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Abstract

In the present study the size resolved sectional sulfate aerosol model SAM2 is introduced, which is coupled
to the general circulation model of the middle atmosphere MAECHAMS5. Parametrisations used by SAM2
are adapted for low temperatures, thus the model is particularly well suited for studies of stratospheric
aerosols. Modelled aerosol parameters of an eleven year climatological simulation were validated in com-
parison with SAGE II climatologies of physical aerosol properties and in—situ measurements. It is shown
that the model reproduces the main features of its predecessor ECHAM4-SAM and amongst others it
improves the representation of particle formation processes in the UT /LS region as well as the modelled
concentrations of aerosol precursor gases. The modelled number concentrations of Accumulation Mode
particles are underestimated, thus the modelled effective radius is slightly lower than these of published
aerosol climatologies.

This study considers nudged QBO equatorial zonal winds based on an algorithm by Giorgetta und
Bengtsson (1999) to represent the QBO in the coarsely resolved model version using 39 vertial levels. Tt
is shown that an aerosol QBO is reproduced in the stratospheric equatorial aerosol concentration and, at
least in the vicinity of descending equatorial zonal winds, QBO induced anomalies are found in almost
all parameters diagnosed from the aerosol microphysical core. Phase shifts and phase inversions in the
modelled anomalies are caused by non-linearities in QBO controlled process interactions. Furthermore
QBO induced anomalies in the aerosol number concentration are a function of particle size.

While in the conventional model the region above the highest stratospheric aerosol concentrations is
characterised by persistent particle evaporation, in the QBO experiment this region is characterised by
reversible gas to particle interactions with evaporation as dominant process. Observational findings of the
upper and lower transport regimes for stratospheric tracers out of the tropical reservoir are reproduced
by the model, while the secondary circulation associated with the QBO can be identified by the modelled
aerosol concentration gradients.

This study revealed QBO modulations in the concentrations of sulfate aerosol precursor gases. In the lower
tropical stratosphere the cross—tropopause flux of SO5 is enhanced by 15 % in easterly QBO phases.
Qualitatively similar anomalies in gaseous HoSOy are explained by chemical finger prints of the QBO
induced anomalies in SO5 since the photochemical lifetime of gaseous HoSOy is to short for direct QBO
signals due to QBO induced anomalies in the vertical advection of that species. A distinct tape recorder
signal was also found in low stratospheric DMS concentrations.



Zusammenfassung

Diese Arbeit stellt das grofenaufgeloste sektionale Sulfataerosolmodul SAM2 vor, das zur Validierung
in das Mittelatmosphérenzirkulationsmodell MAECHAMS integriert worden ist. Aufgrund der fiir tiefe
Temperaturen adaptierten Parametrisierungen ist SAM2 prédestiniert fiir Studien der Dynamik strato-
sphérischer Aerosole. Spezifische Modellparameter einer elfjihrigen Integration unter klimatologisch mittleren
Bedingungen sind verschiedenen SAGE-II-Datensétzen abgeleiteter physikalischer Aerosolparameter und
In—Situ-Messungen gegeniibergestellt worden. Dieser Vergleich offenbarte, dass MAECHAM5-SAM?2 in
allen Bereichen die Vorgaben seines Vorgéngermodells ECHAM4-SAM erfiillt und dariiber hinaus deut-
liche Verbesserungen vor allem in der Wiedergabe von Partikelformationsprozessen der freien Tropo-
sphére und der unteren Stratosphére sowie in der Modellierung der Aerosolvorliufergase erzielt. Defizite
zeigen sich in der Wiedergabe von Partikelanzahlkonzentrationen im Accumulation Mode, die sich im
modellierten effektiven Radius widerspiegeln, der seinerseits deutlich geringer ausfillt als entsprechende
effektive Radien in bekannten Aerosolklimatologien.

Das in diese Arbeit einbezogene Assimilationsverfahren beobachteter zonaler Winde der &quatorialen
Stratosphiire nach Giorgetta und Bengtsson (1999) erlaubt die Wiedergabe der quasi—zweijihrigen Schwin-
gung (Quasi Biennial Oscillation, QBO) der Stratosphiire auch in der vertikal niedrig aufgelésten 139
Version von MAECHAMS5. Erstmals in der Modellierung grofienaufgeldster stratosphérischer Aerosole
konnte die quasi—zweijdhrige Schwingung in Aerosolen der unteren und mittleren Stratosphére eingehend
untersucht werden. QBO-Modulationen beeinflussen alle Momente einer stratosphérischen Aerosolver-
teilung zumindest im direkten Einflussbereich der die QBO kennzeichnenden am Aquator absteigen-
den, in ihrer Ausrichtung alternierenden zonalen Winde. Phasenverschiebungen bzw. Phaseninversionen
in den QBO—-induzierten Anomalien entsprechender Aerosolparameter lassen auf nicht—lineare Zusam-
menhénge in den wechselseitigen Beeinflussungen dieser QBO-modulierten Parameter schlieflen. QBO-
Modulationen in den Partikelanzahlkonzentrationen sind zudem eine Funktion der Grofle der Partikel.

Durch Einbeziehung der QBO in die Modellierung stratosphérischer Aerosole verdndert sich die im
herkémmlichen Modell persistente Verdunstungsschicht von Partikeln in eine von reversiblem Massen-
transfer gekennzeichnete Region dominierender Verdunstung. Die in Verbindung mit der Sekundérzirku-
lation der QBO stehenden, von der QBO modulierten Transportwege stratosphérischer Aerosole aus den
Tropen heraus in die Subtropen und mittleren Breiten konnten identifiziert werden. Sie befinden sich
hinsichtlich ihrer qualitativen Merkmale in guter Ubereinstimmung mit den aus beobachteten Aerosol-
extinktionen bzw. Konzentrationen anderer Spurenstoffe nachgewiesenen Transportwegen.

Ebenfalls nachgewiesen wurden QBO—-Modulationen in den stratosphérischen Konzentrationen der Aero-
solvorldufergase SO2, HoSO,4 und DMS. In der dquatorialen unteren Stratosphiire zeigen sich in dstlichen
QBO-Phasen um 15 % intensivierte Tropopausenfliisse von SO5. Entsprechende Anomalien in gasférmi-
ger Schwefelsdure lassen sich tiber den photochemischen Transformationsweg erkliaren. Ein ausgeprégtes
Tape—Recorder—Signal konnte in den Konzentrationen von stratosphérischem DMS nachgewiesen werden.
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Kapitel 1

Einleitung

Aerosole sind ein allgegenwértiger, das biologischen Leben auf vielfdltige Weise beeinflussender Bestandteil
der Erdatmosphére. Diese Beeinflussung erfolgt sowohl durch direkte Interaktion mit Organismen als auch
durch indirekte Effekte, verursacht von Wechselwirkungen mit dem Klimasystem der Erde. Ersteres be-
trifft vor allem die Gesundheit des Menschen (Maynard und Maynard, 2002), weit bedeutender jedoch sind
physikalisch—chemische Wechselwirkungen mit dessen unmittelbarer Umgebung. An der Erdoberfliche de-
ponierende Aerosole vermindern iiber lingere Zeitrdume u.a. die Qualitit des Grundwassers (Stoddard
et al., 1999), schidigen die Biosphiire und reduzieren landwirtschaftliche Ertréige (Bergin et al., 2001) mit
weitreichenden Konsequenzen fiir die wirtschaftliche Entwicklung ganzer Regionen (IPCC, 2007).

Aerosolwechselwirkungen mit dem globalen Strahlungshaushalt und hydrologischen Kreislauf sind maf-
gebliche Faktoren in klimarelevanten Prozessen der Atmosphire (Ramanathan et al., 2001). Aerosol-
partikel iiben direkte und indirekte Effekte auf die Wolkenbildung (Twomey, 1974) und deren Nieder-
schlagseflizienz aus (Albrecht, 1989), sie bieten aber auch entsprechende Oberflichen fiir den Ablauf hete-
rogener chemischer Reaktionen in der Atmosphire (Ravishankara, 1997). Diese fithren einerseits iiber eine
indirekte Beeinflussung der Reaktionszyklen des katalytischen Ozonabbaus zu einer Beschleunigung der
stratosphérischen Ozonzerstérung in der polaren Winterhemisphére (WMO, 2006), andererseits verzogern
sie die anschlieBende Relaxation des Ozonabbaus im polaren Frithjahr (Tabazadeh et al., 2000).

Eine Quantifizierung der mit Aerosolen in Verbindung stehenden Klimaverdnderungen ist Gegenstand
weitreichender internationaler Bemiihungen, die im Rahmen des Intergovernmental Panel on Clima-
te Change (IPCC) in mehrjihrigem Abstand in umfassenden Publikationen zusammengefasst und der
Offentlichkeit zugénglich gemacht werden. Die von Aerosolen induzierte Abschirmung bodennaher Schich-
ten der Atmosphére vor kontinuierlicher Erwarmung durch Treibhausgase, ist nach wie vor mit zahlreichen
Unsicherheiten in der Beurteilung einzelner Aerosoleffekte behaftet (Andreae et al., 2005). Diese Unsicher-
heiten resultieren nicht zuletzt aus der hohen Diversitdt in Komposition und Ursprung atmosphérischer
Aerosole und den damit einhergehenden vielfiltigen physikalischen und chemischen Partikeleigenschaften.
So sind beispielweise die Strahlungseigenschaften vieler Aerosolkomponenten, wie die von Sulfat oder ele-
mentarem Kohlenstoff (streuend bzw. absorbierend), gut bekannt. Die Strahlungseigenschaften der in der
Natur iiberwiegend vorkommenden Aerosole gemischten Ursprungs lassen sich jedoch nicht ohne weiteres
aus der Superposition isolierter Eigenschaften bestimmen. Vielmehr stehen Komposition, Morphologie
und Gréfle der Partikel in einem nicht-linearen Zusammenhang diesbeziiglich (Lacis und Mishchenko,
1995). Hinzu kommt, dass ein direkter experimenteller Nachweis von Aerosoleffekten in der Atmosphére
lediglich einen Gesamteffekt erfassen kann. Isolierte Aerosoleffekte kénnen, wenn iiberhaupt, nur unter
Laborbedingungen reproduziert werden, die sich jedoch oft auf die Représentation von Teilbereichen
globaler atmosphérischer Bedingungen beschrinken miissen.
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Numerische prozessorientierte Modelle helfen zu einem besseren und umfassenden Verstidndnis der Aerosol—
Klima—Wechselwirkungen beizutragen, in dem experimentell gewonnene Daten oder theoretisch hergelei-
tete Hypothesen hinsichtlich ihrer Relevanz beurteilt werden kénnen. Die Komplexitit dieser Aufgabe
erfordert einen interdisziplindren Ansatz, wie er im Erdsystemmodell des MPI-M Anwendung findet.
Eine der wesentlichen Komponenten dieses Erdsystemmodells stellt das Zirkulationsmodell ECHAMS5
(Roeckner et al., 2003) dar, welches in dieser Arbeit in seiner auf die mittlere Atmosphére erweiterten
Version (Manzini et al., 2006) die Basis fiir die prozessorientierte Modellierung der stratosphérischen
Aerosolschicht bildet. Anhand des in dieser Arbeit erstmals vorgestellten groflenaufgelosten Aerosol—
Zirkulationsmodells der mittleren Atmosphire MAECHAMS5-SAM2 wird die stratosphirische Aerosol-
schicht hinsichtlich ihrer Variabilitdt untersucht. Grundlage der Arbeit stellt die nur indirekt vulkanisch
beeinflusste Stratosphére dar, wie sie innerhalb der letzten Dekade beobachtet wurde. Eine besondere
Beriicksichtigung findet die Modellierung der quasi—zweijihrigen—Schwingung (Quasi Biennial Oscilla-
tion, QBO), welche die stratosphiirische Residualzirkulation moduliert und die globale Verteilung von
stratosphirischen Spurenstoffen mafigeblich beeinflusst (Gray und Chipperfield, 1990).

Die durch den Impulstransfer bei der Brechung eines breiten Spektrums atmosphérischer Wellen in der
unteren bis mittleren Stratosphiire angetriebene QBO (Baldwin et al., 2001) ist kennzeichnet von zonal-
symmetrisch am Aquator absteigenden zonalen Winden alternierender Ausrichtung (6stlich, westlich).
Die mittlere Periode dieser Schwingung betréigt rund 28 Monate (Naujokat, 1986). Die Aufrechterhaltung
des thermischen Windgleichgewichts bedingt Temperaturanomalien in den Phasen der Windtransitionen.
Diese Scherwinde induzieren eine die Residualzirkulation iiberlagernde sekundéire Meridionalzirkulation
(Plumb und Bell, 1982). Obwohl die QBO an sich ein Phénomen der tropischen Stratosphire ist, be-
einflusst sie die globale Stratosphére iiber eine Vielzahl von Interaktionen in der tropischen und extra-
tropischen Zirkulation (Holton und Tan, 1980), in der chemischen Komposition der Stratosphire (Gray
und Pyle, 1989) und den damit einhergehenden Riickwirkungen auf die QBO—treibenden Mechanismen
(Hasebe, 1994). Nach dem heutigen Stand der Erkenntnis sind die Interaktionen zwischen stratosphéri-
schen mit der QBO in Verbindung stehenden Phéinomenen und den mit der troposphérischen Zirkulation
assoziierten Prozessen im Allgemeinen akzeptiert und betreffen u.a. die tropische Tiefenkonvektion (eine
Ubersicht findet sich in Baldwin et al., 2001).

Zahlreiche Arbeiten zeigen die Existenz eines tropischen stratosphérischen Reservoirs (TSR) in den Kon-
zentrationen von stratosphérischen Spurenstoffen (u.a. Grant et al., 1996). Die saisonale und interannuale
Variabilitdt des TSR steht in Zusammenhang mit dem jéhrlichen Zyklus der Residualzirkulation und den
Modulationen, die durch die QBO hervorgerufen werden. Fiir die globale Verteilung stratosphérischer
Aerosole spielt das von der extratropischen Stratosphire durch sogenannte Mischungsbarrieren in den
Subtropen isolierte TSR (u.a. Polvani et al., 1995) eine existenzielle Rolle: Zum einen werden Aerosole im
TSR von tropischen Vulkaneruptionen gespeist, welche hauptséchlich das Aerosolvorlaufergas SOs in die
Stratosphére beférdern, so dass das TSR iiber einen Zeitraum von bis zu mehreren Monaten eine steti-
ge Quelle neuer stratosphiirischer Aerosolpartikel darstellt (Hitchman et al., 1994). Diese Aerosolpartikel
wachsen wihrend ihrer stratosphérischen Verweildauer auf detektierbare Gréfien heran und werden durch
QBO-modulierte Transportprozesse der Residualzirkulation in der Stratosphére relativ homogen global
verteilt (Hamill et al., 1997). Analytische Arbeiten (Seol und Yamazaki, 1998) und auf Satellitenda-
ten basierende Analysen der Konzentrationen gasférmiger Spurenstoffe der Stratosphére (O’Sullivan und
Chen, 1996) weisen einen von der QBO modulierten, in die tropische Stratosphére gerichteten Tropo-
pausenfluss aus, der in &stlichen QBO-Phasen seinen Hohepunkt erreicht. Hasebe (1994) konnte &hnli-
che Anomalien im tropischen Tropopausenfluss an SAGE-II-Aerosolextinktionsmessungen nachweisen,
jedoch unter dem Einfluss absteigender westlicher zonaler Winde der QBO. Es ldsst sich also vermuten,
dass die quasi—zweijahrige Schwingung einen wesentlichen Beitrag zur Stabilisierung der stratosphérischen
Aerosolschicht auch unter ausbleibenden vulkanischen Extremereignissen liefert, da sowohl der meridio-
nale Transport von stratosphérischen Spurenstoffen, als auch deren Eintrag in das tropische Reservoir
durch die QBO mafigeblich moduliert werden. Bislang ist dieses auflerordentliche Phénomen der strato-
sphérischen Variabilitéit nicht in die Modellierung stratosphérischer Aerosole eingeflossen.

Ein Modell, welches die Dynamik und Variabilitdt der stratosphérischen Aerosolschicht wiederzugeben
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vermag, erfordert eine explizite Beschreibung des Partikelspektrums sowie eine moglichst vollstandige
Einbeziehung der Quellen- und Senkenprozesse, die zur Ausbildung der stratosphérischen Aerosolschicht
fithren. Der in dieser Arbeit vorgestellte Modellansatz erfiillt diese Anspriiche, indem die Verteilung von
Sulfataerosolpartikeln sowohl in der Troposphire als auch in der Stratosphére gréflenaufgelost modelliert
werden. Das Modell beriicksichtigt alle essentiellen chemischen Reaktionen, die zur Entstehung neu-
er Sulfatpartikel in der Atmosphére beitragen, bei gleichzeitiger Beriicksichtigung aller physikalischen
Senkenterme von Gasen und Aerosolen, wie Auswaschung und Deposition. Das Verfahren verfiigt iiber
zeitgeméBe Emissionsszenarien, um ein moglichst realistisches Abbild der gesamtatmosphéirischen Aero-
solverteilung unter heutigen klimatischen Bedingungen wiedergeben zu kénnen.

Diese Arbeit dokumentiert die ersten Zyklen der Evaluierung eines neu formulierten gekoppelten
Aerosol-Zirkulationsmodells der oberen Troposphiire und Stratosphére. Der Schwerpunkt der Unter-
suchungen liegt dabei in der Einschéitzung der Reprisentation der mikrophysikalischen Eigenschaf-
ten des modellierten stratosphérischen Hintergrundaerosols unter Einbeziehung moglichst realitédtsna-
her Transportmechanismen des groflenaufgelosten Aerosolmassenspektrums sowie der Sulfataerosol—
Vorldufergase. Gegenstand potentieller Anwendungen dieses hier vorgestellten Modells sind u.a. die Mo-
dellierung der vulkanisch stark beeinflussten stratosphérischen Aerosolschicht und der katalytische Ozo-
nabbau. Diese Applikationen sind jedoch kiinftigen Modellversionen vorbehalten und kénnen nicht in
diese Arbeit einflieflen.

In den folgenden Abschnitten werden die charakteristischen Merkmale atmosphérischer Aerosole vorge-
stellt, wobei die wesentlichen Unterschiede troposphérischer und stratosphérischer Aerosole hervorgeho-
ben werden sollen. Der daran anschlieBende Uberblick der Modellierung von Aerosolen im Erdsystem fo-
kussiert sich auf die Modellierung stratosphérischer Aerosole. Im letzten Kapitel dieser Einleitung werden
die Schwerpunkte der hier vorliegenden Arbeit weiter spezifiziert.

1.1 Aerosole im Erdsystem

Aerosole sind hochdisperse Partikelsuspensionen eines gasféormigen Mediums. Die typische Groéfle und
Zusammensetzung atmosphérischer Aerosole sind von einer hohen rdumlichen Diversitit gepriagt und
werden vom Ursprung der Partikel, deren Interaktionen mit anderen festen und gasférmigen Kompo-
nenten der Atmosphiire sowie der Verweildauer dieser Partikel in der Atmosphiire bestimmt (Seinfeld
und Pandis, 1998; Jacobson, 2005). Atmosphiérische Aerosole natiirlichen und anthropogenen Ursprungs
werden direkt in die Atmosphére emittiert (Primére Aerosole), unter bestimmten Vorausetzungen for-
mieren sich Aerosolpartikel auch direkt aus der Gasphase heraus (Sekundire Aerosole) (u.a. Raes et al.,
2000; Kulmala et al., 2004a).

Das Groflenspektrum der Partikel reicht vom Sub—Nanometerbereich (iiberwiegend Sekundérpartikel) bis
in den zweistelligen Mikrometerbereich, der fast ausschlieflich von Primérpartikeln bestimmt wird. In der
Literatur hat sich die Einteilung des Aerosolgréfienspektrums in vier Moden durchgesetzt (Whitby, 1978):
Der Nucleation Mode umfasst Partikel deren Radius < 5 nm ist, Partikel im Radienbereich von 5 nm bis
< 50 nm werden dem Aitken Mode zugerechnet, der Accumulation Mode reicht von 50 nm bis < 0.5 pm.
Partikel, deren Radius 0.5 pum tibersteigt, werden dem Coarse Mode zugerechnet.

Die Hauptkomponenten atmosphiirischer Aerosole sind Seesalz (u.a. Fitzgerald, 1991), mineralischer Erd-
oberflichenstaub (u.a. Balkanski et al., 2004), elementarer Kohlenstoff (u.a. Jacobson, 2001), organische
Kohlenwasserstoffe (u.a. Kanakidou et al., 2005) sowie anorganische Verbindungen, z.B. Sulfat (u.a. Kul-
mala et al., 2000), Nitrat (u.a. Carslaw et al., 1997) und Ammoniumverbindungen (u.a. Wexler und
Seinfeld, 1990). Bezogen auf die emittierte Aerosolmasse bilden Seesalz und Staubpartikel die Hauptkom-
ponenten troposphérischer Aerosole (Emissionsfluss ~3-8 -10% Tga™! bzw. ~1-2 - 103 Tga™!). Der jihr-
liche Emissionsfluss von anorganischen und organischen Verbindungen und insbesondere der schwefelhalti-
ger Komponenten (Gase, Primiiraerosole) ist ein bis zwei GréSenordnungen niedriger (~1-4-10! Tga™!;
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Raes et al., 2000; Dentener et al., 2006). Viele der Aerosolpartikelkomponenten sind in der Lage, grofie
Mengen Wasser zu binden (Hygroskopie), sodass sich die atmosphirische Wasserdampfkonzentration we-
sentlich auf Gewicht, Grofle und Komposition der Partikel auswirkt.

In der Stratosphére dominieren fliissige Sulfatpartikel, die sich aus Schwefeldioxid und anderen soge-
nannten Aerosolvorldufergasen durch Gasphasentransformationsprozesse bilden (u.a. Hamill et al., 1997).
Aerosolvorlidufergase haben ihren Ursprung in natiirlichen Quellen (u.a. Vulkane, Phytoplankton). Seit
Beginn der weltweiten Industrialisierung dominiert jedoch der Anteil der anthropogenen Quellen (u.a.
fossile Brennstoffe) (IPCC, 2007). Troposphérische Aerosolpartikel sind iiberwiegend gemischter Natur,
man unterscheidet intern gemischte und extern gemischte Aerosole. Erstere finden sich hauptsiichlich
im Nucleation und Aitken Mode, letztere dominieren den Accumulation und Coarse Mode (Seinfeld und
Pandis, 1998).

Die komplexen Interaktionen zwischen troposphérischer Zirkulation, dem breiten troposphérischen
Aerosolspektrum und der strahlungsinduzierten Verfiigbarkeit von Wasserdampf in der Troposphire (u.a.
Ramanathan et al., 2001; Graf, 2004) fiihren letztlich zu einer relativ kurzen Verweildauer von Aerosolen
in der Troposphire, die in Abhéngigkeit der Gréfle, Komposition und chemischen Aktivitéit der Partikel
von nur wenigen Minuten bis hin zu mehreren Tagen betragen kann (Seinfeld und Pandis, 1998). Da-
gegen ist die Morphologie stratosphérischer Aerosole weit weniger komplex, da Partikelinteraktionen in
der stabil geschichteten Stratosphire eine untergeordnete Rolle spielen (Hamill et al., 1997). Die fiir die
Stratosphére charakteristischen Transportprozesse bestimmen letztlich die Verweildauer der Partikel, die
in Abhingigkeit von ihrer Grofle mehrere Monate bis mehrere Jahre betragen kann (u.a. Holton et al.,
1995). Sie fiithren aber auch zu einer, gegeniiber Aerosolen in der Troposphére vergleichsweise homogenen
globalen Verteilung (Trepte et al., 1994).

Die vornehmlich an den stratosphérischen Temperaturgradienten gekoppelten thermodynamischen
Gleichgewichtsbedingungen der Fliissigphasenkomponenten stratosphérischer Aerosole wirken global li-
mitierend auf die gesamte Aerosolschicht oberhalb der Tropopause:

o Zwangsliufige Verdunstung fliissiger Anteile stratosphiirischer Aerosole (i.d.R. > 95 Volumen—%)
oberhalb von ~10 hPa (u.a. Hamill et al., 1977b),

e bei Temperaturen unterhalb von ~200 K dominiert Nitrat statt Sulfat die Komposition strato-
sphérischer Partikel (u.a. Tabazadeh et al., 1994b).

Demgegeniiber werden troposphirische Aerosole hauptséchlich durch mechanisch—diffusive Prozesse aus
der Troposphire ausgewaschen bzw. an der Erdoberfliche abgelagert (Seinfeld und Pandis, 1998).

1.2 Aerosolmodellierung

Die Einbeziehung der in den vorangegangenen Kapiteln geschilderten, teilweise in Wechselwirkung mitein-
ander stehenden Prozesse in die dreidimensionale Modellierung der Atmosphire erfordert die Kopplung
physikalischer Prozessmodelle unterschiedlicher Skalen bei gleichzeitiger Berticksichtigung der Modellie-
rung relevanter chemischer Transformationen. In diesem Kapitel werden Methoden und Anséitze der
Modellierung atmosphérischer Aerosolpopulationen vorgestellt, wobei der Fokus der Ausfithrungen auf
der Modellierung von Aerosolen unter stratosphérischen Bedingungen liegen soll.

Obwohl seit den siebziger Jahren eine Vielzahl umfassender Prozessmodelle zu verschiedensten Frage-
stellungen der Beeinflussung von klimarelevanten Prozessen durch Aerosole in der Atmosphire entwi-
ckelt worden sind, konnten Aerosole bis zum Ende der neunziger Jahre vor allem aus Griinden der
numerischen Effizienz nur unter vereinfachten Annahmen in die dreidimensionale Klimamodellierung ein-
bezogen werden. Beispielsweise ist es moglich durch vorgeschriebene zonal gemittelte Datensétze auf Basis
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von beobachteten optischen Aerosolparametern klimarelevante Aerosoleffekte in der dreidimensionalen
Klimamodellierung direkt zu quantifizieren (u.a. Stenchikov et al., 1998). Ein solches nicht—interaktives
Modellsystem bezieht jedoch nicht die wechselseitigen Beziehungen zwischen klimatologischen Prozessen
und dem aerosol-mikrophysikalischen System in die physikalischen Parametrisierungen ein. Die prognosti-
sche Behandlung von Aerosolpopulationen in der dreidimensionalen Klimamodellierung erfolgte zunéchst
unter Anwendung der sogenannten Bulk—Annahme fiir einzelne, untereinander nicht gemischte Aerosol-
typen (eine Ubersicht findet sich in Adams und Seinfeld, 2002). Als prognostische Grosse in Bulk—Modellen
wird meist die Gesamtaerosolmasse herangezogen, Kenntnisse des Partikelgrofen- und Anzahlspektrums
werden per Definition vernachlissigt (u.a. Feichter et al., 1996; Timmreck et al., 1999). Die Anwendung
solcher vereinfachter Aerosolmodule beschrankt die Modellierung klimatologisch bedeutender Aerosol-
prozesse auf die Modellierung spezifischer Phdnomene, da diese Anséitze weder die hohe Variabilitéit der
Partikel in der Atmosphére, noch die damit einhergehende Variabilitéit in den Aerosoleffekten selbst sowie
deren Riickwirkungen auf klimatologische Prozesse der Atmosphére erfassen konnen. In Folge dessen im-
plizieren derartige Modelle zum Teil grofle und systematische Fehler in der Modellierung von direkten
und indirekten Aerosoleffekten (Zhang et al., 2002).

Um diese Defizite der Aerosol-Klimamodelle der ersten Generation auszugleichen, wurden dreidimen-
sionale Aerosol-Klimamodelle in den letzten Jahren zunichst um die Moglichkeit der prognostischen
Behandlung von Spektren einzelner Aerosolkenngréfien erweitert (z.B. Aerosolmassenverteilung, u.a.
Lurmann et al., 1997; Ghan et al., 2001a,b; Timmreck, 2001). Beschrinkt man sich jedoch auf die
prognostische Behandlung nur eines der Momente einer Aerosolpopulation, kénnen zwangsldufig alle
weiteren Momente nicht erhaltend numerisch beschrieben werden (u.a. Jacobson et al., 1994; Adams
und Seinfeld, 2002). Daher werden sowohl die nicht—prognostischen Parameter als auch die an diese
Parameter gekoppelte Prozesse von Ein-Moment—Modellen nur eingeschrankt realistisch wiedergegeben.
Nach Adams und Seinfeld (2002) fithrt der Verzicht auf die simultane prognostische Behandlung von
Partikelgroflenverteilung und Partikelanzahl beispielsweise zu einer unrealistischen Wiedergabe der tropo-
sphérischen Wolkenkeim—Konzentrationen (Cloud Condensation Nuclei, CCN) in Klimamodellen, mit
Auswirkungen auf die Quantifizierung der modellierten indirekten Aerosoleffekte. Derzeit beriicksichtigen
nur einige wenige dreidimensionale Aerosol-Klimamodelle die simultane Losung zweier Aerosolmomente
(Aerosolmasse und Partikelanzahl), deren Fokus in der Modellierung troposphérischer Aerosol-Wolken—
Interaktionen liegt (u.a. Adams und Seinfeld, 2002; Stier et al., 2005; Lohmann et al., 2007).

Die aus der Aerosolprozessmodellierung bekannten kontinuierlichen, diskreten, momentenbasierten und
parametrisierenden Methoden der numerischen Beschreibung von Partikelspektren sind im Laufe der
letzten Jahre auf die dreidimensionale Aerosol-Klimamodellierung iibertragen worden. In der mehr-
dimensionalen Aerosolmodellierung finden die zu den diskreten Methoden zéhlende sektionale Beschrei-
bung eines Aerosolspektrums sowie der zu den parametrisierenden Methoden zdhlende modale Ansatz
weithin Anwendung. Die Vor- und Nachteile der oben genannten Diskretisierungsansétze sind in einer
Reihe von Modellvergleichstudien aufgezeigt worden, fiir die Klimadynamik interessante Zusammen-
fassungen finden sich in Seigneur et al. (1986), Zhang et al. (1999) und Korhonen et al. (2003a, 2004).

In modalen Methoden werden einzelne Aerosolmoden von Partikelspektren anhand von analytischen
Funktionen (iiblicherweise Lognormalverteilungen) approximiert, prognostische Parameter sind Mode-
radien und Standardabweichungen (u.a. Lauer et al., 2005). Pseudo—modale Methoden halten einen dieser
Parameter fixiert, z.B. die Standardabweichungen (Herzog et al., 2004; Vignati et al., 2004; Liu et al.,
2005). Aerosolmodelle, die dem modalen Ansatz folgen, konnten in den letzten Jahren ihre Eignung
in der Quantifizierung der direkten und indirekten Aerosoleffekte bei gleichzeitiger hoher numerischer
Leistungsféhigkeit in regionalen und globalen Klimamodellen unter Beweis stellen (u.a. Stier et al., 2006;
Langmann et al., 2007; Lohmann et al., 2007).

In sektionalen Aerosolmodellen werden kontinuierliche Aerosolspektren anhand von diskreten Groflenklas-
sen mit fixierter oder variabler Weite approximiert (sogenannte Bins). Traditionelle Modelle konzentrieren
sich auf die Erhaltung eines Momentes einer Aerosolpopulation, {iblicherweise die der Partikelmasse oder
des Partikelvolumens (u.a. Turco et al., 1979a.b; Timmreck, 1997, 2001; Weisenstein et al., 1997; Pirjola
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und Kulmala, 1998; Korhonen et al., 2004). Der sektionale Ansatz ist in den zuriickliegenden Jahren
ebenfalls auf die gleichzeitige Erhaltung zweier Momente (Aerosolmasse und -anzahl) weiterentwickelt
worden (Jacobson, 1997a,b; Adams und Seinfeld, 2002; Zhang et al., 2002; Kokkola et al., 2007). Der
im Vergleich zu modalen Methoden hohe numerische Aufwand der grofienaufgeldsten Beschreibung von
Aecrosolspektren in sektionalen Aerosolmodellen erlaubt bislang allenfalls die Untersuchung von Teil-
aspekten von Aerosol-Klima—Interaktionen, entweder gekoppelt an Chemietransportmodelle (u.a. Liu
et al., 2005) oder an rdumlich reduzierte Versionen globaler Zirkulations- bzw. Klimamodelle, meist bei
gleichzeitiger Limitierung der Integrationszeit (u.a. Turco et al., 1979a,b; Lurmann et al., 1997; Timmreck,
2001; Weisenstein et al., 1997, 2007).

Die in der Literatur zu findenden Validierungen modaler und sektionaler Aerosol-Klimamodelle ge-
geniiber Beobachtungen bzw. entsprechende Modellvergleichstudien fokussieren sich nahezu ausschliellich
auf troposphérische Verhiltnisse (Fitzgerald et al., 1998a,b; Gelbard et al., 1998; Pirjola und Kulmala,
1998, 2000; von Salzen et al., 2000; Gong et al., 2003; Korhonen et al., 2003a, 2004; Ma und von Sal-
zen, 2006; Kokkola et al., 2007). Nur eine sehr iiberschaubare Zahl von Veroffentlichungen validiert die
modellierte Aerosoldynamik unter Bedingungen der freien und oberen Troposphire sowie unter strato-
sphirischen Bedingungen (Turco et al., 1979a,b; Timmreck und Graf, 2000; Weisenstein et al., 2007), bis
auf wenige Ausnahmen folgen diese Modelle dem sektionalen Ansatz. Im 2006 erschienenen Assessment of
Stratospheric Aerosol Properties der WMO-Initiative Stratospheric Processes and their Role in Climate
(SPARC, 2006) findet sich eine umfangreiche Sektion zum Vergleich von Aerosolmodellen der Neunziger
Jahre unter stratosphérischen Bedingungen. Die darin aufgefiihrten zwei- und dreidimensionalen Modelle
folgen ebenfalls dem sektionalen Ansatz und losen die Atmosphéire vertikal von 30 bis 80 km auf. Wei-
senstein et al. (2007) zeigen den bislang einzigen direkten Vergleich eines modalen mit einem sektionalen
Aerosolmodell in mittlerer bis hoher Auflésung der Partikelspektren (3 und 4 Moden bzw. 20, 40 und 150
Bins) unter gesamtatmosphirischen Bedingungen, wenngleich auch nur in zwei Dimensionen. Im Konsens
mit anderen Versffentlichungen (u.a. Korhonen et al., 2003a) bestétigen die Untersuchungen von Weisen-
stein et al. (2007) den geringen Einfluss hochauflgsender Partikelspektren auf Qualitéit und Quantitéit der
Ergebnisse gegeniiber moderat aufgeldsten Spektren (siehe auch Kokkola et al., 2007). Zudem stellten sie
einen leichten Vorteil der sektionalen Methode gegeniiber dem modalen Modell hinsichtlich der Wieder-
gabe des effektiven Radius fest.

Bislang fokussieren sich Studien der Aerosol-Klima—Interaktionen unter Anwendung sektionaler Aerosol-
schemen gekoppelt an dreidimensionale Klimamodelle auf bestimmte Teilaspekte atmosphérischer Pro-
zesse, z.B. modellieren Gong und Barrie (2003) die wolkenbildenden Eigenschaften sulfatkontaminierter
Seesalzaerosole in der maritimen Grenzschicht. Timmreck (2001) modelliert die Dynamik der strato-
sphirischen Aerosolschicht mit dem Vorgéngermodell dieser Arbeit (SAM), allerdings unter Anwendung
der auf 10 hPa vertikal begrenzten Version des Zirkulationsmodells ECHAM4. Diese Studie beriicksichtigt
alle troposphiéirischen Quell- und Senkenprozesse sowie die wesentlichen Reaktionen der troposphéirischen
Schwefelchemie nach Feichter et al. (1996) ergéinzt um eine mit dieser Arbeit vergleichbaren stratosphéri-
schen Schwefelchemie.

Eine moglichst realistische Repréisentation der globalen Verteilung von stratosphérischen Spurenstoffen
erfordert die Anwendung eines Zirkulationsmodells, welches die Brewer—Dobson—Zirkulation vollstdndig
beschreiben kann. Diese Zirkulationsmodelle der mittleren Atmosphiére stellen jedoch weitaus hohere An-
forderungen an die zu verwendende Hardware sowohl hinsichtlich der benttigten CPU-Leistung als auch
hinsichtlich der Bereitstellung von virtuellem und physikalischem Speicher, sodass Studien der gesamt-
atmosphérischen Verteilung von Aerosolen bislang meist unter Anwendung von limierten Aerosolmodulen,
wie sie einleitend beschrieben wurden, durchgefithrt worden sind. So untersuchten Pitari et al. (2002) die
Entwicklung stratosphérischen Sulfats in verschiedenen IPCC-SRES—Szenarien (Special Report on Emis-
sion Scenarios, IPCC, 2000a) anhand eines sektionalen Aerosolmodells (11 Bins), welches an ein CTM
gekoppelt wurde, dessen atmosphidrendynamische Parameter jedoch offline von einem grob aufgeltsten
globalen Zirkulationsmodell der mittleren Atmosphiire gelesen wurden (10° x 20° horizontale Auflésung,
26 Schichten vertikal bis 0.04 hPa). Takigawa et al. (2002) modellierten stratosphérische Aerosole in
einem achtjihrigen Hintergrundzustand unter Beriicksichtigung der stratosphérischen Chemie von Chlor,
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Stickstoff und Schwefel mit einem Mittelatmosphéren—Zirkulationsmodell in T21 (5.6° x 5.6°, 32 Schich-
ten vertikal bis ca. 80 km), beschrieben das Partikelspektrum aber anhand einer unimodalen Lognormal-
verteilung, die auf Beobachtungen nach Deshler et al. (1993) wiihrend der Pinatubo—Episode basiert, und
fixierten gleichzeitig die Aerosolkomposition auf einen Schwefelsdureanteil von 75 %. Timmreck et al.
(1999) und Timmreck und Graf (2006) modellierten stratosphérische Aerosole in MAECHAM4 bzw. dem
interaktiven Chemie—Zirkulationsmodell der mittleren Atmosphire MACHEM4-CHEM in T30 (3.75° x
3.75°, 39 Schichten bis 0.01 hPa) und wendeten den Bulk—Ansatz zur Beschreibung des stratosphérischen
Aerosolgehalts an.

Peer—Review—Veroffentlichungen von Modellstudien zur Dynamik stratosphérischer Aerosole unter expli-
ziter Beriicksichtigung der quasi—zweijdhrigen Schwingung sind derzeit nicht bekannt.

Folgt man der strategischen Zusammenfassung von Ghan und Schwartz (2007) hinsichtlich der kiinftigen
Ausrichtung der Aerosolmodellierung im Rahmen der Fortfithrung des IPCC—Prozesses iiber den vier-
ten Zustandsbericht (IPCC, 2007) hinaus, ist die Einbeziehung von gréfienaufgelosten sektionalen
Mehrkomponenten— und Mehrmomenten—Aerosolmodellen in die dreidimensionale Klimamodellierung
den néchsten Generationen der globalen Klima- bzw. Erdsystemmodelle vorbehalten.

1.3 Zielsetzung dieser Arbeit

Das Ziel dieser Arbeit ist es, weitere Einblicke in die Dynamik des aerosol-mikrophysikalischen Sys-
tems der Stratosphire zu erhalten. Der Fokus liegt dabei auf der Modellierung der Mechanismen, die
zur Ausbildung der fiir die Stratosphére typischen Sulfataerosolverteilungen fithren. Da nach dem heu-
tigen Kenntnisstand die Transportprozesse der oberen Troposphire und der Stratosphére sowohl fiir
die Ausbildung von Aerosolpartikelpopulationen, aber auch fiir die Ausbildung von spezifischen geo-
grafischen Merkmalen der stratosphirischen Aerosolschicht eine entscheidende Rolle spielen, wird das
in dieser Arbeit verwendete Modellsystem der gréfenaufgelosten Beschreibung von Sulfataerosolen mit
einem Assimilationsverfahren von beobachteten zonalen Winden der quasi—zweijdhrigen Schwingung der
tropischen Stratosphére zur Integrationazeit des Modells gekoppelt, um eine weitestgehend realitédtsnahe
Modellierung der Variabilitédt der Brewer—-Dobson-Zirkulation zu ermoglichen.

Nach dem heutigen Kenntnisstand zur der Ausbildung und Dynamik stratosphérischer Aerosole, welcher
nachfolgend in Kapitel 2 ndher ausgefithrt wird, lassen sich mit dem hier vorgestellten Modellansatz
folgende Fragestellungen untersuchen:

e Kann der in diesem Modell reversibel behandelte Massentransfer von HoSO4 zwischen Gas- und
Partikelphase in Kombination mit der gréflenaufgelosten Beschreibung der Partikelspektren die
Existenz eines langfristig stabilen tropischen Reservoirs von Sulfataerosolen in der Stratosphére
bestatigen?

e Lassen sich die in der Dekade vor der Eruption des Mt. Pinatubo 1991 beobachteten QBO-modu-
lierten Transportmechanismen von Aerosolen im und aus dem tropischen stratosphérischen Reser-
voir heraus auch unter Hintergrundbedingungen der stratosphérischen Aerosolschicht reproduzie-
ren?

e Welche Rolle spielen Partikelformationsprozesse in der langfristigen Stabilisierung der stratosphéri-
schen Aerosolschicht und finden diese vornehmlich in oder unterhalb der Stratosphére statt?

e Spielt die Konversion von Carbonylsulfid (OCS) zu HoSOy4 eine entscheidende Rolle in der Ent-
stehung neuer Partikel in der Stratosphére? Stratosphérische Verteilungen von schwefelhaltigen
Gasen sind gegeniiber ihren troposphérischen Konzentrationen nach wie vor wenig erforscht und bil-
den einen der wesentlichsten Unsicherheitsfaktoren in der Beurteilung von klimarelevanten aerosol-
dynamischen Prozessen der Stratosphiire (SPARC, 2006).
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e Konnen Aerosolpartikel in den mittleren bis hohen Breiten der Stratosphire als gealterte Aerosole
angesehen werden, die sich durch unimodale Spektren in Anzahl, Grole und Masse auszeichnen
und die ihren Ursprung in der tropischen Stratosphire oder moglicherweise auch in der oberen
Troposphére haben? Unimodalitdt liegt im Allgemeinen der Transformation beobachteter optischer
Aerosolparameter in sogenannte physikalische Aerosolparameter (Oberflichen-, Volumen- und An-
zahldichten) zu Grunde und ist moglicherweise eine Hauptfehlerquelle in der Beurteilung von Mo-
dellergebnissen gegeniiber den Daten, die optische Instrumente der Partikeldetektion liefern.

Es wird erwartet, dass die Einbeziehung der quasi-zweijdhrigen Schwingung in die Modellierung der
Dynamik der Stratosphére wesentlich dazu beitragen wird, eine konsistentere Beschreibung derjenigen
Prozesse zu erhalten, welche die charakteristischen Eigenschaften der stratosphérischen Aerosolschicht
nachhaltig préagen.

