen im Winter 1994195 ist mit denen in Winter 
1992193 vergleichbar. In beiden Wintern wurden PSCs beobachtet. Im Winter 1992193 gab es ein 
PSC Ereignis Anfang Januar und eine 18-tÃ¤gig Periode von Mitte bis Ende Januar (Beyerle, 
1994). Im letzten Winter dauerte die Periode mindestens 4 Wochen an. Diese Beobachtungen zei- 
gen, daÃ Chlor aus seinen Reservoirenformen in aktive Chlorverbindungen umgewandelt wurde. 
Wenn Ã¼be die katalytischen Reaktionen Ozon abgebaut worden ist, mÃ¼ÃŸ der Chlormonoxidge- 
halt stark ansteigen. Stratosphkisches Chlormonoxid wird an der Koldewey-Station mit einem 
Mikrowellenradiometer der UniversitÃ¤ Bremen gemessen. Eine vorlÃ¤ufig Auswertung der Spek- 
tren lÃ¤Ã vermuten, daÃ der ClO-Gehalt Ã¤uÃŸer gering ist und nahe am Detektionslimit (20 mK 
Strahlungsleistung) liegt (Schvvaab, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). Chlormonoxidprofile werden 
mit dem Microwave Limb Sounder vom UARS-Satelliten gemessen (Waters et al., 1993). Ein 
erhÃ¶hte CIO-Gehait von mehr als 1 ppbv ist ein Indikator fÃ¼ die Freisetzung aktiver Chiorver- 
bindungen aus den Reservoiren. In der Antarktis werden gegen Ende der Polarnacht im Wirbel 
2.0 bis 2.5 ppbv beobachtet. Im arktischen Polarwirbel sind 1.5 ppbv typisch. 
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Abbildung 7.15 Vergleich HCl und Cl0NO2 fÃ¼ 1992193 nach FTIR-Messungen von Notholt et 
al. (1995) in ~ ~ - A l e s u n d .  
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substanz Cl0NO2 umgewandelt werden, muÃ das meiste NOx aus der StratosphÃ¤r entfernt 
worden sein sein. Der Stickstoffdioxid-Gehalt geht im Dezember und Januar auf Werte von 1 bis 
1.5 . l0l6 MolekÃ¼l cm-2 zurÃ¼c (vergleiche Abbildung 7.13). NO2 wurde im Winter 1994195 
ab Mitte Februar von E Wittrock von der UniversitÃ¤ Bremen mittels der Differential Opticd Ab- 
sorption Spectroscopy (DOAS) gemessen (Abbildung 7.16). Da zu diesem Zeitpunkt die Sonne 
bereits fÃ¼ wenige Stunden am Tag zurÃ¼ckgekehr ist, steigen die SÃ¤ulendichte leicht auf Werte 
zwischen 1.5 und 2.5 . 1015 MolekÃ¼l cm-2 an. (Die Ãœbereinstimmun der beiden MeÃŸmethode 
ist bemerkenswert gut.) Solange ~ ~ - A l e s u n d  innerhalb des Wirbels liegt, bleibt der NO2-Gehalt 
niedrig. Erst nach dem 21. MÃ¤r steigt er sehr schnell auf Werte um 4 . 1015 MolekÃ¼l cmv2 
und nach einem kurzzeitigen Einbruch der Werte bei der RÃ¼ckkeh des Polarwirbels auf Ã¼be 
5 . 10" MolekÃ¼l cm-2 im April 1995. 

336 I 3 2 6 0 9 1 
Dez 92 Jan 93 Feb 93 MÃ¤r 93 

Die HN03-Konzentrationen gingen wÃ¤hren der PSC Bildung leicht zurÃ¼ck Sie liegen im Winter 
1994195 im November noch in vergleihbarer HÃ¶h wie im November 1993, fallen dann jedoch 
von Dezember bis Febmar auf Werte um 2 . 10l6 MolekÃ¼l ~ m - ~ .  Zum gleichen Zeitpunkt liegen 
sie im Vorjahr noch bei 3 . l0l6 MolekÃ¼l cm-2 und sinken erst im April beim Aufbrechen des 
Wirbels auf 2 . l0l6 MolekÃ¼l ~ m - ~ .  Die sommerlichen Werte liegen bei 1.5 . lOI6 MolekÃ¼l ~ m - ~ .  