1.4 Ubersicht

Diese Arbeit gliedert sich wie folgt: Kapitel 2 gibt zuniichst einen Uberblick iiber den heutigen Kennt-
nisstand beziiglich der Art und des Ursprungs stratosphérischer Aerosolpartikel. Es werden dariiber
hinaus diejenigen Prozesse vorgestellt, die zur Ausbildung einer erdumspannenden, stratosphérischen
Aerosolschicht beitragen. Kapitel 3 stellt das mikrophysikalische System, also das Kernmodul des hier
vorgestellten Modells vor. Es wird zudem néher auf aerosol-mikrophysikalische Grundlagen eingegangen,
um die Interpretation der hier vorgestellten Experimente zu erleichtern. Daran anschlieflend erfolgt in
Kapitel 4 die Vorstellung des globalen Zirkulationsmodells MAECHAMS5 sowie die Vorstellung derjenigen
physikalischen und chemischen Subkomponenten, die eine Schliisselrolle in der Modellierung stratosphéri-
scher Aerosole spielen. Kapitel 5 stellt die Ergebnisse einer 16 Jahre umfassenden Modellintegration ohne
assimilierter QBO vor. Dieses Experiment stellt den Referenzzustand des hier vorgestellten Aerosol—
Zirkulationsmodells MAECHAM5-SAM2 dar, anhand dieser Daten erfolgt die Validierung des Modells
gegeniiber Satellitenbeobachtungen und In-Situ-Messungen. Die quasi—zweijéhrige Schwingung wird in
einem Experiment beriicksichtigt, dessen Ergebnisse in Kapitel 6 vorgestellt werden. Es erfolgt neben einer
direkten Gegeniiberstellung der Variabilitdten beider Experimente vor allem eine qualitative Analyse der
QBO-modulierten Transportprozesse von Aerosolen in der Stratosphére, wobei der Schwerpunkt hier in
der Variabilitdt des tropischen Reservoirs liegt. Eine Zusammenfassung (Kapitel 7) der wesentlichsten Er-
gebnisse und ein Ausblick (Kapitel 8) auf zukiinftige Modellversionen und deren Applikationen schliefien
diese Arbeit ab.
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Kapitel 2
Aerosole der Stratosphére

In den frithen sechziger Jahren wurde die Existenz einer die Erde umspannenden Aerosolschicht in der
unteren Stratosphire nachgewiesen (Junge et al., 1961). Die charakterisierenden Eigenschaften dieser
Schicht sind seither in einer Vielzahl von Studien untersucht worden (Zusammenfassungen finden sich
uw.a. in  Toon und Farlow, 1981; SPARC, 2006). Diese Arbeiten offenbarten die klimabeeinflussenden
Eigenschaften stratosphérischer Aerosole, die insbesondere nach hochreichenden Injektionen vulkanischen
Ursprungs von enormer Bedeutung sind (Labitzke und McCormick, 1992; Lacis und Mishchenko, 1995).
Sie manifestierten dariiber hinaus die Existenz eines stabilen und sich selbst regulierenden Zustands
der stratosphérischen Aerosolschicht, deren Partikel im Allgemeinen als stratosphérisches Hintergrund—
Aerosol bezeichnet werden (Hofmann und Rosen, 1981; Hamill et al., 1997).

Im Folgenden werden die charakteristischen Eigenschaften der stratosphérischen Aerosolschicht beschrie-
ben. Der Fokus dieser Ausfithrungen soll im Rahmen dieser Arbeit auf einer Vorstellung der Zusam-
menhénge unter stratosphérischen Hintergrundbedingungen liegen. Da die stratosphérische Klimatologie
jedoch einer sténdigen natiirlichen Beeinflussung durch Vulkaneruptionen ausgesetzt ist, wird in diesem
Kapitel an geeigneter Stelle auf die klimarelevanten Merkmale entsprechender Prozesse eingegangen.

Groéflenbereich stratosphérischer Aerosole

Schon zu Beginn der systematischen Erforschung der stratosphérischen Aerosolschicht, die vor allem mit
ballongestiitzten Partikeldetektoren (u.a. Rosen, 1964; Hofmann et al., 1975, 1976; Rosen et al., 1975)
und hochfliegenden Flugzeugen (u.a. Lazrus und Gandrud, 1974; Gras und Michael, 1979; Sheridan et al.,
1994) durchgefiihrt wurden, konnte festgestellt werden, dass Partikel im stratosphérischen Hinterzustand
aus unterkiihlten fliissigen Schwefelsiure—Wasser—Tropfen bestehen, deren Sidureanteil 50 bis 85 % be-
triigt (Rosen, 1971). Das Aerosolgréfienspektrum in der vulkanisch ungestérten Schicht umfasst Partikel
des Aitken Mode mit einigen Hundertstel Mikrometern im Durchmesser und reicht bis zu Partikeln im
Accumulation Mode mit einem Durchmesser von einigen Zehnteln Mikrometern (Toon und Pollack, 1976).
Quasi durchgesetzt hat sich in der Literatur die Definition der Gréfienverteilung nach Pinnick et al. (1976),
die stratosphérisches Hintergrund—Aerosol als unimodale Lognormalverteilung mit einem Mode—Radius
von 0.0725 pm und einer Standardabweichung von 1.86 beschreibt.

Hierzu ist anzumerken, dass In-Situ—Messungen in den ersten zwei Dekaden der systematischen Erfor-
schung der stratosphérischen Aerosolschicht Partikel kleiner 0.1 — 0.3 pum nicht erfassen konnten (u.a.
Hofmann et al., 1975; Toon und Farlow, 1981). Die Bedeutung von Partikelformationsprozessen in der
Aerosoldynamik der Stratosphéire blieb daher lange Zeit unerkannt, denn diese Instrumente konnten
lediglich sogenanntes gealtertes Aerosol detektieren (als gealtertes Aerosol der Stratosphiire wird im allge-
meinen eine sich iiber lingere Zeitriaume entwickelnde Aerosolpopulation bezeichnet, die sich durch einen
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einzelnen schmalbandigen Accumulation Mode auszeichnet). Hamill et al. (1977b) folgern aus Analysen ge-
messener Vertikalprofile der Partikelanzahl-Mischungsverhiltnisse, statosphérische Hintergrund—Aerosole
wiirden vornehmlich aus ”grofien Partikeln” bestehen, und meinen damit Partikel am oberen Grenzbe-
reich des Accumulation Mode. Viele dieser In—Situ—Messungen erfolgten zudem in hohen Breiten, wo
Partikelformationsraten weit geringer ausfallen als in den Tropen und mittleren Breiten. Neuere Erkennt-
nisse weisen jedoch darauf hin, dass Aerosolspektren in vielen Bereichen der vulkanisch unbeeinflussten
stratosphérischen Aerosolschicht mehr—modaler Natur sind (u.a. Bauman et al., 2003a; Deshler et al.,
2003a).

Ein geeigneter Parameter, der eine beliebige Partikelgréflenverteilung insbesondere hinsichtlich ihrer
Strahlungseigenschaften beschreibt, ist der flichengewichtete Radius 7¢¢, in der Literatur meist effektiver
Radius genannt (u.a. Lacis et al., 1992). Er definiert sich nach Hansen und Travis (1974) als Verhéltnis
des dritten Momentes zum zweiten Moment einer Partikelpopulation:

fooo N (r)r3dr

Teff = oo )
) fo N (r)r2dr

(2.1)

wobei N die Partikelanzahl und r den Partikelradius bezeichnet. Im Falle der oben erwidhnten unimodalen
Beschreibung vereinfacht sich Gl. (2.1) nach Lacis und Mishchenko (1995) zu:

Teff =Tm e25m , (2.2)

mit 7, als Mode—Radius der Gréflenverteilung und o, als zugehorige Standardabweichung. Als repésen-
tativer Wert des effektiven Radius fiir Aerosole der stratosphérischen Aerosolschicht unter Hintergrund-
bedingungen kann der von Russell et al. (1996) angegebene Wert von 0.17 £ 0.07 um gelten.

Die in Gl. (2.1) genannten zweiten bzw. dritten Momente einer PartikelgroBenverteilung entsprechen
zwei weiteren Kenngroflen von Aerosolpartikelverteilungen, welche vor allem fiir moégliche chemische
Interaktionen von Partikeln mit gasformigen Spurenstoffen der Atmosphéire von Bedeutung sind: Das
zweite Moment beschreibt die Partikeloberflichendichte (Surface Area Density), das dritte Moment
entspricht der Partikelvolumendichte (Volume Density). Typische Werte bei Hintergrund—Aerosolen
reichen von <1 bis 5 yum? cm™3 fiir die Oberfliichendichte (Hitchman et al., 1994; Lee et al., 2003) bzw.
0.05 bis 0.1 um? cm ™3 fiir die Volumendichte (Bauman et al., 2003b).

Komposition stratosphérischer Aerosole

Ein historischer Uberblick zum Erkenntnisstand der 60er und 70er Jahre beziiglich der Kompositon
und Morphologie stratosphérischer Aerosolpartikel findet sich in Toon und Farlow (1981). Friithe Beo-
bachtungen befassen sich im Wesentlichen mit der Determierung des Sulfatanteils in Relation zu den
in den Partikeln nachgewiesenen Ammonium—Verbindungen. Hayes et al. (1980) beanspruchen fiir sich
die erste saubere Determinierung stratosphérischer Aerosolpartikel vorgenommen zu haben, und zeigen,
dass die in fritheren Messungen gefundenen kristallinen und nicht—kristallinen Ammoniumanteile auf
Verunreinigungen wihrend der Verarbeitung entsprechender Proben zuriickzufiihren sind.

Sheridan et al. (1994) fanden in UT/LS-Proben (Upper Troposphere/Lower Stratosphere) tiber Kalifor-
nien, dass 91 bis 94 % aller analysierten Partikel auf Sulfat basierten. Weiterhin enthielten diese Proben
signifikante Mengen elementaren Kohlenstoffs in Form von Ruf}, andere Kohlenstoffverbindungen sowie
mineralischem Staub. In der unteren Stratosphére konnten keine signifikanten Mengen Seesalz—Aerosole
nachgewiesen werden, wohingegen der in der UT iiberwiegende Anteil aller Sulfataerosole als zumindest
teil-neutralisiert mit Ammonium—Verbinungen beschrieben wird. Spuren von mineralischem Staub in
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stratosphérischen Partikeln sind ebenfalls in einer Reihe anderer Messungen nachgewiesen worden (u.a.
Lazrus und Gandrud, 1974; Cadle und Grams, 1975; Kojima et al., 2004).

Studien der Partikelzusammensetzung sind wichtige Indikatoren zur Beurteilung der heutigen und kiinfti-
gen Auswirkungen des Flugverkehrs auf die obere Troposphire und Stratosphiire. Blake und Kato (1995)
erforschten systematisch den stratosphirischen Gehalt elementaren Kohlenstoffs (Ruf}) in der nérdlichen
Hemisphére. Sie konnten nachweisen, dass der Rufigehalt in den unteren Regionen der Stratosphire ein-
deutig aus den Verbrennungsprozessen von Flugzeugkraftstoffen herriihrt, dariiber hinaus stellten sie eine
deutliche Erhohung des Rufigehalts noch in 20 km Hohe iiber den Hauptverkehrsrouten des kommerziellen
Luftverkehrs fest (also 10 km oberhalb der Hauptverkehrsrouten). Letzteres ist ein eindeutiges Indiz fiir
den extratropischen Vertikaltransport von atmosphérischen Spurenstoffen, auch aus Regionen unterhalb
der Tropopause. Die Oberflichendichte der Rufipartikel liegt in der gleichen Groflenordnung wie die der
Sulfataerosole der vulkanisch ungestoérten Aerosolschicht. Noch relativ unerforscht sind die Auswirkungen
der RuBlpartikel auf die stratosphiirische Ozonchemie (u.a. Bekki, 1997). Es wird jedoch davon ausgegan-
gen, dass Rufipartikel als Keime fiir die heterogene Partikelformation agieren (Turco et al., 1982), obwohl
Massenabschétzungen dieser Partikel in der Stratosphére diesem Thema keine Relevanz zuordnen (Blake
und Kato, 1995). RuBlpartikel absorbieren sowohl einfallende solare Strahlung als auch reflektierte ter-

restrische Strahlung und tragen so zur lokalen Erwirmung der Stratosphire bei (u.a. Baumgardner et al.,
2004).

Eine wesesentliche Rolle in der Komposition stratosphérischer Aerosole spielt das Phasenverhalten der
bindren Schwefelsiure—Wasser—Losung bzw. das der ternéren Systeme unter Einbeziehung von Salpe-
tersdure (HNO3) oder Chlorwasserstoff (HCI) (u.a. Zhang et al., 1993a,b; Hamill et al., 1996). Unter ent-
sprechend tiefen Temperaturen der polaren Winterhemisphéren besteht die Moglichkeit der Kondensation
von HNOj3 wodurch sich SLS—Partikel (Sulfate Ternary Solutions) formen, welche wiederum die Grundla-
ge der Entstehung polarer stratosphiirischer Wolken (Polar Stratospheric Clouds, PSC) des Typs 1b bilden
(u.a. Tabazadeh et al., 1994a; Tolbert, 1994). Unterhalb von 210 K betrigt der HNO3—Massenanteil dieser
stratosphérischen Aerosole etwa 10 %, bei ~195 K steigt er auf etwa 45 % an (Tabazadeh et al., 1994D).
Unter typischen stratosphérischen Chlor—Mischungsverhéltnissen enthalten SLS—Partikel ~0.1 % Chlor
(Zhang et al., 1993a,b). Dies geniigt bereits zur Aktivierung von ozonschidigenden Oberflichenreaktionen
an den Aerosolpartikeln, auch wenn die Ausbildung von PSCs nicht erfolgt (u.a. Hanson et al., 1994).

Partikel ohne Sulfat bzw. Rufl als Komponenten sind ebenfalls und in vielfiltiger Form in der Stra-
tosphire und Mesosphiire nachgewiesen worden (z.B. Meteoritenfragmente, Kondensate aus Verbren-
nungsriickstdnden von Raketentreibstoffen, sich unter dem Einfluss solarer Strahlung formierende
Partikel). Deren regionale Bedeutung hinsichtlich der Morphologie stratosphirischer Aerosole und einer
eventuellen Beeinflussung ihrer chemischen Eigenschaften sind jedoch derzeit weitestgehend unerforscht
(u.a. Gerding et al., 2003). Interessanterweise wird der tigliche Eintrag von Meteoritenfragmenten in die
Atmosphiire mit bis zu 260 td~! abgeschiitzt. Der Netto-Massenfluss allen aerosolbildenden Materials
aus der Troposphére in die Stratosphire wird demgegeniiber nach (SPARC, 2006) mit ~ 820 td~! bezif-
fert. Ebenfalls in stratosphérischen Partikeln nachgewiesen worden sind Fragmente reiner Metalle (Toon
und Farlow, 1981), welche zusammen mit Rufipartikeln eine signifikante Rolle in der stratosphérischen
Strahlungsabsorption zu spielen scheinen (Baumgardner et al., 2004).

Massen- und Anzahl-Konzentrationen

In der Literatur zu findende Angaben der Massenmischungsverhéltnisse stratosphérischer Aerosole im
Hintergrundzustand schwanken bis zu einem Faktor von 3 (Toon und Farlow, 1981) um ein Mittel von
1 ppbm, wie z. B. von Lazrus und Gandrud (1974) in zentralen Bereichen der Aerosolschicht gemes-
sen wurde. Toon und Farlow (1981) weisen darauf hin, dass diese Abweichungen vor allem auf die sich
generell voneinander unterscheidenen Methoden der Erfassung der Partikelmasse zuriickzufiihren sind
(Kondensations—-Kammer—Detektoren bzw. Filter). Kent und McCormick (1984) beziffern die globale
Masse der stratosphérischen Aerosolschicht in vulkanisch ruhigen Zeitrdumen mit 0.15 Tg(S). In der 2006
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erschienenen Zusammenfassung des WMO—Projekts Stratospheric Processes And their Role in Climate
(SPARC, 2006) wird die globale stratosphérische Aerosolmasse mit 0.65+ 0.2 Tg auf Basis von extra-
polierten In—-Situ— und Lidarmessungen der Jahre 1997 bis 2003 angegeben (dies entspricht 0.156 +0.05
Tg(S), normalisiert nach Pinnick et al. (1976) bei einem Sulfatmassenanteil von 75 %).

Vergleichende Interpretationen von in der Junge—Schicht gemessenen Partikelanzahlkonzentrationen bzw.
von Anzahlmischungsverhéltnissen sind ohne Kenntnisse des Messbereichs der jeweiligen Partikeldetek-
toren nur eingeschriinkt moglich. Beispielsweise erfassen die optischen Partikelzéihler (Optical Particle
Counter, OPC) der University of Wyoming (u.a. Hofmann et al., 1975; Deshler et al., 2003a) die Partikel-
anzahl in diskreten Kanélen, welche auf die Erfassung bestimmter Partikelgrofien kalibriert sind. Selbst
die Beurteilung gemessener Gesamtanzahlkonzentrationen erfordert mindestens die Nennung der unteren
Grenzauflosung des jeweiligen Instruments. Nach Junge et al. (1961) und Hofmann und Rosen (1981)
liegen typische Partikelanzahlkonzentrationen im Hintergrund-Zustand zwischen 0.1 bis < 10 cm ™3 im
Accumulation Mode bzw. bei Partikeln im Aitken Mode. Entsprechende Literaturangaben unterliegen aber
auch hier starken Schwankungen, so finden sich in Hamill et al. (1977b) Partikelanzahlkonzentrationen
von 5 bis 50 Partikel cm ™3, die ebenfalls als ”typisch” fiir den Hintergrundzustand der Aerosolschicht
bezeichnet werden.

Eine #hnliche Schwankungsbreite findet man in Literaturwerten gemessener Partikelanzahlmischungs-
verhiltnisse, die im Accumulation Mode von Brock et al. (1995) mit ~ 60 mg~' angegeben werden.
Hamill et al. (1977b) geben fiir die vulkanisch ungestérte Stratosphire 2 bis 12 mg~! an.
Coarse—-Mode—Partikel des bindren Systems HySO4 — HoO werden in der Regel nicht in der vulkanisch
ungestorten stratosphérischen Aerosolschicht nachgewiesen. Wie man anhand von in den Kapiteln 3.3
und 4.2.2 ndher vorgestellten Zusammenhéngen zeigen kann, iibertrifft die Zeitskala des Wachstums von
Sulfatpartikeln in den Coarse Mode bei weitem die Zeitskala der Partikelsedimentation, sodass man
auch anhand von theoretischen Uberlegungen das Auftreten signifikanter Konzentrationen von biniiren
Sulfatpartikeln ~ > 2 pm in der vulkanisch ungestorten Stratosphére ausschliefen kann. Derweil werden
in der Stratosphére vor allem in polaren Wintern signifikante Mengen grofler Partikel von bis zu ~ 10 pym
im Durchmesser beobachtet (u.a. Deshler et al., 2003b). Dabei handelt es sich entweder um Eispartikel
(PSC Typ II) ohne signifikantem Sulfatanteil bzw. um STS-Partikel (Supercooled Ternary Solution)
oder NAT-Partikel (Nitric Acid Trihydrate). Beide letzteren zéihlen zu den PSC des Typs I, die einen
Sulfatanteil von bis zu ~20 % aufweisen konnen (Tabazadeh et al., 1994a; Carslaw et al., 1994).

Quantitative Aussagen zur Beeinflussung stratosphérischen Aerosols durch zuriickliegende Vulkanereig-
nisse, deren Eruptionswolken die Stratosphére erreichten, unterliegen einer hohen Schwankungsbreite. Zu-
sammenfassungen der wichtigsten Erputionen der jiingeren Erdgeschichte unter atmosphéren—chemischen
Gesichtspunkten finden sich u.a. in McCormick et al. (1995), Robock (2000) und Textor et al. (2004).

Die von den Eruptionen der Vulkane El Chichén (17.2°N, 93.1°W, 1982) und Mt. Pinatubo (15.8°N;
120.2°W, 1991) verursachten Erhohungen der stratosphérischen Aerosolmasse werden in der Literatur
relativ iibereinstimmend mit 12 bzw. 30 Tg angegeben (McCormick und Veiga, 1992; McCormick et al.,
1995). Die als stiirkste Eruption des letzten Jahrhunderts bezeichnete Explosion des Mt. Pinatubo ist
jedoch als weitaus schwiicher zu bewerten als die Eruptionen des Tambora (8.1°S, 117.6°E, 1815) mit
~100 Tg Sulfateintrag (McCormick et al., 1995) oder die des Laki (64.1°N, 17.1°W, 1783/84) mit ~160
Tg (Oman et al., 2006). Im Fall der Palédoeruption des Vulkans Toba auf Sumatra vor etwa 75000 Jahren
wird gar von einem hundertfachen Sulfateintrag gegeniiber dem des Mt. Pinatubo ausgegangen (Bekki
et al., 1996).

Die durch Vulkaneruptionen verursachten Verdnderungen in den Spektren von Partikelanzahl und Par-
tikelgrofle sind im Abklingen der Eruptionen von El Chichén und Mt. Pinatubo systematisch erfasst
worden, wobei letzterer Parameter meist aus gemessenen Aerosolextinktionen abgeleitet wird. So konnten
(Hofmann et al., 1983; Hofmann und Rosen, 1983) nach El Chichén CN-Konzentrationen (Condensation
Nuclei, R ~ 0.01 gm) von 10 ecm ™3 in ca. 30 km Héhe und bis zu 100 cm =3 kurz oberhalb der Tropopause
nachweisen. Dies entspricht einer Erhéhung gegeniiber dem mittleren Hintergrundzustand um etwa eine
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Groflenordnung. Das Partikelanzahlspektrum selbst wies demnach einen bimodalen Charakter auf, wo-
bei sich gegeniiber einer typischen Hintergrundverteilung ein zweiter, aber duflerst schmalbandiger Mode
sehr grofier und schwerer Partikel mit einem Mode—Radius von ca. 1 um (Coarse Mode) ausgebildet hat-
te. Toon und Farlow (1981) verwiesen darauf, dass verschiedene Messkampagnen nach El Chichén eine
Anhebung der Partikelanzahlkonzentrationen im Coarse Mode um mehr als eine Gréfenordnung auf 1
cm ™3 nachweisen konnten. Russel et al. (1993) verwiesen auf die Detektion trimodaler Verteilungen und
Borrmann et al. (1993) auf eine Anhebung der Volumendichte um den Faktor 300, jeweils im Zuge der

Eruption des Mt. Pinatubo.

Turco et al. (1983) schlieBen auf eine Verdoppelung des mittleren Radius (nicht die des Mode—Radius)
der Groflenverteilung stratosphérischen Aerosols anhand des in die Stratosphére emittierten SOo—Betrags
durch die Eruption des Mt. St Helens (46.2°N, 122.2°W, 1980). Anhand von Modellkalkulationen weisen
die Autoren auflerdem darauf hin, dass eine Verzehnfachung des SOo—FEintrags einen Anstieg der mittleren
Grofle der Aerosolpartikel um den Faktor 4 nach sich ziehen wiirde.

Russel et al. (1993) zeigten anhand von Sonnenphotometerdaten, dass im Zuge der Pinatubo—Eruption der
effektive Radius der vulkanisch beeinflussten Aerosolschicht kontinuierlich von ~0.17 ym unter Hinter-
grundbedingungen auf 0.22 ym einen Monat nach der Eruption, 0.56 ym nach zwei Monaten und 12 Mo-
nate nach der Eruption bis auf 0.86 ym anstieg. Russell et al. (1996) kombinieren Daten verschiedenster
Instrumente (u.a. Satelliten, Sonnenphotometer, Lidar, Ballonaufstiege) und zeigen ein Anwachsen des
effektiven Radius um durchschnittlich 0.55 pm im gleichen Zeitraum. Ein entsprechender Anstieg in der
Partikeloberfliichendichte wird in Russel et al. (1993) mit bis zu 100 um? cm =2 angegeben, typische Werte
der Hintergrundverteilung liegen bei <1 bis 5 ym? cm™2 (u.a. Hitchman et al., 1994).

Quellen und Ausbildung stratosphérischer Aerosolpartikel

Stratosphirische Aerosole haben ihren Ursprung in der photochemischen Oxidation reduzierter Schwe-
felgase sowie der von SOs, welche auf synoptischen Skalen aus der Troposphire in die Stratosphire
transportiert werden (reduzierte Schwefelgase sind unter anderem OCS, CSz, H2S und DMS). Photo-
chemisch produzierte gasformige Schwefelsdure (HoSO4 ) fithrt einerseits zur direkten Formation neuer
Partikel durch Gasphasen—Transformationsprozesse (Nukleation) oder kondensiert auf bereits vorhande-
nen Partikeln und trigt so zu deren Wachstum bei (u.a. Hamill et al., 1997; Clarke et al., 1998a).

Obwohl schon in den ersten zwei Jahrzehnten der Erforschung der stratosphérischen Aerosolschicht die
Bedeutung der Entstehung neuer Partikel durch Gasphasentransformationsprozesse erkannt worden ist,
fithrte man diesen Prozess bis in die Achtziger Jahre hinein auf heterogene Nukleation zuriick, also der
Entstehung neuer Partikel unter der Einbeziehung von Kondensationskeimen (u.a. Hamill et al., 1977a;
Turco et al., 1979a). Aufgrund des damaligen Kenntnisstandes hinsichtlich homogener Nukleationsprozes-
se sowie die in zahlreichen stratosphérischen Partikelproben nachgewiesenen unléslichen Komponenten
galten in die Stratosphire gemischte Partikel als Ausgangspunkt der Partikelformation. Erst aufgrund
einer deutlichen Intensivierung experimenteller Arbeiten zur Partikelformation und des Wachstums von
Partikeln unter Einbeziehung fliichtiger Substanzen wie Schwefelséure fiihrten zu der Erkenntnis, dass
binére bzw. terniire homogene Nukleation (Partikelformation iiber Hydratcluster—Aggregation) der domi-
nierende Prozess der Partikelentstehung in der freien Troposphére und der unteren Stratosphire ist (u.a.
Laaksonen und Kulmala, 1991; Korhonen et al., 1999; Kulmala et al., 2000). Ioneninduzierte Nukleation
scheint in der Stratosphére signifikant zur Entstehung neuer Partikel beizutragen (u.a. Lee et al., 2003),
wobei es den experimentellen und theoretischen Arbeiten auf diesem Gebiet bislang nicht gelungen ist,
einen generellen quantitativen Konsens gegeniiber der Nukleation auf Basis der Hydratclusterbildung
herzustellen.

Zur Zeit gibt es ebenfalls keinen Konsens in der Frage, ob Partikelformation auf die obere Troposphire
limitiert ist oder prinzipiell auch in den mittleren bis hohen Breiten der Stratosphére stattfinden kann.
Obwohl die thermodynamischen Grundlagen der Partikelentstehung und des anschlielenden Wachstums
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letzterem nicht widersprechen, wird Partikelentstehung auflerhalb der Troposphére in der Literatur als
eher unwahrscheinlich angesehen (Brock et al., 1995; Hamill et al., 1997).

Der Nachweis ultra—feiner Partikel gilt als unmittelbarer Indikator der Partikelformation. Ultra—feine
Partikel sind in der planetaren Grenzschicht (u.a. Kulmala et al., 2004c; Fiedler et al., 2005; O’Dowd et al.,
2007), in der freien Troposphére (u.a. Clarke et al., 1998b) und in der unteren Stratosphire (Schréder und
Strém, 1997; de Reus et al., 1999; Kojima et al., 2004) nachgewiesen worden. Die Wachstumsraten ultra—
feiner Partikel h&dngen neben der Verfiigbarkeit kondensierbarer Gase auch von den thermodynamischen
Umgebungsparametern ab. So wachsen Partikel in der Stratosphére mit zunehmender Hohe langsamer,
da der Séttigungsgrad der Gasphasenkonzentrationen kondensierbarer Substanzen gegeniiber den jewei-
ligen Konzentrationen in den Partikeln mit zunehmender Hohe abnimmt (Hamill et al., 1977b; Toon
et al., 1979). Desweiteren nimmt mit zunehmender Hohe die Kollisionswahrscheinlichkeit unter Partikeln
ab, sodass deren gegenseitige Absorption (Koagulation) unwahrscheinlicher wird (Hamill et al., 1997).
Koagulation ist ein bedeutender Wachstumsprozess fiir ultra—feine Partikel (Toon et al., 1979; Jacobson,
1997a; Kerminen et al., 2001), trdgt aber kaum zum Wachstum von Partikeln im Accumulation und
Coarse Mode bei (Seinfeld und Pandis, 1998).

Wie neue Erkenntnisse zum initialen Wachstum neu formierter Partikel der Troposphére zeigen, behindert
das Vorhandensein ultra—feiner Partikel sowohl die Partikelformation selbst, als auch das unmittelbare
Wachstum dieser neu formierten Partikel durch Kondensation (Kerminen et al., 2004b). Erst nach Errei-
chen einer kritischen Grofle intensiviert sich das kondensationsbedingte Wachstum, vermutlich aufgrund
eines thermodynamischen Aktivierungsprozesses in den Partikeln, dass organische Substanzen der At-
mosphiire auf die Partikel kondensieren lisst (Nano—Kohler Theorie; Kulmala et al., 2004a,b). Inwieweit
sich diese Theorie auf das Wachstum stratosphérischer Partikel iibertragen lésst, steht zur Zeit noch
aus. Man kann jedoch vermuten, dass die oben geschilderte Behinderung des Formationsprozesses und
des sich unmittelbar daran anschlieBenden kondensationsbedingten Wachstums aufgrund des Vorhanden-
seins ultra—feiner Partikel auch in der Stratosphére Giiltigkeit zu haben scheint, da diese Wechselwirkung
nicht an die Priisenz gasférmiger organischer Substanzen gebunden ist (Kerminen et al., 2004b).

Die wichtigste Quelle natiirlichen Ursprungs der vulkanisch ungestorten stratosphérischen Aerosolschicht
ist der Eintrag von Carbonylsulfid (OCS), das im wesentlichen biogenen Ursprungs ist (Crutzen, 1976;
Turco et al., 1980; Andreae und Crutzen, 1997). Obwohl OCS-Inventare nach wie vor mit grofien
Unsicherheiten behaftet sind (SPARC, 2006), lidsst sich eine relativ homogene globale Verteilung diese
Gases in der Troposphiire mit einem polwirtigen Gradienten von héchstens 30 % feststellen (Chin und
Davis, 1995). OCS verhilt sich in der Troposphére nahezu inert und weist daher unterhalb der Tropopause
so gut wie keinen ausgeprigten vertikalen Gradienten auf. Die mittlere troposphérische Konzentration
von ~ 500 pptv ist die héchste atmosphérische Konzentration aller Sulfataerosol-Vorldufergase (SPARC,
2006). In der Stratosphiire wird dieses Gas durch Photolyse und photochemische Reaktionen mit mole-
kularem Sauerstoff bzw. dem Hydroxyl-Radikal (OH) in verschiedene andere Sulfataerosol-Vorldufergase
oxidiert, die nachfolgend zu SO und schlielich zu HoSO4 konvertieren.

Nach dem heutigen Kenntnisstand konvertieren jedoch nur etwa 10 % des OCS in der Stratosphire
zu Sulfataerosol, der restliche Anteil der sich bildenden Sulfataerosol-Vorlaufergase wird dem aus der
Troposphiire transportierten SOq zugeschrieben (SPARC, 2006). Wiihrend in den letzten zwei Dekaden
zahlreiche Messkampagnen unter anderem den SOo—Gehalt in der freien Troposphére erfassten (u.a. ACE,
TRACE-P), existieren nur wenige Messungen der globalen und insbesondere der vertikalen Verteilung
von SOs in der Stratosphiire (Meixner, 1984; Rinsland et al., 1995), sodass eine Quantifizierung der in
die Stratosphére eingebrachten Mengen SO2 derzeit nur anhand von empirischen Zusammenhéngen bzw.
iiber die Modellierung erfolgen kann. Dies stellt derzeit einen der wesentlichsten Unsicherheitsfaktoren der
stratosphérischen Aerosoldynamik dar. Ein umfassender Uberblick zu troposphirischen SOs ~Messungen
findet sich in SPARC (2006) und soll an dieser Stelle nicht wiedergegeben werden.

Ein Vielfaches der kontinuierlichen natiirlichen und anthropogenen Emissionen von Sulfataerosol-
Vorldufergasen in der Stratosphére erfolgt durch sporadische, etwa einmal pro Dekade auftretende
Vulkaneruptionen, die mit einem Vulkan—Explosivitits—Index (VEI) von mindestens 5 eingestuft werden
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(Robock, 2000). Weit hiufiger auftretende Eruptionen mittlerer Stirke (VEI 2—4) scheinen nicht unbe-
deutend zum stratosphérischen Sulfat—Budget beizutragen (Carn et al., 2007), ebenso wie kontinuierlich
ausgasende Vulkane (VEI 0; Graf et al., 1998; Textor et al., 2004).

Neben den unter klimatologischen Gesichtspunkten bedeutenden Schwefel-Emissionen emittieren Vul-
kane groe Mengen Wasser in die Stratosphére (Glaze et al., 1997) und einen fiir die Ozon—Chemie
der Stratosphire nicht unbedeutenden Anteil HCl (Hofmann und Solomon, 1989; Brasseur und Gra-
nier, 1990; Hanson et al., 1994; Tie und Brasseur, 1995). Die spezifischen Charakteristika jeder einzelnen
Eruption (Zusammensetzung und Temperatur des Magmas, Gasgehalt, Energiefreisetzung, meteorologi-
sche Verhéltnisse) machen es aber nahezu unméglich, generelle Aussagen zur Zusammensetzung der Gase
in den Eruptionswolken zu treffen (Sparks et al., 1997).

Untersuchungen explosiver Vulkanereignisse der letzten 20 Jahre, aber auch Modellierungen mehr oder
weniger idealisierter Eruptionen bestétigen, dass der iiberwiegende Anteil stratosphérischer Wasser—
Emissionen vulkanischen Ursprungs in Form von Eis erfolgt (Zusammenfassungen hierzu finden sich
in Textor et al. (2003) und Rose et al. (2007)). Die so emittierte Masse an Wasser iibertrifft die von
Vulkanen in die Stratosphire emittierte Schwefelmasse um das 10 bis 100—fache und kann bis zu 7 % des
gesamt-stratosphérischen Wassergehalts betragen (Glaze et al., 1997). Eine Erhohung des stratosphéri-
schen HoO—Gehalts wirkt sich direkt auf die Aerosolmikrophysik aus: Ein erhéhter Wasserdampfdruck
fithrt zu einem beschleunigten Wachstum der Partikel, sowohl durch Absorption von Wassermolekiilen
als auch durch Absorption von HSO4—Molekiilen. Groflere Partikel beeinflussen den Strahlungshaus-
halt der stratosphérischen Aerosolschicht und bieten aufgrund ihrer erhthten Oberfliche die Moglichkeit
fiir beschleunigte heterogene chemische Reaktionen. Dariiber hinaus beschleunigt eine erhchte HoO—
Konzentration in der Stratosphére die Oxidation von Sulfataerosol-Vorldufergasen, insbesondere die von
SO; (Textor et al., 2003, 2004).

Stratosphérische Vulkanemissionen von Sulfataerosol-Vorldufergasen erfolgen iiberwiegend in der Form
von SOz und HsS. Letzteres wird innerhalb von wenigen Tagen zu SOy oxidiert (Textor et al., 2003),
welches wiederum innerhalb ~30 Tagen zu Sulfataerosol konvertiert (Bluth et al., 1992; Prata et al.,
2007). Der Schwefelgehalt der Eruptionswolken wird in Textor et al. (2003) mit 1 bis 25 Volumen—%
angegeben. Ein beobachteter geringer SOo—Gehalt in den Wolken spezifischer Eruptionen (z.B. Rabaul,
1994) erklirt sich zum einen mit der hohen SO;—Auswaschungseffizienz der in ihnen befindlichen eishal-
tigen Hydrometeore (Pinto et al., 1989; Rose et al., 2007). Zum anderen wird vermutet, dass SO von
Eis—Asche-Konglomeraten wiihrend ihres Aufstiegs eingeschlossen wird und erst nachfolgend kontinuier-
lich aus diesen entweicht (u.a. Textor et al., 2003).

Die Literaturangaben der Schwefel-Emissionen vulkanischen Ursprungs schwanken zwischen 1 und 25
Tga~! (im Mittel < 10 Tga~!) (Textor et al., 2004), wovon etwa ein Drittel in der Troposphére verbleibt
(Graf et al., 1997). Pyle et al. (1996) beziffern den durchschittlichen stratosphérischen Schwefeleintrag
der letzten 200 Jahre mit 0.3 bis 3 Tga~!. Die charakteristischen Betrige der SOo—Emissionen einzelner
Eruptionen erscheinen weit eindrucksvoller: So emittierten die Vulkane El Chichén (1982) 7 bis 12 Tg
SO4 (Turco et al., 1983; McCormick et al., 1995) und Mt. Pinatubo (1991) 14 bis 26 Mt SO in die
Stratosphire (Krueger et al., 1995; Guo et al., 2004). Abschétzungen fiir die Toba—Eruption schwanken
zwischen 70 und 6000 Tg emittierten SO2 (Textor et al., 2004).

Zu direkten stratosphérischen Sulfat—Emissionen (SOif) vulkanischen Ursprungs kann gesagt werden,
dass diese in Emissionsinventaren gegeniiber den Betréigen von Vorldufergasen als unbedeutend betrachtet
werden. So geben Turco et al. (1983) fiir die Eruption des Mt. St. Helens (1980) Schwefelséure-Emissionen
an, die zwei Grofenordnungen unterhalb denen von SOs liegen (3 ppbv gegeniiber 110170 ppbv).

Neben Injektionen vulkanischen Ursprungs kann ein direkter Materialeintrag in die stratosphérische
Aerosolschicht auch durch pyro—konvektive Ereignisse verursacht von grofiflichigen Waldbranden in bo-
realen Gebieten der Erde hervorgerufen werden (u.a. Trentmann et al., 2006). Anhand verschiedener
Satelliten- und Lidar—Daten konnten erhthte optische Dicken in stratosphérischem Aerosol nachgewie-
sen werden (u.a. Fromm et al., 2005), die zwar eindeutig mit diesen Extremereignissen korreliert sind,
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aber moglicherweise auch mit dem stratosphérischen Eintrag kohlenstofthaltiger Primérpartikel zusam-
menhéngen (Rosenfeld et al., 2007). Die steigende Zahl entsprechender Beobachtungen lidsst vermu-
ten, dass pyro—konvektive Ereignisse eine derzeit unterbewertete Quelle stratosphéirischer Aerosole und
anderer Spurenstoffe sind (Luderer et al., 2006).

Wie bereits angesprochen, sind die Emissionen des Luftverkehrs ein weiterer Ursprung von Sulfat-
aerosolen in der unteren Stratosphire (IPCC Special Report, 2000b, und Referenzen darin). Vornehm-
lich Wasser und SOg werden von Triebwerken emittiert, Rulpartikel gelten als (unerwiinschte) Verbren-
nungsriickstédnde (u.a. Pueschel et al., 1997). Auflerdem erfolgt die Freisetzung von CO2 und Stickoxiden,
letztere spielen eine wesentliche Rolle in der stratosphérischen Ozonchemie. Die im Nachlauf von Trieb-
werken gemessene Anzahlkonzentration von Partikeln verhélt sich proportional zum Schwefelgehalt des
verwendeten Treibstoffs. Dies ist ein klarer Indikator fiir homogene Nukleation als dominierenden Aero-
solformationsprozess in den Flugkorridoren der kommerziellen Luftfahrt (Ferry et al., 1999).

Hofmann (1990, 1991) schlussfolgert anhand von Beobachtungen, dass im Zuge des weltweit rapide
wachsenden Luftverkehrs die stratosphirische Aerosolmasse kontinuierlich um jéhrliche 5-6 % ansteigt.
Arbeiten in den zuriickliegenden Jahren konnten dem jedoch keine Relevanz zuweisen, einzelne Messrei-
hen (z.B. SAGE II) zeigen sogar einen gegenldufigen Trend (u.a. Zuev et al., 2001; Deshler et al., 2006;
SPARC, 2006).

Senkenprozesse und Tropopausenaustausch

Verdunstung fliissiger Aerosole, Sedimentation und atmosphérendynamische Mischungsvorgénge sind die
limitierenden Prozesse der stratosphirischen Aerosolschicht. Die Existenz fliissiger Aerosolpartikel in
der Atmosphére wird aufgrund der stratosphérischen Temperaturinversion auf ca. 30 bis 35 km Hohe
begrenzt, da mit steigender Temperatur die Dampfdriicke der Aerosolkomponenten stetig ansteigen und
so die Sittigungsgrade der Gasphasenkomponenten gegen Null tendieren (Hamill et al., 1977b). Dies
verhindert zunéchst die Neuformation von Partikeln aus der Gasphase heraus und fithrt mit steigender
Héhe bzw. Temperatur zur Ausbildung eines inversen Sittigungsgrades (die Gasphase einer Substanz ist
untersittigt gegeniiber dessen Konzentration an der Oberfliche der Partikel). D.h. aufgrund der thermo-
dynamischen Randbedingungen verdunsten Aerosolpartikel zwangsliufig, wenn sie auf ein bestimmtes
Hohenniveau in der Stratosphéire gemischt werden.

Die vertikale Struktur der stratosphérischen Aerosolschicht wird geprégt von den Sedimenationseigen-
schaften der Aerosole, deren Fallgeschwindigkeit mit steigender Hohe relativ stark zunimmt (Kasten,
1968). Sedimentation von Partikeln unter dem Einfluss des Gravitationsfeldes der Erde bestimmt dariiber
hinaus die Verweildauer vor allem von Accumulation- und Coarse-Mode—Partikeln (SPARC, 2006).

Der iiberwiegende Teil der stratosphiirischen Aerosole verlisst jedoch die stratosphirische Aerosolschicht
aufgrund von extratropischen Transportprozessen (SPARC, 2006). Die Partikel die sich in Luftmassen
befinden, die diabatisch in die unterste Stratosphire absteigen, werden u.a. durch quasi-isentropischen
Transport in sogenannten Tropopausenfaltungen und Cutoff—Zyklonen irreversibel aus der Stratosphére
entfernt (Hamill et al., 1997; Stohl et al., 2003). Diese Prozesse, die dem Stratosphiren—Troposphiiren—
Austausch (Stratosphere—Troposphere Exchange, STE) zugerechnet werden, transportieren stratosphiri-
sche Luftmassen bis tief in die Troposphére (u.a. Ansmann et al., 1993; Holton et al., 1995) und sind
stark korreliert mit dem UT/LS-Tracertransport (Appenzeller et al., 1996).

In Hamill et al. (1997) wird auBerdem auf die Moglichkeit hingewiesen, dass stratosphérische Partikel
in den mittleren Breiten aufgrund von sporadisch auftretenden Interaktionen mit in die Stratosphére
eindringenden konvektiven Wolken irreversibel entfernt werden kénnen. Dieser Prozess ist jedoch nach
wie vor wenig verstanden, sodass es hier schwer fillt, dessen Bedeutung als Senkterm stratosphérischer
Aerosolpartikel einzuschétzen.

Bis in die hohen Breiten transportierte Sulfataerosolpartikel werden in den Wintermonaten effektiv in
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diabatisch absteigenden Luftmassen der Polarwirbel aus der Stratosphire entfernt. Dieser Prozess wird
unterstiitzt von der Sedimentation, wenn Sulfataerosolpartikel in die Bildung von PSCs eingebunden
werden (u.a. Arnold et al., 1992; Tabazadeh et al., 1994a). Diese Mechanismen sind insofern von
Bedeutung, da sie der Stratosphiire irreversibel reaktiven Stickstoff und Wasser entziehen, also deni-
tifizierend bzw. dehydrierend wirken und dadurch die Relaxation des stratosphérischen Ozonabbaus hin-
auszogeren (u.a. Toon et al., 1990; Fahey et al., 1990; Tabazadeh et al., 2000). Der Massenanteil der
in den Polarwirbeln aus der Stratosphére entfernten Aerosole betrigt nach einer Grenzwertabschétzung
von Hamill et al. (1997) hochstens ein Viertel des irreversiblen Tropopausentransports in den mittleren
Breiten.

Eine der wesentlichen Unsicherheiten in der Beurteilung der von Wolken induzierten Riickopplungen
im Klimasystem stellen Cirrus—Wolken der UT/LS dar (IPCC, 2007). Neben den Aerosolen der UT
beeinflussen die durch Mischungsvorginge in Regionen unterhalb der Tropopause transportierten Aerosole
die Eisnukleation und somit die Cirrus—Wolkenbildung (u.a. Liu und Penner, 2002; Kércher und Lohmann,
2002; Kojima et al., 2004). Obwohl die Zusammenhénge zwischen verschiedenen Aerosoleigenschaften und
heterogener bzw. homogener Eisnukleation derzeit noch nicht zufriedenstellend erfasst werden konnten
(u.a. Kércher et al., 2006), scheinen die von den STE-Prozessen gepriigten Aerosol-Wolken—Interaktionen
im Strahlungshaushalt der Erde eine signifikante Rolle zu spielen (Lynch et al., 2002).

Dynamik der stratosphérischen Aerosolschicht

Die globale Verteilung von Aerosolen in der Stratosphéire und somit die charakteristische Ausbildung der
stratosphérischen Aerosolschicht werden gepriagt von den Transportmechanismen der stratosphérischen
Residualzirkulation. Der Transport stratosphérischer Spurenstoffe ist untrennbar verbunden mit den Tro-
posphiren—Stratosphiiren—Austauschprozessen und folgt im wesentlichen dem in Holton et al. (1995) zu-
sammengefassten Schema von aufsteigenden Luftmassen in der tropischen Konvergenzzone, dem zu den
Winterpolen ausgerichteten Meridionaltransport oberhalb der 380 K Isentrope sowie dem abwértsgerich-
teten Transport der in die mittleren bis hohen Breiten transportierten Luftmassen. Der in Verbindung
mit der Residualzirkulation am Aquator nahezu symmetrisch aufsteigenden Luftmassen wird eine von der
QBO induzierte Asymmetrie iiberlagert, welche mafigeblich den stratosphérischen Meridionaltransport
bis hinein in die Polarwirbel der Winterhemisphéren moduliert (Baldwin et al., 2001, Plate 3)

Analysen optischer Aerosolparameter der SAM- und SAGE-Instrumente offenbarten die Existenz eines
tropischen stratosphérischen Reservoirs (TSR) ~= 20° entlang des Aquators, dass eine starke Modulation
durch die QBO erfihrt (Trepte und Hitchman, 1992; McCormick und Veiga, 1992; Neu et al., 2003). In
Richtung Subtropen zeigt sich ein ausgeprégter meridionaler Gradient in den Verteilungen atmosphéri-
scher Spurenstoffe (u.a. Trepte et al., 1994; Choi et al., 1998; Randel et al., 1998). Dieser kennzeichnet
die subtropische Mischungsbarriere, welche den meridionalen Transport aus dem TSR heraus behindert
(Polvani et al., 1995; Shuckburgh et al., 2001). Grant et al. (1996) zeigen, dass die Ausbildung und Stirke
der subtropischen Mischungsbarriere von der saisonalen Variabilitdt des TSR abhéngt und dem Einfluss
der QBO unterliegt. Wihrend der 6stlichen QBO—Phase ist der subtropische Gradient des TSR in der
Winterhemisphére scharf ausgeprigt und etwa 1° breit, in der Sommerhemisphére dagegen bis zu 20°
geweitet.

In den meridionalen Verteilungen des Pinatubo—Aerosols zeigen sich charakteristische, an die jeweili-
gen QBO-Phasen gekoppelte Merkmale, die sich u.a. in SAGE II (Trepte und Hitchman, 1992) und
HALOE-Daten (Choi et al., 1998) gleichermaBen nachweisen lassen. Regionen unterhalb von am Aqua-
tor abwérts propagierenden westlichen zonalen Winden sind gekennzeichnet von meridionaler Divergenz.
Zonen maximaler Aerosolkonzentrationen innerhalb des TSR erscheinen dann vertikal kompakter und
erreichen die hochste subtropische Ausbreitung unter maximalen Gstlichen zonalen Winden der QBO.
Westliche QBO-Phasen sind gepréagt von meridionaler Konvergenz, das Aerosolmaximum im TSR er-
scheint vertikal gestreckt und weist etwas hohere Konzentrationen auf als in der QBO-Ostphase.
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Der Transport von Aerosolen und anderen Spurenstoffen aus dem TSR heraus erfolgt durch iiberlagerte
Transportphdnomene der Residualzirkulation und der QBO. Tropische und polare Luftmassen in der
nordlichen Winterhemisphére stehen durch sogenannte Filamente in Verbindung: Die von brechenden
Rossbywellen aus den Tropen beforderten Luftmassen ”wickeln” sich in relativ schmalen Bindern um
den polaren Wirbel und mischen so TSR—-Spurenstoffe irreversibel in die mittleren und hohen Breiten
(Plumb et al., 1994; Polvani et al., 1995; Waugh et al., 1994; Waugh, 1996).

Trepte und Hitchman (1992) identifizierten wenige Kilometer oberhalb der tropischen Tropopause ein
unteres Transportregime fiir TSR—Aerosole, das in westlichen QBO-Phasen bedeutend mehr Material aus
dem TSR in die mittleren Breiten transportiert als in 6stlichen QBO—Phasen, vorzugsweise in Richtung
der Winterhemisphére. Aerosole die in Regionen oberhalb dieses unteren Transportregimes transportiert
werden, tendieren dazu, eine gewisse Zeit im TSR zu verbleiben, bevor sie vorzugsweise in stlichen
QBO-Scherphasen relativ zur Brewer—Dobson—Zirkulation polwértig transportiert werden, wobei hier
der nordhemisphirische Transport dominiert (Trepte und Hitchman, 1992; Choi et al., 2002).

Betrachtet man die von der Eruption des Mt. Pinatubo verursachten Verédnderungen in der TSR—Aerosol-
konzentration als eine Art obere Randbedingung fiir Studien des polwértigen Transports von Aerosolen,
koénnen die von Waugh (1996) und Grant et al. (1996) getroffenen Abschitzungen des Meridionaltrans-
ports von vulkanischem Material aus dem TSR heraus auch auf die stratosphérische Aerosolschicht unter
Hintergrundbedingungen iibertragen werden. Demnach werden wiahrend der 6stlichen QBO-Phase 8 bis
10 % der im TSR residierenden Aerosole in die mittleren Breiten transportiert, wobei der Transport-
fluss sein Maximum im Winter erreicht. Den verstéirkten Meridionaltransport von Aerosolen wéihrend der
westlichen QBO-Phase beziffern Grant et al. (1996) mit einem Faktor von 1.65 £ 0.45.

Obwohl die QBO-Modulationen von stratosphérischem Aerosol vulkanischen Ursprungs relativ gut do-
kumentiert sind, gibt es nur wenige Veroffentlichungen zu beobachteten QBO—-Signalen in der strato-
sphérischen Aerosolschicht im Hintergrundzustand. Dies gilt fiir Aerosole des TSR und der Extratropen
gleichermaflen. Aerosol-Klimatologien iiber Sibirien, welche anhand von Lidar-Messungen zwischen 52 —
69°N und 73 — 106°0 erstellt worden sind, zeigen ein schwaches QBO-Signal im gesamten gemessenen
Hohenbereich zwischen 10 und 30 km (Nevzorov et al., 2004; Zuev et al., 2006).

Eine weitere Klimatologie der stratosphérischen Aerosolschicht im Hintergrundzustand ist am Mouna Loa
Observatory (kurz: MLO, 19.5°N, 155.6°W) anhand von Lidar-Messungen erstellt worden (u.a. Barnes
und Hofmann, 1997, 2001). Diese Klimatologie weist eine jihrliche Variation von bis zu 50 % auf, mit
einer deutlichen Intensivierung im gemessenen Riickstreukoeffizienten (Backscatter Ratio) wihrend des
nordhemisphérischen Winters. Die Sommerprofile zeigen im Mittel der 6stlichen QBO-Phasen erhohte
Messwerte oberhalb von 25 km und korrespondieren mit dem von Trepte und Hitchman (1992) gefun-
denen oberen Transportregime. Bei der Interpretation der MLO-Daten muss beachtet werden, dass sich
MLO aufgrund seiner geografischen Lage unter dem Einfluss der sich saisonal variierenden subtropischen
Mischungsbarriere befindet, wodurch zeitweise Luftmassen tropischen Ursprungs untersucht werden und
zeitweise Luftmassen mit Ursprung in den mittleren Breiten.



3 Das Modell der Aerosolmikrophysik SAM2 25

Kapitel 3

Das Modell der Aerosolmikrophysik
SAM2

Die Experimente dieser Arbeit wurden mit dem gekoppelten Aerosol-Klimamodell MAECHAMS5-SAM?2
durchgefithrt. Als Rahmenmodell dient die Mittelatmosphérenversion des MPI-M-Klimamodells
ECHAMS, dass die globale Zirkulation der Troposphére, der Stratosphiire und der unteren Mesosphére
beschreibt. Schnittstellen in den physikalischen Parametrisierungen des Zirkulationsmodells binden die
Submodelle der Aerosolmikrophysik (SAM2), der physikalischen Quellen und Senken von Sulfataerosol
sowie einen Algorithmus zur Beriicksichtigung der quasi—zweijdhrigen Schwingung der &quatorialen
Stratosphiire ein. Das Modell der Aerosolmikrophysik SAM2 basiert auf dem Aerosolmodell SAM (Timm-
reck, 1997), welches an das Vorgéingermodell des hier verwendeten Klimamodells MAECHAM4 gekoppelt
ist (Timmreck, 2001). Die physikalischen Quellen und Senken von Sulfataerosol basieren auf entspre-
chenden Parametrisierungen des MPI-M—-Aerosol-Klimamodells ECHAM5-HAM und wurden den Er-
fordernissen einer diskreten Beschreibung des Aerosolspektrums angepasst. In den folgenden Abschnitten
werden diejenigen Komponenten von MAECHAMS5-SAM?2 ausfiihrlicher behandelt, denen eine essentielle
Bedeutung im Rahmen dieser Arbeit beigemessen wird.

3.1 Diskretisierung der Aerosolverteilung

Grundgleichung der Aerosoldynamik

Die zeitliche Anderung einer Aerosolpartikelverteilung n(r) wird durch die allgemeine dynamische Zu-
standsgleichung fiir Aerosole beschrieben (u.a. Jacobson, 2005):

N,
on =

wobei v die Fluidgeschwindigkeit und D die Diffusionskonstante des jeweiligen Mediums bezeichnet.
Der Ausdruck V - vn reprisentiert die Advektion und V - DVn die turbulente Diffusion. Beide Terme
beschreiben die rdumliche Ausbreitung von Aerosolen in der Atmosphére (Transport) und werden in ihrer
linearisierten Form in einem separaten Modul des Zirkulationsmodells MAECHAMS5 numerisch behandelt
(siehe auch Kapitel 4).
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Die Summe auf der rechten Seiten von Gl. (3.1) fasst séamtliche im Modell beriicksichtigten Quellen und
Senken des Aerosols zusammen, wobei R,, die zeitliche Anderung einer Aerosolverteilung durch den n—ten
externen Prozess und N, die Anzahl dieser externen Prozesse bezeichnet.

Wie in Kapitel 1 beschrieben, beeinflussen externe Prozesse eine Aerosolverteilung auf vielschichtige Wei-
se. Prozesse rein physikalischer Natur beeinflussen die Aerosolpopulationen hauptséichlich auf lokalen
bis synoptischen Skalen. Dem gegeniiber unterliegt atmosphérisches Aerosol einer generellen Beeinflus-
sung durch Prozesse mikrophysikalischer Natur in Abhéigigkeit der thermodynamischen und chemischen
Umgebungsparameter.

Expandiert man den Prozessterm von Gl. (3.1) hinsichtlich der Dynamik von Aerosolpopulationen, erhélt
man (u.a. Friedlander, 1977):

L o
ot
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wobei v, fiir die Fallgeschwindigkeit von Aerosolpartikeln steht.

Die Indizierung der Terme in Gl. (3.2) verweist auf die jeweiligen mikrophysikalischen Prozesse des Aero-
solwachstums (Kondensation) bzw. der Verdunstung (Evaporation) sowie des Aerosol-Massentransports
von kleinen zu grosseren Partikeln (Koagulation). Diese drei Prozesse werden im mikrophysikalischen
Kern des Modells, dem sektionalen Aerosolmodell SAM2, beriicksichtigt. Das Aerosolmodell parametri-
siert weiterhin die einzige mikrophysikalische Quelle neuer Aerosolpartikel: Die direkte Formation neuer
Partikel durch Gasphasenmolekiil-Aggregation, ein Prozess der im Allgemeinen als Nukleation bezeichnet
wird (siehe Kapitel 3.2). In Gl. (3.2) wird Nukleation zusammengefasst mit den physikalischen Quellen
(Emissionen) und Senken (Trocken- und Nassdeposition) von Aerosolpartikeln.

Der als Sedimentation indizierte Term in Gl. (3.2) bezeichnet das Ausfallen von Aerosolpartikeln aus
der Atmosphire. Sedimentation wird explizit und partikelgrofenaufgelost im Modell behandelt (Kapitel
4.2.2).

Diskretisierung

Wie sein Vorgéngermodell SAM berticksichtigt das sektionale Aerosolmodell SAM2 ausschlieBlich Sulfat-
aerosol. Dieses wird im Modell idealisiert beschrieben als sphérische Fliissigkeitstropfen des binéren Sys-
tems Schwefelsiure-Wasser (H2SO4 — H20). Obwohl andere Aerosolkomponenten in der Stratosphéire
fiir bestimmte klimatologische Prozesse (u.a. PSC—Formation) von Bedeutung sein kénnen bzw. Spuren
anderer Komponenten regional nachgewiesen worden sind (Kapitel 2), vernachlissigt der hier vorgestellte
Modellansatz derartige Komponenten, da sie fiir die Untersuchungen im Rahmen dieser Arbeit keine
entscheidende Rolle spielen.

Das Partikelspektrum des Aerosolmasse wird im sektionalen Aerosolmodell SAM2 anhand von diskreten
Sektionen, sogenannten Bins approximiert, deren Intervallgrenzen fixiert sind. Als in der Literatur ge-
brauchlicher Name fiir Aerosolmodelle, die diesem Ansatz folgen, hat sich Fized Sectional Aerosol Model
durchgesetzt (Gelbard et al., 1980; Korhonen et al., 2003a).

Kritz (1975) formulierte einen bis heute gebriuchlichen Ansatz, eine kontinuierliche Partikelgréfienver-
teilung zu diskretisieren. Ausgehend von der Definition der Grofle des kleinsten vom Modell zu beriick-
sichtigen Partikels mit dem Radius rq erfolgt die Unterteilung in diskrete Sektionen durch Verdoppelung
entweder des Volumens oder der Masse der Partikel. Dieser Ansatz fiihrt zwangsldufig auf eine dquidi-
stante Verteilung der mittleren Partikelradien mit fixierten Intervallgrenzen.
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SAM?2 folgt wie sein Vorgédngermodell dem Ansatz der Massenverdopplung, da die Aerosolmasse im
Modellsystem als prognostische Variable behandelt wird. Die mittleren Radien des diskreten Spektrums
berechnen sich wie folgt:

k—1

rR=19-2"3 mit k=1..Np, (3.3)

wobei k das jeweilige Bin und Ny die Anzahl der Bins bezeichnet. In einem sektionalen Aerosolmodell
reprisentiert somit jede Sektion die mittlere Verteilung eines beliebigen prognostischen Aerosolparameters
in seinen Intervallgrenzen ry, = Ar/2.

Folgt man der Theorie der Nukleation des bindren Systems Schwefelsiure-Wasser (u.a. Heist und Reiss,
1974), formen sich aus der Gasphase unter bestimmten Bedingungen, die im wesentlichen von der
Temperatur und den Dampfdriicken der einbezogenen Komponenten abhéngt, zunichst Hydrate aus 1
bis 5 Molekiilen Schwefelsdure und mehreren Molekiilen Wasser und einem Radius zwischen 0.3 nm und
0.7 nm. Diese Hydrate wachsen rasch zu Clustern aus mehreren hundert Molekiilen Schwefelsdure und
einer Grofe von einigen Nanometern heran und werden als Aerosole bzw. Partikel bezeichnet, wenn sie
einen stabilen Zustand erreicht haben (Seinfeld und Pandis, 1998). Aerosolpartikel kleiner 9 nm werden
in der Literatur iiblicherweise als ultra-feine Partikel bezeichnet (u.a. Lee et al., 2003). Der Partikelbe-
reich zwischen 0.3 und 1 nm stellt jedoch keinen eigenen Mode dar, sondern wird dem Nucleation Mode
zugerechnet.

In den hier vorgestellten Untersuchungen wird ein Diskretisierungsansatz gewéhlt, der den Partikelgrofien-
bereich zwischen 1 nm und 2.6 pym (im Radius) anhand von 35 Bins auflost und somit explizit den oberen
Bereich ultra—feiner Partikel einschlieft.

Die aerosol-prognostische Variable

Um in einem dreidimensionalen Zirkulationsmodell die zeitliche Entwicklung der rdumlichen Verteilung
eines atmosphérischen Spurenstoffs momentenerhaltend beschreiben zu kénnen, muss ein entsprechen-
der, diese Substanzen charakterisierender Zustandsparameter als prognostische Variable definiert werden.
In der Familie der Zirkulationsmodelle ECHAM wird als prognostische Variable eines atmosphérischen
Spurenstoffs ihr Massenmischungsverhéltnis gegeniiber der sie einbettenden rdumlich diskretisierten Luft-
masse definiert. Ein wesentlicher Unterschied des Aerosolmodells SAM2 gegeniiber seinem Vorginger-
modell SAM besteht in der Behandlung dieser prognostischen Aerosolgréfie. Wahrend in ECHAM4-SAM
die Aerosolmasse aller Sektionen akkumuliert prognostiziert wird, entspricht jede dieser Sektionen in der
hier vorgestellten iiberarbeiteten Formulierung des Modells jeweils einer prognostischen Variablen.

3.2 Partikelformation

Wihrend natiirliche und anthropogene Emissionen bezogen auf ihre emittierende Masse die bedeutendsten
Quellen atmosphérischer Aerosole darstellen, ist die direkte Formation neuer Partikel durch Gasphasen-
transformation die bedeutendste Aerosolquelle bezogen auf die Anzahl der emittierten Partikel.

Obwohl die Bedeutung dieser Quelle sekundérer Partikel schon im ersten Drittel des letzten Jahrhun-
derts erkannt worden ist (u.a Wilson, 1927) und sich seither eine Reihe von Ansiitzen zur theoretischen
Beschreibung dieses Prozesses etabliert haben, sind die dem Prozess zugrundeliegenden Mechanismen
derart komplex und nicht—linear, dass es bis heute kaum moglich ist, eine umfassende Beschreibung der
moglichen Partikelformationsprozesse in der mehrdimensionalen Aerosolmodellierung zu beriicksichtigen.
Beispielsweise verhilt sich der Prozess der Partikelformation &uflerst sensitiv gegeniiber sich verdndernden
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Umgebungsbedingungen (Gasphasenkonzentrationen, Temperatur, Wasserdampfgehalt), die ohne ent-
sprechende Sub—Grid—Parametrisierungen von dreidimensionalen Zirkulationsmodellen der Atmosphére
nicht erfasst werden kénnen (u.a. Nilsson et al., 2001). Entsprechend dem heutigen Kenntnisstand werden
in diesem Kapitel zuniichst die grundlegenden Mechanismen der Partikelformationsprozesse in der At-
mosphére vorgestellt. AnschlieBend erfolgt die Beschreibung der Beriicksichtigung dieses Prozesses im
mikrophysikalischen Modell.

Mechanismus

Wenn sich eine kondensierbare Substanz mit geringem Sattigungsdampfdruck in der Gasphase gebildet
hat, beispielsweise aufgrund photochemischer Transformationen, befindet sich diese zunichst in einem
thermodynamischen Nicht—Gleichgewicht mit der diese Substanz umgebenden Luft. Die Wiederherstel-
lung des thermodynamischen Gleichgewichts fithrt zu Kondensation der Gasmolekiile auf bereits vorhan-
denen Partikeln. Sind derartige Kondensationskeime nicht vorhanden, aggregieren einzelne Gasmolekiile,
wodurch sogenannte (Hydrat-) Cluster gebildet werden. Mit Erreichen einer kritischen Grofle stabilisie-
ren sich diese Cluster, bei weiterer Anlagerung von Gasmolekiilen formieren sich schlieflich neue Partikel
der Gasphase. Dieser Prozess der Gasphasentransformation wird als Nukleation bezeichnet, die typische
Grofle der Nuclei liegt zwischen 0.3 und 0.7 nm. Durch weitere Kondensation von Gasmolekiilen und
Kollisionen untereinander wachsen die Partikel auf detektierbare GroéBen heran (das Detektionslimit liegt
derzeit bei Partikeln mit einem Radius von ~1 bis 3 nm).

Partikelformation ohne Gegenwart einer vorhandenen Oberfliche wird als homogene Nukleation bezeich-
net. Schlieflen sich Gasmolekiile dagegen unter Einbeziehung einer wie auch immer gearteten Oberfliche,
einem sogenannten Keim, zusammen, spricht man von heterogener Nukleation. Weiterhin werden homo-
molekulare, binédre und ternére Nukleation unterschieden, wenn sich Partikel aus jeweils ein, zwei oder drei
Gasen formieren. Auch hoherwertige Mechanismen sind mdglich, aber ebenso wie die homomolekulare
und heterogene Nukleation nicht Gegenstand dieser Arbeit.

Theoretische Formulierungen

Grundlage der heutigen experimentellen und theoretischen Arbeiten zu Gasphasentransitionsprozessen
stellen die von Wilson (1927) durchgefithrten Wolkenkammer—Untersuchungen zur Formation von Wasser-
tropfen dar. Die Arbeit von Reiss (1950) gilt als erste theoretische Formulierung des Prozesses der
Partikelformation im System Schwefelsdure—Wasser, welche heute als klassische Theorie der binéren ho-
mogenen Nukleation (BHN) bezeichnet wird. Die BHN ist die derzeit am weitesten entwickelte und in
Studien verschiedenster Art angewendete Theorie zur Partikelformation (u.a Doyle, 1961; Heist und Reiss,
1974; Wilemski, 1984; Jaecker-Voirol et al., 1987; Kulmala et al., 1992, 1998; Noppel et al., 2002). Wie
Viisanen et al. (1997) feststellte, liefern Nukleationstheorien auf Basis der Arbeit von Doyle (1961) durch
fehlerhafte thermodynamische Zusammenhénge um mehrere Grofenordnungen erhéhte Nukleationsraten
unter atmosphirischen Bedingungen. Korrekturen durch Viisanen et al. (1997) fiihrten zu der bis dahin
striktesten Formulierung der klassischen Theorie der BHN, welche wiederum durch Kulmala et al. (1998)
fiir die atmosphérenchemische Modellierung parametrisiert worden ist.

Wihrend unter bestimmten Bedingungen die klassische Theorie der BHN die in der Atmosphére beo-
bachteten Partikelformationsprozesse erkiren kann (u.a Clarke et al., 1999; Weber et al., 1999; Pirjola
et al., 1998), leiten eine Vielzahl von Feldstudien (u.a Covert et al., 1992; Clarke et al., 1998a; Birmili
et al., 2000) jedoch Nukleationsraten aus gemessenen Konzentrationen von ultra—feinen Partikeln ab, die
nicht mit denen der klassischen Theorie der BHN vergleichbar sind und sich dariiber hinaus stark von
Labormessungen (Wyslouzil et al., 1991; Viisanen et al., 1997) unterscheiden.

Der Nachweis von ionisierten Gasmolekiilen, die sich zum Teil unter dem Einfluss von kosmischer Strah-
lung in der oberen Atmosphére bilden (Eichkorn et al., 2002), fithrte zur Entwicklung ioneninduzierter
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Nukleationstheorien (u.a. Yu und Turco, 2000; Lovejoy et al., 2004). So zeigen Lee et al. (2003) unter Ver-
wendung von thermodynamischen Randbedingungen einer ausgedehnten UT/LS—Messkampagne in der
Nordhemisphére, dass ein ioneninduziertes Nukleationsmodell von Lovejoy et al. (2004) die beobachteten
Konzentrationen ultra—feiner Partikel in 7 bis 21 km Héhe in guter Ubereinstimmung wiedergeben kann.

Theoretische Uberlegungen (Coffman und Hegg, 1995; Korhonen et al., 1999) und experimentelle Arbeiten
(Ball et al., 1999) fiihrten zu der Annahme, dass Ammoniumverbindungen (NHJ) eine entscheiden-
de Rolle als dritte Komponente des terndren Systems spielen kénnen. Ammoniumverbindungen sind in
hohen Konzentrationen in der Atmosphére nachgewiesen worden (eine Emissionsabschitzung findet sich
beispielsweise in Dentener und Crutzen, 1994). NHZr neutralisiert schwefelsaure Losungen und verrin-
gert gleichzeitig den Gleichgewichtsdampfdruck an den Oberflichen von Sulfatpartikeln (Marti et al.,
1997). Die Nukleationsraten im ternidren System HoSO4 — NH3s — HoO sind um mehrere Gréflenordnun-
gen hoher als die der bindren homogenen Nukleation (Napari et al., 2002). Laboruntersuchungen unter
quasi—atmosphérischen Bedingungen von Berndt et al. (2005) geben jedoch Grund zu der Annahme, dass
(NHJ) im terniren Sytem zugunsten von aromatischen Substanzen eine eher untergeordnete Rolle spielt.

Numerische Studien von Korhonen et al. (2003a) heben die Bedeutung des ternéiren Nukleationsmecha-
nismus anhand verschiedener Modellanséitze mit gekoppelter Aerosoldynamik hervor. Gleichzeitig wird
darauf hingewiesen, dass binire homogene Nukleation bei zu vernachlissigender (NH] )-Konzentration
die Entstehung sekundérer Partikel in der Troposphére sinnvoll beschreiben kann.

Parametrisierungen

Der auf Reiss (1950) basierende Ansatz der klassischen Theorie der BHN prognostiziert die Nukleations-
rate Jpye der Bildung von Molekiilclustern in Abhéingigkeit des Ubersittigungsgrades S eines kondensier-
baren Gases als Funktion der freien Enthalpie (Gibbs-Energie). Erweiterungen dieses Ansatzes schlieflen
unter anderem einen Hydrationseffekt ein, der dem Prozess der Formation neuer Partikel entgegenwirkt
(Kulmala et al., 1998; Noppel et al., 2002). Sowohl Erweiterungen der klassischen Theorie wie auch al-
ternative Nukleationstheorien (u.a. Laaksonen und Oxtoby, 1995) gelten nach wie vor als defizitér in
der Beschreibung von Molekiilwechselwirkungen nicht-idealer Gase (Vehkaméki et al., 2002). Die Einbe-
ziehung moglichst realitdtsnaher Beschreibungen von Molekiilinteraktionen geht meist einher mit einem
auBerordentlich hohen numerischen Lésungsaufwand und macht diese Theorien ineffizient fiir Anwendun-
gen der globalen Aerosolmodellierung.

Um den numerischen Aufwand in der Modellierung des Partikelformationsprozesses zu minimieren,
wurden eine Reihe von Nukleationsparametrisierungen entwickelt (u.a. Zhao und Turco, 1995; Fitzge-
rald et al., 1998a; Kulmala et al., 1998; Vehkaméki et al., 2002), deren prognostizierte Nukleationsraten
sich teilweise deutlich unterscheiden (Zhang et al., 1999). Wie Korhonen et al. (2004) zeigen konnte, hat
die Wahl der Nukleationsparametrisierung einen entscheidenden Einfluss auf das von einem Aerosolmodell
wiedergegebene Aerosolgrofienspektrum.

Implementierung

Im sektionalen Aerosolmodell SAM2 wird das bindre homogene Parametrisierungsschemanach Vehkaméki
et al. (2002) angewendet. Es basiert auf der Parametrisierung von Kulmala et al. (1998), enthélt jedoch
Korrekturen in der Nukleationskinetik sowie ein erweitertes Hydratmodell nach Noppel et al. (2002). Es
ist giiltig fiir Luftfeuchten zwischen 0.01 — 100 % sowie im Temperaturbereich zwischen 190 — 300.15 K.
Neben der parametrisierten Nukleationsrate umfasst das Vehkaméki-Schema parametrisierte Formulie-
rungen fiir Komposition, Gréfle und Dichte des kritischen Clusters sowie eine Parametrisierung der Ober-
flachenspannung der Sulfatlosung.
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Die Nukleationsparametrisierung nach Vehkamiki et al. (2002) gilt als die derzeit konsistenteste Formu-
lierung der bindren homogenen Nukleation unter troposphérischen und stratosphérischen Bedingungen
(Yu, 2006). Herzog et al. (2004) und Weisenstein et al. (2007) verwenden die Parametrisierung nach
Vehkamiki et al. (2002) in der Validierung des sektionalen Aerosolmodells UMaer unter troposphéri-
schen und stratosphérischen Bedingungen. Stier et al. (2005) fiihrte Langzeitintegrationen troposphéri-
schen Multikomponenten—Aerosols mit dem globalen Aerosol-Klimamodell ECHAM5-HAM unter An-
wendung des Vehkamiki—Schemas durch, deren modellierte globale Sulfateaerosolverteilungen gut mit
Beobachtungen {ibereinstimmen.

Reprisentation des Nucleus im Modell

Die bindre homogene Nukleationstheorie, so auch die hier verwendete Parametrisierung, liefert unter
Umgebungsbedingungen der freien Troposphére und Stratosphéire in der Regel Nucleusgréfien von 0.5 bis
0.7 nm (Radius). Liegt die im Modell beriicksichtigte PartikelgroBenverteilung oberhalb dieser kritischen
Clustergrofie, muss die sich aus der Nukleationsrate Jy,c; berechnende Anzahl sich formierender Partikel
dn rit auf die kleinste im Modell definierte Partikelgrofie skaliert werden:

E crit
dnlnm =dn crit * ﬁ 5 (34)
wobei ¢ <7t die Molekularkonzentration des iiber Vehkamiki et al. (2002) gefundenen kritischen Clusters
bezeichnet und ¢ I"™ die Molekularkonzentration des kleinsten vom Schema beriicksichtigten Partikels

(derzeit 1 nm im Radius).

Innerhalb der Aerosolmikrophysik von SAM2 wird die Masse chemischer Substanzen durch ihre Moleku-
larkonzentration ¢ beschrieben. Dieses Vorgehen ist der Chemie—Modellierung entlehnt und stellt sicher,
dass alle im Modell berticksichtigten Substanzen, Aerosole wie Gase, in der gleichen Einheit beschrieben
werden. Dies erleichtert nicht zuletzt massenerhaltende Formulierungen in der numerischen Beschreibung
von Gas—Partikel-Wechselwirkungen. Die Indizierung mittels aero verdeutlicht an dieser Stelle lediglich,
dass sich Gl. (3.4) auf Aerosole bezieht.

dn crir in Gl. (3.4) berechnet sich direkt iiber die Nukleationsrate Jy,,,¢; des Vehkaméki—-Schemas und dem
Inkrement der Zeitintegration dt des Modells:

dn crit — Jnucl -dt . (35)

Substituiert man dn .-+ in Gl (3.5) durch Gl. (3.4) und 16st anschlieflend nach Jy,. auf, erhédlt man
eine Formulierung, die dem Quellterm der aerosol-dynamischen Zustandsgleichung Gl. (3.2) zugerechnet
werden kann.

3.3 Partikelwachstum

Eine durch duflere Einfliisse (Nukleation, turbulente Mischungsvorgéinge) ungestorte Partikelverteilung
der Atmophére unterliegt zwei prinzipiell unterschiedlichen Wachstumsprozessen. Kondensation einer
fliichtigen Substanz auf vorhandene Partikel transferiert Masse von der Gas- in die Partikelphase und
stellt einen Quellterm fiir Aerosolmasse dar. Kollidieren sich bewegende Partikel untereinander und ver-
einigen sich dadurch zu einem neuen grofleren Partikel, reduziert sich die Gesamtpartikelanzahl einer
Aerosolpopulation unter Erhaltung der Partikelgesamtmasse. Dieser Prozess wird Koagulation genannt
und stellt einen Senkenterm atmosphérischer Aerosolpartikel dar.
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Sulfataerosolpartikel sind stark hygroskopisch, d.h. sie nehmen ein Vielfaches ihrer Sulfatmasse an Wasser
auf (u.a Pruppacher und Klett, 1979). Dieser auch als Feuchtewachstum bezeichnete Prozess bestimmt
maBgeblich die Gréfle von Aerosoltropfen, deren Kenntniss fiir viele physikalische und mikrophysikali-
sche Vorgéinge und ihre Parametrisierungen von Bedeutung ist. Die Zusammensetzung eines fliissigen
Aerosolpartikel-Tropfens und somit dessen Gréfle ist abhéngig von den thermodynamischen Umgebungs-
parametern sowie den Konzentrationen der einzelnen Komponenten des Partikels sowohl in der Gas- als
auch in der Aerosolphase.

Sulfataerosolpartikel befinden sich in einem thermodynamischen Gleichgewicht mit dem Wasserdampf-
gehalt der Umgebung, da der Partialdruck von Schwefelsdure pgzs 91 um einige Groflenordnungen klei-
ner ist als der Partialdruck des Wassersdampfes ngO (Meng und Seinfeld, 1996). Vernachlissigt man
Oberflachen- und Losungseffekte, ist die Komposition und somit der Sulfatmassenanteil eines Partikels
wp eine Funktion der Temperatur sowie der Partialdriicke p p und Dampfdriicke p p von H2O und
HySO,4 (Hamill et al., 1977b). Die Dampfdriicke von HoO und HySOy sind proportional zur Temperatur
aber auch abhiingig von der Komposition des Partikels selbst (Gmitro und Vermeulen, 1964). Eine Ande-
rung der Umgebungsparameter Temperatur oder spezifische Feuchte, z.B. durch Advektion des Partikels,
ist ebenso wie die Anderung des Partialdrucks einer Aerosolkomponente aufgrund photochemischer Pro-
zesse mit einer Anderung des Dampfdrucks der jeweiligen Komponente verbunden, da die in den Partikeln
enthaltene Masse der jeweiligen Komponenten erhalten bleiben muss.

Ist der Sattigungsgrad einer Komponente des Partikels, also das Verhéltnis von Partial- und Dampfdruck
dieser Komponente, kleiner 1, verdunstet die jeweilige Komponente aus dem Partikel (Untersiittigung).
Dementsprechend werden Gasmolekiile vom Partikel absorbiert, wenn der Sattigungsgrad dieser Kompo-
nente 1 iibersteigt (Ubersiittigung).

Absorption von Gasmolekiilen eines Mehrkomponenten—Partikels wird als heteromolekulare Kondensa-
tion bezeichnet (eine Freisetzung von Gasmolekiilen aus dem Partikel entsprechend als heteromoleku-
lare Verdunstung). Der Prozess ist gekennzeichnet von einer alternierenden Anderung der das Par-
tikelgleichgewicht bestimmenden physikalisch—chemischen Parameter (Hamill et al., 1977b): Werden
H>S0O4—Gasmolekiile von Partikeln absorbiert, steigt deren Sulfatanteil. Folglich verringert sich der HoO—
Dampfdruck entsprechend und die fliissigen Aerosolpartikel sind gegentiber dem Wasserdampfgehalt ihrer
Umgebung tibersittigt. Die Partikel absorbieren daraufhin Wassermolekiile bis das thermodynamische
Gleichgewicht wiederhergestellt ist. Da die Anzahl der Wassermolekiile in der Umgebung des Partikels we-
gen p 520 >p §2S 04 weit grofer ist als die Anzahl der HoSO4 —Molekiile, kann man die Wiederherstellung
des thermodynamischen Gleichgewichts durch Kondensation bzw. Verdunstung von Wassermolekiilen als
quasi—-instantanen Vorgang betrachten.

Erfolgt die Modellierung der Dynamik stratosphérischer Sulfataerosole auf einer Zeitskala, welche die
Zeitskala der Wiederherstellung des Partikelgleichgewichts gegeniiber dem Wasserdampfgehalt ihrer Um-
gebung um mindestens den Faktor 100 tiberschreitet, befinden sich zudem alle Partikel eines Aero-
solspektrums untereinander im Gleichgewicht (Gelbard, 1990). Die Wiederherstellung dieses Partikel-
Gleichgewichts erfolgt unter simultaner Verdunstung kleiner Partikel, wihrend groflere Partikel durch
Absorption von Gasmolekiilen wachsen. Das Gleichgewicht gegeniiber dem Wasserdampfgehalt der Um-
gebung stellt sich unter typischen atmosphérischen Bedingungen in weniger als einer Sekunde ein (Steele
und Hamill, 1981). Die Wiederherstellung des Partikelgleichgewichts innerhalb einer Aerosolpopulation
beansprucht einen Zeitraum von etwa 100 Sekunden (Gelbard, 1990). Die iiblicherweise um ein Viel-
faches hoheren Zeitschrittweiten globaler Modelle erlauben es somit, auf die Abbildung des simultan
stattfindenden reversiblen Massentransfers beim Wachstum der Aerosolpartikel eines Spektrums zu ver-
zichten.
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Das Feuchtewachstum eines Aerosolpartikels kann somit als instantaner, im Gleichgewicht stehender Pro-
zess mittels einer einfachen Massenbilanzierung modelliert werden, wie im folgendem Abschnitt erldutert
wird. Die Modellierung der Kondensations- und Verdunstungsraten von Aerosolkomponenten mit gerin-
gem Partialdruck (z.B. Schwefelsdure) muss dagegen iiber eine Losung der Erhaltungsgleichungen Gl.
(3.1) und (3.2) erfolgen, da sich ein Gleichgewicht dieser Komponenten nach Steele und Hamill (1981)
mindestens sieben Grofenordnungen langsamer einstellt als das Gleichgewicht gegeniiber dem Wasser-
dampf.

Dieses Kapitel gliedert sich wie folgt: Zunéichst wird die Modellierung des Feuchtewachstums der Partikel
behandelt, im Anschluss wird auf die explizite Modellierung des Massentransfers zwischen Gas- und
Partikelphase der fliichtigen Komponente Schwefelséure eingegangen. Verdunstung von HaSO4 wird als
separater Prozess beschrieben, obwohl die physikalischen Grundlagen die gleichen sind wie die der Kon-
densation. Die Modellierung des Verdunstungsflusses von HaSO,4 weist jedoch einige Besonderheiten auf,
welche unabhingig von der Sulfatkondensation beschrieben werden sollen. AbschlieBend erfolgt eine Uber-
sicht der Modellierung des nur in der Troposphére relevanten Partikelwachstums durch Sulfatbildung in
den Wolken.

3.3.1 Feuchtewachstum

Das Feuchtewachstum von Sulfataerosolpartikeln kann iiber Kenntnisse der Temperatur und des Was-
sergehalts in der Atmosphére berechnet werden. Die Absorption und Verdunstung von Wassermolekiilen
dndert die Konzentration des im Partikel gelosten Sulfats und somit auch die Dichte der Losung. Beide
Parameter sind eine Funktion der Temperatur, der Partialdriicke von Wasser p?QO und Schwefelséure
pgzs O1 gowie der Dampfdriicke beider Substanzen an der Partikeloberfliche ngO bzw. pg2504 (Ha-
mill et al., 1977b). Wihlt man die Zeitskala der Modellierung des Feuchtewachstums hinreichend lang,
kann man diesen Prozess als quasi-instantanen Vorgang beschreiben, wobei ein Sulfataerosolpartikel mit
dem Wasserdampfgehalt der Umgebung im thermodynamischen Gleichgewicht steht und der Partialdruck
des Wasserdampfes der Atmosphire gleich dem Dampfdruck des Wassers an der Partikeloberfliche ist:

pH20 = 120 (Meng und Seinfeld, 1996).

Der Dampfdruck von Wasser p ggo wird im Modell als Funktion der Temperatur nach einer auf
Goff (1957) basierenden Formulierung von McDonald (1965) parametrisiert. Der Dampfdruck von Schwe-
felséure 7 172994 berechnet sich nach Ayers et al. (1980) und Kulmala und Laaksonen (1990).

Der Sulfatmassenanteil verringert die Dampfdriicke der einzelnen Aerosolkomponenten, womit sich die
Notwendigkeit ergibt, diese in Abhéngigkeit der Sulfatmassenkonzentration zu korrigieren (Steele und Ha-
mill, 1981). Die entsprechenden Korrekturfaktoren fiir HoO und HySO,4 basieren auf Giauque et al. (1960)
und werden wie der prozentuale Sulfatmassenanteil w,, der Partikel aus einer von Timmreck (1997) kompi-
lierten Aerosolparameter—Tabelle eingelesen, wobei das Minimum der Partial-Dampfdruck—Kombination
von Wasser (ngO — ngO)Q der jeweiligen Umgebungsbedingungen als Kriterium fiir den table look—up
herangezogen wird.

Die zum Sulfatanteil w, korrespondierende Dichte der Schwefelsdurelosung in Partikel p, wird nach
Vehkamiki et al. (2002) parametrisiert.

Die Grofle eines Sulfataerosolpartikels durch reversible Aufnahme von Wasser wird in SAM2 anhand
der Massenbilanzierung des Partikels modelliert. Eine Anderung der Umgebungsbedingungen beeinflusst
sowohl die Dichte p, der Schwefelsdure als auch die Schwefelsdure-Konzentration w, des Partikels, hélt
jedoch den Sulfatanteil des Partikels, also dessen Netto—Sulfatmasse m™s=1f konstant:
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Abbildung 3.1: SAM2-Gleichgewichtsparameter stratosphérischen Sulaftaerosols in Abhéngigkeit der
Temperatur und des Wasserdampfgehalts nach Timmreck (1997). Grau unterlegt ist der Temperatur-
bereich, in dem Sulfataerosole oberhalb von 10 hPa vollsténdig verdunsten. (a) Prozentualer Sulfat-
massenanteil der Partikel, (b) HySO4—Gleichgewichtskonzentration und (c¢) H2SO4-Dampfdruck an
den Partikeloberflichen korrespondierend zum Sulfatmassenanteil in (a). Stich—punktierte Linien in (c)
kennzeichnen die Parametrisierung nach Kulmala und Laaksonen (1990).
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wobei k den Index des jeweiligen Bins der diskreten PartikelgroBenverteilung bezeichnet, die Indizes 0 und
1 markieren die Zeitintegration des Modells. Solange der Kelvin—Effekt nicht im Modell beriicksichtigt
wird, sind p, und w, keine Funktion des Partikelradius r3. Der Skalierungsfaktor f der Partikelgrofle
muss fiir jeden Zeitschritt und an allen Gitterpunkten berechnet werden und ergibt sich aus Gl. (3.6)
unter der Voraussetzung einer Massenerhaltung des Sulfatanteils im Partikel zu:

0400
f=73/22% (3.7)
ppwp

Aufgrund des Kelvin—Effekts steigen die Dampfdriicke beider Aerosolkomponenten mit wachsender
Kriimmung der Partikelobefliche an. Der Sulfatanteil eines Partikels im Nucleation Mode ist daher um
einige Prozent grofler als der eines Partikels im Accumulation Mode oder Coarse Mode. Der Effekt kann
fiir Partikel mit R < 10 nm von Bedeutung sein (u.a Seinfeld und Pandis, 1998), wird jedoch im Rahmen
der Evaluierung des neu-implmentierten sektionalen Aerosolmodells SAM2 zunéchst vernachléssigt.