NO2 over N Y - A I ~ S U ~ ~  February - April 1995 

day of year 1995 

Abbildung 7.16 NO2 GesamtsÃ¤ul Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  im FrÃ¼hjah 1995, nach DOAS-Messungen 
(Wittrock, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). 



7.5 SchluÃŸfolgerunge 

7.5 SchluÃŸfolgerunge 

Die Spurenstoff-Messungen belegen nicht, daÂ im Winter 1994195 eine Denitrifizierung im ark- 
tischen Polarwirbel stattgefunden hat. Vielmehr ist zu vermuten, daÂ eine Denitratifizierung, also 
die Bindung von HNo3 an die PSCs stattgefunden hat. FÃ¼ einen lokal, auf einen HÃ¶henbereic 
begrenzten Ozonabbau ist es jedoch nicht notwendig, daÂ HNOs vÃ¶lli aus der StratosphÃ¤r 
entfernt wird. Wenn es durch Sedimentation aus einigen Niveaus verschwindet, ist dort keine 
RÃ¼ckreaktio des Chlors in seine Reservoirverbindungen mÃ¶glic (Brune et al., 1991). Sobald 
diese HÃ¶henbereich solarer Einstrahlung ausgesetzt sind, werden Chlorradikale und Chlormon- 
oxid produziert und Ozon abgebaut, was durch die HÃ¶henabhÃ¤ngigke der Ozonabbauraten 
verdeutlicht wird. 

VorlÃ¤ufig Ergebnisse des Match-Experimentes zeigen, daÂ der Ozonabbau zwischenzeitlich 
relativ schnell zurÃ¼ckgegange ist (z. B. Ende Februar 1995), bevor erneute PSC-Bildung zu 
weiterem Abbau fÃ¼hrten (von der Gathen und Rex, persÃ¶nlich Mitteilung, 1995). Das bedeutet, 
daÂ eine RÃ¼ckbildun von C10 in seine Reservoirverbindung C10N02 stattgefunden haben muÃ 
und keine vollstÃ¤ndig Denitrifizierung stattgefunden haben kann. 

Die Ozonabaurate Ã¼be ~ ~ - A l e s u n d  in diesem Winter ist im Vergleich zu den vergangenen Jah- 
ren hoch. In dieser Arbeit wurde der Ozonabbau nur fÃ¼ einen Ort innerhalb des Polarwirbels 
berechnet. Die Mittelungsintervalle wurden relativ groÃŸzÃ¼g gewÃ¤hlt um eine genÃ¼gend stati- 
stische Signifikanz zu erhalten. Es kann aus dieser lokalen Abbaurate keine Ozonabbaurate fÃ¼ 
den gesamten Wirbel abgeleitet werden. Das Auftreten von weiteren PSCs im MÃ¤rz die Ã¼be Ny- 
Alesund nicht beobachtet wurden ist ein Indiz dafÃ¼r daÂ die Gesamtabbaurate des Polarwirbels 
noch hÃ¶he liegt. 

Die hohen Ozonabbauraten in dem kalten und stabilen Polarwirbel des Winters 1994195 zeigen, 
daÂ das Potential fÃ¼ einen massiven Ozonabbau, wie er Ã¼be der Antarktis beobachet wird, 
auch in der Arktis gegeben ist. Die grÃ¶ÃŸe dynamische VariabilitÃ¤ der nordhemisphÃ¤rische 
Zirkulation wird jedoch verhindern, daÂ der Polarwirbel diese Bedingungen jedes Jahr bietet. 

Die QBO befindet sich zur Zeit in der Westphase. Aufgrund ihrer mittleren Periode von 26 Mona- 
ten ist zu erwarten, daÂ sie auch im nÃ¤chste Winter noch nicht wieder in die Ostphase wechselt. 
Der Sonnenfleckenzyklus befindet sich 1996 im Minimun. In dieser Konfiguration ist bisher noch 
keine starke mittwinterliche ErwÃ¤rmun aufgetreten (Labitzke und Loon, 1988). 

Im nÃ¤chste Winter kÃ¶nnt der Polarwirbel demnach wieder sehr stabil werden. Sollte das der 
Fall sein. ist erneut mit einem starken Ozonabbau Ã¼be der Arktis zu rechnen. 
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