Im Rahmen dieser Arbeit wird weiterhin angenommen, dass Schwefelsdure in den Partikeln in nicht
dissoziierter Form vorliegt, so dass Losungseffekte die Dampfdriicke von HoO und H2SO4 nicht beeinflus-
sen (Kohler, 1936; Jacobson, 2005). Ist der Sulfatanteil der Partikel kleiner 60 %, dissoziiert HoSOy in den
Sulfataerosolen jedoch nahezu vollsténdig (Tabazadeh et al., 1994b). Da der Sulfatanteil eines Partikels
im Bereich der Tropopause gegen 50 % tendiert und mit sinkender Hohe weiter abnimmt (Hamill et al.,
1977b), werden unter troposphirischen Bedingungen Sulfatanteil und Sulfatdichte auf 0.75 % bzw. 1700
kgm™3 fixiert, so dass Losungseffekte im mikrophysikalischen Modell mit guter Niherung zunschst ver-
nachléssigt werden konnen. Letztendlich bedeutet dies aber auch eine Fixierung der hygroskopischen
FEigenschaften von Sulfataerosolen in der Troposphére.
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Experimentelle Arbeiten zur Bestimmung des Dampfdrucks stratosphérischer Sulfataerosole von Zhang
et al. (1993 a,b) weisen auBlerdem darauf hin, dass bei Temperaturen < 200 K der HNOs—Anteil der
Partikel signifikant zunimmt (1 bis 10 % bezogen auf das Partikelgewicht), wodurch die Dampfdriicke
aller Aerosolkomponenten, deren Kondensations- und Verdunstungseigenschaften und letztlich auch die
Partikelgrofe beeinflusst werden. Nach Zhang et al. (1993b) sind 16sliche Komponenten wie HNOj3 oder
HCI oberhalb von 215 K lediglich Spurenstoffe stratosphérischen Sulfataerosols, die zwar keine direkte
Bedeutung fiir die Gas—Partikel-Partitionierung haben, jedoch bereits heterogene Reaktionen an den
Partikeloberflichen aktivieren kénnen.

Die Laboruntersuchungen von (Zhang et al., 1993a,b) bestéitigen, dass stratosphirische Sulfataerosol-
partikel bis mindestens ~ 200 K als unterkiihlte, nicht gefrorene, fliissige Aerosoltropfen Bestand haben.
Eine Temperatur von 200 K wird daher als untere Grenze des Giiltigkeitsbereichs der thermodynamischen
Parametrisierungen in SAM?2 festgelegt.

3.3.2 Kondensation von H,SO,

Der Massentransfer zwischen Gas- und Partikelphase in der Atmosphire ist gekennzeichnet von einer
Reihe physikalischer Prozesse und chemischer Reaktionen. Molekulare Wechselwirkungen unter Gasmo-
lekiilen kénnen unter Energieaufnahme zur direkten Neubildung von Partikeln fithren und transferieren
so Masse von der Gas- in die Partikelphase (homogene Nukleation, siehe Kapitel 3.2). In Abhéngigkeit
des Séttigungsgrades sowie der Loslichkeit eines atmosphérischen Spurenstoffes werden Gasmolekiile an
Partikeloberflichen absorbiert oder freigesetzt. Der damit einhergehende Fluss von Gasmolekiilen trans-
feriert Masse in die Partikelphase (heteromolekulare Kondensation) oder aus dieser heraus (Evaporation).
Weiterhin kénnen Oberflichenreaktionen der Spurenstoffe von Bedeutung fiir die Beschreibung des Mas-
sentransfers sein, ebenso wie chemische Transformationen im Losungstropfen selbst (Hanson et al., 1994)
Im Aerosolmodell SAM2 werden chemische Transformationen in oder an der Aerosolphase nicht beriick-
sichtigt. Stattdessen konzentriert sich diese Arbeit auf die Modellierung der Dynamik des Massentransfers
zwischen Aerosolen und Gasphase.

Im Folgenden soll ndher auf die numerische Behandlung des reversiblen Massentransfers eingegangen
werden. Der Kondensationsfluss wird ausschlielich fiir das im Modell beriicksichtigte bindre System
Schwefelsdure-Wasser angegeben. Das Hintergrundmedium Luft wird mit ¢ indiziert, das Spurengas
H5SO,4 mit b.

Die dem Kondensationsfluss zugrunde liegenden Mechanismen folgen sowohl den GesetzméBigkeiten des
Kontinuums als auch denen der Gaskinetik.

Es ist iiblich, die Kondensations—Regime in Abhéngigkeit der Knudsen—Zahl Kn eines Gases zu definieren
(u.a Friedlander, 1977):

Kn=20 (3.8)

Tp

wobei A, die mittlere freie Wegléinge der Gasmolekiile des Spurenstoffs b (u.a Seinfeld und Pandis, 1998)
und r, den Partikelradius bezeichnet. In den Abbildungen 3.2 (a) und (b) werden mogliche Verteilun-
gen der Knudsen-Zahlen in dem vom Modell aufgelosten Grofienbereich der Aerosolpartikel fiir zwei
Hohenbereiche der Atmosphére dargestellt. Fiir r, > A, tendiert Kn — 0, und es gelten die Gesetze
des Kontinuums. Der Fluss von Gasmolekiilen auf die Partikeloberfliche F,,q hat dann rein diffusiven
Charakter. Es gilt nach Erreichen eines quasi-stationéren Zustands (Maxwell, 1877):
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Fcond = 47TTp Db(cboo - CbGGW) P (39>

wobei Fi,png die Zahl der vom Partikel aufgenommenen Molekiile ist. ¢y~ bezeichnet die Gasphasen-
konzentration von Schwefelsiure in unendlicher Entfernung vom Partikel und cpgew die HaSO4—
Gleichgewichtskonzentration der Losungsoberfliche (Seinfeld und Pandis, 1998). Fiir den Diffusionskoef-
fizienten Dy, wird in SAM2 eine fiir ideale Gase giiltige Formulierung verwendet (Timmreck, 1997).

Ist ein Partikel weit kleiner als die mittlere freie Weglénge der Gasmolekiile r, < Ay, tendiert K'n — oo
und der Massentransfer muss nach den Gesetzméfigkeiten der Gaskinetik berechnet werden. Aus den
Abbildungen 3.2 (a) und (b) wird ersichtlich, dass Nucleation- und Aitken—Mode—Partikel generell den
GesetzmiBigkeiten der Gaskinetik unterliegen. Aus Abbildung 3.2 (a) wird dariiber hinaus ersichtlich,
dass sich in der Stratosphére der Giiltigkeitsbereich der Gaskinetik auch auf Partikel im Accumulation
Mode ausdehnt. Die Grofie von Partikeln von in der Atmosphére iiblichen Aerosolpopulationen umfasst
vier bis fiinf GroBlenordnungen, sie reicht vom Sub—Nanometerbereich bis hin zu Partikeln von einigen
Mikrometern im Durchmesser. Die Schwierigkeit in der theoretischen Formulierung des Massentransfers
besteht darin, die Gesetzméfligkeiten des Kontinuums mit denen der Gaskinetik zu koppeln. Ein ent-
sprechender Algorithmus sollte fiir alle in der Aerosoldynamik in Betracht kommenden Knudsen—Zahlen
anwendbar sein. In der Literatur finden sich verschiedene Ansiitze. In der Aerosolmodellierung weithin an-
gewendet (u.a. Hamill et al., 1977b) wird der Ansatz von Fuchs und Sutugin (1971) der den Maxwellschen
Fluss nach Gl (3.9) um einen gaskinetischen Korrekturterm erweitert. Die Zahl der pro Zeiteinheit vom
Aecrosolpartikel absorbierten Gasmolekiile berechnet sich im Modell fiir beide Regime unter Einbezichung
des Transitionsbereiches wie folgt (Hamill et al., 1977b):

4mry, Dy(co v — coaaw)

1333+ 071Kn™! 41—«
(14 CKn) N '

1+ Kn-! Jrg o

Feona = , C (3.10)

Choo aus Gl (3.9) ist hier durch die vom Modell berechnete makroskopische HySO4—Gasphasen-
konzentration cyp s ersetzt worden. o bezeichnet den Aufnahmekoeffizienten der Aerosoloberfliche (in
der Literatur als Mass Accommodation Coefficient bezeichnet), wobei a = 1 fiir die vollstéindige Absorp-
tion der Gasmolekiile an den Partikeln steht. Abbildung 3.2 (c) zeigt die Abhingigkeit des gaskinetischen
Korrekturterms 1/(1 + C-Kn) aus Gl. (3.10) von der Grofe dieses Koeffizienten.

Zieht man in Betracht, dass in der ungestorten freien Troposphére sowie in der Stratosphére die Kon-
zentration von Partikeln im Mikrometerbereich (Coarse Mode) gegen Null tendiert (sogenannte Aerosol—
Hintergrundbedingungen), wird aus Abbildung 3.2 ersichtlich, dass die gaskinetische Korrektur des Kon-
densationsflusses nach Gl. (3.10) unter troposphirischen Bedingungen von geringerer Bedeutung ist als
unter stratosphirischen Bedingungen. Dies ist in Ubereinstimmung mit experimentellen Untersuchun-
gen (Van Dingen und Raes, 1991) gleichbedeutend mit einer reduzierten Absorption (o < 1) unter
troposphérischen Bedingungen.

Timmreck (1997) fithrte Sensitivitdtsstudien zum Einfluss des Akkommodationskoeffizienten o auf das
Partikelwachstum durch Kondensation bei gleichzeitiger Beeinflussung der Partikelformation anhand
einer Boxmodelversion von SAM durch. Dazu wurden auf Van Dingen und Raes (1991) basierende
Akkommodationskoeffizienten unter Anwendung verschiedener Nukleationstheorien untersucht. Aus den
in Timmreck (1997) gezogenen Schlussfolgerungen ldsst sich ableiten, dass die Wahl von o = 1 (100%
Absorption der Gasmolekiile an den Partikeln) unter stratosphérischen Bedingungen fiir das bindre Sys-
tem HSO4 — HyO zur Ausbildung einer Partikelverteilung fiihrt, deren effektiver Radius in einem mit
Beobachtungen iibereinstimmenden Bereich liegt (~ 0.1 - 0.2 pm, vulkanisch ungestérte Atmosphére)
und somit eine sinnvolle Wahl auch fiir das Nachfolgemodell SAM2 darstellt.
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Abbildung 3.2: Temperaturabhiingigkeit der Knudsen-Zahl als Funktion der Partikelgrofie fiir (a)
50 hPa und (b) 500 hPa sowie (c¢) die Abhingigkeit des gaskinetischen Korrekturterms vom Massen-
akkomodationskoeffizienten « als Funktion der Knudsen-Zahl. Die grau markierten Fldchen markieren
den Einflussbereich der Gaskinetik.

Das Wachstum von Partikeln durch heterogene Kondensation eines atmophérischen Spurengases wird im
Modell als Partikelfluss im Gréflenbereich seiner Partikelverteilung dn/9r abstrahiert (Timmreck, 1997).
Fiir eine diskrete Partikelverteilung bedeutet dies, dass man die Anderung der Partikelanzahl eines Bins
dny, pro Zeiteinheit dt durch Integration der Partikel-Wachstumsgeschwindigkeit in einem virtuellem
Radien-Raum z = In r berechnet.

Die Entwicklung des numerischen Verfahrens erfolgt analog zu Timmreck (1997), dessen wesentlichen
Formulierungen im Folgenden zusammengefasst wiedergegeben werden. Grundidee des Ansatzes ist es,
den Wachstumsterm aus Gl. (3.2) %—’Hkon , in eine Form zu tiberfithren, die den virtuellen Fluss von
wachsenden Partikeln in Abhéngigkeit ihres Radius dn/dr beschreibt:

on _an&

i -2 . 11
Ot |pona Or Ot (3.11)

Der Term dr/dt ist die Wachstumsgeschwindigkeit der Partikel v,, die in Analogie zur Beschreibung aus
der Atmosphire ausfallender Partikel (Sedimentation, Gl. (3.2)) wie folgt formuliert werden kann:

o [ v
6n6r_@vrzﬁvrn: fo ’UTL.

or 0t  Or or or (3.12)

Ziel ist es, das Wachstum von Partikeln iiber die Absorption von Gasmolekiilen zu beschreiben. Dieser
Fluss F von Molekiilen in Gl. (3.10) kann als dc /9t formuliert werden, und es gilt (Turco et al., 1979a):

or or Ocy
8t 80;, 8t (3 3)

Ur

Bezieht man Gl. (3.10) und die in Timmreck (1997) gegebene Formulierung fiir 9r/dcy, in Gl. (3.13) ein,
erhdlt man den zu integrierenden Ausdruck fiir die Wachstumsgeschwindigkeit:
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or _my Dy (com —cvaaw)
ot Tp pp Wy (1 + C Kn)

, (3.14)

mit my als Masse eines Molekiils H>SO4. Der Index p kennzeichnet hier die Partikelphase, w, bezeich-
net die an die jeweiligen Umgebungsbedingungen angepasste prozentuale Konzentration von HySO4—
Molekiilen im Partikel, auf welche in Kapitel 3.3.1 n&her eingegangen wird.

Die Koordinatentransformation in den virtuellen Radien-Raum r — =z iiberfiihrt die Wachstumsgeschwin-
digkeit v, — v} in die Form einer Radialgeschwindigkeit. Es wird nicht Gl. (3.14) integriert, sondern:

=Zu,. (3.15)

Integration im Radien-Raum Wie auch in SAM wird die Wachstumsgeschwindigkeit v nach
G1.(3.15) unter Anwendung eines hybriden Advektionsschemas (Timmreck, 1997) integriert. Das Schema
verwendet an monotonen Sektionen der zu integrierenden Funktion ein Exponential-Advektionsschema
basierend auf Spalding (1972) und Chlond (1994). An Gitterpunkten lokaler Extrema kommt ein erster
Ordnung genaues Upwind—Schema zur Anwendung. Das Exponentialschema reprisentiert steile Gradi-
enten in hoher Genauigkeit und ist zudem wenig numerisch diffusiv und partikelzahlerhaltend (Chlond,
1994). Aufgrund letzterer Eigenschaft erfiillt es per Defintion die Bilanzgleichung der Kondensation, wo-
nach diese ein partikelzahlerhaltender Prozess ist.

Zeitintegration Die Zeitintegration erfolgt explizit. Das CFL-Kriterum limitiert dabei das Wachstum
der Partikel eines Bins dny pro Zeitschritt At auf das jeweilige benachbarte Bin:

vE AL
1> — .1
> Ay (3.16)

wobei Az den Gitterabstand im virtuellen Radienraum z (siehe oben) bezeichnet.

Da die Massentransferrate bei ultra—feinen Partikeln sehr hoch sein kann, unterliegen vor allem diese
Partikel dem Einfluss des CFL-Kriteriums. In Folge dessen wird der Massentransfer auf die Partikel in
entsprechenden Teilbereichen des Aerosolspektrums u.U. stark limitiert. Die Partikel wachsen demnach
langsamer, als entsprechende Parametrisierungen es erméglichen wiirden (Toon et al., 1988). Dieser Effekt
kann unter sehr hohen Wachtumsraten, wie sie z.B. in der planetaren Grenzschicht auftreten, eine extrem
unphysikalische Modellcharakteristik induzieren und ist moglicherweise einer der limitierenden Fakoren
in der troposphérischen Leistungsfihigkeit des Modells.

Partitionierung Die numerische Behandlung simultan stattfindender Prozesse des teilreversiblen Mas-
sentransfers durch Operator Splitting erfordern eine Partitionierung beteiligter Prozesse, wenn jeder dieser
Prozesse einen Teil bzw. das gesamte Reservoir der modellierten Gasphasenkonzentration beansprucht.
Im Modell wird diesem Umstand Rechnung getragen, indem ein Partitionierungsfaktor einen festzule-
genden prozentualen Anteil der HoSO4—Gasphasenkonzentration fiir die homogene Nukleation reserviert
(z.Z. werden fir HAM/M7 5 % vorgeschlagen). In der hier vorliegenden Arbeit erfolgt jedoch keine
Partitionierung, d.h. Kondensation von HoSO4 wird als dominierender mikrophysikalischer Prozess be-
trachtet. Nukleation erfolgt auf Basis der nicht durch Kondensation auf die Partikel transferierten HoSO4—
Gasphasenkonzentration.
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3.3.3 Verdunstung von Sulfataerosol

Die thermodynamischen Zusammenhinge, welche die Neubildung und das Wachstum von Aerosol-
partikeln durch Kondensation bestimmen, limitieren gleichzeitig die vertikale Ausdehnung der strato-
sphérischen Aerosolschicht. Der mit zunehmender Hohe um mehrere Groflenordnungen ansteigende
HySO4 —Dampfdruck an der Oberfliche der Aerosoltropfen limitiert den Séttigungsgrad von HySO4—
Gasphasenmolekiilen soweit, dass weder Partikelwachstum durch Kondensation stattfinden kann, noch
Partikelneubildung durch Nukleationsprozesse moglich ist (Hamill et al., 1977b). Kénnen Gasphasentrans-
formationsprozesse, beispielsweise sulfatbildende photochemische Reaktionen, ein Gleichgewicht zwischen
Partikel- und Gasphase nicht aufrecht erhalten, verdunsten HoSO4—Molekiile aus den Aerosoltropfen in
Abhéngigkeit des Unterséittigungs-Grades von Schwefelsiure p gZ S04 /p g2304 < 1. Werden Aerosole von
vertikalen Mischungsprozessen iiber diese thermodynamische Grenzschicht hinaus transportiert, verduns-
ten sie nahezu augenblicklich. Partikel, die oberhalb der stratosphérischen Aerosolschicht nachgewiesen
worden sind, kénnen allein aus thermodynamischen Griinden nicht zum tiberwiegenden Teil aus Schwefel-
siure bestehen (u.a. Gerding et al., 2003; Deshler et al., 2003b).

Obwohl eine direkte messtechnische Erfassung der Verdunstungsraten von Partikeln der stratosphérischen
Aerosolschicht bislang nicht moglich war, kénnen iiber Kenntnisse der Entwicklung der vergleichsweise
gut bekannten vertikalen Verteilung des stratosphérischen Wasserdampfgehalts, der damit einhergehenden
hohenabhéngigen Entwicklung der Dampfdriicke aller Aerosolkomponenten sowie der Sulfatkonzentration
der Partikel diejenigen Hohenbereiche examiniert werden, in denen Verdunstung sich zum dominieren-
den Prozess der Aerosolmikrophysik entwickelt. Eine solche thermodynamische Zustandsanalyse bietet
dariiber hinaus die Moglichkeit die Verdunstungsraten stratosphérischer Aerosole anhand von Grenzwert-
analysen abzuschétzen. In einer der ersten theoretischen Arbeiten, die die Verdunstung stratosphérischer
Aerosole einbezog, zeigen Hamill et al. (1977b) iiber eine solche Grenzwertanalyse, dass Partikel mit
einem Durchmesser von 1 gm in 30 km Hohe innerhalb eines Tages verdunsten und die Verdunstungsrate
umgekehrt proportional an den Wasserdampfgehalt der Stratosphére gekoppelt ist.

Effekt in der Modellierung

Erlauben die Séttigungsbedingungen an den Partikeloberflichen die vollstdndige Verdunstung aller
Aerosolpartikel eines endlichen Luftvolumenelements in einem bestimmten Hoéhenbereich, ist in der
Modellierung der Verdunstung vollstdndig gelster fliissiger Aerosole zu beachten, dass vollstdndige
Verdunstung sowohl ein Senkterm der Aerosolmasse ist (ein Prozess invers zur Kondensation) aber auch
gleichzeitig ein Senkterm der Partikelanzahl. Verdunsten die Aerosolpartikel nicht spontan innerhalb eines
diskreten Zeitintervalls sondern kontinuierlich, ist nur der Senkterm der Aerosolmasse zu modellieren.

Der Senkterm der Aerosolmasse bei Verdunstung von HsSO4—Molekiilen wird modelliert wie der in
Kapitel 3.3.2 beschriebene Quellterm der Aerosolmasse bei Partikelwachstum durch Kondensation von
H2S04(g) . Aufgrund der Untersittigung der HoSO4 —Gasphasenkonzentration gegeniiber dem HaSO4 —
Dampfdruck an der Partikeloberfliche entwickelt sich die Wachstumsgeschwindigkeit der Partikel 9r/0t
in Gl. (3.11) jedoch mit negativem Vorzeichen, wodurch der virtuelle Fluss von Partikeln im Radien-Raum
dn/dr immer in Richtung Nucleation Mode gerichtet ist.

Ist die Summe aus Gasphasen- und Aerosolkonzentration von HySO4 kleiner als die H3SO4—
Gleichgewichtskonzentration kann eine vollsténdige Verdunstung aller Partikel innerhalb eines Zeitschritts
angenommen werden:
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Ny

com + Y ek < chaaw (3.17)
k=1

wobei der Summenterm in Gl. (3.17) die Gesamt-H2SO4—Aerosolkonzentration von Partikeln aller
GroBeklassen von 1 bis Ni bezeichnet. In Abbildung 3.1 ist der Temperaturbereich der vollsténdigen
Verdunstung von Sulfataerosolen in 2 hPa gekennzeichnet. Gl. (3.17) stellt den Senkenterm der Partikel-
anzahl verdunstender Aerosole dar, welcher keine explizite Losung des Verdunstungsflusses erfordert.
Die Aerosolmasse wird stattdessen vollstdndig der Gasphase zugerechnet und die Anzahl verdunstender
Partikel auf Null gesetzt (Massenerhaltung).

Wird das Kriterium in Gl. (3.17) nicht erfiillt, muss der Verdunstungsfluss der Partikel explizit berech-
net werden. Das partikelzahlerhaltende Advektionsschema, welches zur Modellierung des Partikelflusses
angewendet wird, erlaubt jedoch keine vollstdndige Verdunstung aller Partikel innerhalb eines Zeitschrit-
tes, wodurch u.a. numerische Artefakte in die Losung des Prozesses der Gas—Partikel-Partitionierung
eingefithrt werden kénnen: Die in Gelbard (1990) ausfiihrlich beschriebene nominelle numerische Dif-
fusion sektionaler Aerosolmodelle kann unter hinreichend hohen Verdunstungsfliissen in Abhéingigkeit
der Form des Aerosolanzahlspektrums unrealistisch geweitete Aerosolspektren verursachen. Im Modell
bleibt dann in vollstdndig verdunsteten Bereichen des Partikelspektrums eine gewisse Partikelanzahl-
konzentration erhalten (numerisches Rauschen). Obwohl die Konzentrationen in diesen Bereichen gegen
Null tendieren, ziehen sie unrealistische, artefaktbehaftete Partikelverteilungen nach sich, wenn die be-
treffende Partikelpopulation nachfolgend in Regionen transportiert wird, die von kondensationsbedingten
Wachstum geprigt sind. Diese Artefakte fiihren bei weiterer Integration des Modells zu oszillierenden,
in Teilbereichen des Spektrums nicht linger kontinuierlichen Partikelverteilungen und geféirden so die
Stabilitdat des Modells.

Wiihrend der Entwicklung des Modells SAM2 wurde dieses Phénomen eingehend untersucht. Es kon-
te ausschliefflich in der eindimensionalen, ungekoppelten Aerosolmikrophysik (Kondensations- bzw. Ver-
dunstungsroutine entkoppelt von allen anderen Sektionen des mikrophysikalischen Modells) nachgewiesen
werden, wenn entsprechende Modellparameter (Temperatur, Sittigungsgrad) so fixiert wurden, dass sie
unrealistisch fiir die globale Aerosolmodellierung sind. Im gekoppelten globalen Modell konnten diese
Artefakte bislang nicht nachgewiesen werden.

Bei ausreichend hohen Verdunstungsfliisssen kann theoretisch die Gesamtpartikelanzahl eines Aerosol-
spektrums in das kleinste definierte Bin transferiert werden. Dieser Fall setzt jedoch extrem hohe Par-
tikelfliisse an grofien Partikeln voraus (Accumulation und Coarse Mode), ein derart hoher Partikelfluss
wére aber mit einer extrem hohen Unterséttigung verbunden, die wiederum eine sofortige vollstandige
Verdunstung aller Aerosolpartikel induzieren wiirde.

Wie oben bereits erwihnt, ist die Aufweitung der Partikelspektren (Partikelgrofie, Aerosolmasse und An-
zahl der Partikel) hin zu ultra—feinen Partikeln ein charakteristisches Merkmal verdunstender Aerosole.
Dies hat die Konsequenz, dass sich eine Partikelverteilung, die einem gewissen Grad an Verdunstung aus-
gesetzt worden ist, nicht mehr als normalverteilt beschreiben ldsst (u.a Tsang und Brock, 1983). Grofien-
aufgeloste sektionale Aerosolmodelle sind daher priadestiniert zur Modellierung verdunstender Aerosole,
da sie sich nicht iiber normalverteilte Partikelspektren definieren.
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3.3.4 Sulfatbildung in troposphirischen Wolken

Der Prozess der Sulfatbildung in troposphérischen Wolken ist einerseits ein Prozess, welcher der tropo-
sphérischen Chemie zuzurechnen ist, andererseits wird hier Schwefelmasse ausgehend von SOs direkt in
die Partikelphase von HySO, transferiert.

Integriert in den troposphérischen Schwefel-Kreislauf ist ein Schema der heterogenen Fliissigphasen—
Chemie in troposphirischen Wolken (Feichter et al., 1996, siehe auch Kapitel 4.3.1, Schwefelchemie der
Troposphire), in welchem Sulfat (SO27) iiber die Oxidation von SO mit HoOo und O3 gebildet wird. Da
nur Partikel im Accumulation und Coarse Mode die Wolkenbildung aktivieren (Pruppacher und Klett,
1979), wird die gebildete Sulfatmasse jeweils zur Hilfte ausschlielich diesen Moden zugerechnet. Die
Partitionierung auf einzelne Bins erfolgt in Abhingigkeit des Massenanteils jedes Accumulation- und
Coarse Mode—Bins in Bezug auf die Gesamtaerosolmasse des jeweiligen Modes.

Die Konzentrationen der Oxidanten werden vorgeschrieben und basieren auf zonalen monatlichen Mitteln
des CTM MOZART?2 (Horowitz et al., 2003, siehe Kapitel 4.3.1).

3.3.5 Wachstum durch Koagulation

Hochdisperse Partikelverteilungen, wie Aerosole in der Atmosphiire, kollidieren aufgrund ihrer Brown-
schen Eigenbewegung untereinander und absorbieren sich dadurch selbst unter Einhaltung ihrer Gesamt-
masse. Dieser als Brownsche Koagulation bezeichnete Prozess ist ein mikrophysikalischer Senkenterm der
Partikelanzahl. Die Kollisions—Effizienz nimmt mit wachsender Partikelgréfle ab, ist aber umso héher, je
ausgeprigter das Grofenverhéltnis der koagulierenden Partikel ist. In einem geschlossenen System wiirde
sich der Prozess verlangsamen, je mehr Partikel koagulieren. Kondensation und Brownsche Koagulation
finden prinzipiell simultan statt. Welcher der Prozesse dominiert, héingt neben dem Sittigungsgrad der
kondensierenden Gase auch von der Gesamtanzahl existierender Partikel ab. Die numerische Methode,
diesen Prozess im sektionalen Aerosolmodell SAM?2 zu beriicksichtigen, wird in diesem Kapitel vorgestellt.
Zunichst folgen einige Ausfithrungen zur Bedeutung der Koagulation im Partikelwachstum und zu den
sich daraus ableitenden Konsequenzen fiir die numerische Beschreibung von Aerosolpopulationen.

Die Bedeutung ultra—feiner Partikel beim Wachstum von Aerosolen

In der Aerosolmodellierung befassten sich eine Reihe von Arbeiten mit dem Einfluss des Wachstums,
insbesondere der Bedeutung der Koagulation auf die zeitliche Entwicklung einer Partikelverteilung (u.a.
Jacobson et al., 1994; Jacobson und Turco, 1995; Jacobson, 1997a). Viele dieser Arbeiten verzichte-
ten jedoch auf die Einbeziehung ultra—feiner Partikel, da Aerosole kleiner 10 nm keinen nennenswerten
Beitrag zur Gesamtaerosolmasse liefern und so lange Zeit in der groBenaufgelosten Aerosolmodellierung
unbeachtet blieben.

Fiir die Modellierung von klimatologischen Prozessen, die wie die Wolkenbildung durch Partikel in der
Atmosphire aktiviert werden, ist jedoch eine moglichst realistische Wiedergabe der Form der Aerosol-
spektren, der Konzentrationen im gesamten Partikelgrofflenbereich sowie der zeitlichen Entwicklung ent-
sprechender Aerosolkenngréen von besonderer Bedeutung (u.a. Zhang et al., 2002).

Eine Reihe von Arbeiten der letzten Jahre hat das anfingliche, von zwei Prozessen geprigte Bild des
Partikelwachstums (Kondensation, Koagulation) um die Bedeutung der fiir diesen Prozess wichtigen
Partikelformation erweitert, wie im Folgenden kurz erldutert werden soll.
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Aerosolpartikelwachstum durch Kondensation von Spurengasen ist physikalisch untrennbar verkniipft mit
der direkten Formation neuer Partikel in der Atmosphire. Sowohl experimentelle als auch theoretische
Arbeiten in diesen Bereichen haben in den letzten Jahren weitere Einblicke in die Bedeutung der Koagula-
tion in der qualitativen Ausbildung von Partikelverteilungen gewiihrt. Vor allem die (bis heute bestehende)
Diskrepanz zwischen experimentell gefundenen und theoretisch vorhergesagten Nukleationsraten in der
Atmosphiére fiihrte zur Erkenntnis, dass andere Substanzen als Schwefelsédure in den Nukleationsvorgang
involviert sein miissen, dariiber hinaus das frithe Wachstum der Nuclei eine entscheidende Rolle sowohl in
den qualitativen als auch in den quantitativen Ausbildungen von Aerosolpopulationen in der Atmosphére
spielen miissen.

Erst im Laufe der letzten Jahre konnten die Mechanismen der initialen Schritte des Partikelwachstums
differenziert (u.a. Kerminen et al., 2001, 2004b; Kulmala et al., 2000, 2004a,b,c) und in entprechenden
Theorien zusammengefasst werden (Kerminen et al., 2001; Kulmala et al., 2001; Dal Maso et al., 2002;
Lehtinen et al., 2003). Diese Theorien beinhalten sowohl die Mechanismen der Partikelformation selbst
als auch die Mechanismen des initialen Wachstums der Cluster durch Kondensation und Koagulation und
konnen daher als Theorien der scheinbaren Partikelformation im Nanometerbereich gewertet werden. Im
Folgenden werden die Erkenntnisse dieser Arbeiten zum initialen Partikelwachstum zusammengefasst,
ohne jedoch an dieser Stelle detaillierter auf einzelne Punkte einzugehen, die Bedeutung der Koagulation
soll jedoch hervorgehoben werden:

e Koagulation von (Sub-)Nanometer—Partikeln mit groferen Partikeln ist eine extrem starke Senke
fiir kritische Cluster des Partikelformationsprozesses (Kerminen et al., 2001).

e Koagulation behindert das Partikelwachstum durch Kondensation (Kulmala et al., 2004b).

e Koagulation von kritischen Clustern mit gréfleren Partikeln wirkt dem Partikelformationsprozess
entgegen (Kerminen et al., 2004a; Kulmala et al., 2004b).

e Die Bedeutung der Eigen-Koagulation kritischer Cluster bzw. ultra—feiner Partikel nimmt mit wach-
senden Nukleationsraten zu (Korhonen et al., 2003b).

e Partikelwachstum auf detektierbare Grofien benotigt das Vorhandensein von anderen kondensier-
baren Substanzen als HoSO4(g) (Kerminen et al., 2001).

e Die Wachstumsrate eines Nucleus steigt in den ersten Nanometern des Wachstums an (Kulmala
et al., 2004b; Kerminen et al., 2004a), kontriir zu den klassischen Annahmen, wonach die Wachs-
tumsrate eine asymptotisch fallende Funktion ist, mit einem endlichen Maximum am kritischen
Cluster.

e Dies ist konsistent mit der Nano-Kc&hler—Theorie, wonach Wachstum von Partikeln bei Erreichen
einer kritischen Grofie die Kondensation von (wahrscheinlich) organischen Substanzen aktiviert, was
mit einer deutlichen Intensivierung das Partikelwachstums an diesem kritischen Punkt einhergeht
(Kulmala et al., 2004a).

e Nukleation findet weit hiufiger statt als in fritheren experimentellen und theoretischen Arbeiten
angenommen, da Koagulation die Nuclei eliminiert, bevor sie auf eine Grofle heranwachsen, die
detektiert werden kann (Kerminen et al., 2001).

e Experimentell gefundene Nukleationsraten sind weit niedriger als die ”wahren” Nukleationsraten
mit denen neue, aufgrund ihrer Groéfle nicht detektierbare Partikel in der Atmosphire entstehen
(Kerminen et al., 2001).
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e Partikelformation ist eine sehr sensitive Funktion gegeniiber der Verteilung existierender Partikel
(Kerminen et al., 2004a).

e Nukleation und Wachstum scheinen voneinander entkoppelte Prozesse zu sein, da unterschied-
liche Gase diese Prozesse beanspruchen (u.a. Kulmala et al., 2000, 2004b, im bindren System
H5S0,4 — H30 allerdings ist dies von untergeordneter Bedeutung).

e Der initiale Nukleationsschritt scheint hauptséichlich von HoSO4 abhéngig zu sein (Kerminen et al.,
2004a).

Kerminen und Kulmala (2002) und Kerminen et al. (2004a) entwickelten Parametrisierungen der schein-
baren Partikelformation fiir eine zu spezifizierenden Partikelgrofie, welche sowohl das initiale Wachstum
durch Kondensation entsprechend der Nano—Ko&hler—Theorie, die Partikelsenken von Koagulation und
Eigen—Koagualtion als auch die Abhéngigkeit des Prozesses von der Grofienverteilung bereits existie-
render Partikel umfasst. Die Parametrisierung nach Kerminen et al. (2004a) ist geeignet fiir grofiskalige
Anwendungen wie die regionale und globale Aerosolmodellierung, konnte sich aber bislang in globalen
klimatologischen Studien aber nicht manifestieren.

Die wesentliche Unsicherheit in den Theorien des initialen Partikelwachstums ist nicht die Bedeutung der
organischen Substanzen an sich, sondern vielmehr die Diversitdt und Identifizierung dieser Substanzen
und ihrer chemischen Eigenschaften (Kerminen et al., 2004a). Ein positiver Nebeneffekt fiir die hier vor-
liegende Arbeit ist, dass die oben vorgestellten Erkenntnisse zum initialen Partikelwachstum zum Teil
auch im binéiren System H2SO4 — H2O Giiltigkeit haben (Kerminen et al., 2004a). Bevor jedoch dar-
aus Riickschliisse fiir die mikrophysikalischen Parametrisierungen des sektionalen Aerosolmodells SAM2
gezogen werden, soll zunéchst auf einige numerische Arbeiten der Aerosoldynamik hingewiesen werden.

Einige wenige Aerosolmodellstudien befassten sich innerhalb der letzten Dekade mit der Bedeutung der
Koagulation in der Aerosoldynamik unter der Einbeziehung ultra—feiner Partikel. Ausfiihrliche Untersu-
chungen zum Einfluss der Koagulation auf das Partikelwachstum wurden von Jacobson (1997a) anhand
eines sektionalen Aerosolmodells (aufgeldster Partikelbereich 0.02 — 10 ym) unter besonderer Beriicksich-
tigung der Partikelformation durchgefiihrt. Jacobson (1997a) stellte fest, dass nur Koagulation gekoppelt
an die Kondensation die von Nukleationsprozessen verursachten teilweise extrem hohen Partikelzahlen
im Nanometerbereich reduzieren kann (in diesem Fall eine Reduktion von 10° cm™ — 0). Kondensation
bleibt dabei der mafigebliche Wachstumsprozess, der den Mode—Radius einer Partikelverteilung hin zu
groBeren Radien verschiebt (genauer: Den Mode-Radius des betreffenden Modes einer mehr—-modalen
Partikelverteilung). Wird Koagulation von ultra—feinen Partikeln in der numerischen Behandlung des
Wachstumsprozesses vernachlédssigt, bleiben die von der Partikelformation induzierten hohen Partikel-
konzentrationen am unteren Ende des Spektrums auch bei sogenannten ”gealterten” Aerosolpopulatio-
nen erhalten. Die simultane Behandlung beider Wachstumsprozesse fithrt dagegen zur Ausbildung von
charakteristischen Aerosolspektren, wie sie im Zuge von Partikelformationsprozessen beobachtet worden
sind (u.a. Clarke et al., 1998b; Weber et al., 1999; Kulmala et al., 2001, 2004b). Jacobson (1997a) stellte
dariiber hinaus fest, dass das Wachstum von Partikeln im Sub—Mikrometerbereich und somit auch das
Wachstum ultra—feiner Partikel von einem Aerosolmodell nur dann reproduziert werden kann, wenn 1)
das Partikelgréfienspektrum auch am unteren Rand des Spektrums hoch genug aufgelost wird und 2)
gleichzeitig moglichst realistische Annahmen fiir die von Partikelformationsprozessen verursachten hohen
Partikelzahlen im Sub-Mikrometerbereich getroffen werden.

Der zweite Punkt ist insofern wichtig, als dass Studien der Aerosoldynamik ohne Einbeziehung der Nu-
kleation die Bedeutung der Koagulation im Gesamtsystem vollkommen unterschétzen, da die Wachstums-
raten von Kondensation und Koagulation sich dann ausschlielich aus der Verschiebung der Mode-Radien
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einer Partikelverteilung hin zu groferen Radien ableitet (diese wird unter ”normalen” atmosphérischen
Bedingungen immer von der Kondensation dominiert).

Die Aussagen von Jacobson (1997a) wurden von Korhonen et al. (2003a, 2004) unter expliziter Einbe-
ziehung ultra—feiner Partikel (D > 0.7 nm) bestétigt. Beide Studien wiigen die Eignung verschiedener
numerischer Verfahren (mehrmodal, monodispers, Fized Sectional in vier Auflésungen und verschiede-
ne Moving—Center—Methoden) auf die Représentation von Partikelanzahl- und Partikelgrofenverteilun-
gen ab und erlauben erste Abschédtzungen der Bedeutung des initialen Wachstums von Partikeln in der
globalen Aerosolmodellierung.

Aus den vorangegangenen Ausfithrungen zum initialen Partikelwachstum sowie zu den vorgestellten nu-
merischen Arbeiten lassen sich eine Reihe von Schlussfolgerungen fiir die Untersuchungen der Aerosol-
dynamik im globalen Zirkulationsmodell MAECHAM5-SAM?2 treffen, wie im Folgenden erldutert werden
soll.

Lost man den Groflenbereich ultra—feiner Partikel in Aerosolmodellen explizit auf und bezieht Koagulation
gemeinsam mit den klassischen Theorien zur Gas—Partikel-Partionierung ein, sind folgende Punkte bei
der Interpretation eines solchen Modells zu beachten:

e Wie in Kapitel 3.2 beschrieben, muss die Partikelformationsrate auf die kleinste vom Modell
beriicksichtigte Partikelgrofie transformiert werden. Die vom Modell berechnete Nukleationsrate
ist auch dann, entsprechend Kulmala et al. (2004c) und Kerminen et al. (2004a) als eine schein-
bare Nukleationsrate bei x nm zu bewerten, wobei x die Gréfle des kleinsten Partikels im Modell
bezeichnet. Die entsprechende scheinbare Nukleationsrate muss daher zwangsléufig kleiner sein als
jene der korrespondierenden kritischen Clustergrofie. Gleiches gilt fiir die Konzentration der Nuclei
bzw. ultra—feiner Partikel, welche aus Griinden der Massenerhaltung vom Modell drastisch reduziert
wiedergegeben wird und ebenfalls als scheinbare Konzentration der Nuclei bei xnm interpretiert
werden muss. Es ist leicht ersichtlich, dass ein Vergleich dieser angepassten Nukleationsparameter
mit experimentell gewonnenen Nukleationsdaten zwangslédufig quantitative Unterschiede aufzeigen
muss.

e Der mit der Partikelformation einhergehende Kondensationsfluss auf bereits existierende Partikel
hat sein Maximum im Gréfenbereich am bzw. etwas oberhalb des kritischen Clusters und fillt dann
asymptotisch bis auf wenige Prozent im Accumulation und Coarse Mode ab. Bezieht man ultra—
feine Partikel nicht in die Definition des Aerosolmodell-Partikelspektrums ein, wie in Jacobson
(1997a), ergibt sich quasi eine verzerrte Wiedergabe der Partikelwachstumseigenschaften hin zu
einer Uberschitzung des Kondensationsflusses an Aerosolen im unteren Grenzbereich des jeweiligen
im Modell definierten Spektrums.

e Wenn man die Nano-Kohler—Theorie in der arithmetischen Beschreibung der Wachstumsraten von
Partikeln bzw. des Massentransfers von Gasmolekiilen in die Partikelphase beriicksichtigt, wird die
Wachstumsrate in den ersten Nanometern des Wachstums mit positivem Gradienten dn/0dr wie-
dergegeben. Auflerdem wird mit der Definition einer kritischen Aktivierungsgrofie das Maximum
des Kondensationsflusses quasi fixiert, und zwar einige wenige Nanometer oberhalb des kritischen
Radius der Partikelformation. Eine Verzerrung der Abbildung des von der Partikelgréfie abhéingigen
kondensationsbedingten Wachstums im Modell, wie im vorigen Punkt erldutert, wéire durch Einbe-
ziehung der Nano—Kohler—Theorie quasi nicht existent.

e Koagulation ist eine starke Senke im ultra—feinen Partikelbereich (Kerminen et al., 2001). Somit
beeinflusst Koagulation vor allem die Form einer Partikelverteilung im unteren Grenzbereich des
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Spektrums. Beriicksichtigen Aerosolmodelle ultra—feine Partikel nicht, kann dieses wichtige quali-
tative Merkmal der Aerosoldynamik vom Modell nicht reproduziert werden. Entsprechende Ein-
schrankungen bei der Représentation des Partikelspektrums sind auch in Modellen zu erwarten, die
den ultra—feinen Bereich nicht vollstindig auflosen.

e EKigen—Koagulation trigt vor allem unter hohen Partikelformationsraten bedeutend zur Ausbilung
der Partikelgrofienverteilung bei (Korhonen et al., 2003b; Kerminen et al., 2004a). Die Linearisie-
rung der Quell- und Senkenterme der Koagulationsgleichung in einem Aerosolmodell als Funktion
der Nukleationrate zu gestalten, wird, zumindest im Rahmen dieser Arbeit, als nicht praktikabel
eingeschétzt.

Beriicksichtigung der Koagulation im Modell SAM?2

Die zeitliche Anderung einer Partikelanzahlverteilung durch Koagulation, siehe Gl. (3.2), wird durch eine
Integro—Differentialgleichung beschrieben (Friedlander, 1977):

on.,

- :—/ K, won,=n=—dm — nm/ K., »-n-dm, (3.18)
ot 0 ’ o ’

koag

wobei n die zeitlich abhéngige Partikelanzahl von Partikeln mit den Massen m, m —m oder m bezeichnet.
Der Koeffizient K beschreibt die Rate, mit der Partikel verschiedener bzw. gleicher Massen koagulieren.

Der erste Term der rechten Seite von Gl. (3.18) ist der Quellterm, der zweite Term der rechten Seite der
Senkenterm der Partikelanzahl. Der Quellterm beschreibt die Formationsrate von Partikeln der Masse m
aufgrund von Kollisionen mit kleineren Partikeln. Der Senkenterm beschreibt die Abnahme der Anzahl
von Partikeln mit der Masse m aufgrund von Kollisionen mit Partikeln jeder Grofe.

Die Implementierung der numerischen Formulierung der Brownschen Koagulation in SAM2 ist identisch
mit der des Vorgiingermodells SAM in der Version ohne Beriicksichtigung des Kelvin—Effektes (Timm-
reck, 1997). Die in SAM/SAM2 verwendete mathematische Beschreibung des Koagulationskoeffizenten
K beruht auf Fuchs (1964) in der Formulierung fiir die Interpolation zwischen den thermalen Regimen
des Kontinuums und der Gaskinetik (siehe auch Jacobson et al., 1994). Die Berechnung der in K enthal-
tenen Diffusionskoeffizienten kollidierender Partikel nach Phillips (1975) beriicksichtigt eine Korrektur
fiir Nicht—Kontinuumseffekte der Partikelbewegung nach Cunningham (1910), siehe auch Seinfeld und
Pandis (1998) sowie Kapitel 4.2.2. Fiir eine ausfiihrliche Beschreibung der mathematischen Formulierung
des Koagulationskoeffizenten sei an dieser Stelle auf Timmreck (1997) und Timmreck und Graf (2000)
verwiesen.

Die diskrete Formulierung der Koagulationsgleichung Gl. (3.18) basiert auf Seinfeld (1986) und wurde
von Toon et al. (1988) in eine semi-implizite, das Partikelgesamtvolumen erhaltende sowie fiir beliebi-
ge Diskretisierungen einer Partikelanzahlverteilung anwendbare Form {iberfiihrt. Die volumenerhaltende
Formulierung von Toon et al. (1988) wurde von Timmreck (1997) fiir SAM durch eine massenerhaltende
Formulierung ersetzt. Jacobson et al. (1994) weist darauf hin, dass eine solche semi-implizite volumen-
bzw. massenerhaltende Formulierung der Koagulationsgleichung einen geringen Fehler in der Erhaltung
der Partikelzahlkonzentration induziert, die Losung der Erhaltungsgleichung selbst aber unabhéngig vom
Zeitschritt bedingungslos stabil ist. Eine voll-implizite Formulierung, wie sie von Jacobson et al. (1994)
angegeben wird, wére sowohl volumen- bzw. massen- als auch partikelzahlerhaltend, miisste aber iterativ
gelost werden und steht daher fiir Anwendungen in der globalen Aerosolmodellierung nicht zur Diskussion.
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Eine nicht—iterative und gleichzeitig beide Momente erhaltende Formulierung der Koagulationsgleichung
bedarf der gleichzeitigen und separaten Losung der allgemeinen dynamischen Zustandsgleichung der
Aerosole Gl. (3.1) und Gl (3.2) fiir die Momente Aerosolpartikelanzahl N und Aerosolmasse M. Fiir
sektionale Modelle geeignete Verfahren werden in Jacobson (1997a) und Adams und Seinfeld (2002) vor-
gestellt, lassen sich jedoch aufgrund des Ein—-Momenten—Ansatzes von SAM/SAM2 nicht in dieses Modell
iibertragen.

Der numerische Losungsaufwand der semi-impliziten Koagulationsgleichung ist hoch, verglichen mit
anderen (mikro-)physikalischen Parametrisierungen, da jedes Bin der diskretisierten Partikelanzahlver-
teilung zweifach abgetastet werden muss, je einmal zur Berechnung des Quell- und des Senkenterms von
G1.(3.18). In SAM/SAM2 wird es dadurch allen Partikeln eines Bins erlaubt, sowohl mit Partikeln der
gleichen Grofle (Eigen—Koagulation) als auch mit kleineren und groBeren Partikeln zu koagulieren.

In der Entwicklung von monodispersen, modalen und sektionalen Aerosolmodellen hat man versucht,
den hohen numerischen Aufwand der Losung des Koagulationsproblems zu minimieren, indem Kollisio-
nen unter Partikeln bestimmter Grofenbereiche per Definition maskiert und so von der Losung ausge-
schlossen werden. Zwei Beispiele: Das modale Aerosolmodell HAM /M7 (Stier et al., 2005) vernachléssigt
die Quellterme jedes Modes fiir Koagulation mit kleineren Partikeln sowie den Senkenterm im Coar-
se Mode. Dal Maso et al. (2002) zeigen anhand eines analytischen sektionalen Aerosolmodells der ge-
koppelten Aerosoldynamik unter Einbeziehung gemessener Partikelformationsraten bei 3 nm, dass der
Koagulationsquellterm um mehrere Grofenordnungen kleiner ist als der Quellterm der Kondensation in
der allgemeinen dynamischen Zustandsgleichung der Aerosole Gl. (3.2). Dal Maso et al. (2002) schliefien
daraus, dass der Quellterm der Koagulationsgleichung generell vernachléssigt werden kann. Kerminen
et al. (2004b) weisen anhand von Zeitskalenanalysen des Wachstumsprozesses von Partikelnuclei darauf
hin, dass die Vernachlassigung einzelner Quell- oder Senkenterme des Aerosolwachstums unter bestimm-
ten Fragestellungen sinnvoll sein kann, dass aber diese Mafinahmen aufgrund der hohen Diversitét der
den Wachstumsprozess beeinflussenden Bedingungen keine Allgemeingiiltigkeit haben kénnen.

SAM?2 folgt dem Ansatz seines Vorgingermodells SAM und beriicksichtigt alle Quell- und Senkenterme
der Koagulationsgleichung unter allen atmosphérischen Bedingungen, inklusive der Beriicksichtigung der
Eigen—Koagulation. Die vollsténdige Behandlung der Koagulationsgleichung, gekoppelt mit der expliziten
Formulierung des Gas—Partikel-Massentransfers durch ein Advektionsschema, sollte das Wachstum auch
von ultra—feinen Partikeln sowohl unter troposphérischen als auch unter stratosphérischen Bedingungen
realistisch abbilden kénnen. Da der Fokus dieser Arbeit auf der numerischen Beschreibung der vulka-
nisch ungestorten stratosphérischen Aerosolschicht liegt, wird Koagulation durch turbulente Diffusion
nicht beriicksichtigt, denn dieser Prozess affektiert hauptsiichlich Partikel im Mikrometerbereich (Sein-
feld und Pandis, 1998). Diese sind jedoch in der vulkanisch ungestorten Stratosphére so gut wie nicht
prasent. Koagulation unter sedimentierenden Partikeln wird vernachléssigt, ein entsprechender Mecha-
nismus zwischen Aerosolen und Wassertropfen wird in Kapitel 4.2.2 behandelt.

Fiir die in dieser Arbeit durchgefithrten Untersuchungen der Aerosoldynamik der oberen Atmosphére
lasst sich aus Korhonen et al. (2003a, 2004) schlussfolgern, dass eine stationire 35-Bin—Approximation
des Partikelgréfienbereiches (Fized Sectional) in der Lage sein sollte, die Wachstumseigenschaften der
Aerosolpartikel zu reproduzieren und numerische Diffusions- und Dispersionseffekte nicht zu erwarten
sind bzw. moderat ausfallen sollten.

An dieser Stelle soll nicht unerwihnt bleiben, dass die Zusammenhénge der Nano—Koéhler—Theorie, wonach
die Wachstumsrate neu formierter Partikel in den ersten Nanometern des Wachstums ansteigt, in dieser
Arbeit aufgrund der eher klassischen Annahmen zum Partikelwachstum und der Beschrinkung auf ein
binéres System nicht beriicksichtigt werden konnen.
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3.4 Spezifische Parametrisierungen

Massenfilter—Algorithmus

In den vorangegangenen Kapiteln ist bereits erwéhnt worden, dass sich numerische Dispersion stérend auf
die modellierten Prozessinteraktionen der Aerosolmikrophysik auswirkt und dariiber hinaus kritisch fiir
die Stabilitéit des gesamten globalen Modells sein kann. Numerische Dispersion kann von einer Reihe von
sogenannten Ausnahmesituationen hervorgerufen werden, welche wiederum von einer hohen Bandbreite
gesamtatmosphérischer Bedingungen induziert werden kénnen. In der Definitionsphase eines sektionalen
Aerosolmodells lassen sich derartige Ausnahmesitationen schwer abschétzen und erfordern ein sorgfiltiges
Testen gekoppelter Modellkomponenten.

Eine solche Ausnahmesituation kann das Auftreten von negativen Partikelanzahlkonzentrationen in Teil-
bereichen des Partikelspektrums sein. Die Parametrisierungen der Gas—Partikel-Partitionierung (Kapitel
3.2, 3.3.2 und 3.3.3) konnen unter Umsténden eine solche unphysikalische Losung liefern. Ohne weitere
numerische Behandlung dieser Artefakte bleibt die Losung der aerosol-mikrophysikalischen Erhaltungs-
gleichung bei voranschreitender Integration des Modells gestort, bis numerisch diffusive Effekte diese
Dispersionen im Partikelspektrum abbauen kénnen. Vielmehr besteht die Gefahr, das sich diese zunéchst
lokal auftretenden Artefakte in den Partikelspektren ausbreiten und die Amplitude dieser Stérungen
stetig ansteigt.

Unter bestimmten Voraussetzungen, die im wesentlichen mit der lokalen Steigung einer Partikelgrofien-
verteilung zusammenhéngen, ist es arithmetisch méglich, dass die vom Kondensationsschema berechnete
Partikelzahlinderung eines Bins Any negativ ausfillt und in ihrem Betrag die eingangs eines Zeitschritts
vorhandene Partikelzahl n{ iibersteigt:

ny +Any < nj und ny+An, < 0. (3.19)

Eine einfache Limitierung der resultierenden Gréfie am Ende des Zeitschritts (Index 1):

ny = MAX (nd + Any, 0) (3.20)

wire mit einer Verletzung der Massenbilanz des Aerosolmodells verkniipft.

Die Algorithmen der Gas—Partikel-Partitionierung des mikrophysikalischen Kernmoduls von SAM2
wurden daher mit einem in dieser Arbeit erstmals vorgestellten Filteralgorithmus gekoppelt, der das
Auftreten und die Ausbreitung von Oszillationen in der Partikelanzahlverteilung und der prognostischen
Aerosolmassenverteilung unter strikter Einhaltung der Partikelgesamtmasse ddmpft. Dieser Filteralgo-
rithmus hat in ausgedehnten Testreihen (auf deren Wiedergabe an dieser Stelle verzichtet werden soll)
seine Eignung auch an Partikelverteilungen bewiesen, die extrem steile Gradienten aufweisen, wie sie in
der oberen Troposphire sowie der unteren und mittleren Stratosphére nach Partikelformationsprozes-
sen und relativ geringen Wachstumsraten auftreten kénnen (nicht selten iiber sechs Groflenordnungen
abfallende Spektren an benachbarten Gitterpunkten des Radienraums).

Der Filteralgorithmus eliminiert negative Konzentrationen durch Einfithrung eines nicht—iterativen arith-
metisch einfachen Transferterms, der eine leichte Erhchung der numerischen Diffusion in der unmittel-
baren Umgebung der Stérungen induziert, diese aber keine nennenswerten Auswirkungen auf die Mo-
dellierung der grofenaufgelosten Partikelspektren hat. Da sich fiir eine solche Aufgabe kein physikali-
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scher Zusammenhang herstellen ldsst, dariiber hinaus der numerische Aufwand moglichst gering gehalten
werden soll, wurde fiir SAM2 ein einfacher arithmetischer Ansatz zur Redistributionierung der gefilterten
Partikelmassen gewahlt. In einem ersten Schritt werden alle negativen Partikelmassen benachbarter Bins
akkumuliert:

k+(xz—1)
my = Z Im}| m; <0 und my >0, (3.21)
i=k

wobei Index f die gefilterte Masse bezeichnet und x die Anzahl benachbarter Bins mit resultierenden
negativen Massenkonzentrationen. k ist der Index des Bins mit negativer Masse, welches vom Filter
innerhalb einer Sektion zuerst detektiert wird. Der Index 1 kennzeichnet die Konzentration ausgangs des
Zeitschritts, 0 entsprechend eingangs des Zeitschritts.

Im zweiten Schritt wird die gefilterte Masse my dem in Flussrichtung von v}, Gl (3.15), liegenden
Bin mg4, zugerechnet, welches einen nicht-negativen Wert in der Partikelmassenverteilung aufweist
(Mg4e > 0):

mllc—i-m = m%-{-z + Amk-i—m + mpg, (322)

wobei Amy.y, die Verdnderung im Partikelspektrum im Bin k + z durch Kondensation von HoSOy4 be-
zeichnet.

Der Filter hat keine Wirkung, wenn keine negativen Konzentrationen innerhalb eines Spektrums nach
durchlaufen der Kondensationsroutine festgestellt werden, d.h. es gilt my = 0, wenn fiir alle resultierenden
Massenkonzentrationen eines Spektrums mg—i—Amk >0, k=1... Ng gilt. An dieser Stelle sei noch einmal
betont, dass der hier vorgestellte Algorithmus zwingend Aerosolmassen filtern muss. Denn diese sind
die in SAM2 definierten prognostischen Variablen, obwohl vom Kondensationsschema unter Umsténden
negative Anzahlkonzentrationen induziert werden (Kondensation ist ein die Partikelanzahlkonzentration
erhaltender Prozess).

Der hier vorgestellte Algorithmus zur Vermeidung negativer Konzentrationen ist numerisch einfach
formuliert und strikt massenerhaltend. Die Methode verursacht einen kiinstlichen Anstieg der Partikel-
anzahlverteilung in nur einem Bin, jeweils in unmittelbarer Nachbarschaft der gefilterten Sektionen.
Diese kiinstliche Anhebung des Spektrums der Partikelanzahl ”verschmiert” durch Partikelwachstum im
néchsten Zeitschritt und ist bei weiterer Integration des Modells praktisch nicht nicht mehr nachweisbar.
Es soll dennoch darauf hingewiesen werden, dass diese im positiven Sinne zu wertenden Artefakte in den
Partikelverteilungen unter Umstédnden nachweisbar sein kénnen, wenn die Diagnostik in jedem Zeitschritt
des Modells erfolgen sollte.
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Kapitel 4

Das globale
Aerosol—Zirkulationsmodell

MAECHAMS-SAM2

In diesem Kapitel werden diejenigen Komponenten des in dieser Arbeit vorgestellten Aerosol—
Zirkulationsmodells MAECHAMS5-SAM?2 beschrieben, die nicht Teil des im vorigen Kapitel behandelten
aerosol-mikrophysikalischen Kernmoduls sind. Es erfolgt die Vorstellung der Parametrisierungen der phy-
sikalischen Quellen- und Senkenterme von Sulfataerosolen in der Atmosphiire sowie eine Ubersicht der
beriicksichtigten chemischen Transformationswege. Einleitend wird das allgemeine Zirkulationsmodell der
Atmosphiire vorgestellt, welches im Rahmen dieser Arbeit in einer die Troposphére, die Stratosphére und
die untere Mesosphére auflésenden Version zur Anwendung kommt.

4.1 Modellbeschreibung

ECHAMS5

ECHAM ist ein globales Zirkulationsmodell der Atmosphire (General Circulation Model, GCM), eine vom
Max—Planck—Institut fiir Meteorologie modifizierte Version des Wettervorhersagemodells des Furopean
Centre for Medium—Range Weather Forcasts (ECMWF), welches derzeit in seiner fiinften Generation
vorliegt (Roeckner et al., 2003). ECHAMS ist ein spektrales, hydrostatisches Zirkulationsmodell, welches
im horizontalen Raum die prognostischen Variablen Wirbelstédrke, Divergenz, Oberflichendruck und
Temperatur als Serie abgeschnittener Kugelfunktionen représentiert. Physikalische Parametrisierungen
und nicht-lineare Terme werden im Gaussschen Gitterpunktraum gelost. Ebenfalls im Gitterpunktraum
erfolgt der Transport von chemischen Spurenstoffen (Tracer), zur Anwendung kommt hier ein Semi-
Lagrange—Transportschema nach Lin und Rood (1996). Die vertikale Auflésung definiert sich iiber sogen-
nate o—Hybrid-Koordinaten. Die vertikale Schichtung des Gitters passt sich in Bodennéhe der Erdober-
flichenkontur an und entwickelt sich quasi-isentropisch in der Stratosphére. Die Zeitintegration erfolgt
mittels eines semi—impliziten Leapfrog—Verfahrens.

Das stratiforme Wolkenschema prognostiziert die spezifische Feuchte der Atmosphiire sowie Wolkenfliissig-
wasser und Wolkeneis. Die Wolkenmikrophysik (Lohmann und Roeckner, 1996) umfasst prognostische



50 4 Das globale Aerosol-Zirkulationsmodell MAECHAMS5-SAM?2

Gleichungen der Phaseniibergéinge von Fliissigwasser und Eis sowie fiir Niederschlag, Verdunstung,
Schneeschmelze und Sedimentation von Wolkeneis. Ein statistisches Schema von Tompkins (2002) ermit-
telt den Wolkenbedeckungsgrad in troposphérischen Gitterzellen, wobei die Verteilung des Gesamtwasser-
gehalts prognostisch behandelt wird. Konvektive Wolken und konvektiver Transport werden in ECHAMS5
mittels eines von Nordeng (1994) modifizierten Massenfluss—Schemas nach Tiedtke (1989) beriicksichtigt.

Das Strahlungschema der hier verwendeten ECHAMb5—Version 5.3.02 beriicksichtigt im kurzwelligen
Bereich vier spektrale Bénder, ein Band fiir sichtbares und ultra—violettes Licht und drei Bénder im
nahen Infrarot—Bereich (Fouquart und Bonnel, 1980). Im langwelligen Bereich wird ein 16 spektrale
Bénder umfassendes RRTM-Schema (Rapid Radiative Transfer Model) nach Mlawer et al. (1997) zur
Berechnung des Strahlungstransfers verwendet. Die vom mikrophysikalischen Aerosolmodell SAM2 inter-
aktiv berechneten Spektren des Sulfataerosols sind nicht mit dem Strahlungsschema des GCM gekoppelt.
Stattdessen kommt eine nach Tanre et al. (1984) vorgeschriebene Aerosolklimatologie zur Berechnung
des Strahlungstransfers zur Anwendung. Die Kopplung des sektionalen Aerosolmodells SAM2 mit dem
ECHAMb5—Strahlungsschema ist Gegenstand zukiinftiger Entwicklungen.

Eine detaillierte technische Beschreibung des Zirkulationsmodells ECHAMS5 findet sich in Roeckner et al.
(2003), die troposphirische Klimatologie wird in Roeckner et al. (2006) unter besonderer Beachtung der
horizontalen und vertikalen Auflésung diskutiert.

Das Mittelatmosphirenmodell

MAECHAMS5 (Manzini et al., 2006) erweitert die numerische Beschreibung der atmosphérischen Zirku-
lation auf die gesamte Stratosphire sowie die untere Mesosphiire bis in eine Hohe von 0.01 hPa (ca.
80 km). Aufsteigen, Interaktionen und Dissipation der vom Modell nicht aufgelosten Gravitationswellen
troposphérischen Ursprungs werden in einem kontinuierlichen Spektrum nach Hines (1997) und Manzini
et al. (2006) parametrisiert.

Wie Giorgetta et al. (2002) zeigen konnten, ist die vertikale Auflésung ein entscheidender Parameter in
der realistischen Reprisentation der quasi—zweijahrigen Schwingung im Zirkulationsmodell. Werden 90
Schichten (L90) beriicksichtigt, gibt MAECHAMS5 die QBO realitidtsnah wieder (Giorgetta et al., 2006;
Charlton et al., 2007).

Diese hochaufgeloste Version stellt jedoch nach wie vor hohe Anforderungen an die zu verwendende
Hardware, sowohl hinsichtlich der benotigten CPU-Leistung als auch hinsichtlich der Bereitstellung
des virtuellen und physikalischen Speichers. Ein vergleichsweise rechenzeitintensives Aerosolmodell wie
SAM2 (siehe Kapitel 3.3.5) in die Atmosphirenmodellierung anhand der L90—Version einzubeziehen, ist
derzeit technisch zwar moglich, aber nicht praktikabel. Die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten
Experimente erfolgten unter Anwendung einer 39 Schichten umfassenden Modellversion (L39), dessen
vertikale Auflosung kontinuierlich von 1.5 km im Bereich der Tropopause auf 3 km im Bereich der Strato-
pause ansteigt (L90: 700 m bzw. 1 km). In der L39—Version kann die QBO von MAECHAMS jedoch nicht
reproduziert werden (Giorgetta et al., 2002, 2006; Manzini et al., 2006), sodass ein bereits in ECHAM4
evaluiertes Assimilationsverfahren nach Giorgetta und Bengtsson (1999) zur Anwendung kommt, um die
zonalen Winde in der tropischen unteren Stratosphére dquatorialsymmetrisch in einer latitudinal 4+ 7°
umfassenden Kerndoméne auf Basis der in Singapore (1.17°N) beobachteten dquatorialen zonalen Winde
(Naujokat, 1986) vorzuschreiben.
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4.2 Physikalische Quellen- und Senkenprozesse

4.2.1 Emissionen

Derzeit stehen folgende Emissionsszenarien in MAECHAMS5-SAM?2 zur Verfiigung:

e AEROCOM, Experiment B: Emissionsinventar reprisentativ fiir das Jahr 2000 fiir klimatologische
Simulationen unter heutigen Bedingungen (Dentener et al. (2006),
http://dataipsl.ipsl.jussieu.fr/AEROCOM/emissions.html).

e GEIA, reprisentativ fiir die Emissionsquellen und -Stéarken der Achtziger Jahre
(http://www.geiacenter.org).

e IPCC SRES A1B basierend auf einem Inventar des Japanese National Institute for Environmental
Studies (NIES)

Allen weiteren Ausfithrungen beziehen sich auf die Emissionen des AEROCOM Experiment B Szenarios,
welches ausschliefllich in dieser Arbeit Anwendung fand. Die Implemtierung des Emissions—Moduls ent-
spricht dem von ECHAMS5-HAM (Stier et al., 2005), wobei in MAECHAMS5-SAM?2 ausschlielich die
Primérquellen der Sulfataerosol-Vorlduferverbindungen DMS und SO5 beriicksichtigt werden. Geméf3
AEROCOM werden 2.5 % der direkten SOo—Emissionen als Primérsulfat-Emissionen behandelt.

Die Fliisse von ozeanisch gebildetem DMS werden interaktiv iiber eine Parametrisierung nach
Nightingale et al. (2000) aus DMS—-Seewasserkonzentrationen (Kettle und Andreae, 2000) berechnet, wo-
hingegen terrestrische biogene DMS—Emissionen (Pham et al., 1995) auf Basis monatlich gemittelter
Datensétze vorgeschrieben werden.

Ebenfalls vorgeschrieben werden alle SOs—Emissionen in ihrer Stérke, der Emissionshohen und in ihrer
globalen Verteilung: Anthropogene Emissionen fossiler Brennstoffe und Emissionen aus Industrie, Kraft-
werken und Schiffsverkehr (Cofala et al., 2005) auf Basis jahrlicher Mittel, ebenso wie explosive und kon-
tinuierliche Vulkanemissionen (Halmer et al., 2002; Andres und Kasgnoc, 1998). Auf Basis monatlicher
Mittel erfolgt die Einbindung der Emissionen aus Vegatationsfeuern (van der Werf et al., 2003).

Das Sulfataerosol-Vorldufergas Carbonylsulfid (OCS) wird in der derzeitigen Version von MAECHAMS5—
SAM2 nicht emittiert sondern auf Basis monatlicher Mittel vorgeschrieben (siehe Kapitel 4.3) und ist
so im Gegensatz zu den anderen hier beschriebenen Sulfataerosol-Vorldufergasen kein prognostischer
Parameter.

Die Partitionierung der Priméremissionen von (SO3™) erfolgt entsprechend Stier et al. (2005) fiir Schiffs-,
Industrie- und Kraftwerksemissionen jeweils zur Hélfte im Accumulation Mode und Coarse Mode, alle
anderen (SO?™) Primérmissionen jeweils zu 50 % im Aitken Mode und Accumulation Mode. Abweichend
von ECHAM5-HAM erfolgt die Distributionierung des Primérsulfats ausschliefllich als emittierte Aero-
solmasse innerhalb der in SAM?2 fixierten Mode—Grenzen, anteilig der pro Mode definierten Anzahl Bins.
Aufgrund der in der 35-Bin Diskretisierung fixierten obere Grenze bei Partikeln mit einem Radius von
2.6 um, wird in diesem Ansatz jedem Bin des Coarse Mode eine um den Faktor 1.86 hohere Primér-
sulfatmasse zugerechnet als jedem Bin des Accumulation Mode, da in letzterem 13 Bins definiert sind, im
Coarse Mode dagegen nur 7 Bins.
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4.2.2 Physikalische Senken

Verschiedene physikalische Prozesse kennzeichnen die rdumliche Verteilung und Verweildauer von
Aerosolen in der Troposphiire und Stratosphére. Die vertikale Verteilung stratosphérischen Aerosols
wird mafligeblich bestimmt von der Partikelsedimentation, die vor allem schwere Partikel effizient aus
der Stratosphire entfernt (Toon et al., 1979). Vertikale und Tropopausen—Austauschprozesse bestimmen
vorrangig die Verweildauer von kleinen und leichten Sub-Mikrometer—Partikeln der Stratosphére (u.a.
Reiter, 1975; Hamill et al., 1977b). In der Troposphire wird die Verweildauer von Aerosolen mafigeblich
von an die Nassphase der Atmosphire gekoppelten physikalischen Prozessen bestimmt, dariiber hinaus
wird ein nicht unerheblicher Anteil der globalen Aerosolmasse in der planetaren Grenzschicht deponiert.

Auf Basis entsprechender Module des modalen Aerosolmodells ECHAMS5-HAM (Stier et al., 2005) werden
physikalische Senkenprozesse von SO5 und (SO27), die in Verbindung mit dem troposphérischen Wasser-
dampfgehalt stehen, in MAECHAMS5-SAM?2 als Nassdeposition betrachtet, physikalische Senkenprozesse
von DMS, SOs und (SOif) auf der Erdoberfliche als Trockendeposition. Die physikalischen Parametrisie-
rungen und die Diagnostik beider Prozesse wurden von ECHAM5-HAM adaptiert und sind lediglich den
numerischen Erfordernissen der sektionalen Beschreibung des Aerosolspektrums angepasst worden. Da
der Fokus dieser Arbeit auf die stratosphérische Aerosoldynamik gerichtet ist, soll im Folgenden nur kurz
auf die troposphérischen physikalischen Aerosolsenkterme eingegangen werden. Im Anschluss erfolgt eine
ausfithrliche Beschreibung der Représentation der Sedimentationseigenschaften stratosphérischer Aerosol-
partikel im sektionalen Aerosolmodel SAM?2.

Troposphirische Senkenprozesse

Trockendepositionsfluss F!? ist das Produkt aus der Oberflichenkonzentration eines Tracers i und dessen
Depositionsgeschwindigkeit vitd:

F = Cippof?, (4.1)

wobei C; das Massenmischungsverhéltnis eines Tracers und p; die Luftdichte bezeichnet. Die Trocken-
depositionsgeschwindigkeit wird nach Ganzeveld et al. (1998) in Abhingigkeit der Widerstands-
eigenschaften von Gasen und Aerosolen in der quasi-laminaren Bodengrenzschicht der Atmosphére para-
metrisiert, wobei die Loslichkeit von SOg in feuchter Umgebung beriicksichtigt wird. Die Trockendeposi-
tionsfliisse der planetaren Grenzschicht der Atmosphére werden von den Emissionsfliissen des jeweiligen
Tracers subtrahiert und stellen so die untere Randbedingung fiir die vertikale Diffusion in MAECHAMS.

Nassdeposition ist die an das ECHAM5—-Wolkenschema gekoppelte Behandlung zweier troposphérischer
Prozesse: Die Aufnahme von SOs und von Sulfat aus der Gas- und Aerosolphase in Wolkentropfen
sowie die kollisionsbedingte Aufnahme durch Regentropfen unterhalb der Wolken. Beide Prozesse sind
vom stratiformen und konvektiven Wolkenbedeckungsgrad abhéngig. Die zur Aerosolmasse proportionale
Effizienz der Aufnahme von Aerosolen in Eis-, Wasser- und gemischten Wolken sowie die Auswasch-
effizienz von Regen und Schnee werden modeweise vorgeschrieben. Das Schema ist an die heteroge-
ne Nassphasen—Chemie gekoppelt (Kapitel 3.3.4), sodass beim Auswaschen von SO dessen Lisungs-
eigenschaften gemifl dem Henryschen Gesetz beriicksichtigt werden. Eine detaillierte Beschreibung der
Nassdepositions—Parametrisierungen findet sich in Stier et al. (2005).
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Sedimentation

Neben der Verdunstung von Sulfataerosolen in der Stratopshére ist Sedimentation der Partikel unter dem
Einfluss der Gravitationskraft ein wichtiger Senkterm stratosphérischem Aerosols. Beide Prozesse sind
sowohl Senkenterme der Aerosolmasse als auch der Partikelanzahl (letzterer im Fall von Verdunstung
nur bei totaler Verdunstung aller Partikel). Die Sedimenationseigenschaften von Aerosolen spielen
vor allem in Zusammenhang mit heterogenen Reaktionen an Partikeloberflichen und innerhalb von
Partikeln eine wichtige Rolle und lassen sich dariiber hinaus auf polare stratosphérische Wolken iiber-
tragen. Sedimentation von Partikeln wirkt in bestimmten Regionen der Stratosphére dehydrierend bzw.
denitrifizierend (u.a. Fahey et al., 1990; Tabazadeh et al., 2000).

Die Sedimentationsgeschwindigkeit der Partikel hdngt von ihren Reibungseigenschaften im Medium Luft
ab und ist eine Funktion der Partikelgrofe. Die Sedimentationsgeschwindigkeit stratosphérischer Aerosol-
partikel ist um 1 bis 3 GroBenordnungen héher als in bodennahen Schichten der Troposphére, wobei sich
die mit der Hohe z steigende mittlere freie Weglénge der Luftmolekiile reibungsmindernd auf Partikel im
Sub—Mikrometerbereich auswirkt (Kasten, 1968). Daher ist der Gradient der Sedimentationsgeschwin-
digkeit Ovs/0z fiir Partikel im Nucleation Mode in etwa dreimal grofier als bei Coarse—Mode—Partikeln.
Letztere sinken jedoch mehrere Groflenordnungen schneller als Partikel im Sub—Mikrometerbereich: Ein
Sulfataerosolpartikel von 1 pym Radius fillt in etwa 200 Tagen aus einer Hohe von 20 km auf eine Hohe
von 10 km, wihrend ein 0.1 um grofles Partikel dafiir etwa 10 Jahre benstigt (Hamill et al., 1977b; Li und
Boer, 2000). Somit ldsst sich unter numerischen Gesichtspunkten schlussfolgern, dass Partikelnuclei bzw.
ultra—feine Partikel quasi in der Stratosphére verbleiben bzw. nur durch vertikale Austauschprozesse der
Atmosphérendynamik aus der Stratopsphére entfernt werden kénnen.

SAM2 folgt der modularisierten Implementierung der Berechnung des Sedimentationsflusses von
ECHAM5-HAM, modifiziert jedoch die Groflienabhiingigkeit der Partikel entsprechend der diskreten
Partikelgrofienverteilung in SAM2. Die Berechnung der Sedimentationsgeschwindigkeit v, ist identisch mit
der von ECHAM4-SAM, siehe Timmreck (1997). Sie berechnet sich aus dem laminaren Reibungswider-
stand sphérischer Partikel in Gasen geméfl dem Gesetz von Stokes, korrigiert um Nicht-Kontinuumseffekte
nach Cunningham (Seinfeld und Pandis, 1998).

Die zeitliche Anderung der Partikelanzahl durch Sedimentation nach GI. (3.2):

on(r) 0
= —(v(r,t ,t 4.2
B = ga s Ont)| (42)
entwickelt sich analytisch zu (Tzivion et al., 1989):
n(r, z,t + At) = n(r,z — vs(r)At, t) . (4.3)

Die Linearisierung von Gl. (4.3) ergibt eine Formulierung fiir die vertikale Integration iiber alle Modell-
schichten fiir eine diskrete Partikelverteilung:

nvs p At

} nQvs At
Flz Az

Nz

, (4.4)

z—1

z

wobei v, die Sedimentationsgeschwindigkeit der Partikel einer Klasse k£ und Az die Héhe der Modell-
schicht bezeichnet. Der erste Term der rechten Seite von Gl. (4.4) ist der Senkenterm fiir Partikel der
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Sektion k£ in Modellschicht z, der zweite Term der rechten Seite ist der Quellterm in Schicht z von
Partikeln, die aus der dariiber liegenden Modellschicht z — 1 ausfallen.

Diese Formulierung der expliziten Zeitintegration erfordert die Einhaltung des CFL-Kriteriums, GI.
(3.16). Da sowohl die Hohe einer Modellschicht als auch der Zeitschritt fixierte Modellparameter sind, ist
die Sedimentationsgeschwindigkeit vs; die im Modell limitierbare Grofe:

A
Vg < Kj bzw. Nz > vg At . (4.5)

Da der Sedimentationsfluss von Partikeln in der Stratosphéire im wesentlichen von der Masse der
Partikel bestimmt wird, kann die Anwendung von Gl. (4.5) in der Modellierung dieses Senkenterms
unter entsprechend hohen Aerosolmassenmischungsverhéltnissen zu einer unerwiinschten Limitierung
des modellierten Sedimentationsflusses fithren. Der in der jeweiligen vertikalen Auflésung hochste in
MAECHAMS5-SAM2 zu erwartende Sedimentationsfluss ldsst sich iiber eine Grenzwertabschéitzung der
Sedimentationsgeschwindigkeiten der Partikel vornehmen. Da in SAM2 das Aerosolmassenspektrum wie
in SAM diskretisiert wird, lassen sich die von Timmreck (1997) fir SAM hergeleiteten Zusammenhinge
auch fiir SAM2 anwenden: Die Sedimentationsgeschwindigkeit der grofiten im Modell berticksichtigten
Partikel mit einem Durchmesser von ~ 5 pum entspriche in 50 km Hohe etwa 1 ms~!. Erfolgt die Zeit-
integration unter Anwendung des Standard—Zeitschritts des Mittelatmosphidrenmodells MAECHAMS5
von 900 Sekunden, ergibt sich anhand des Kriteriums von Gl. (4.5) eine stabile bzw. unlimitierte Losung
des Sedimentationsflusses Gl. (4.4) im gesamten Partikelgrofienbereich bei Schichtdicken Az > 900 m. In
20 - 30 km Hohe ist die Fallgeschwindigkeit der Aerosole zudem mindestens eine Gréfienordnung niedriger,
entsprechend reduziert sich die iiber Gl. (4.5) geforderte Mindesthohe stratosphérischer Modellschichten
auf Az > 90 m.

4.3 Atmosphirenchemie

Neben Quellen und Senken von Vorldufergasen bestimmen chemische Prozesse der Gasphase mafigeblich
die Verweildauer von Aerosolen in der Atmosphéire sowie deren hohe rdumliche Variabilitit. Die
Vorldufergase selbst konnen einer hohen raumlichen und zeitlichen Variabilitiat unterliegen, sie kénnen sich
aber auch auf synoptischen Skalen nahezu homogen verteilen. Zur ersten Gruppe gehort Schwefeldioxid
(SO2), dessen Verweildauer in der Stratosphire unter Hintergrundbedingungen etwa 30 Tage betriigt,
in der Troposphédre dagegen in Abhidngigkeit der Entfernung zu den Emissionsquellen sowie der
Wolkenbedeckung schon nach wenigen Tagen oxidiert. Zur zweiten Gruppe gehért Carbonylsulfid (OCS),
das Sulfataerosol-Vorldufergas mit der hoéchsten Konzentration in der unteren Stratosphire, dessen
Verweildauer ~600 Tage betragt. Es wird photochemisch in Hohen zwischen 10 und 35 km abgebaut,
nach dem heutigen Kenntnisstand (SPARC, 2006) sind die Umwandlungsraten allerdings eher gering. Es
wird vielmehr davon ausgegangen, dass der grofite Teil dieses Gases die Stratosphére wieder verlédsst und
in der Troposphére deponiert. Nach Andreae und Crutzen (1997) sind die Depositionsraten von OCS in
etwa so hoch wie dessen Emissionsraten.

Eine moglichst realistische Modellierung der Verteilungen und der Interaktion von Aerosol-
Vorlaufergasen ist nicht allein fiir die modellierte zeitliche Entwicklung von Aerosolen von Be-
deutung, sie bestimmt dariiber hinaus mafigeblich die qualitative Einschéitzung der modellierten
Luftqualitdat. Ein vorldufiger Schritt in Richtung einer interaktiven Chemiemodul-Kopplung des
Aerosol-Zirkulationsmodells MAECHAM5-SAM2 ist die Beriicksichtigung der Atmosphérenchemie im
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Modell unter Verzicht der zeitlichen Integration aller reaktiven Komponenten zugunsten von zeit-
lich konstanten und vorgeschriebenen Konzentrationen einzelner Substanzen. Eine derartige Offline—
Chemiekopplung wird in dieser Arbeit vorgestellt. In der hier verwendeten Version des globalen Aerosol—-
Zirkulationsmodells MAECHAMS5-SAM?2 werden Chemiemodule der Troposphére und der Stratosphére
an die physikalischen Parametrisierungen des Zirkulationsmodells gekoppelt, um die Bildung der duflerst
kurzlebigen gasformigen Schwefelsdure zu modellieren. In dieser Arbeit werden die Losungseigenschaften
von SO; in stratosphérischen Sulfatpartikeln nicht berticksichtigt, ebenso wie heterogene Reaktionen an
Aerosoloberflichen.

4.3.1 Schwefelchemie der Troposphire

Die troposphérische Schwefelchemie basiert auf dem Schwefelkreislaufmodell von Feichter et al. (1996).
Dieses Schema umfasst Reaktionszyklen der homogenen Chemie in der Gasphase sowie die in Kapitel
3.3 behandelte heterogene Fliissigphasen—Chemie, die Bildung von (SOi_) durch Oxidation von SOs in
konvektiven und stratiformen Wolken. Prognostische Variablen des Schwefelkreislaufmodells sind DMS,
SO2 und gasformige Schwefelsdure (H2SO4). Die Konzentrationen der Oxidanten OH, HyO2, NO2 und
O3 werden dreidimensional vorgeschrieben und basieren auf monatlich zonal gemittelten Daten einer
Simulationen des CTM MOZART2 (Horowitz et al., 2003). In Anhang A, Abbildung A.1 werden die
Oxidanten—Felder als zonale Jahresmittel der entsprechenden Volumenmischungsverhéltnisse (VMR)
dargestellt.

Die homogene Chemie der Gasphase unterscheidet zwei Reaktionswege: DMS und SO, oxidieren am
Tag mit dem Hydroxyl-Radikal (OH) zu SOs bzw. anderen Sulfataerosol-Vorldufergasen, wobei im
Schwefelkreislaufmodell nach Feichter et al. (1996) angenommen wird, dass die sehr kurze Lebensdauer der
letztgenannten Komponenten zu einer augenblicklichen Umformung nach HoSO4(g) fithrt. DMS oxidiert
in der Nacht mit NO3 zu SOs, wobei sich die Konzentration des Radikals NOg iiber eine Gleichgewichts—
Annahme nach Feichter et al. (1996) aus den vorgeschriebenen Konzentrationen von NOy und Og ergibt.

Die Implementierung des Schemas basiert auf der von ECHAM5-HAM (Stier et al., 2005), sie ist jedoch
vollstandig von der Tropopause und den dariiber befindlichen Modellschichten entkoppelt und vermeidet
so eine Uberlappung mit der im nichsten Abschnitt behandelten Schwefelchemie der Stratosphiire. Diese
technische Mafinahme hat den positiven Nebeneffekt, keine artifizielle Nassphasenchemie in und oberhalb
der Tropopause beriicksichtigen zu wollen.

4.3.2 Schwefelchemie der Stratosphire

ECHAM4-SAM wurde von Timmreck (2001) in der standardméBigen vertikalen Auflosung von 10 hPa
um ein Schema der stratosphérischen Schwefelchemie unter der Verwendung von monatlichen zonal
gemittelten Oxidanten—Konzentrationen erweitert. MAECHAMS5-SAM?2 enthiilt eine neu implementierte
Schwefelchemie der Stratosphére, eine Offline—Adaption einer erweiterten Version des Chemietransport-
modells CHEM (Steil, 1999; Steil et al., 2003). Dieses Schema umfasst homogene Gasphasenreaktionen der
Sulfataerosolvorldufergase SO, SOz, SO3, HOSO3, HoSO4 und OCS sowie die Photolyse von SOs, SO3,
H>S04, OCS und Os. Eine Zusammenfassung aller beriicksichtigten Reaktionen findet sich in Tabelle 4.1.
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Homogene Chemie der Stratosphire
Reaktion Reaktionsrate  [em ™3 s71]

SOz + O Ry =2.6-10713 ¢=2400/T

SO + Oy —

SO + O3 —  SO5 + 09 Rg =2.6- 1013 g—2400/T

SO + NO, — SO2+NO R;=14-10"4

SO5 + O —  SOj3 R0 = f(Ky), Ko =1.3-10733(T/300)736

SOs + Og —  SO3+ O Rg =3.0- 1012 ¢—7000/T

SOs + OH —  HOSO, Rs5 = f(Ko, Ky), Ko =3.0- 103t (T/300)_3'3,
Ko =15-10712

SO3 + Hy0O —  HySO4 R; =2.26 - 1074.7. 66544/T-H20

HOSOs +03 — SO3+HO, Rg=1.3- 1012 e—330/T

0CS+0 — SO+CO  R3z=21-10"11"2200/T

OCS + OH —  (Produkte) Ry =1.1-10713¢"1200/T

Photolyse in der Stratosphire

Reaktion Photonenwellenlénge

OCS + hv — CO+S A < 260 nm

HsSO4 + hv — SO3+H,O X<222nm!

SO5 + hv — SO+0 A< 220nm

SO3 + hv — SO.+0 A < 220 nm

O3 + hv — 09+0 A<410nm & X< 850nm

Tabelle 4.1: Reaktionsgleichungen und Reaktionsraten—Koeffizienten der stratosphérischen
Schwefelchemie in MAECHAMS5-SAM2. ! Vorldufig angepasst auf Basis der Photolyserate von SOs;.

Die Konstanten der Reaktionsraten in Tabelle 4.1 sind dem NASA—-JPL-Report von 2003 entnommen
(Sander et al., 2003). Als Endprodukt des OCS—Oxidationswegs OCS+OH wird gasformige Schwefelsiure
angenommen. Die prognostischen Variablen des Schemas sind SO5 und HoSO4(g) , wobei erstere nach dem
in der Chemiemodellierung iiblichen Familienkonzept (u.a. Jacobson, 2005) alle im Schema beriicksich-
tigten gasformigen Schwefel-Verbindungen aufier HoSO4(g) und OCS zusammenfasst:

SO5™% = S0, = SO + SO + SO3 + HOSO . (46)

Entsprechende Teile der Schwefel-Nachtchemie von CHEM sind zur Zeit nicht implementiert. Wegen der
duferst geringen Konzentrationen von DMS in der Stratosphére wird derzeit von der Beriicksichtigung
entsprechender Reaktionen der DMS—Oxidation in der Stratosphére abgesehen.

Wie in der Vorgéngerversion ECHAM4-SAM werden die Oxidanten OH, O3 und NOy monatlich zonal
gemittelt vorgeschrieben. Die Felder basieren auf Ergebnissen einer Mehrjahresintegration des Erdsystem-
modells MESSy (Jockel et al., 2005; Sander et al., 2005) in Version 0.9, Auflésung T31/1.39. OCS kann
derzeit mangels Emissionsinventar im Modell nicht als Emission behandelt werden, stattdessen werden

monatlich zonal gemittelte Volumenmischungsverhéltnisse aus einer Simulation des interaktiv gekoppelten
Aerosol-Chemie-Klimamodells MAECHAM4-CHEM-SAM vorgeschrieben.

Eine Analyse der Photolyseraten J hv yon HySO,4 und SO5 des zweidimensionalen Chemiemodells Mainz
2D (Groo8, 1996; Groo8 et al., 1998) zeigten, dass sich die qualitative Ausbildung beider Photolyseraten
gleicht, wobei Jfﬁsm in etwa eine Groflenordnung kleiner ist als Jg“c’)s. Der in dieser Arbeit verwendete
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Datensatz der Photolyserate von HySO4 wurde entsprechend diesen Erkenntnissen aus entsprechenden
Daten von Jé“’os des Erdsystemmodells MESSy (Version 0.9) angepasst.

Die zonal und jahrlich gemittelten meridionalen Verteilungen der Volumenmischungsverhéltnisse der in
der stratosphérischen Schwefelchemie verwendeten Oxidantenfelder werden in Anhang A, Abbildung A.2
dargestellt, die Photolyseraten in Abbildung A.3.

Dieses neu implementierte, auf dem CTM CHEM basierende Chemie—Schema ist technisch nicht an den
troposphérischen Schwefelkreislauf nach Feichter et al. (1996) gekoppelt, sondern integriert sich konsistent
und vollstdndig massenerhaltend in den aerosol-mikrophysikalischen Kern von SAM2. Die Erweiterung
des Schemas um die Schwefel-Nachtchemie von CHEM ist zukiinftigen Versionen des Modells vorbehalten,
ebenso wie die Vereinheitlichung der Schwefelchemie—Schemen von Troposphére und Stratosphére.
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Kapitel 5

Globale Modellierung des
stratosphéirischen
Hintergrund—Aerosols

Stratosphirische Aerosole sind seit dem Nachweis der erdumspannenden Aerosolschicht oberhalb der
Tropopause (Junge et al., 1961) in einer Reihe von Modellstudien untersucht worden (u.a. Turco et al.,
1983; Timmreck, 1997; Liu und Penner, 2002). Die iiberwiegende Zahl der Arbeiten konzentrierte sich
auf die Wiedergabe der direkten Klimafolgen starker explosiver Vulkanausbriiche (u.a. Stenchikov et al.,
1998; Kirchner et al., 1999; Timmreck et al., 1999; Thomas, 2007), die u.a. groe Mengen an Aerosol-
vorldufergasen in die Stratosphére beférdern und in relativ kurzer Zeit zu Sulfataerosolen konvertieren
(u.a. McCormick et al., 1995). Die globale Verteilung der vulkanischen Belastung der Stratosphiire, die
Beeinflussung der globalen Strahlungsbilanz durch Partikel vulkanischen Ursprungs, die damit verbundene
Erwérmung der Stratosphidre und Abkiihlung bodennaher Schichten sowie die Relaxation der strato-
sphérischen Aerosolschicht auf ein sogenanntes Hintergrundniveau standen im Mittelpunkt vieler dieser
Arbeiten (u.a. zusammengefasst in Robock, 2000). Die Quantifizierung des Hintergrundniveaus des strato-
sphérischen Partikelhaushalts war lange Zeit geprégt von Unsicherheiten, die sich zum Teil durch gering
auflésende Beobachtungen der globalen stratosphérischen Aerosolverteilung begriinden und teilweise auch
auf unzureichende Annahmen der tatsichlichen Verteilung der Partikel in ihrem Groflenspektrum zuriick-
zufithren sind (Pinnick et al., 1976; Hofmann und Rosen, 1981). Seit dem Abbau des vulkanischen Ma-
terials, das die Eruption des Mt. Pinatubo 1991 in der Stratosphére hinterlief3, befindet sich die strato-
sphérische Aerosolschicht nunmehr seit einer Dekade in einem relativ ungestorten Zustand, der im allge-
meinen Konsens als stratosphéirischer Hintergrundzustand angesehen wird (SPARC, 2006). Dennoch sind
zahlreiche Fragen derzeit unvollstindig beantwortet, diese betreffen vor allem den Ursprung der Partikel,
aber auch die Transportmechanismen innerhalb der Stratosphire und die physikalischen Senkenprozesse
der Partikel (STE) sind Gegenstand der Diskussion (u.a. Hofmann, 1990; Hamill et al., 1997; Deshler
et al., 2006).

Die groenaufgeloste globale Aerosolmodellierung hilft an dieser Stelle, zumindest Teilaspekte der
weitreichenden chemischen und physikalischen Interaktionen stratosphérischer Partikel im Erd-
system zu untersuchen. In diesem Kapitel erfolgt die Validierung des iiberarbeiteten sektionalen
Aerosolmodells SAM2 gekoppelt an das dreidimensionale Zirkulationsmodell der mittleren Atmo-
sphire MAECHAMS unter stratosphérischen Hintergrundbedingungen der Post—Pinatubo—Periode. Die
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modellierten Aerosolparameter der Stratosphire werden Klimatologien physikalischer Aerosolkenngréfien
gegeniibergestellt, die aus SAGE-II-Aerosolextinktionsmessungen abgeleitet worden sind. Dariiber hinaus
erfolgt in diesem Kapitel ein Direktvergleich der modellierten Partikelanzahlkonzentrationen mit In-Situ—
Beobachtungen. Eine Validierung unter Hintergrundbedingungen stellt insofern eine Herausforderung dar,
als dass die zu untersuchenden Signalstdrken sowohl in den modellierten Prozessen als auch in denen,
die von der Sensorik detektiert werden miissen, deutlich geringer ausfallen als jene, die von Prozessen
der vulkanisch belasteten Stratosphére erwirkt werden (u.a. SPARC, 2006). Kleinste Verlagerungen in
der Wiedergabe bzw. Abbildung einzelner Parameter fiihren u.U. zu weitreichenden Konsequenzen im
Vergleich von Modell und Beobachtung. Die erhthte Empfindlichkeit des Systems (Modell contra Beo-
bachtung unter stratosphirischen Hintergrundbedingungen) offenbart aber auch eher Unzulédnglichkeiten
in dessen Teilsystemen, wie sie unter hohen Signalstéirken moglicherweise nicht offensichtlich wiren (dies
betrifft u.a. die numerische Diffusion des Modells oder die Raten von Formation und Wachstum von
Partikeln).

Dieses Kapitel einleitend erfolgt eine Ubersicht der experimentellen Randbedingungen, gefolgt von der
Untersuchung des Modells hinsichtlich Drift nach Assimilation einer auf Satellitenbeobachtungen basie-
renden initialen stratosphérischen Aerosolschicht. Anschliefend wird auf modellierte Aerosolvorldufer-
gase eingegangen, gefolgt von der Vorstellung spezifischer Parameter der modellierten stratosphérischen
Aerosolschicht. Abschlieend erfolgt die bereits erwiihnte Validierung gegeniiber Satellitendaten und In—
Situ—Messungen.

5.1 Randbedingungen des Experiments

Die Validierung des Aerosol-Zirkulationsmodels MAECHAMS5-SAM?2 erfolgt anhand einer 11 Jahre
umfassenden Modellintegration, die auf einer sechsjdhrigen Spin—Up—Phase aufsetzt. Das Experiment ver-
wendet als untere Randbedingung der Integration klimatologisch mittlere Meeresoberflichentemperaturen
(SST) und Seeeiskonzentrationen (SIC) des Atmospheric Model Intercomparison Project 2 (AMIP2,
http://www-pcmdi.1llnl.gov/projects/amip/AMIP2EXPDSN/BCS/amip2bcs . php).

Die spektrale Auflésung prognostischer Variablen im dynamischen Kern von ECHAMS5 erfolgt bis zur
Wellenzahl 42 (T42), dies entspricht einer horizontalen Auflsung des Gaussschen Gitterpunktraums von
2.81° x 2.81°. Vertikal losen 39 terrainfolgende o—Hybrid—Schichten (L39) die Atmosphére bis 0.01 hPa in
die Mesosphére hinein auf, wobei die unteren 5 Schichten mit der 19 Schichten umfassenden troposphéri-
schen Standardkonfiguration von ECHAMS5 (Roeckner et al., 2003) iibereinstimmen.

Die Emissionen von Primérpartikeln und deren Vorldufergasen basieren auf dem AEROCOM-
Emissionsinventar, reprisentativ fiir das Jahr 2000 (siehe Kapitel 4.2.1). Die in Stier et al. (2005) gezeigte
globale Verteilung der AEROCOM-Schwefelemissionen in ECHAM5-HAM und die in Kloster (2006)
dargestellten globalen Verteilungen der saisonalen DMS-Meeresoberflichen-Konzentrationen sowie der
modellierten DMS—Fliisse in die Atmosphére unterscheiden sich zu denen dieser Arbeit quantitativ nur
geringfiigig aufgrund der hier reduzierten horizontalen Auflésung von T42 gegeniiber T63 in ECHAMS5—
HAM und sollen daher an dieser Stelle nicht wiedergegeben werden.

Initialisierung stratosphérischer Aerosole

Dreidimensionale groflenaufgeloste Aerosol-Zirkulationsmodelle bendétigen eine vergleichsweise lange
Einschwingzeit (Spin-Up) bis zum Erreichen eines quasi-stationiiren Gleichgewichtszustandes. In
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vorangegangenen Untersuchungen an der 19 Schichten umfassenden 10-hPa—Version ECHAM5-SAM?2
wurde festgestellt, dass modellierte stratosphérische Aerosole nach einer Spin—Up—Zeit von 10 Jahren
noch einem deutlichen Drift in Richtung eines Gleichgewichtszustandes unterliegen. Dies deckt sich mit
der in (Timmreck, 1997) fiir das Vorgéngermodell ECHAM4-SAM empfohlenen Spin—Up—Zeit von min-
destens 10 Jahren.

Um die Einschwingzeit des Modells auf ein Minimum zu reduzieren, wurde MAECHAM5-SAM2 um
ein Modul zur dreidimensionalen grofienaufgeldsten Initialisierung von Aerosolpartikeln der Atmosphére
erweitert. Dieses Modul ist an den ECHAMS5-Tracer—Initialisierungsmodus (call_init_tracer.f90) ge-
koppelt und erlaubt die Initialisierung einer globalen Aerosolverteilung entweder auf Basis einer eindimen-
sionalen vertikalen Verteilung der Partikelanzahl oder auf Basis eines dreidimensionalen globalen Feldes
der Massenmischungsverhéltnisse jedes angeforderten Tracers. Wihrend die erste Methode derzeit nur
iiber eine ASCII-Schnittstelle verfiigt, ist letztere an eine NetCDF—-Schnittstelle gekoppelt und erméglicht
so die schnelle und einfache Assimilation von beobachteten Aerosolverteilungen, beispielsweise auf Basis
von Satellitendatensétzen. Diese neue globale Initialisierungsmethode ist allgemeingiiltig fiir jede Art von
ECHAMS5-Tracer und verfiighar sowohl in der bis 10 hPa auflésenden Standardversion von ECHAMS5
als auch in der Mittelatmosphérenversion. Zur Verifikation der assimilierten Tracerdaten wird zum ent-
sprechenden Initialisierungszeitschritt (iiblicherweise der ECHAMSb-Initialisierungszeitschritt ¢ = 0) ein
zusitzlicher NetCDF-Ausgabestrom (experimentname_bgms4.nc) erzeugt, dessen Differenz zum assimi-
lierten Initialisierungsdatensatz gegen Null tendieren sollte. Zusétzliche Diagnostik der vertikalen Ver-
teilung bestimmter Aerosolparameter (Mischungsverhiltnis, Gréfie, Anzahl) an einer frei definierbaren
Station runden die Verifikation der assimilierten Daten ab und werden in den ECHAMb5-Ausgabestrom
geschrieben (ASCII).

Fiir die hier vorgestellten Experimente wurde eine Initialisierung der stratosphérischen Aerosolschicht
auf Basis eines SAGE-II-Datensatzes der University of Ozxford (PARTS, 2004) gewihlt, welcher die
Aerosolparameter Partikelanzahl, Oberflichen- und Volumendichte, den effektiven Radius sowie den
Mode-Radius und die Standardabweichung der gefitteten Partikelgroflenspektren enthélt. Eigenschaften
dieses SAGE-II-Datensatzes werden in Kapitel 5.2.4 beschrieben. Das zur Tracerinitialisierung benotigte
Massenmischungsverhéltnis ist aus der zonal gemittelten SAGE-II-Volumendichte des Jahresmittels von
1998 abgeleitet worden. Die Transformation basiert auf einer unimodalen Partikelverteilung mit einem
Mode-Radius und einer Standardabweichung nach Pinnick et al. (1976) unter den in SAM2 definierten
Standard—Partikeleigenschaften (Sulfatdichte 1700 kg m~3, prozentualer Sulfatmassenanteil 75 %). Das
zur Transformation bendtigte zonale Mittel der Luftdichte basiert auf den zonalen Mitteln von Temperatur
und spezifischer Feuchte eines MAECHAMS5-Experiments in T42/L39 von Thomas (2007).

Gleichgewichtszustand des Modells

Alle in der derzeitigen Modellversion diagnostizierten Aerosolparameter sowie die prognostisch behan-
delten Tracermassenmischungsverhéiltnisse wurden hinsichtlich der Einstellung eines Gleichgewichtszu-
standes bzw. einem moglichen Drift entgegen dem Gleichgewichtszustand in den Druckniveaus der freien
Troposphiire (~340 hPa) bis in den Bereich der Stratosphére, in dem Sulfataerosole vollstindig verdunsten
(~4 hPa), in den ersten 11 Jahren der Integration untersucht. Dieses Einschwingverhalten wird im
Folgenden fiir die modellierten Aerosolgréfienparameter (Abbildung 5.1 a bis ¢), des Massenmischungs-
verhéltnisses (Abbildung 5.1, d) sowie anhand der modeweise integrierten Partikelanzahl (Abbildung 5.2)
exemplarisch fiir die zeitliche Entwicklung der Parameter in o—Hybrid-Schicht 19 (~54 hPa) dargestellt.
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Abbildung 5.1: Einschwingverhalten von MAECHAM5-SAM2 in T42/L39 anhand der zeitlichen Ent-
wickung zonaler Monatsmittel (farbig) in Modellschicht 21 (~54 hPa) fiir die AerosolgréBenparame-
ter (a) Oberflichendichte, (b) Volumendichte um (c) effektiver Radius sowie (d) im Aerosolmassenmi-
schungsverhiltnis des Partikelgesamtspektrums. Die jeweils rechten Diagramme zeigen die entsprechenden
Entwicklungen der Parameter an vier Breiten der nérdlichen Hemisphére: (durchgehende Linie) 1.4°N;
(punktiert) 29.3°N, (gestrichelt) 43.2°N und (strich-punktiert) 76.7°N.

Es zeigt sich, dass sich in den Aerosolgrofenparametern, dem Aerosolmassenmischungsverhiltnis (welches
nachfolgend der Einfachheit halber auch als Aerosolkonzentration bezeichnet werden soll) sowie in den
modeweise integrierten Partikelanzahlverteilungen des Aitken und Accumulation Mode Gleichgewichts-
zustdnde sowohl in den Tropen als auch den Extratropen innerhalb der ersten drei Jahre der Integration
einstellen. Da die initialisierte Partikelanzahl im Nucleation Mode auf Basis der unimodalen Lognormal-
verteilung nach Pinnick et al. (1976) gegen Null tendiert, weist die Anzahlverteilung in diesem Mode
keinen nennenswerten Drift auf (Abbildung 5.2, a). Coarse—-Mode—Partikel werden im derzeitigen Initia-
lisierungsdatensatz derart iiberschiitzt, dass die Partikelkonzentration dieses Modes um mehrere Gréfien-
ordnungen driftet, zum Initialisierungszeitpunkt die stidrkste Abweichung vom Gleichgewichtszustand
aller diagnostizierten Aerosolparameter aufweist und erst nach fiinf Jahren einen quasi—stationéiren Zu-
stand erreicht.



5.1 Randbedingungen des Experiments 63

a b
Number Nucleation Mode cm-3 Number Aitken Mode cm-3
T JE AT T 111
5.0e+02 H 1.0e+02 \ \
4 ] ] L
2 f f
1.0e+02 | z 500401 [& g
e o o ;
1.0e+01 [5 > > &
3 2 2
- - 1.0e+01 | =
© = o .
5.0e+00 | § g g < g
2 > > B
o o o[ 8 © R
£ 1.0e+00 |2 El= 5.0e+00 |2
5 5 5
H g g <
5.0e—01 | = - -
2 H 1.0e+00 [3 ‘:
2 al al
1.0e-01 = N N i
S 5 5
3 2 2 -
- [ 5.0e—01 (=
5.0e-02 |3 H H : i
e o o
1.0e—02 § § 1.0e—01 § ¢ :
’ - 2 e L «u& L
107%1072107 10° 10" 10% 10° 10* -50 0 50 1 10 100 1000
Latitude Number Nucleation Mode Latitude Number Aitken Mode
c d
Number Accum. Mode cm-3 Number Coarse Mode cm-3
P T TR [T \\HHH‘M\S.\HHH I
< & 1.0e—02
2 — 326401 o ‘3 z z
2 2 D @ @
g? — 2.8e+01 [2 i ,Z = 5.0e-03 |z
e 2 i o o
g 246401 | § ; ,2 5 1.0e-03 5
@ @ - 2 2
8 2.0e+01 |8 ;,’3’ 8 5.0e-04 18
K 8 ;;\: e[ o
=2 1.6e+01 |2 NS BE 1.0e-04 | %
5 3 i \3 3 E
e 2 5 o o
™ 1.2e401 (= e = 5.0e-05 |-
g g L8 8 8
2 2 R al al
S 8.0e+00 [§ ¢ ,g,- 5 E 1.0e-05 g
2 2 s 2 E| 2
= = RN = E| _ =
8 4.0e+00 |3 J_\,,; 3 Il 5005 [g
g g ; g s l 1.0c-06 |8
= 1:0e+00 [ZF 1 Lo | IS e ? -
-50 0 50 1 10 100 -50 0 50 107 107° 107" 107 1072 107!
Latitude Number Accum. Mode Latitude Number Coarse Mode

Abbildung 5.2: wie in Abbildung 5.1, aber hier anhand der modeweise integrierten Partikelanzahl.

Die entgegengesetzt gerichtete Drift der Gréflenparameter Oberflichendichte (Abbildung 5.1, a)
und Volumendichte (Abbildung 5.1, b) muss interpretiert werden als Initialisierung eines Grofien-
spektrums, das nicht dem Gleichgewichtszustand der implementierten aerosol-mikrophysikalischen
Parametrisierungen entspricht. Wie spéter noch gezeigt werden wird, weisen die in SAM2 modellierten
Partikelspektren eine klare Bi- bis Trimodalitdt auf. Der Gleichgewichtszustand des effektiven Radius
als reprisentativer Parameter des modellierten PartikelgrofSenspektrums stellt sich demzufolge ca. 50 %
unterhalb der in verschiedenen Literaturstellen (u.a. Russell et al., 1996) genannten effektiven Radien ein
(in Kapitel 5.2.5 wird auf diese Modellcharakteristik niher eingegangen).

Die in den Abbildungen 5.1 und 5.2 dargestellten Zusammenhénge sind reprisentativ fiir den gesamten
zentralen Bereich der stratosphérischen Aerosolschicht oberhalb von 100 hPa. In tieferliegenden Schichten
der Atmosphiire (nicht dargestellt) gelten die gleichen Schlussfolgerungen wie oben dargelegt, der effektive
Radius weist z.B. in ~110 hPa eine klare Drift um den Faktor 2 bis 3 auf und die Partikelanzahl im Coarse
Mode eine Drift in etwa um den Faktor 10.
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5.2 Ergebnisse und Diskussion

In den folgenden Kapiteln werden die Ergebnisse des Experiments in der Standardkonfiguration von
MAECHAMS in einer vertikalen Auflésung von 39 Schichten unter klimatologisch mittleren Bedingungen
vorgestellt. Einleitend werden die modellierten Konzentrationen der Sulfataerosolvorldufergase beschrie-
ben, gefolgt von der Vorstellung der klimatologisch mittleren globalen Aerosolverteilung sowie deren
charakteristischen vertikalen und meridionalen Verteilungen anhand zonaler Mittel. Danach erfolgt die
Gegeniiberstellung von modellierten Aerosolparametern und jenen, die in verschiedenen Klimatologien
aus SAGE-II-Beobachtungen abgeleitet worden sind. Abschliefend werden die modellierten Partikel-
anzahlspektren und die vertikale Verteilung der Aerosolgréfle mit In—Situ—Messungen der nordlichen
Hemisphére verglichen. Auf die jahreszeitlich bedingte Variabilitit der modellierten Gasphasen- und
Aerosolparameter soll zunéchst nicht gesondert eingegangen werden, diese werden ausfiithrlich im nach-
folgenden Kapitel behandelt, wenn die Variabilitéit stratosphérischer Aerosole unter Einbeziehung der
quasi—zweijahrigen Schwingung untersucht wird.

5.2.1 Sulfataerosol—Vorliaufergase

Die modellierte globale Verteilung der prognostischen Sulfataerosol-Vorldufergase DMS, SOz und
gasformige Schwefelsdure wird in Abbildung 5.3 als vertikal integrierte Masse (Column Burden) dar-
gestellt, die Daten basieren auf Jahresmitteln des 11. Jahres im Analysezeitraum des Experiments. Da
in der derzeitigen Version von MAECHAM5-SAM2 troposphirische Aerosole und deren Vorlduferga-
se wie in ECHAM5-HAM behandelt werden (Kapitel 4.3), dariiber hinaus das hier vorgestellte Modell
iiber die gleiche Emissionsbehandlung wie ECHAM5-HAM verfiigt (Kapitel 4.2.1), sind die modellierten
Column Burden von SO und DMS sowohl qualitativ als auch quanitivativ mit denen von ECHAMS5—
HAM vergleichbar (u.a. Kloster et al., 2006). Das Column Burden der gasformigen Schwefelséure zeigt ein
auffélliges rdumliches Minimum zentriert iiber den Industrienationen der nérdlichen Hemisphére, welches
auf intensivierte Gasphasentransformationsprozesse (Nukleation, Kondensation) in diesen Regionen hin-
deutet.
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Abbildung 5.3: Jahresmittel der vertikal integrierten Masse der prognostischen Sulfataerosol—Vorldufer-
gase: (a) DMS, (b) SO2 und (c) gasférmige Schwefelséure. Hier exemplarisch fiir das Jahr 11.
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In Abbildung 5.4 sind die entsprechende zonalen Mittel der Konzentrationen progostischer Sulfataerosol—
Vorlaufergase dagestellt, ergdnzt um das derzeit auf Basis von Monatsmitteln vorgeschriebene zonale
Mittel der OCS-Konzentration. Die zu dieser Abbildung korrespondierenden iiberlagerten vertikalen Ver-
teilungen der Gase werden in Abbildung 5.5 fiir unterschiedliche Breiten der Nordhemisphire gezeigt.
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Abbildung 5.4: Meridionale Verteilungen der Konzentrationen modellierter Sulfataerosol-Vorldufergase
anhand zonaler Mittel sowie gemittelt {iber den 11—-jidhrigen Integrationszyklus: (a) Dimethylsulfid, (b)

Schwefeldioxid, (c) gasfosrmige Schwefelsdure und (d) Carbonylsulfid. Wéhrend (a) bis (¢) prognostisch
behandelt werden, wird (d) auf Basis monatlich gemittelter Felder vorgeschrieben.

Die oberhalb von 20 hPa rasch ansteigende SO;—Konzentration liefert verglichen mit Kloster et al.
(2006) einen nur geringen Beitrag zur globalen SO3—Masse (Abbildung 5.3). Die SOo—Oxidation mit OH
fithrt zur Ausbildung einer ausgeprigten latitudinalen Bandstruktur, welche gekennzeichnet ist durch
steile Gradienten oberhalb der Tropopause und dem SOs—Minimum in der unteren Stratosphére in
ca. 18 km Hohe. Wihrend ECHAM4-SAM (Timmreck, 2001) ein SOo—Minimum am Aquator in ca.
15 km Hohe modelliert, sind fir MAECHAMb5-SAM2 ausgeprigte Minima in den modellierten SOo—
Konzentrationen der mittleren bis hohen Breiten der unteren Stratosphére charakteristisch, wobei die
Minima in beiden Modellen 3 bis 5 pptv betragen. Das ebenfalls an ein GCM gekoppelte sektionale
Aerosolmodell der mittleren Atmosphire ULAQ (University of L’Aquila) von Pitari et al. (2002) weist
eine #hnliche Charakteristik in der meridionalen Verteilung von SO auf. Das latidudinale Band des
SOo—Minimums verlduft in ULAQ in ca. 20 km Hohe, zudem weist ULAQ ein ausgeprigtes dquatoriales
Maximum in der SOs—Konzentration in ca. 30 km Hohe innerhalb von £ 30°auf. Dieses wird zwar von
MAECHAMS5-SAM?2 reproduziert, fillt aber deutlich geringer aus als in ULAQ, dem zweidimensionalen
Modell AER (Weisenstein et al., 1997), ECHAM4-SAM und anderen in SPARC (2006) versffentlichten
Modellen, wie aus Abbildung 5.6 hervor geht.

Die vertikale Verteilung der gasférmigen Schwefelsiure, Abbildung 5.4 (c), ist von einem sich oberhalb von
30 hPa ausbildenden Reservoir gekennzeichnet. Dieses hat seinen Ursprung zum einen in der Verdunstung
von Sulfataerosolpartikeln, welche hauptséchlich oberhalb von 30 hPa stattfindet, zum anderen in der
Oxidation von SO3 (Reiner und Arnold, 1993). Dieses sich ausbildende stratosphérische HoSO4—Reservoir
kann oberhalb der Aerosolschicht nicht durch Photolyse abgebaut werden (Schlager und Arnold, 1987;
Turco et al., 1979a).

Veroffentlichte Messungen der stratosphérischen Konzentration gasféormiger Schwefelsdure liegen nur in
einer duflerst limitierten Zahl vor, tiberwiegend sind HoSO,—Gasphasenkonzentrationen in bodennahen
Instrumentierungen im Rahmen der Detektion von Partikelformationsereignissen gemessen worden
(u.a. Birmili et al., 2000). Einige wenige Messungen existieren in der freien Troposphére (eine Zusam-
menfassung findet sich in Liu et al., 2005). Die von Mohler und Arnold (1992) im Februar 1987 in
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Nordskandinavien in Tropopausenhshe (£ 4 km) gemessenen HoSO4—Gasphasenkonzentrationen weisen
ein Maximum von 4 - 10~° ppbv im Bereich der polaren Tropopause auf. Oberhalb und unterhalb der
Tropopause fallen die Konzentrationen graduell innerhalb von 2 km auf ca. 1-107° ppbv ab. Entsprechen-
de MAECHAMS5-SAM2-Konzentrationen bei 71°N liegen im klimatologischen zonalen Mittel weniger
als eine Groflenordnung dariiber (Abbildung 5.5). ECHAM4-SAM kann das Tropopausenmaximum und
entsprechende Gradienten in der UT/LS nicht reproduzieren (Timmreck, 2001).
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Abbildung 5.5: Vertikalprofile der Mischungsverhéltnisse aller modellierten Schwefelkomponenten
inklusive des Aerosols sowie des vorgeschriebenen OCS fiir drei ausgewéhlten Breiten der noérdlichen
Hemisphére. Die Daten sind zonal gemittelt sowie gemittelt iiber den gesamten Analysezeitraum von 11
Jahren.

Messungen von Arnold und Fabian (1980) Anfang November 1977 iiber dem Siidwesten Frankreichs in
36.5 km weisen ein HySO4(g)-Mischungsverhiltnis von 1.7 - 10~2 ppbv (1.7 pptv) aus, Messungen in
etwa gleicher geografischer Lage Mitte Oktober 1982 von Arnold (1984) in ~41 km zeigen 5.9 - 1072
ppbv. Die hier vorgestellten zonalen klimatologischen Mittel der HoSO4—Gasphasenkonzentrationen von
MAECHAMS5-SAM2 befinden sich auch gegeniiber diesen Daten in guter Ubereinstimmung.

MAECHAMS5-SAM2 weist gegeniiber einem der ersten Modelle, das stratosphérische Aerosole unter
Einbeziehung mikropysikalischer Prozesse an groflenaufgelosten Sulfataerosolen und der Schwefelchemie
der Atmosphére umfassend beschrieb, das eindimensionale Modell des NASA Ames Research Centers
(Turco et al., 1979a,b; Toon et al., 1979), sehr dhnliche vertikale Verteilungen von SO2, HoSO4(g) und OCS
auf (Abbildung 5.5). Ergebnisse des dreidimensionalen stratosphirischen Aerosolmodells mit interaktiver
Photochemie von Takigawa et al. (2002) unter stratosphérischen Hintergrundbedingungen zeigen eine bis
0.02 ppbv oberhalb von 30 km ansteigende HoSO4(g)-Konzentration, die in MAECHAM5-SAM2 etwa
50 % hoher ausfillt (Abbildung 5.5). Ebenfalls 0.02 ppbv modelliert das zweidimensionale Modell AER
(Weisenstein et al., 1997), wobei AER gegeniiber MAECHAMS5-SAM2 einen &hnlich starken Gradienten
in der vertikalen HySO4(g)-Konzentration oberhalb von 20 km aufweist.

Abbildung 5.4 (a) zeigt die modellierte Vertikalverteilung von DMS. Obwohl sich im Bereich der tropischen
Konvergenzzone ein ausgeprigter DMS—Vertikaltransport bis in die untere Stratosphére zeigt, spielt DMS
in der Komposition der Schwefelgase oberhalb der Tropopause eine untergeordnete Rolle (SPARC, 2006),
wie auch aus den Vertikalprofilen in Abbildung 5.5 ersichtlich ist. Qualitativ dhnliche troposphérische
Vertikalverteilungen von DMS weisen Ergebnisse von Liu et al. (2005) unter Anwendung des Aerosol-
modells UMaer gekoppelt an das CTM IMPACT auf. Die modellierten DMS—Konzentrationen im Bereich
der Hadley—Zelle mit 10 bis 50 pptv stimmt in beiden Modellen gut iiberein.
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Da OCS derzeit nicht prognostisch behandelt werden kann, soll nur kurz auf dessen charakteristische
Verteilung in der Atmosphiire eingegangen werden. Wie die Abbildungen 5.4 (d) und 5.5 zeigen, weist OCS
das hochste Mischungsverhétnis unter den Schwefelgasen der Atmosphire auf (fiir eine Zusammenfassung
hierzu siehe SPARC, 2006). Die in der Troposphére relativ homogene Konzentration von 0.5 ppbv stimmt
sehr gut mit verfiigharen Messungen und anderen Modellen iiberein, ebenso wie die durch Photolyse und
Oxidation mit freien Radikalen der Atmosphére oberhalb von 20 km Hoéhe hervorgerufene Reduktion der
stratosphérischen OCS—Konzentration.
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Abbildung 5.6: Vergleich der vertikalen Verteilung von SO in den Tropen und mittleren Breiten: (a)
und (b) Vergleich verschiedener Modelle, u.a. ECHAM4-SAM, aus SPARC (2006), (c) und (d) zonale
Monatsmittel der elfjihrigen Klimatologie MAECHAMS5-SAM2. (b) bezieht die von Rinsland et al. (1995)
vertffentlichten SOs—Messungen der NASA-Kampagne ATMOS von 1985 ein.

Der Vollstandigkeit halber sei an dieser Stelle erwihnt, dass die in den hier vorgestellten Modellldufen
verwendeten Eingabefelder der chemischen Oxidanten sowie die der Photolyseraten in Anhang A, in den
Abbildungen A.1 bis A.3 anhand der meridionalen Verteilungen der zonalen Jahresmittel dargestellt sind.

5.2.2 Die globale stratosphirische Aerosolverteilung
Budget und Verweildauer

Die globale Bilanzierung der modellierten Quellen- und Senkenprozesse stratosphérischer Aerosole unter
Einbeziehung der chemischen und mikrophysikalischen Transformationswege erlaubt die Validierung
spezifischer Kenngrofien der Aerosoldynamik, deren unmittelbare messtechnische Erfassungen derzeit
nicht oder nur teilweise moglich sind. Die in Abbildung 5.7 dargestellten global integrierten Emissions-,
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Depositions- und Transformationsfliisse basieren auf Jahresmitteln des elften Jahres des Analysezeit-
raums dieses Experiments. Aufgrund der technisch bedingten Gemeinsamkeiten in der Behandlung der
atmosphérischen Schwefelkomponenten in den ECHAMS5-Aerosolmodulen HAM und SAM2 befinden
sich sowohl die hier modellierten Emissionsfliisse als auch die chemischen und mikrophysikalischen
Konversionsraten in guter Ubereinstimmung.
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Abbildung 5.7: Globale Bilanzierung der in MAECHAMS5-SAM2 diagnostizierten Umwandlungsraten
[Tg(S) Jahr-1] schwefelhaltiger Komponenten, der beriicksichtigten Emissions- und Depositionsfliisse
[Tg(S) Jahr-1], der vertikal integrierten Massen [Tg(S)] und der resultierenden Verteildauer [Tage]
prognostischer Schwefelkomponenten in der Atmosphéire, jeweils auf Basis der Jahresmittel des elften
Jahres im analysierten Zeitraum.

Das globale Column Burden von Sulfataerosol fillt mit 0.88 Tg(S) in MAECHAMS5-SAM2 etwa 17 [10] %
hoher aus als das von Kloster et al. (2006) [Stier et al. (2005)] verdffentlichte Sulfateaerosolburden in
ECHAM5-HAM. Die entsprechende globale und gesamtatmosphérische Lebenzeit von Sulfataerosol, also
das Verhéltnis des Column Burden zu den Gesamtemissionen, ist dementsprechend in MAECHAMS5-
SAM2 mit 4.25 Tage um 20 [10] % hoher als in Kloster et al. (2006) [Stier et al. (2005)]. Beide Parameter
liegen im Rahmen verdffentlichter entsprechender Daten anderer globaler Aerosolmodelle, deren Fokus
jedoch auf die Modellierung troposphirischer Aerosole ausgerichtet ist (teilweise Mehrkomponenten—
Aerosolmodelle). Beispielsweise liefern Feichter et al. (1996) fiir Burden und Verweildauer 0.57 Tg(S) /
4.3 Tage, Barth et al. (2000) 0.57 Tg(S) / 3.8 Tage, Easter et al. (2004) 1.07 Tg(S) / 6.8 Tage und Liu
et al. (2005) 0.89 Tg(S) / 2.6 Tage.

Vergleichbare Werte von an Mittelatmosphéiren—-GCMs gekoppelten Aerosolmodellen liegen derzeit nur
von Takigawa et al. (2002) (CCSR/NIES Aerosol-GCM) vor, welche fiir das gesamtatmosphérische
Burden 0.36 Tg(S) diagnostizieren, 0.149 Tg(S) davon in der Stratosphire. MAECHAMS5-SAM2 liefert,
korrespondierend zu Abbildung 5.7, ein mit Takigawa et al. (2002) iibereinstimmendes stratosphirisches
Sulfataerosolburden von 0.1468 Tg(S) (146.8 kT(S)). Dies sind 17 % des gesamtatmosphérischen
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Sulfataerosolburdens von 0.88 Tg(S). Die grofie Diskrepanz im troposphérischen Burden des
CCSR/NIES-Modells gegeniiber anderen Aerosol-GCMs erklirt sich durch Defizite in der Emissions-
behandlung und einer vernachléssigten Fliissigphasenchemie in CCSR/NIES. Zahlreiche Studien (u.a.
Chin et al., 1996) haben gezeigt, dass die troposphiirische Fliissigphasenoxidation von SOy zu mindestens
zwei Dritteln zur Gesamtquellstidrke des troposphérischen Sulfats beitrégt. Pitari et al. (2002) (Modell
ULAQ) modellieren die gesamtstratosphérische Schwefelmasse mit 0.151 Tg(S). Vergleichbare Werte des
stratosphérischen Aerosolburdens finden sich in SPARC (2006) fiir das zweidimensionale stratosphérische
Aerosolmodell AER, welches wie SAM2 das Partikelmassenspektrum stratosphéirischer Sulfataerosole
anhand der sektionalen Methode prognostiziert (40 Bins, Weisenstein et al., 1997). AER weist mit 187.2
kT(S) ein um 28 % hoheres stratosphirisches Burden als MAECHAM5-SAM?2 auf. In Abhéngigkeit
der in AER spezifizierten troposphérischen Parametrisierungen variiert das modellierte stratosphérische
Sulfataerosolburden zwischen 145 und 221 kT(S). Wird beispielsweise auf die explizite Parametrisierung
des Tropopausenaustausches von Priméraerosolen in AER verzichtet, liegt das stratosphérische Aerosol-
burden dieses Modells mit 145 kT(S) sehr nah an dem von MAECHAMS5-SAM?2.

An dieser Stelle sei auf das von Pitari et al. (2002) aus SAGEII-Extinktionsdaten von
Kent und McCormick (1984) abgeleitete stratosphérische Schwefelburden von 0.156 Tg(S) verwiesen,
das représentativ fiir den stratosphérischen Hintergrundzustand von 1979 ist. Der zur Initialisie-
rung der stratosphérischen Aerosolschicht in den hier vorgestellten Experimenten verwendete SAGEII-
Datensatz der University of Oxford weist nach Transformation der Retrieval-Volumendichte in das
Aerosolmassenmischungsverhéltnis auf Basis der in Kapitel 5.1 genannten Bedingungen ein globales stra-
tosphérisches Schwefelburden von 0.0745 Tg(S) (74.5 kT(S)) auf. Dies sind ca. 50 % der letztlich von
MAECHAMS5-SAM2 modellierten Masse der stratosphérischen Aerosolschicht, ebenfalls etwa die Hilfte
gegeniiber Pitari et al. (2002) und somit ein weiterer Indikator fiir eine Initialisierung des hier vorgestellten
Modells abseits seines Gleichgewichtszustandes.

Trocken- und Nassdeposition von Sulfataerosol weichen von Kloster et al. (2006) um ~1 % ab. Der
Sedimentationsfluss in ECHAM5-HAM von Kloster et al. (2006) ist um 110 % héher als in MAECHAMS5-
SAM2. Die Ursache fiir weitaus hohere Sedimentationsfliisse in HAM begriindet sich mit dem modalen
Ansatz dieses Modells. Der Sedimentationsfluss wird dort fiir zwei quasi—diskrete Béinder auf Basis
der prognostisch behandelten Mode—-Radien berechnet, und zwar ausschliellich fiir die beiden hdchsten
Moden (Nucleation-Mode- und Aitken—Mode—Partikel werden der Einfachheit halber in HAM von der
Sedimentation ausgeschlossen).

Gasformige Schwefelsdure ist ein sehr kurzlebiger Spurenstoff der Atmosphire. MAECHAMS5-SAM2
modelliert hier eine gesamtatmosphérische Verweildauer von 0.038 Tagen, Stier et al. (2005) und
Kloster et al. (2006) jeweils 0.01 Tage. Derzeit kénnen die Transferraten von Kondensation und Nuklea-
tion nur gesamtatmosphiirisch diagnostiziert werden: 98 % der gasformigen Schwefelsiure kondensiert,
nur 0.1 % trigt zur Partikelformation bei, der Rest deponiert. Der in ECHAM5-HAM um den Fak-
tor 3.6 hohere Nukleationsfluss (Stier et al., 2005) diirfte groBitenteils technische Ursachen haben: In
der Standardversion von HAM werden generell 5 % der HoSO4—Gasphasenkonzentration fiir mégliche
Partikelformationsprozesse reserviert. Ein entsprechender Parameter (fmax) ist in SAM2 zwar definiert,
wurde in den hier vorliegenden Studien jedoch nicht gesetzt. D.h. SAM2 reserviert keinen Anteil der
H>SO4—Gasphasenkonzentration fiir simultan zur Kondensation stattfindene Nukleation.

Die Photolyse von gasformiger Schwefelséure in der Stratosphire liegt mit 0.007 Tg(S) a=! etwa 50 %
iiber der des zweidimensionalen stratosphirischen Aerosolmodells AER (SPARC, 2006). Photolyse von
H2SO4(g) ist verglichen mit den Oxidationsfliissen von SOz demnach ein eher unbedeutender Pro-
zess, wodurch sich auch das im vorangegangenen Kapitel diskutierte modellierte Reservoir gasférmiger
Schwefelsiure oberhalb von 20 hPa erklirt. 0.025 Tg(S) a=! gasférmiger Schwefelsiure entstehen durch
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1

Verdunstung von Sulfataerosolen, der Verdunstungsfluss in AER ist mit 0.0043 Tg(S) a~' mehr als eine

Groflenordnung kleiner.

Die Gesamtemission von SOj inklusive des oxidiertem DMS mit 90.2 Tg(S) a=! liegt in dieser Studie
lediglich 2 % unter der von ECHAM5-HAM (Stier et al., 2005). Die gesamtatmosphérische Lebenzeit von
SO betrigt 2.25 Tage gegeniiber 2.7 Tagen in (Stier et al., 2005) und 2.4 Tagen in Kloster et al. (2006).
Die Abweichungen von SO5 Trocken- und Nassdeposition gegeniiber Stier et al. (2005) betragen 10 bzw. 1
%. Die Abweichung in der troposphérischen Gasphasenoxidation von SOs ist mit 20 % gegeniiber Kloster
et al. (2006) relativ hoch, obwohl beide Modelle hier auf dem Schwefelkreislauf von Feichter et al. (1996)
basieren und die gleichen auf MOZART?2 basierenden vorgeschriebenen Oxidanten—Konzentrationen ver-
wenden. Die Fliissigphasenoxidation zu Sulfat kann diese Abweichung nicht kompensieren, obwohl sie
in dieser Studie 6 % hoher ausfillt als in Kloster et al. (2006). Die Fliissigphasenoxidation triagt in
MAECHAM5-SAM2 zu 65 % zur Gesamt—Sulfatquelle bei. Vergleichbare Studien zeigen hier eine ver-
gleichsweise hohe Spanne, die von 56 % in Liu et al. (2005) bis zu 90 % in Pham et al. (1995) reicht. Die
Oxidation von SOy zu HaSO4(g) in der Stratosphiire liegt mit 0.73 Tg(S) a~! eine Gréfienordnung iiber
der von AER (0.069 Tg(S) a=! , SPARC, 2006).

Die DMS-Emissionen weisen weniger als 1 % Unterschied zu denen von (Stier et al., 2005) auf, die
Abweichung zu Kloster et al. (2006) betrigt 14 %.

Die in MAECHAMS5-SAM?2 implementierte Schwefelchemie der Stratosphére modelliert einen Oxidations-
fluss des vorgeschriebenen OCS zu SO, von 0.016 Tg(S) a=!, dies liegt 50 % unter dem in SPARC (2006)
veréffentlichten Wert von 0.032 Tg(S) a=! des Modells AER. Weisenstein et al. (1997) geben hier 0.049
Tg(S) a=! an, Takigawa et al. (2002) modellieren 0.036 Tg(S) a1

Die globale Aerosolmassenverteilung

Total Sulfate Aerosol [mg(S) m—2]

Abbildung 5.8: Jahresmittel der globalen Verteilung der vertikal integrierten Sulfataerosol-Gesamtmasse.
Hier exemplarisch fiir das Jahr 11 des Analysezeitraums.

Abbildung 5.8 zeigt die vertikal integrierte Schwefelmasse des modellierten Sulfataerosols, hier korre-
spondierend zu Abbildung 5.7 exemplarisch fiir das elfte Jahr des Analysezeitraums. Qualitativ und
quantitativ in Ubereinstimmung mit ECHAMS5-HAM (Stier et al., 2005) befinden sich die Maxima des
hier modellierten Sulfataerosolburdens in den Regionen der anthropogenen Hauptemissionsgebiete von
Schwefel in den Industrieregionen der nérdlichen Hemisphire. Wie in ECHAMS5-HAM verteilen sich
Sulfataerosole in der Atmosphére bis in die von den Hauptemissionen entfernt gelegenen Gebiete Nord-
afrikas, des nordlichen Atlantiks und des 6stlichen Pazifiks. Die bodennahe Sulfatkonzentration ist in Stier
et al. (2005) gegeniiber Beobachtungen (EMEP, IMPROVE u.a.) validiert worden, aufgrund der hier und
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in den vorangegangenen Kapiteln beschriebenen Vergleiche des von MAECHAMS5-SAM2 modellierten
troposphérischen Sulfats mit ECHAMS5-HAM kann geschlussfolgert werden, dass sich die Eigenschaften
beider Modelle auch hinsichtlich der modellierten bodennahen Sulfatkonzentration in guter Ubereinstim-
mung befinden.

Aitken Mode [mg(S) m—2]

0.00 2.00 4.00 6.00 8.00 10.00

Abbildung 5.9: wie 5.8, aber hier integriert fur die jeweiligen Moden des Partikelmassenspektrums.

Abbildung 5.9 erweitert das in Abbildung 5.8 dargestellte Gesamtsulfataerosolburden um die Anteile
jedes Modes im Partikelmassenspektrum. Es wird von Accumulation-Mode—Partikeln dominiert, Coarse—
Mode—Partikel tragen nur in der nérdlichen Hemisphére zum Gesamtsulfataerosolburden bei. Das Column
Burden des Aitken Mode liegt eine Groflenordnung unter der des Accumulation Mode. Obwohl Nucleation—
Mode—Partikel so gut wie nicht zur Gesamtmasse beitragen, offenbart Abbildung 5.9 die Regionen der
Partikelentstehung in der Atmosphéire durch Nukleation, die sich hauptséchlich in den Abwindfah-
nen der Hauptemissionsgebiete von anthropogenem SO befinden (vergleiche hierzu das SOo—Burden
in Abbildung 5.3).

In Abbildung 5.10 ist das stratosphérische Sulfataerosolburden fiir jeden Mode des Spektrums dargestellt.
Die Gesamtmasse der Partikel im Nucleation Mode tiberwiegt der Gesamtmasse aller Coarse—-Mode—
Partikel, wobei letztere fast ausnahmslos in der Nordhemisphédre der Stratosphére prasent sind. Die
Spektren der Column Burden beider Parameter umfassen drei Gréflenordnungen, wohingegen die Massen
im Aitken Mode und Accumulation Mode einen vergleichsweise schmalbandigen Charakter aufweisen.
Generell dominiert die Aerosolmasse der NH im Column Burden der Stratosphére.

Die stratosphérischen Column Burden in Abbildung 5.10 zeigen die stratosphérische Aerosolmasse in
Abhéngigkeit der dynamischen Tropopausenhohe des Modells. Sie ist somit nicht mit der isentropischen
Darstellung der vertikal integrierten optischen Aerosolparameter und der in der Literatur viel zitier-
ten Bénderstruktur in der horizontalen Verteilung stratosphérischen Aerosols von Trepte et al. (1994)
vergleichbar.
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Stratospheric Nucl. Mode [ug(S) m—2] Stratospheric Aitken Mode [ug(S) m—2]
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Abbildung 5.10: wie 5.9, aber hier vertikal integriert in der Stratosphire (inkl. der Tropopausenregion).

5.2.3 Aerosolklimatologie

Bevor ausgewiihlte modellierte Aerosolparameter einer niheren quantitativen Analyse unterzogen werden,
erfolgt in diesem Kapitel zunéchst die Vorstellung der mittleren klimatologischen Eigenschaften verschie-
dener prognostischer und diagnostischer Modellparameter im 11 Jahre umfassenden Analysezeitraum.

Die Beitrége, die Nucleation—Mode- und Aitken—Mode—Partikel in der Modellierung der stratosphérischen
Aerosolschicht liefern, werden in Abbildung 5.11 verdeutlicht, welche die zonalen Mittel der modellierten
Aerosolgroflenparameter Volumendichte, Oberflichendichte sowie der des effektiven Radius zeigt, ergénzt
um die modellierte Konzentration der Aerosolmasse (genauer: des Aerosolpartikelmassenmischungs-
verhiiltnisses), jeweils unter verschiedenen Integrationen des in SAM2 definierten PartikelgroBenspek-
trums. Wéhrend die mit RI markierten Parameter iiber das gesamte in SAM2 definierte Partikelspek-
trum integriert worden sind (Partikel von 1 nm bis 2.6 um im Radius), erfolgte die Integration der mit
R50 markierten Parameter fiir Partikel mit einem Radius > 50 nm. Unter der Kennung R50 werden
also ausschlielich Partikel des Accumulation Mode und des Coarse Mode beriicksichtigt. Diese Definition
entspricht in etwa dem unteren Detektionslimit optischer Partikelsensoren (Stefan Kinne, personliche
Mitteilung).

Durch die Bereitstellung von Partikeloberflichen fiir heterogene chemische Transformationen greifen
Sulfataerosole unter bestimmten Umstédnden in der gesamten unteren Stratosphére in die katalytischen
Zyklen des Ozonabbaus bzw. dessen Relaxation ein (Brasseur und Granier, 1990; Hanson und Ravis-
hankara, 1994; Hanson et al., 1994; Tabazadeh et al., 1994b, 2000). So reagiert die katalytische Ozon-
chemie insbesondere in Perioden geringer vulkanischer Belastung sensitiv auf die Verfiigbarkeit von
Partikeloberflichen, beispielsweise ist diese antikorrelliert mit dem NOy/NOy—Verhiltnis in der Strato-
sphiire (Prather, 1992; Fahey et al., 1993; Solomon et al., 1996). Aus Abbildung 5.11 (b) wird ersicht-
lich, dass die modellierte Aerosoloberflichendichte eine starke Abhiingigkeit von der gewihlten unteren
Integrationsgrenze des im Modell beriicksichtigten Partikelgroflenspektrums aufweist. Unter Einbeziehung
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Abbildung 5.11: Zonale Mittel der elfjihrigen Aerosolklimatologie: (a) Aerosol-Volumendichte, (b)
Aerosol-Oberflachendichte und (c) effektiver Radius. Die Parameter in der oberen Reihe beriicksich-
tigen den gesamten modellierten Partikelgrofenbereich, in der unteren Reihe werden nur Partikel mit
einem Radius > 50 nm in die Analyse einbezogen.

der Nucleation—Mode- und Aitken—Mode—Partikel in die Integration wird eine Oberflichendichte generiert,
deren Einfluss auf die heterogene Chemie der unteren Stratosphire weit grofler sein kann als die zur
Validierung gegeniiber Beobachtungen herangezogene Oberflichendichte (R50), die nur Partikel des
Accumulation Mode und des Coarse Mode beriicksichtigt.

Eine dhnliche Abhingigkeit von der Wahl der zur Validierung der Aerosolgréflenparameter heran-
gezogenen unteren Integrationsgrenze des modellierten Partikelspektrums zeigt Timmreck (2001) fiir das
Modell ECHAM4-SAM. Bei Beriicksichtigung des gesamten Spektrums ab (R > 1 nm) weist die Ober-
flichendichte &hnlich hohe Werte im Bereich der oberen Troposphére auf wie MAECHAM5-SAM2, welche
im Bereich der tropischen Tropopause die aus SAGE-II-Extinktionsmessungen abgeleiteten Oberflichen-
dichten (Thomason et al., 1997) um mehr als 100 % iibertreffen. Demgegeniiber stimmt die in Timmreck
(2001) modellierte Oberflichendichte auf Basis von Partikeln mit einem Radius von > 100 nm sehr gut
mit den Beobachtungen von Thomason et al. (1997) iiberein.

Die Partikelvolumendichte in Abbildung 5.11 (a) wird von Partikelanzahlkonzentration im Nucleation
Mode weit weniger beeinflusst als die Partikeloberfliichendichte (vergleiche Abbildung 5.12, a). Der
modellierte effektive Radius zeigt sich dagegen verhaltnismé&fig unaffektiert von der Wahl der unteren
Integrationsgrenze.

Abbildung 5.12 zeigt die modeweise integrierte Partikelzahl. Die nicht dargestellte modellierte Gesamt-
partikelanzahl kann durch Uberlagerung der Abbildungen der einzelnen Moden abgeleitet werden. Die
Gesamtpartikelanzahl wird in der Troposphére sowie den Extratropen der Stratosphére von Nucleation—
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Abbildung 5.12: Wie Abbildung 5.11, aber hier fiir die modeweise integrierte Partikelanzahl: (a)
Nucleation Mode, (b) Aitken Mode, (¢) Accumulation Mode und (d) Coarse Mode. Man beachte die
von (a) bis (¢) abweichende Skalierung im Coarse Mode (d).

Mode—Partikeln bestimmt, im Bereich des tropischen stratosphérischen Reservoirs dominieren Aitken—
Mode—Partikel. Das zonale Mittel der Accumulation—-Mode—Partikel (Abbildung 5.12, c) weist ein
charakteristisches Minimum im Bereich der oberen Troposphére auf, welches auf deutlich hohere Auswas-
cheffizienzen der Accumulation-Mode—Partikel und Coarse—Mode—Partikel gegeniiber Nucleation—Mode—
Partikeln und Aitken—Mode—Partikeln zuriickzufithren ist. Daraus ergeben sich hohere Nassdepositions-
raten im Bereich der tropischen Tiefenkonvektion (Stier et al., 2005). Entsprechende Minima finden
sich ebenfalls in den zonalen Mitteln der PartikelgroBenparameter (mit Ausnahme der Oberfléichendichte
R1) und in denen der Aerosolkonzentrationen (Abbildung 5.11, d). In Abbildung 5.12 (d) zeigt sich
die bereits anhand von Abbildung 5.10 diskutierte Asymmetrie der meridionalen Verteilung der Coarse—-
Mode—Partikel, die sich ebenfalls im zonalen Mittel der Aerosolkonzentration im Bereich der unteren
Stratosphére nachweisen lésst (Abbildung 5.11, d).

Sowohl die modellierte Dominanz der Nucleation—Mode—Partikel bei Beriicksichtigung des gesamten Spek-
trums als auch Dominanz der Aitken—-Mode—Partikel bei Integration ab CN (Partikel mit einem Radius
von 0.01 nm) stimmen qualitativ und quantitativ gut den in Weisenstein et al. (1997) und SPARC (2006)
gezeigten meridionalen und vertikalen Verteilungen der Partikelanzahlkonzentrationen des zweidimen-
sionalen stratosphérischen Aerosolmodells AER iiberein. Weisenstein et al. (2007) zeigen entsprechende
Verteilungen der modellierten Partikelanzahl im Accumulation Mode und Coarse Mode des stratosphéri-
schen Hintergrundzustandes anhand von 20, 40 und 150 Bins umfassenden Versionen von AER. SAM2
zeigt auch hier eine gute quantitative Ubereinstimmung, allerdings reproduziert AER das #quatoriale
Minimum im Bereich der oberen Troposphére nicht, was moglicherweise mit den troposphérischen Para-
metrisierungen in AER zusammenhiingt (vergleiche Abschnitt Budget und Verweildauer dieses Kapitels).

In Abbildung 5.13 sind die modellierten Prozessgrofien der Aerosolmikrophysik sowie die zum
HySO4—Dampfdruck (Abbildung 5.14, d) proportionale Gleichgewichtskonzentration von HzSO4—
Molekiilen an den Partikeloberflichen dargestellt. Wiahrend Nukleation im wesentlichen von der
H,SO4—Gasphasenkonzentration abhiingt (vergleiche Abbildung 5.4, ¢), ist der Massentransfer zwischen
Gas— und Partikelphase sowohl eine Funktion der Gasphasenkonzentration als auch der HoSOy4—
Gleichgewichtskonzentration. Kondensation und Verdunstung sind in den Abbildungen 5.13 (¢) und
(d) als Transferkonzentrationen ausgedriickt, einer gegeniiber der Nukleationsrate in Abbildung
5.13 (b) zeitlich unabhingigen Grofie. Die Transferkonzentration ist ein Parameter, der direkt
vergleichbar mit der modellierten Gasphasenkonzentration von H3SO4 (Abbildung 5.4, ¢) und der
modellierten Aerosolkonzentration ist. Letztere wird zwar im Rahmen dieser Arbeit ausschliefilich als
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Abbildung 5.13: Wie Abbildung 5.11, aber hier fiir die Prozessgrofien der Aerosolmikrophysik: (a) Gleich-
gewichtskonzentration von Schwefelsduremolekiilen an den Partikeloberflichen, (b) Nukleationsrate, (c)
Massentransferkonzentration durch HySO4—Kondensation und (d) Massentransferkonzentration durch

Verdunstung von Sulfatpartikeln.

Massenmischungsverhéltnis visualisiert, jedoch zur Anwendung in mikrophysikalischen und chemischen

Parametrisierungen wird dieser Parameter in eine Molekularkonzentration transformiert.

Die in Abbildung 5.13 (b) gezeigte Nukleationsrate entspricht der scheinbaren Formationsrate von
Partikeln mit einem Radius von 1 nm, der kleinsten in SAM2 definierten mittleren Partikelgréfie. Die
Parametrisierung der binéiren homogenen Nukleation nach Vehkamiki et al. (2002) liefert unter Bedin-
gungen der oberen Troposphére und unteren bis mittleren Stratosphére i.d.R. Nuclei mit einem Radius
von 0.3 bis 0.7 nm, deren pro Zeitschritt integrierte HoSO4—Molekiilkonzentration auf 1 nm grofle Partikel
skaliert wird, um Massenerhaltung in der Modellierung dieses Prozesses sicherzustellen. Die im Modell

diagnostizierten und hier abgebildeten Formationsraten sind demnach immer geringer als diejenigen, die

eine unskalierte Vehkamaeki—Parametrisierung liefern wiirde.

Nukleation findet ganzjidhrig in der gesamten Troposphére statt, vor allem in der planetaren Grenz-
schicht wird der Prozess systematisch untersucht (u.a. Kulmala et al., 2004c). Wihrend in der unteren

und freien Troposphére organische Substanzen und Ammoniumverbindungen wesentlich zur Formation
neuer Partikel beitragen (Korhonen et al., 1999; Kulmala et al., 2004a), lisst sich anhand verschiedener
Beobachtungen (Hayes et al., 1980; Korhonen et al., 2003a; Berndt et al., 2005) schlussfolgern, dass binére
homogene Nukleation oberhalb der Tropopause als dominierender Partikelformationsprozess angesehen
werden kann. In Ubereinstimmung mit anderen Modellstudien (Lucas und Prinn, 2003; Stier et al., 2005;
SPARC, 2006), die ebenfalls auf die Parametrisierung nach Vehkamiki et al. (2002) aufbauen, werden
hohe Nukleationsraten > 1 Partikelcm™3s~! direkt unterhalb der Tropopause modelliert. Je nach ver-
tikaler Auflsung der Modelle zentriert sich diese Region in 12 bis 14 km Hohe (~ 200 bis 140 hPa).
Die veroffentlichten Daten dieser Modelle zeigen erhdhte Nukleationsraten in den mittleren Breiten der
unteren Stratosphére. Bis auf das zweidimensionale Modell AER weisen die Modelldaten zudem ein cha-
rakteristisches Minimum innnerhalb des TSR in ~ 16 km (~ 100 hPa) auf, das sich auch hier in der
modellierten Partikelanzahl das Nucleation Mode nachweisen lésst. In den hohen Breiten zeigen sich in
MAECHAMS5-SAM2 und AER in ca. 10 hPa bzw. 30 km Hohe erhohte Partikelformationsraten in den
Wintermonaten (November bis Mérz in der Nordhemisphire, Mai bis November in der Siidhemisphiére). In
ECHAM4-SAM (Timmreck, 2001), welches eine Nukleationsparametrisierung auf Basis der klassischen
Theorie nach Jaecker-Voirol und Mirabel (1988) verwendet, zentrieren sich die Formationsprozesse in
den Polarwirbeln der Winterhemisphéren dagegen in etwa 14 km Hohe (~ 140 hPa). Timmreck (2001)
weist darauf hin, dass das Zentrum der Partikelformation in ECHAM4-SAM in der unteren tropischen
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Stratosphére bei ca. 70 hPa liegt, nicht konsistent zu den in Brock et al. (1995) postulierten Regionen
der UT/LS, die fiir die Partikelformation in Frage kommen.

Der modellierte Prozess des Partikelwachstums durch Kondensation von HsSOs—Molekiilen findet
iiber den gesamten thermodynamisch stabilen Bereich von Sulfateaerosolen statt (Regionen, in denen
ngSO4 > pg2504, siehe Kapitel 3.3). Die hochsten Massentransferraten finden sich in der Troposphire,
wo die Verfiigbarkeit von HoSO4—Molekiilen in der Gasphase aufgrund der effizienten Oxidation von
SO5 am grofiten ist. Oberhalb der Tropopause kondensieren HoSO4—Molekiile in moderaten Gréflen-
ordnungen, wobei sich auch im klimatologischen Mittel unter erhohten HoSO4—Dampfdriicken oberhalb
von 20 hPa keine unbedeutende Absorption von HySO,—Molekiilen an den Partikeln zeigt. Kondensation
und Verdunstung befinden sich im klimatologischen Mittel in einem zyklischen Gleichgewicht, wobei
Verdunstung oberhalb von 10 hPa in den Tropen bzw. 20 hPa in den hohen Breiten der dominierende
Prozess ist.
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Abbildung 5.14: Wie Abbildung 5.11, aber hier fiir die modellierten Partikeleigenschaften von Sulfat-
aerosol: (a) Sulfatdichte, (b) prozentualer Sulfatanteil in den Partikeln, (c¢) Wasserdampfaufnahme-
koeffizient der Partikel und (d) HoSO4—Dampfdruck an den Partikeloberfliichen.

Die in MAECHAMS5-SAM2 modellierte mittlere Aerosolpartikelkomposition zeigt Abbildung 5.14. Unter
entsprechend tiefen Temperaturen, wie sie im Bereich der tropischen UT/LS sowie im klimatologischen
Mittel in den Polarregionen der siidlichen Hemisphére auftreten, weisen Sulfataerosole gegeniiber den
in SAM2 definierten Standardbedingungen der Partikelkomposition (pgero = 1700 kgm=3, 75 % Sulfat-
anteil) eine bis zu 60%ige Wasseraufnahme auf. Wie in Kapitel 3 dargelegt, wird die Partikelkomposition
unterhalb der Tropopause auf diese von Timmreck (1997) definierten Standardbedingungen fixiert.

Die zu den Abbildungen dieses Kapitels korrespondierenden zonalen Mittel der Klimatologien von
Temperatur, Wasserdampfkonzentration und relativer Feuchte sind in Anhang B in Abbildung B.1 dar-
gestellt.

5.2.4 Validierung gegeniiber SAGE 11

SAGE-II-Datensitze sind wegen der {iiber zwanzig Jahre kontinuierlichen Verfiigbarkeit dieses
Instruments und einer Abtastung von > =+ 60° entlang des Aquators sowie seinen 4 Aerosol-Extinktions-
kanglen (davon 3 im Sub-Mikrometer Bereich) prédestiniert fiir Vergleiche mit klimatologischen
Modellstudien zur Ausbildung und zeitlichen Entwicklung der stratosphérischen Aerosolschicht. Da
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operationell von Oktober 1984 bis August 2005, zeigen sich in SAGE-II-Aerosolklimatologien
mehrere hochreichende Vulkanausbriiche ebenso wie die Phasen geringerer vulkanischer Belastung der
Stratosphére.
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Abbildung 5.15: Zonale Jahresmittel fiir 1998 der Partikeloberflichendichte (linke Spalte, SAD), der
Partikelvolumendichte (mittlere Spalte, VAD) und des effektiven Radius (rechte Spalte) im (a) bis (c)
nicht—-QBO-assimilierten Modell und den SAGE-II-Datensétzen der (d) bis (f) University of Oxford
(UnOx) und des (g) bis (i) NASA Ames Research Centers (Bauman et al., 2003a,b).
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In diesem Abschnitt erfolgt der Vergleich ausgewéhlter von MAECHAMb5-SAM2 modellierter Kenngrofien
stratosphirischer Aerosole mit denen des Stratospheric Aerosol and Gas Experiments II (SAGE II).
Dazu werden zwei aus SAGE-II-Extinktionsmessungen abgeleitete Klimatologien physikalischer Aerosol-
parameter herangezogen: Der im EU-Projekt Particles in the upper Troposphere and lower Stratosphere
and their role in the climate system (PARTS) erstellte Datensatz der University of Ozford (PARTS, 2004,
im Folgenden als UnOx bezeichnet und verfiigbar iiber http://www-atm.physics.ox.ac.uk/project/
PARTS/index.html) und eine am NASA AMES Research Center erstellte Klimatologie (Bauman et al.,
2003a,b, im Folgenden als AMES bezeichnet). Beide Datensitze basieren auf dem zum Zeitpunkt ihrer
Erstellung operationellen NASA-SAGE-II-Extinktionsprodukt.

Dem UnOx-Datensatz liegt ein Inversionsalgorithmus basierend auf der Bayesschen Wahrscheinlich-
keitstheorie zugrunde. Die Klimatologie umfasst den Zeitraum von 1984 bis 2001. Der AMES-
Algorithmus verwendet einen vorkompilierten Look—-Up-Table (LUT) theoretisch vorhergesagter
Mehrkanal-Extinktionsverh&ltnisse auf Basis uni- und bimodaler Aerosolgréflenspektren. Die Klimatolo-
gie ist verfiigbar zwischen Dezember 1984 bis August 1999. Beide Algorithmen verwenden die SAGE-
ITI-Kaniile 0.386, 0.452, 0.525 and 1.020 pum zur Ableitung der Aerosoloberflichen- und Volumendichte,
des effektiven Radius sowie der Standardabweichung o des gefitteten Partikelgrofenspektrums. UnOx
liefert zusétzlich die Gesamtpartikelanzahl und den Median—Radius des gefitteten Partikelgrofienspek-
trums sowie Fehlerabschitzungen jedes Parameters. Wiahrend UnOx auf den gleichen Annahmen zur
Partikelkomposition basiert, wie sie in SAM2 als Standardbedingungen definiert sind (pm,s0, = 1700
kgm™3, Sulfatmassenanteil 75 %), fliefit im AMES-Algorithmus eine Partikelkomposition von 70 %
Sulfatmassenanteil {iber die refraktiven Indizes in die Berechnung der Aerosol-Extinktionen ein.

In Abbildung 5.15 werden die modellierten Groéflenparameter als zonale Jahresmittel dem UnOx- und
AMES-Datensatz des Jahres 1998 gegeniibergestellt. Die Modelldaten entsprechen denen das Jahres 3 des
Analysezeitraums, dquivalent den hier gezeigten SAGE-TI-Mitteln des Jahres 1998. Um einen sinnvollen
Vergleich mit Satellitendaten zu ermoglichen, liegen den Modelldaten dieses Abschnitts ausschlieflich
diejenigen Bereiche des in SAM2 definierten Partikelgrofenspektrums mit r > 50 nm zu Grunde, die als
optisch aktiv gelten (u.a. Pitari et al., 2002).

Charakteristisch fiir die von MAECHAMS5-SAM?2 modellierten Groflenparameter sind die gegeniiber
den aus SAGE-II-Extinktionsmessungen abgeleiteten hsheren Oberflichendichten (Surface Area Den-
sity, SAD) und niedrigeren effektiven Radien r.s;, wihrend die Volumendichte (Volume Area Density,
VAD) vergleichswesie gut wiedergegeben wird. Aufféllig ist die in UnOx—Parametern nicht existente
Abhiingigkeit von der (sub)tropischen Tropopausenhohe. Ob dies auf technische Griinde bei der Inter-
pretation des UnOx—Datensatzes zuriickzufithren ist, konnte abschliefend nicht geklirt werden (Don
Grainger und Gareth Thomas, persénliche Kommunikation). In den hier gezeigten Abbildungen sind alle
zum derzeitigen Stand der Analysen signifikanten Datenpunkte des UnOx—Retrieval einbezogen worden.

Die SAD wird im Modell oberhalb der Tropopause um ca. 300 % iiberschéitzt, zudem zeigen sich extrem
hohe SAD in den mittleren Breiten der Nordhemisphére. Die VAD ist in diesen Regionen ebenfalls um
~ 50 % erhoht. SAGE II zeigt in den hohen Breiten oberhalb der Tropopause ebenfalls erhhte SAD
und vor allem VAD, allerdings sind diese in ihrer Ausprégung deutlich schwécher, lokal feiner und in der
Stidhemisphére deutlicher ausgeprégt.

Verschiedene Vergleiche von Satellitenprodukten offenbarten, dass aus SAGE-II-Extinktionen abgelei-
tete VAD und insbesondere die SAD mit einem deutlich negativen systematischen Fehler behaftet ein-
zuschitzen sind (u.a. SPARC, 2006). Die aus POAM III (Polar Ozone and Aerosol Measurement) abgelei-
teten Aerosolgroffenparameter sind dagegen als leicht negativ und jene aus HALOE (Halogen Occultation
Ezperiment) als leicht positiv fehlerbehaftet zu bewerten (Randall et al., 2001). Wie Randall et al.



5.2 Ergebnisse und Diskussion 79

(2001) zeigten, sind die Ableitungen der SAD und VAD aus POAM-III-Extinktionen fiir die Jahre
1998 bis 2000 im Mittel mindestens 30 % bzw. 15 % grofer als entsprechende SAGE-II-Daten. Die
grofiten relativen Abweichungen zwischen beiden Instrumenten von 60 bis 120 % lassen sich in den
SAD-Ableitungen der NH (~60°N) feststellen. Die ebenfalls analysierten SAD und VAD auf Basis von
HALOE-Extinktionen werden gegeniiber POAM III etwa 30 bzw. 25 % hoher eingeschiitzt. Um an dieser
Stelle Zahlenwerte zu nennen, lassen sich aus Randall et al. (2001) folgende klimatologisch mittlere Ober-
flichendichten fiir den stratosphérischen Hintergundzustand der NH nach 1998 in 19 km Hohe fiir die
Instrumente SAGE II/POAM III/HALOE ableiten: 0.4/0.6-0.7/0.8 ym? cm™3 (représentativ fiir inter-
ferierende Orbits bei ~60°N). SPARC (2006) gibt als durchschnittliche POAM-III-SAD in 19 km Hohe
im klimatologischen Mittel sowohl fiir die NH als auch die SH von 1998 bis 2004 etwa 0.65 um? cm ™3
an. Weitere ausfiihrliche quantitative Analysen von Extinktions- und daraus abgeleiteten Aerosolgréfien-
parametern der oben genannten und der anderer Instrumente finden sich in SPARC (2006).

Vergleiche vertikaler Profile der SAD zwischen SAGE II und den in SPARC (2006) beriicksichtigten
stratosphéirischen Aerosolmodellen (u.a. AER, ECHAM4-SAM, ULAQ) zeigen eine deutliche
Uberschiitzung der SAD in allen Modellen in der (sub-)tropischen unteren Stratosphire sowie in den
mittleren Breiten in den oberen von Verdunstung der Partikel gekennzeichneten Regionen der strato-
sphérischen Aerosolschicht.

Vergleiche von SAGE II und HALOE mit In—-Situ-Langzeitmessungen der University of Wyoming anhand
von optischen Partikelzidhlern (OPC, u.a. Hofmann et al., 1975; Deshler et al., 2003a) zeigen fiir den strato-
sphérischen Hintergrundzustand nach 1996 generell hohere SAD in den OPC—Messungen als jene aus den
SAGE-II-Extinktionen abgeleiteten (Hervig und Deshler, 2002; SPARC, 2006). Spezifiziert werden die
Abweichungen in Hervig und Deshler (2002) mit 100 % unterhalb von 20 km (~ 50 hPa), bezogen auf
22 zusammentreffende Messungen iiber Laramie, WY (41°N, 105°W). Die Abweichungen von HALOE
gegeniiber SAGE II fallen unterhalb von 20 km mit 40 % entsprechend geringer aus und sind konsis-
tent mit den Analysen von Randall et al. (2001). Im Bereich der maximalen vertikalen Ausdehnung der
stratosphérischen Aerosolschicht oberhalb von 25 km sind ebenfalls hohe relative Abweichungen zwischen
SAGE-II-, HALOE- und den OPC-Daten festzustellen. Die Absolutgréfien sind in diesem Bereich mit
< 0.06 pum? cm™3 aber zu gering, um einem Vergleich mit Modelldaten an dieser Stelle Bedeutung bei-
Zumessen.

Deshler et al. (2003a) weisen darauf hin, dass Verbesserungen in den kurzen Wellenléngen des SAGE-II-
Retrieval-Algorithmus der Version 6.1 zu geringeren Abweichungen in den abgeleiteten SAD gegeniiber
dem Wyoming—OPC fithren. In SPARC (2006) werden dhnliche Schlussfolgerungen beziiglich der Sensi-
tivitit des SAGE-II-Retrieval gegeniiber kleinen Partikeln gezogen. Ausserdem kann in SPARC (2006)
gezeigt werden, dass die auf der Retrieval-Version 6.2 basierende SAD ab 1998 gut mit den Aerosol-
oberflaichendichten iibereinstimmt, die aus den Wyoming-OPC-Daten abgeleitet werden. Zu bemerken
sei an dieser Stelle, dass die SAD des letzteren Instruments in Ubereinstimmung mit den SchluBfolgerun-
gen von Randall et al. (2001) iiber denen des HALOE-Instruments liegen.

In einer kiirzlich von Thomason et al. (2008) versffentlichten Revision der SAGE-II-Extinktionen wird
hervorgehoben, dass mittels des noch gegenwiirtig operationellen NASA-SAGE-II-Produkts Oberflichen-
dichten abgeleitet werden, die mindestens um den Faktor 2 die tatsédchlichen Verhéltnisse in der vulka-
nisch ungestorten stratosphérischen Aerosolschicht zu unterschitzen scheinen. Der gleichzeitig vorgestell-
te neue Ansatz Aerosoloberflichendichten aus beobachteten Extinktionen abzuleiten liefert konsistentere
Ergebisse im Vergleich zu HALOE und dem Wyoming-OPC.

Die oben getroffenen Aussagen zur Einschéitzung der mit MAECHAMS5-SAM2 modellierten SAD und
VAD gegeniiber den hier gezeigten Satellitendaten iibertragen sich zwangsliufig auch auf die Beurteilung
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der Ableitungen des effektiven Radius aus Aerosolextinktionen, da der effektive Radius als Verhéltnis des
dritten Moments (VAD) einer unimodalen Aerosolverteilung zu ihrem zweiten Moment (SAD) definiert
ist, siehe Gl. 2.1 und 2.2 (Hansen und Travis, 1974; Lacis et al., 1992).

In der Literatur zu findende Angaben des effektiven Radius unter stratosphérischen Hintergrund-
bedingungen weisen eine relativ hohe Bandbreite auf. Je nach Instrument schwanken sie fiir die mittleren
Breiten der Nordhemisphire zwischen 0.11 pm (OPC, Deshler et al., 1993) und 0.26 pm (OPC, Hof-
mann, 1990). Altere SAGE-TI-Klimatologien liefern hier ~0.13 pum (u.a. Kent et al., 1995). Auf Basis
von Composite—Analysen verschiedener Instrumente beziffern Russell et al. (1996) den typischen effekti-
ven Radius stratopspérischer Aerosole unter Hintergrundbedingungen mit 0.17 4+ 0.07 pm.

Die effektiven Radien von UnOx und AMES liegen quantitativ nah beieinander. AMES weist eine hohere
rdumliche Diversitit auf, Werte in AMES oberhalb von 35 km sind als Artefakte zu werten, da in dieser
Hohe Sulfatpartikel theromodynamisch nicht stabil sind und deren Konzentrationen somit gegen Null
tendieren. Die effektiven Radien beider Datensétze in der unteren Stratosphire liegen 20 bis 30 % unter
denen in SPARC (2006), wo sie allerdings ausschlielich fiir die Jahre 2001 und 2002 gezeigt werden. Die
hier modellierten effektiven Radien stimmen quantitativ relativ gut mit denen von Kent et al. (1995) aus
der Pre-Pinatubo—Zeit iiberein, wobei sich 7¢rs in den zonalen Mitteln von Kent et al. (1995) relativ
homogen verteilt, dhnlich wie im Modell (Abbildung 5.15, ¢). AMES und Kent et al. (1995) zeigen in
den mittleren bis hohen Breiten geringe effektive Radien als hier modelliert. In AMES zentrieren sich
diese in ca. 27 km Hohe, in Kent et al. (1995) bei ca. 20 km. In UnOx nimmt der effektive Radius mit
zunehmender Hohe dhnlich stetig ab, wie die anderen beiden Gréflenparameter dieses Retrieval. Invers zu
Kent et al. (1995) zeigen sowohl UnOx als auch AMES hohe effektive Radien in der unteren Stratosphére
der nordlichen Hemisphére.

Das in Abbildung 5.15 dargestellte zonale Jahresmittel fiir 1998 des effektiven Radius liegt in
MAECHAMS5-SAM2 oberhalb von 25 km Hoéhe um 30 bis 50 % unter den SAGE-II-Daten. Direkt
oberhalb der Tropopause sind die effektiven Radien der Satellitendaten um den Faktor 2 hoher als die
des Modells.

ECHAM4-SAM Timmreck (2001) gibt den effektiven Radius in Ubereinstimmung mit den oben genann-
ten Beobachtungen wieder, jedoch ohne Angabe des beriicksichtigten Partikelbereichs zur Ableitung dieses
Parameters aus den modellierten Aerosolkenngréfien. Die in SPARC (2006) verésffentlichten Vergleiche
vertikaler Profile des effektiven Radius zwischen verschiedenen stratosphérischen Aerosolmodellen und
SAGE II (Retrieval V6.2, abgeleitet aus der Extinktion bei 1.02 pum) zeigt eine deutliche Unterschiitzung
des 7y in allen Modellen inklusive ECHAM4-SAM unterhalb von 20 km. Die grofie Variabilitét der dort
gezeigten effektiven Radien ist letztlich ein klarer Indikator fiir die derzeit von Modellen wiedergegebenen
substanziell unterschiedlichen Partikelgréfienverteilungen.

Im folgenden Kapitel soll ndher auf die Sensitivitdt des modellierten effektiven Radius gegeniiber dem
in SAM2 definierten Partikelspektrum eingegangen werden, zunéchst jedoch eine Gegeniiberstellung der
modellierten und der aus den UnOx- und AMES—Satellitenprodukten abgeleiteten Aerosolmassendichten.

In Abbildung 5.16 (a) wird die modellierte Sulfatmassendichte den aus den jeweiligen Volumendichten
der SAGE-II-Datensétze der University of Oxford und des NASA AMES Reasearch Centers abgeleite-
ten Sulfatmassendichten gegeniibergestellt, und zwar jeweils korrespondierend mit Abbildung 5.15 fiir
MAECHAMS5-SAM?2 als zonales Mittel des Jahres 3 im Analysezeitraum und jeweils fiir Partikel mit
einem Radius > 50 nm bzw. im Fall der SAGE-II-Daten als zonales Jahresmittel fiir 1998. Qualitativ
ist das zonale Mittel der hier modellierten Massendichte in guter Ubereinstimmung mit der des zwei-
dimensionalen Modells AER. Quantitativ liegt sie im Bereich der extratropischen unteren Stratosphére
~35 % unter der von AER in SPARC (2006). Oberhalb von 16 km fallen die relativen Abweichungen
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Abbildung 5.16: wie 5.15, aber hier fiir die Aerosolmassendichten, bezogen auf den Sulfatanteil der
Partikel: (a) im nicht—-QBO-assimilierten Modell und abgeleitet aus den SAGE-II-Datensétzen der (b)
University of Oxford (UnOx) und (c) des NASA AMES Research Centers.

deutlich geringer aus. In Tabelle 5.1 erfolgt eine Gegeniiberstellung der hier modellierten Aerosolmas-
sendichten in den mittleren Breiten der Nordhemisphére (40°N) und entsprechenden Daten der Modelle
AER (Weisenstein et al., 1997, 2007) und ECHAM4-SAM (Timmreck, 2001).

Gegeniiber den SAGE-II-Massendichten, die in Yue et al. (1994) fiir die Pre-Pinatubo—Zeit gezeigt
werden (zonales Mittel fiir April 1991), befindet sich MAECHAMS5-SAM?2 ebenfalls in guter qualitativer
Ubereinstimmung. Der vertikale Gradient dieses Parameters ist in Yue et al. (1994) zwischen ~17 km und
25 km weniger stark ausgeprigt als in den in Abbildung 5.16 (a) gezeigten Modelldaten. Tabelle 5.2 fasst
die SAGE-II-Massendichten von UnOx und AMES fiir 40°N bzw. 41°N zusammen und vergleicht sie mit
entsprechenden SAGE-II-Daten aus Yue et al. (1994). Ebenfalls in Tabelle 5.2 einbezogen werden aus
In-Situ—Messungen abgeleitete Aerosolmassendichten der Pre-Pinatubo-Zeit, die in Kent et al. (1995)
zusammengefasst worden sind. Letztere liegen generell mindestens 100 % unter denen der vorhin zitierten
SAGE-II-Daten.

Hohe SAM2 SAM AERA40 AER40 AER150
Timmreck (2001)  Weisenstein et al. (1997) SPARC (2006)  Weisenstein et al. (2007)
Mittel Jahr 3 Jahresmittel Mittel April Jahresmittel Jahresmittel
24 km 0.03 0.05 0.05 0.04 0.04
21 km 0.08 0.08 0.07 0.08 0.07
16 km 0.12 0.10 0.13 0.17 0.13

Tabelle 5.1: Modellierte Sulfatacrosolmassendichten in [ug m ™3] bei 40°N in den Modellen MAECHAM5-SAM2,
ECHAM4-SAM und AER, letzteres in zwei Auflosungen des PartikelgréfSenspektrums mit 40 und 150 Bins.
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Hohe SAGE II SAGEII OPC bzw.

UnOx AMES Yue PCAS

PARTS (2004) Bauman et al. (2003a,b)  Yue et al. (1994) Kent et al. (1995)

Mittel 1998 Mittel 1998 Mittel April 1991 | Mittel Pre-Pinatubo (1988 - Apr. 1991)
24 km 0.04 0.03 ~0.05 0.19 0.1 (18-22 km)
21 km 0.07 0.08 ~0.08 0.25 0.06 (19 km)
16 km 0.11 0.12 ~0.13 0.19 0.03-0.06 (17-21 km)

Tabelle 5.2: Gegeniiberstellung versffentlichter Sulfataerosolmassendichten in [ugm™2] auf Basis von SAGE-TT-
Extinktionen. Vergleichsweise hinzugezogen werden entsprechende SAGE-II-, OPC- und PCAS-Daten (Passive
Cavity Aerosol Spectrometer) von Kent et al. (1995).

5.2.5 Validierung mit In—-Situ—Messungen

Eine der wenigen In—Situ—Langzeitmessungen der vertikalen Verteilung der Anzahlkonzentrationen
stratospérischer Aerosolpartikel sind die seit dem Beginn der siebziger Jahre durchgefiihrten
Ballonmessungen der University of Wyoming, bei der in ca. 10 bis 35 km Hohe Partikelspektren in bis
zu 13 Kanilen grofienaufgelost iiber Laramie, WY (41°N, 105°W) detektiert werden (u.a. Rosen, 1964;
Hofmann et al., 1975, 1976; Rosen und Hofmann, 1977; Hofmann, 1990; Deshler et al., 1992, 1993, 2003a,
2006). Zwei optische Instrumente (Optical Particle Counter, OPC) messen simultan das GréBenspektrum
von Partikeln mit einem Radius > 0.15 pum bzw. das von CN (Condensation Nuclei, i.d.R. Partikel mit
einem Radius > 0.01 pm). Die gemessene CN-Konzentration spiegelt die detektierte Partikelgesamt-
konzentration wieder und fungiert dariiber hinaus als untere Integrationsgrenze der aus den gemessenen
diskreten Anzahlkonzentrationen jedes OPC-Kanals abgeleiteten Fits uni- und bimodaler lognormaler
Partikelanzahlspektren. Aus den gefitteten Anzahlspektren werden die Aerosolgroffenparameter SAD,
VAD und effektiver Radius abgeleitet, Details zum Fitting—Algorithmus und zu den Kriterien, wann uni-
oder bimodale Anzahlspektren abgeleitet werden, finden sich in Deshler et al. (2003a).

Zur Validierung der modellierten Partikelanzahlspektren werden die OPC-Messungen des Hintergrund-
zustands der stratosphirischen Aerosolschicht zwischen 1998 und 2006 herangezogen. Ein Uberblick der
zeitlichen Abfolge dieses 23 Messungen umfassenden Datensatzes, der jeweils gemessenen Kaniile sowie
der dabei erfassten Hohenbereiche wird in Anhang D in Tabelle D.1 gegeben; fiir das Jahr 2004 sind keine
Daten veroffentlicht worden.

Partikelanzahlverteilungen

In Abbildung 5.17 werden die modellierten grofenaufgelosten Anzahlverteilungen auf Basis zonaler
Jahresmittel des Jahres 11 im Analysezeitraum (= 2006) allen im Laramie-Datensatz verfiigbaren
Messungen des Jahres 2006 gegeniibergestellt. Generell befinden sich die modellierten Spektren in guter
Ubereinstimmung mit den OPC-Daten, vor allem die Konzentrationen der Accumulation—Mode—Partikel
weisen zwischen 140 und 30 hPa nur marginale Abweichungen auf.

Die Konzentrationen von Partikeln im Coarse Mode (R > 0.5 pm) werden im Modell zum Teil unter-
schitzt. Dagegen zeigen sich signifikant hohe Konzentrationen sehr grofler Partikel mit R > 1 um, die
vom OPC-Instrument nicht wiedergegeben werden, obwohl dieses einen quasi unlimitierten oberen Grenz-
bereich der Partikelgréf8endetektion aufweist.
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Die Konzentration der CN-Partikel (R ~ 0.01 gm) wird zwischen 50 und 30 hPa unterschétzt, in
der unteren Stratosphire befinden sie sich in Ubereinstimmung mit den OPC-Daten. Da Partikel im
Nucleation Mode (R < 0.005 pum) in den Laramie-Daten nicht direkt erfasst werden konnen, kann man
die CN-Konzentrationen in den jeweiligen Hohenbereichen als indirektes Mafl der vom Modell abge-
bildeten Wachstumseigenschaften der Partikelnuclei interpretieren. Zwischen 100 und 50 hPa wird eine
deutliche bimodale Verteilung des Anzahlspektrums modelliert, wobei sich neben dem bei Aitken- bzw.
Accumulation-Mode—Partikeln zentrierten Mode (Mode-Radius ~0.04 pm) ein weiterer Mode ultra—feiner
Partikel mit geringer Standardabweichung generiert. Die Konzentrationen der Partikelnuclei bewegen sich
zwischen 100 und 50 hPa bei 1000 — 10 cm ™3, in den mittleren Breiten der unteren Stratosphire formieren
sich im Mittel weit mehr als 1000 Partikel cm ™2 (vergleiche auch die Abbildungen 5.12 und 5.13).

Die ausgeprigte Bimodalitéit der Spektren in 50, 70 und 100 hPa sind auf im Mittel simultan auftretende
Prozesse der Partikelformation und Kondensation zuriickzufithren. Ausgepriigte intermodale Minima
kennzeichen desweiteren eine Verlagerung des auf die Partikelphase gerichteten Massentransfers von
Kondensation der HoSO4—Molekiile auf den Partikeln hin zur Partikelformation durch Hydratcluster-
bildung. Unterhalb von 100 hPa ist das Verhéltnis von Nukleations- zu Kondensationsfliissen deutlich
zugunsten der letzteren verschoben, d.h. Partikel im Nucleation Mode und Aitken Mode wachsen rasch,
und eine ausgepriigte Bimodalitit des Spektrums kann sich nicht ausbilden (vergleiche Jacobson, 1997a).
Anzumerken ist hier, dass die Massentransferraten mit Annidherung an die Tropopause steigen, d.h. die
Konzentrationen sowohl der Partikelnuclei als auch der ultra—feinen Partikel nehmen zu, und die ausge-
priagte Mode—Struktur des Partikelanzahlspektrums verlagert sich mehr und mehr hin zu einer monoton
fallenden Funktion. Somit ist die in der Literatur oft zitierte Aussage, stratosphérische Hintergrund-
aerosolpopulationen lassen sich als unimodale Lognormalverteilungen beschreiben (u.a. Pinnick et al.,
1976) zumindest in der unteren Stratosphére der mittleren Breiten nicht zutreffend. In zentralen Regio-
nen der Aerosolschicht und dariiber néhrt sich die modellierte Verteilung der Partikelanzahl in ihrem
Groflenspektrum einer Normalverteilung an, die ausgepriagte Bimodalitdt in diesen Hohen beeinflusst
aber mafigeblich den Vergleich mit Beobachtungen im unteren Detektionsbereich des OPCs.

Weiterhin beeinflussen Anomalien, wie sie u.a. durch die Advektion von Vorldufergasen in den Massen-
transferprozessen hervorgerufen werden konnen, das starke Wachstum kleinerer Partikel in der unteren
Stratosphére, worauf der effektive Radius als flichengewichteter Parameter &duflerst sensitiv reagiert.
Kleine Abweichungen in der Reproduktion des starken Gradienten in der modellierten Partikelvertei-
lungskurve gegeniiber der ”Realitat”, fithren letztlich dazu, dass der modellierte effektive Radius eine
grofle Abweichung gegeniiber Beobachtungen aufweist, auch wenn dessen Integration ausschlieflich im
Detektionsbereich der Instrumente erfolgt (u.a. Abbildung 5.15).

Das Modell tendiert in 250 hPa dahin, den Massentransfer von HoSO4—Molekiilen aus der Gasphase
auf die Partikel zu iiberschitzen, da das modellierte Anzahlspektrum im Nucleation Mode und Aitken
Mode die Tendenz aufweist, héhere Partikelkonzentrationen zu generieren, als sie vom OPC—Instrument
innerhalb eines Jahres gemessen worden sind (Anmerkung: damit einher gehen kleine effektive Radien).

Die bei 250 hPa (~10 km) im Modell eine Gréfienordnung geringeren Anzahlkonzentrationen von Partikeln
mit R > 0.1 pm unterliegen scheinbar effektiven Mischungsvorgidngen, die im Zusammenhang mit der
Reproduktion des Tropopausenaustauschs stehen. Wie Studien an ein- bzw. zweidimensionalen strato-
sphérischen Aerosolmodellen gezeigt haben, kann die Vernachlissigung von Sedimentation als Partikel-
senke vor allem grofler Partikel keinen derart signifikanten Effekt wie den hier gezeigten in dieser Hohe
hervorrufen. So zeigten Toon et al. (1979), dass Sedimentation unterhalb von 15 km keinen signifikanten
Einfluss auf das Verhiltnis der Anzahlkonzentration von Partikeln mit R > 0.15 pm gegeniiber Partikeln
mit R > 0.25 um aufweist. Weisenstein et al. (2007) haben in Sensitivitidtsstudien zeigen kénnen, dass
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Abbildung 5.17: Vergleich der modellierten Partikelanzahlverteilungen mit den OPC-Messungen der
University of Wyoming iiber Laramie (41°N, 105°W) in verschiedenen Druckniveaus der Stratosphiire.
Die Modelldaten (rot) basieren auf zonalen Jahresmitteln des Jahres 11. Die OPC-Messungen (schwarz)
werden représentiert vom Median aller verfiighbaren Daten des Jahres 2006, die mit den jeweiligen Modell-
schichten korrespondieren, sowie von den jeweiligen Minimal- und Maximalwerten in den entsprechenden
Kénalen der Instrumente.

durch Sedimentation in 10 km H6he nur etwa 5 % der Gesamtaerosolmasse beeinflusst wird, zu der im
wesentlichen Partikel mit R > 0.1 ym beitragen.

Die oben beschriebenen Charakteristika beziiglich des Vergleichs der Partikelkonzentrationen im
Accumulation Mode folgen denen des in Timmreck (2001) gezeigten Vergleichs von ECHAM4-SAM
und dem OPC-Datensatz in 24 km Hohe (~30 hPa), der anhand von vier beliebig ausgewihlten Mes-
sungen und den dazu korrespondierenden Monatsmitteln des Modells fiir die Post—-Pinatubo—Zeit vor
2001 erstellt worden ist. Timmreck (2001) dokumentiert fiir ECHAM4-SAM bimodale Spektren mit Mo-
deradien von 0.01 - 0.05 um und 0.15 pum, vergleicht die modellierten Anzahlverteilungen jedoch mit
den im Wyoming—Datensatz enthaltenen gefitteten Partikelanzahlspektren, welche aus den gemessenen
Konzentrationen der einzelnen OPC-Kanile abgeleitet werden. Die vergleichende Interpretation zweier
Datensétze so unterschiedlicher Natur ist generell schwierig. An dieser Stelle seien aber weitere Charak-
teristika des OPC—Vergleichs von ECHAM4-SAM in Timmreck (2001) genannt, da entsprechende Daten
anderer Modelle fiir eine Validierung dieser Art nicht zur Verfiigung stehen. Die von ECHAM4-SAM und
MAECHAMS5-SAM2 modellierten Spektren weisen in 24 km Hohe einen im Mittel geringen Einfluss von
Partikeln im Nucleation Mode auf die Gesamtanzahlkonzentrationen auf. Besonders in den Sommermo-
naten zeigt ECHAM4-SAM signifikant hohere CN-Konzentrationen gegeniiber dem OPC-Instrument,
MAECHAMS5-SAM2 zeigt hier in 30 hPa, wie oben bereits angesprochen, ein mit den OPC—-Daten iiber-
einstimmendes Verhalten. Die Abweichung bei groflen Partikeln > 0.7 um gegeniiber den Beobachtungen
fallt in MAECHAMb5-SAM?2 geringer aus als im Vorgédngermodell.
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Abbildung 5.18: Wie 5.17, aber hier exemplarisch fiir 50 hPa (~20 km) anhand der Saisonalitit der
elfjihrigen Modellklimatologie (rot). Die OPC-Daten (schwarz) basieren auf dem Median aller Messungen
der entsprechenden Monate in den Jahren 1998 bis 2006.

Die saisonale Variabilitdt der Partikelanzahlkonzentrationen in zentralen Bereichen der Aerosolschicht ist
in den von MAECHAM5-SAM?2 modellierten Partikelanzahlspektren gering, wie Abbildung 5.18 zeigt.
Der OPC-Vergleich in Abbildung 5.18 erfolgt auf Basis saisonaler Mittel exemplarisch fiir 50 hPa (~20
km), in welcher die jahreszeitlichen Schwankungen in den modellierten Groenverteilungen am stérksten
ausgeprigt sind. Die entsprechenden Verhiltnisse in anderen Modellschichten fallen geringer aus und
sollen an dieser Stelle nicht wiedergegeben werden. Grundlage der Modelldaten in Abbildung 5.18 ist
die elfjahrige Klimatologie der mit Laramie, WY korrespondierenden Gitterzellen des Modells. Fiir die
OPC-Daten wurden alle von 1998 bis 2006 verfiigharen Messungen herangezogen (siehe Tabelle D.1). Sie
werden fiir jeden Kanal wie in Abbildung 5.17 vom Median der Messungen und den jeweiligen Maxima
und Minima représentiert.

Die jahreszeitliche Variabilitédt in 50 hPa ist sowohl in den Messungen als auch in den Modelldaten nur
gering ausgeprégt. Lediglich eine erhdhte Schwankungsbreite in den CN-Messungen sowie eine etwas
hohere interannuale Variabilitdt in den Messungen der Kénale, die Partikel mit R > 0.2 pm detektieren,
lassen sich feststellen.

Im Modell zeigt sich zudem ein signifikanter Einfluss der jahreszeitlichen Schwankungen in der Anzahl der
Partikelnuclei (R & 1 nm), der zwischen den Sommer- und Wintermonaten um etwa eine Grofienordnung
variiert und sein Maximum in den Sommermonaten erreicht. Ebenfalls einem deutlichen Einfluss unterliegt
der Betrag des modellierten Minimums zwischen den beiden Moden, das sich bei ca. 2 bis 3 nm einstellt.
Die Absolutgrofle dieses Minimums viriiert ebenfalls um etwa eine Groflenordnung.

Effektiver Radius

Wie bereits diskutiert, weisen die modellierten Partikelgrolenparameter Oberflichen- und Volumendichte
und der sich daraus ergebende effektive Radius eine starke Abhéngigkeit von dem zur Integration herange-
zogenen Partikelgrofienbereich des Modells auf. Dies wird in Abbildung 5.19 deutlich, in der die vertikalen
Verteilungen der modellierten und der aus dem Wyoming-OPC-Datensatz abgeleiteten effektiven Radien
gegeniibergestellt werden.

Die Modelldaten basieren auf zonalen Jahresmitteln, die mit den entsprechenden OPC—Daten der Jahre
1998 bis 2006 korrespondieren (Messungen von 2004 sind nicht verfiigbar). Der effektive Radius der
Beobachtungen berechnet sich aus den Volumen- und Oberflichendichten nach Gl. 2.1. Die VAD und
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SAD des Wyoming—-OPC—Datensatzes korrespondieren dabei mit den Partikelgroflenverteilungen, die
durch uni- oder bimodale Fits aus den gemessenen Anzahlkonzentrationen der OPC-Kanéle abgeleitet
wurden (Deshler et al., 2003a).

Dargestellt wird der Median des effektiven Radius aller Messungen eines Jahres, die Fehlerbalken
reprasentieren die in die Berechnungen eingeflossenen Fehlerabschitzungen der SAD- und VAD-Fits,
wie sie in (Deshler et al., 2003a) angegeben werden.
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Abbildung 5.19: Gegeniiberstellung der vertikalen Verteilungen der effektiven Radien im Zeitraum 1998 bis
2006. Die OPC-Messungen (schwarz) iiber Laramie, WY, werden reprisentiert vom Median aller Messun-
gen des entsprechenden Jahres unter Beriicksichtigung der Fehlerabschatzungen der aus den OPC-Daten
abgeleiteten Volumen- und Oberflichendichten. Die Modelldaten basieren auf zonalen Jahresmitteln und
werden fiir vier Integrationsbereiche gezeigt: (braun) R > 1 nm, (griin) R > 10 nm (CN), (rot) R > 50 nm
und (blau) R > 100 nm.

Die effektiven Radien der beobachteten Partikelverteilungen schwanken zwischen 0.06 pm oberhalb von
35 km und 0.16 pm in zentralen Bereichen der Aerosolschicht in ca. 19 bis 24 km Hohe. In den Jahren
2002 und 2003 werden hohe effektive Radien >0.2 um unterhalb von 13 km bzw. bei 15 km beobachtet,
diese stellen jedoch im Kontext der gemessenen Partikelgrofien aller Jahre des stratosphérischen Hinter-
grundzustandes nach 1997 eher Ausnahmen dar und deuten auf Kontamination von Fremdpartikeln in
den unteren Regionen der stratosphérischen Aerosolschicht hin (ammoniumneutralisierte Sulfatpartikel,
mineralischer Staub, Ruf o.a.).

Wiéhrend u.a. Russell et al. (1996) und Bauman et al. (2003b) zeigen, dass die aus den OPC—Messungen
iilber Laramie abgeleiteten effektiven Radien sowohl im stratosphérischen Hintergrundzustand als auch
unter dem Einfluss starker vulkanischer Belastung der Aerosolschicht um teilweise mehr als 30 % unter
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den aus SAGE II abgeleiteten r. s s liegen, dokumentieren Kent et al. (1995), dass die effektiven Radien von
SAGE II und OPC unmittelbar vor Ausbruch des Mt. Pinatubo in etwa den gleichen Betrag aufwiesen
(0.13 bzw. 0.14 pm). Kent et al. (1995) verweisen aber auch auf Laramie-OPC-Messungen von 1989,
deren effektive Radien 100 % iiber denen von SAGE II im gleichen Zeitraum lag. Bauman et al. (2003b)
weisen dariiber hinaus darauf hin, dass die effektiven Radien der Laramie-OPC—-Messungen innerhalb der
Fehlertoleranzen von r. s des von Bauman et al. (2003b) angewendeten SAGE-II-Retrieval-Algorithmus
liegen.

Die vertikalen Verteilungen der modellierten effektiven Radien in Abbildung 5.19 weisen unter Beriick-
sichtigung des gesamten in SAM2 definierten Partikelbereichs sowie fiir Partikel mit R > CN eine &hn-
liche qualitative Ausprigung auf wie die OPC-Messungen. Die Maxima bei 22 bis 24 km liegen jedoch
in groferen Hohen als in den OPC-Messungen. Die vertikale Struktur des modellierten r.¢¢ ist gering
ausgeprégt, wenn Partikel im Nucleation Mode und Aitken Mode vernachlissigt werden. Wird resy aus
Partikeln ab 50 nm im Radius gebildet, stimmen die modellierten r¢¢s oberhalb von 25 km und unterhalb
von 17 km gut mit denen der OPC-Messungen iiberein. Im zentralen Bereich der Schicht unterschétzt
das Modell den effektiven Radius der OPC-Messungen um 30 bis 40 % auf Basis der Integrationsgrenze
bei 50 nm. Demgegeniiber stimmt r.s; im zentralen Bereich der Aerosolschicht mit denen der Messun-
gen gut iiberein, werden zur Integration Partikel mit R > 0.1 pum herangezogen. Die effektiven Radien
des Partikelgesamtspektrums (R > 1 nm) liegen nur marginal unter denen, wenn r.s¢ ausschlielich aus
Partikeln mit R > CN gebildet wird. Beide Parameter liegen deutlich bis zu einer Gréflienordnung unter
dem Median der Messungen, aber immer noch in dessen Fehlertoleranzbereich.

In den Jahren 2001, 2002 und 2006 weisen die aus den Messungen abgeleiteten r.r¢ oberhalb von 25
km mit 0.05 bis 0.06 ym in etwa den gleichen Betrag auf, wie die modellierten effektiven Radien unter
Beriicksichtigung ultra—feiner Partikel. In diesem Hohenbereich wird die Verweildauer grofier Partikel
durch Sedimentation und Verdunstung stark limitiert (Hamill et al., 1977b; Bauman et al., 2003b; SPARC,
2006), wodurch sich sowohl die Moderadien der wahren Partikelverteilungen als auch der effektive Radius
hin zu kleineren Partikeln verschiebt.

Die relativ groflen Abweichungen zwischen den modellierten und den beobachteten effektiven Radien
lassen sich zum einen durch die in den Modellspektren reprisentierte hohe Zahl ultra—feiner Partikel er-
klaren, die durch die Stédrke des modellierten kondensationsbedingten Wachstums die Lage des effektiven
Radius mafigeblich beeinflussen, worauf auch Weisenstein et al. (2007) bei der Modellierung der Pinatubo—
Episode hinweisen. Zum anderen stellt sich auch hier die Frage einer direkten Vergleichbarkeit der Daten,
denn im Gegensatz zu den Modellergebnissen bestimmen sich die effektiven Radien der OPC—Messungen
nach Deshler et al. (2003a) aus den auf Basis der gemessenen Anzahlkonzentrationen gefitteten Grofien-
verteilungen. In Abbildung 5.17 wurde gezeigt, dass die Partikelkonzentration der langjéhrigen OPC-
Messungen in 24 km Hohe (30 hPa) von der modellierten Anzahlverteilung im SAM2-Gesamtspektrum
iibereinstimmend reproduziert werden kann. In Abbildung 5.19 schlégt sich dies aber nicht nieder, Ursache
dafiir sind die auf den Fits der Partikelgroflenverteilungen basierenden Ableitungen der Aerosolgrofien-
parameter VAD und SAD im Wyoming—-OPC-Datensatz. Erst eine Auswertung auf Basis gleicher Me-
thoden ldsst hier weitere Schlussfolgerungen beziiglich charakteristischer Merkmale der modellierten und
beobachteten Partikelgroflenverteilungen zu.

Eine erste Analyse einer solchen erweiterten Methode, die gleichermaflen auf Modell, wie auf in diskreter
Form vorliegende Messdaten angewendet werden kann, soll im Folgenen kurz skizziert werden: Extrahiert
man diskrete Kanéle aus den modellierten Anzahlverteilungen, die den OPC—Kaniilen entsprechen, und
integriert die sich aus diesen Anzahlverteilungen ergebenden Oberflichen- bzw. Volumenverteilungen
ausschlieflich iiber diese artifizielle GrofSenverteilung des Modells (SAD bzw. VAD = f(rkenae)) und
bestimmt mit der gleichen Methode SAD und VAD direkt aus den gemessenen Partikelanzahlen der
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Wyoming-OPC—Kanéle, erhiilt man beispielsweise fiir 20 km (50 hPa) effektive Radien von Modell und
OPC-Instrument, die mit 0.178 bzw. 0.199 pm:

e nur 10 % von einander abweichen,

o der OPC-Wert im langjéhrigen Mittel 51 % iiber dem des gefitteten rry liegt und

e gut mit dem nach Russell et al. (1996) fiir den stratosphérischen Hintergrundzustand représenta-
tiven, aus Ensembles verschiedener Instrumente abgeleiteten effektiven Radius von 0.1740.07 pm
iibereinstimmen.
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Kapitel 6

Die Variabilitiat des
stratosphéirischen
Hintergrund—Aerosols unter
Beriicksichtigung der
quasi—zweijihrigen Schwingung

Die Variabilitdt der stratosphérischen Zirkulation wird mafligeblich geprégt von der quasi—zweijdhrigen
Schwingung (Baldwin et al., 2001). Die QBO induziert Anomalien in der stratosphérischen Tempera-
turverteilung, die eine Sekundérzirkulation induziert (Holton und Tan, 1980; Plumb und Bell, 1982),
welche wiederum nachhaltig die globale Verteilung photochemisch relativ langlebiger stratosphérischer
Spurenstoffe beeinflusst (Gray und Chipperfield, 1990; Randel et al., 1998; Schoeberl et al., 2008). QBO—
Modulationen in stratosphérischem Ozon induzieren chemische und strahlungsbedingte Riickkopplungen
in den Temperatur- und Windoszillationen der QBO (u.a. Hasebe, 1994), QBO-Modulationen im extra-
tropischen Wellenspektrum beeinflussen diffusive Mischungsprozesse sowohl in der tropischen als auch
der extratropischen Stratosphére (u.a. O’Sullivan und Chen, 1996; Shuckburgh et al., 2001).

QBO—Variationen in tropischen stratosphérischen Aerosolverteilungen konnten u.a. von Trepte und Hitch-
man (1992) nachgewiesen werden. Seit den frithen neunziger Jahren beschréinken sich Arbeiten zu strato-
sphérischen Aerosolen mehr oder weniger auf die Referenzierung der frithen grundlegenden Arbeiten von
Trepte und Hitchman (1992), Hitchman et al. (1994) und Hasebe (1994). So spielt in der Literatur die
Einbeziehung der quasi—zweijidhrigen Schwingung in die globale bzw. stratosphérische Aerosolmodellie-
rung derzeit so gut wie keine Rolle. Thomas (2007) untersucht die globale Strahlungsbilanz wiihrend der
Pinatubo—Episode in MAECHAMS5 unter Einbeziehung einer assimilierten QBO, aber anhand von vor-
geschriebenen Aerosol- und Ozonklimatologien. Obwohl auf die Bedeutung der Sulfatpartikelkomposition
und der Partikelgrofie fiir heterogene Prozesse der Ozonchemie hinlinglich verwiesen wird (u.a. Han-
son et al., 1994; Tabazadeh et al., 2000) und auch die Bedeutung der grofienaufgelssten Modellierung
von Aerosolen sowohl unter troposphérischen als auch stratosphirischen Bedingungen hinsichtlich der
Wiedergabe bestimmter physikalisch—chemischer Prozesse erkannt worden ist (Carslaw et al., 1997; Ghan
und Schwartz, 2007), stellt diese Arbeit der globalen Modellierung gréfienaufgeloster stratosphérischer
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Aerosole unter Einbeziehung assimilierter Windfelder der QBO einen ersten und wichtigen Schritt in
Richtung der Entwicklung eines interaktiv gekoppelten Aerosol-Chemie-Klimamodells der mittleren
Atmosphire dar.

Die in diesem Kapitel vorgestellten Untersuchungen beziehen Aerosole in die von der QBO mafigeb-
lich bestimmte Variabilitéit der Stratosphiire zunéchst als rein passiven Tracer ein, sodass die Analysen
groBitenteils qualitativen Charakter aufweisen und sich vor allem auf den Nachweis der u.a. von Trepte
und Hitchman (1992) gefundenen Transportregime stratosphérischer Partikel konzentrieren. Aufilerdem
werden erste Einblicke in QBO—Modulationen von schwefelhaltigen Gasen gegeben.

6.1 Randbedingungen des Experiments

Die Integration des Modells im Experiment mit assimilierter QBO (im Folgenden mit @BO indiziert)
erfolgt unter den gleichen Randbedingungen, wie sie fiir den Kontrolllauf (im Folgenden mit CTRL
indiziert) in Kapitel 5.1 angegeben worden sind. Gegeniiber CTRL werden in diesem Experiment auf
Beobachtungen basierende dquatoriale zonale Winde (Naujokat, 1986) wihrend der Integration des
Modells nach einem von Giorgetta und Bengtsson (1999) entwickelten Verfahren assimiliert, wie ein-
gangs des Kapitels 4 beschrieben.

Aufgrund der Assimilation von Windfeldern aus Beobachtungen erfolgt die Modellierung der Zirkulation
der Atmosphére trotz klimatologischer unterer Randbedingungen zumindest im Bereich der dquatorialen
Stratosphére weitestgehend realitétsnah, sodass im Folgenden die Beschreibung der modellierten Eigen-
schaften stratosphérischer Aerosole an die zeitliche Entwicklung der beobachteten QBO im zonalen Wind
gekoppelt werden kann. Dadurch wird es moglich, auf eine zeitlich unabhéngige Darstellung modellierter
Parameter wie in Experiment CTRL zu verzichten. Nichtsdestotrotz repréasentiert auch das Experiment
@BO eine idealisierte stratosphérische Aerosolschicht ohne Strahlungsriickkopplung vulkanischer Extrem-
ereignisse, ENSO-Signale u.a..

Das QBO-Assimilationsverfahren wird nach einem dreijahrigen Spin—Up von Januar 1990 bis Dezember
1992 zum ersten Zeitschritt des darauffolgenden Jahres (1. Januar 1993) initialisiert. Die nachfolgenen drei
Simulationsjahre bis einschlieflich Dezember 1995 werden nicht in die Analyse des Modells einbezogen,
analysiert wird ein zum Kontrolllauf &quivalenter Zeitraum von Januar 1996 bis einschliefllich Dezember
2006.

Gleichgewichtszustand der Aerosolparameter

Analog zu den in Kapitel 5.1 fiir den Kontrolllauf in o—Hybrid—Schicht 21 (~54 hPa) gezeigten zeitli-
chen Entwicklungen ausgewéhlter Aerosolparameter werden in Abbildung 6.1 exemplarisch zwei dieser
Parameter unter dem Einfluss der assimilierten QBO wiederholt gezeigt: Das Gesamtaerosolmassen-
mischungsverhéltnis und die Gesamtanzahlkonzentration von Partikeln im Accumulation Mode. Wie alle
anderen hier nicht dargestellten Parameter tendieren beide in einen Gleichgewichtszustand, der dem des
Experiments CTRL entspricht. Dies gilt ebenso fiir alle Modellschichten, auf deren Wiedergabe an dieser
Stelle ebenfalls verzichtet werden soll.

Die QBO-Assimilation wirkt sich vor allem auf die Amplituden der zeitlichen Variation der Parameter aus,
wie aus den extratropischen Profilen des Gesamtmassenmischungsverhéltnisses ersichtlich wird vergleicht
man Abbildung 6.1 (a) gegeniiber dem Kontrolllauf in Abbildung 5.1 (d). Am Aquator (1.4°N) ist das
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Abbildung 6.1: Einschwingverhalten des Experiments mit assimilierter QBO anhand der zeitlichen
Entwickung zonaler Monatsmittel (die jeweils linken Diagramme) in Modellschicht 21 (~54 hPa) fiir
das (a) Aerosolmassenmischungsverhiltnis des Partikelgesamtspektrums und (b) die Partikelanzahl, inte-
griert iiber den Accumulation Mode. Die jeweils rechten Diagramme zeigen die entsprechenden Entwick-
lungen der Parameter an vier Breiten der nérdlichen Hemisphére: (durchgehende Linie) 1.4°N, (punktiert)
29.3°N, (gestrichelt) 43.2°N und (strich-punktiert) 76.7°N.

Gesamtmassenmischungsverhéltnis signifikant niedriger als im Kontrolllauf und in den hohen Breiten
(76.7°N) im Mittel hoher. In Kapitel 6.2.4 wird der Einfluss der QBO-Assimilation auf die modellierte
Variabilitéit verschiedener Aerosolparameter naher untersucht.

Der Gleichgewichtszustand des QBO-assimilierten Modells weicht einige Prozent vom Gleichgewichtszu-
stand des Kontrollaufs ab, wie aus Tabelle C.1 (Anhang C) ersichtlich wird (die globale Schwefelmassen-
bilanz ist wiihrend der gesamten Integration geschlossen). Wihrend die Abweichung der Jahresmittel der
prognostischen Aerosolkonzentration in Experiment CTRL zwischen den Jahren 1 und 11 im Analysezeit-
raum weniger als 2 % betriigt, lassen sich im Experiment @BO in zentralen Bereichen der Aerosolschicht
entsprechende Abweichungen von 3 bis 7 % feststellen. Da andere Momente des Partikelspektrums in
SAM2 nicht prognostisch behandelt werden, weichen diese entsprechend stérker vom Ausgangszeitraum
der Analysen ab. Die Partikelanzahlkonzentration des Gesamtspektrums zeigt sich am stéirksten affek-
tiert, entsprechende Abweichungen in Experiment ()BO konnen bis zu ~20 % betragen, gegeniiber ~6
% im Kontrolllauf.

Die im Folgenden gezeigten Abbildungen des QBO-Einflusses auf stratosphérische Aerosole lassen vermu-
ten, dass QBO—Assimilation in der hier verwendeten Modellauflosung T42/L39 eine Art zyklisches Gleich-
gewicht in den prognostischen Aerosolmodellparametern bedingt, der Analysezeitraum von 11 Jahren ist
jedoch zu kurz, um einen signifikanten Trend in entsprechenden Daten nachzuweisen. Am stérksten von
Schwankungen mit einer Periode des mehrfachen der QBO-Periode unterliegen Regionen oberhalb von
10 hPa (nicht abgebildet), in denen Sulfataerosolpartikel jedoch starken Verdunstungsfliissen ausgesetzt
sind, welche die Partikelmasse vollstindig zuriick in die Gasphase transferieren. Interaktionen von QBO,
SAOQ, (mikro-)physikalischen und chemischen Prozessen sind moglicherweise die Ursache dieser leichten
Modulationen im Quasi—Gleichgewicht. Eine Analyse dieser Vorgénge ist jedoch nicht Gegenstand dieser
Arbeit, moglicherweise relativieren sich auch die Modulationen am oberen Rand der stratosphérischen
Aerosolschicht unter hoherer vertikaler Auflosung des Modells, z.B. in L90.
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6.2 Ergebnisse und Diskussion

In den folgenden Kapiteln werden die Einfliisse der QBO—Asssimilation auf die Modellierung strato-
sphérischer Aerosole und deren Vorldufergase untersucht. Wie gezeigt werden wird, beeinflusst die die
Residualzirkulation {iberlagernde Zirkulation der QBO mafigeblich die Verteilung der Partikel und den
anderer Spurenstoffe auch im sogenannten Hintergrundzustand der stratosphérischen Aerosolschicht. Der
starksten transportbedingten Beeinflussung unterliegen Partikel in der tropischen Stratosphére, es zeigen
sich jedoch auch starke extratropische Signale in verschiedensten Aerosolparametern, welche eindeutig
auf die QBO zuriickzufiihren sind.

Um den Ausgangspunkt dieser QBO-induzierten Modulationen besser verstehen zu konnen, werden
zunichst charakteristische Eigenschaften der QBO—modulierten Zirkulation der Stratosphére vorgestellt.
Auf die Modellierung des Wasserdampfeintrags der Stratosphéire wird explizit eingegangen, da die strato-
sphérische Feuchte mafigeblich die Komposition stratosphérischer Aerosole bestimmt und zudem auch in
mikrophysikalischen Prozessen keine unerhebliche Rolle spielt. Ein erster Einblick in QBO-Modulationen
von Sulfataerosolvorlédufergasen wird gegeben, bevor die QBO-Einfliisse in der dquatorialen Stratosphére
und den Extratropen vorgestellt werden. QBO—-modulierte Transportprozesse werden untersucht, und
einige der wenigen verfiigharen Stationsdaten, die QBO—FEinfliisse in stratosphérischen Aerosolen nach-
weisen konnten, werden in die Analysen des Modells eingebunden.

6.2.1 QBO-Effekte auf die Zirkulation der Stratosphire
Zonaler Wind

Als Referenzphénomen der stratosphérischen Variabilitdt wird im allgemeinen die quasi—zweijahrige
Schwingung im zonalen Wind der dquatorialen Stratosphére gesehen, die gekennzeichnet ist durch zeitlich
alternierende Phasen von zwischen ~3 und 100 hPa absteigenden 6stlich und westlich gerichteten zonalen
Winden, wobei die Periode der Schwingung zwischen 22 und 34 Monaten liegt (u.a. Baldwin et al., 2001).
In Abbildung 6.2 wird die zeitliche Entwicklung der in den Experimenten CTRL und QBO modellierten
zonalen Winde bei 1.4°N im gesamten Analysezeitraum von 1996 bis 2006 dargestellt. Wahrend sich im
nicht—-QBO-assimilierten Experiment (CTRL, Abbildung 6.2, a) keine QBO entwickelt, wird im QBO-
assimilierten Experiment (QBO, Abbildung 6.2, b) eine QBO mit einer Periode zwischen 24 und 32
Monaten generiert, die der Periode der assimilierten zonalen Winde (Abbildung 6.2, ¢) entspricht. Die
Asymmetrie in den Windstérken der Phasen mit hoheren Windgeschwindigkeiten in der 6stlichen Pha-
se kann in Experiment @QBO reproduziert werden, wenngleich die Betrdge der 6stlichen und westlichen
Winde etwas geringer ausfallen als in den Beobachtungen - ein Effekt, der auf die Periode der Assimilation
von beobachteten Windfeldern zuriickzufiihren ist und mit einer Assimilationsfrequenz von 10 d~! nicht
zu tief in die Modelldynamik eingreift.

Die zeitliche Entwicklung des zonalen Winds im Experiment CTRL wird geprégt von der halbjiahrlichen
Oszillation (Semi-Annual Oscillation, SAO) der oberen Stratosphire und Mesosphire, in der westliche
Winde bis etwa 30 hPa abwérts proagieren. In der unteren dquatorialen Stratosphére des Experiments
CTRL dominieren schwach &stliche Winde von 10 bis max. 20 ms~!.

Aufgrund der QBO-induzierten Filterung vertikal aufwiirts propagierender Wellen variiert in Experiment
@BO die SAO in Abhingigkeit der QBO—Phase, wobei westliche SAO—-Phasen wihrend westlichen QBO—-
Phasen tiefer propagieren. Struktur und Stérke der SAO—Phasen werden im QBO-assimilierten Modell
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dhnlich wiedergegeben wie in der LI0—Version von MAECHAMS5 (Giorgetta et al., 2002, 2006). Dies gilt
auch fiir das an westliche SAO—Phasen gekoppelte Einsetzen abwértsgerichtet propagierender westlicher
QBO-Phasen (Giorgetta et al., 2006; Lelieveld et al., 2007).
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Abbildung 6.2: Die zeitliche Entwicklung des modellierten zonalen Winds am Aquator bei 1.4°N auf Basis
zonaler Monatsmittel: (a) fiir den Kontrollauf (CTRL) und (b) mit assimilierter QBO (QBO). (c) zeigt
die auf Beobachtungen in Singapore (Naujokat, 1986) basierenden monatlich zonal gemittelten zonalen
Winde am Aquator des Datensatzes (Marco Giorgetta, personliche Mitteilung), der die Grundlage der
QBO-Assimilation in Experiment QBO darstellt.

Abbildung 6.3 zeigt die elfjahrige Klimatologie des saisonal und zonal gemittelten zonalen Winds im QBO-
assimilierten Experiment. Wie Giorgetta et al. (2006) in einer Analyse der in 190 die QBO generierenden
und der in L39 die QBO nicht reproduzierenden Version von MAECHAMS5 zeigen konnten, beeinflusst die
vertikale Auflosung die Stérke der stratosphérischen Jets nicht signifikant. Aufgrund der weitaus hoheren
vertikalen Auflsung lassen sich jedoch in L90 feinere rdumliche Strukturen in den Zirkulationszellen
feststellen. Die Charakteristika der in Abbildung 6.3 dargestellten Zirkulationsmuster fiir DJF und JJA



94 6 Variabilitit stratosphéirischen Hintergrund—Aerosols

stimmen sowohl in den Betrigen als auch in ihrer rdumlichen Struktur mit denen von L39 fiir DJF und
JJA in Giorgetta et al. (2006) gezeigten iiberein. Giorgetta et al. (2006) stellten weiterhin fest, dass die
Stérke der ostlichen Jets in den Sommerhemisphéren der Stratosphire sowohl in L39 (Standardversion
ohne QBO) als auch in L90 gegeniiber ERA40 iiberschiitzt werden, was sich auf beide hier vorgestellte
Experimente CTRL und QBO iibertragen ldsst.
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Abbildung 6.3: Saisonale zonale Mittel der elfjihrigen Klimatologie im zonalen Wind des Experiments
QBO: (a) DJF, (b) MAM, (c) JJA und (d) SON.

Experiment QBO weist eine weitere Charakteristik auf, die in Ubereinstimmung mit Giorgetta et al.
(2006) von der MAECHAMS5-Standardversion in L39 ohne QBO-Assimilation nicht reproduziert werden
kann: In den Friijahrs- und Sommermonaten werden schwach westliche zonale Winde etwas nordlich des
Aquators bei ~ 50 hPa modelliert, welche Anomalien der Residualzirkulation verursachen, die wiederum
von entscheidender Bedeutung fiir die Modellierung des aufwiirtsgerichteten Tracertransports am Aquator
sind. Diese Strukturen werden in Experiment QBO in den Frithjahrs- und Sommermonaten wiederge-
geben, die entsprechende Dipol-Charakteristik der L90—Version in DJF zeigt sich in Experiment QBO
jedoch nicht.

Stellt man die Standardabweichungen im zonalen Wind der elfjahrigen Klimatologien beider Experimente
gegeniiber (Abbildung 6.4) zeigt sich im Bereich der dquatorialen unteren Stratosphére sowie dquatorial-
symmetrisch zwischen 25 und 3 hPa eine signifikant hohere Variabilitéit in der Modellierung des zonalen
Winds im QBO-assimilierten Experiment. Die lokale Struktur dieses Gebiets hoher zonaler Windvariabi-
litsit am Aquator lisst sich ebenfalls in ERA40- und MAECHAMS5/L90-Daten nachweisen (beides nicht
dargestellt, es sei auf entsprechende Analysen in Giorgetta et al. (2006) verwiesen). Der Betrag dieser
erhohten zonalen Windvariabilitdt im QBO-assimilierten Experiment liegt zwischen beiden Referenzen.
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Experiment CTRL weist entsprechende Strukturen nicht auf, da die QBO dort nicht reproduziert werden
kann.
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Abbildung 6.4: Variabilitdt der zonalen Mittel der elfjihrigen Klimatologien im modellierten zonalen
Wind: (a) Prozentualer Unterschied in den Standardabweichungen o der Experimente mit und ohne
assimilierter QBO und (b) Standardabweichung im zonalen Wind des Experiments QBO [ms™!].
Schwarze Konturen in (a) représentieren die Standardabweichung des Experiments CTRL, griine
Konturen markieren das 90%ige Signifikanzniveau in den prozentualen Abweichungen in o beider

Experimente.

Temperatur

Vertikale Gradienten im zonalen Wind implizieren meridionale Temperaturanomalien zur Aufrecht-
erhaltung des thermischen Windgleichgewichts (Andrews et al., 1987). Ein positiver vertikaler Gradient
im zonalen Wind am Aquator, wie er wihrend der Transition von ostlicher QBO-Phase zu westlicher
QBO-Phase auftritt, induziert positive Temperaturanomalien, negative du/0z entsprechend negative
0T /0y (u.a. Baldwin et al., 2001). Abbildung 6.5 zeigt diesen Zusammenhang anhand der in Experiment
@BO modellierten Temperaturanomalien von 3 K bzw. -4 K in den westlichen bzw. 6stlichen QBO-
Scherphasen. Gegeniiber den Reanalysedaten von Randel et al. (1999) ldsst sich eine gute quantitative
Ubereinstimmung feststellen (Zeitraum 1996 bis 1999). Gegeniiber ERA40 bzw. MAECHAMS5 T42/1.90
(Giorgetta et al., 2006, Composites der Jahre 1979-1999 bzw. 30 Jahre klimatologischer Integration) be-
triagt die Abweichung in den stlichen QBO-Scherphasen ca. 1 K (ERA40) bzw. 2 K (MAECHAMS5 L90),
in den westlichen Scherphasen ist gute quantitative Ubereinstimmung gegeniiber ERA40 festzustellen.
Gegeniiber MAECHAMS5 L90 betriagt die Abweichung ca. 1 K, jeweils gegeniiber den Zonen maximaler
dquatorialer Temperaturanomalien, die in 12-15 hPa wéhrend der 6stlichen bzw. in 25 hPa wihrend der
westlichen Scherphase auftreten.

Entsprechende Temperaturanomalien kénnen in Experiment CTRL aufgrund der fehlenden QBO nicht
reproduziert werden, siche Anhang E, Abbildung E.1. Im klimatologischen Langzeitmittel (Anhang E,
Abbildung E.3) ist Experiment @BO im Bereich der dquatorialen Tropopause signifikant 1 K wirmer als
Experiment CTRL, zwischen 40 hPa und 8 hPa dagegen 1 bis 1.5 K kiilter (vergleiche auch Abbildung
6.10).
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Abbildung 6.5: Die zeitliche Entwicklung der modellierten Temperaturanomalien bei 1.4°N anhand
zonaler Monatsmittel. Die Konturlinien représentieren die modellierte QBO im zonalen Wind.

QBO-induzierte Temperaturanomalien beeinflussen den Transport atmosphérischer Spurenstoffe in
mehrerlei Hinsicht: Sie beeinflussen den Vertikaltransport von Spurenstoffen am Aquator. Abkiihlung
fihrt zu Phasen stérkeren tropischen Vertikaltransports, entsprechend verlangsamt sich dieser unter
auftretenden positiven Temperaturanomalien. Der Meridionaltransport von Spurenstoffen am Aquator
wird gepréigt von Zonen meridionaler Konvergenz und Divergenz, die sich je nach QBO-Scherphase
oberhalb bzw. unterhalb der Temperaturanomalien ausbilden, wodurch sich eine in Verbindung mit der
QBO stehende Meridionalzirkulation (Secondary Meridional Circulation, SMC) induziert. Diese ist ge-
kennzeichnet von antikorrelierten tropischen und extratropischen Temperaturanomalien und einer damit
einhergehenden Antikorrelation im Vertikaltransport, d.h. absinkende, sich erwdrmende Luftmassen am
Aquator in der westlichen QBO-Scherphase koinzidieren mit aufwirtsgerichteten, sich abkiithlenden
extratropischen Luftmassen. Diese zu den tropischen Signalen kohérenten extratropischen Temperatur-
anomalien erreichen ihr Maximum in den Winterhemisphiren bei 20 bis 40° geografischen Breite (u.a.
Randel et al., 1999). Der Vollsténdigkeit halber soll nicht unerw#hnt bleiben, dass sich in den Friihjahrs-
monaten der Polarregionen QBO—-induzierte Temperaturanomalien nachweisen lassen, siehe auch Anhang
E, Abbildung E.3. Die statistische Signifikanz dieser Signale ist jedoch, zumindest teilweise nicht gewé#hr-
leistet (Abbildungen 6.10, siehe auch Baldwin et al., 2001), sodass damit verbundene Effekte auf den
Transport von Spurenstoffen im Rahmen dieser Arbeit nicht weiter betrachtet werden sollen.

Zahlreiche Arbeiten heben die Bedeutung der SMC auf den Meridionaltransport atmosphérischer Spuren-
stoffe hervor. Eine Ubersicht erfolgt u.a. in Baldwin et al. (2001), zu einem spéteren Zeitpunkt soll niher
darauf eingegangen werden. Zunéchst folgen jedoch einige Ausfiihrungen zu den QBO-Modulationen in
den modellierten Wasserdampfkonzentrationen, einer der wichtigsten stratosphérischen Spurenstoffe und
zudem von essentieller Bedeutung fiir aerosol-mikrophysikalische Prozesse sowie fiir die thermodynami-
sche Stabilitéit stratosphérischer Sulfataerosole (Hamill et al., 1977a,b; Brock et al., 1995; Seinfeld und
Pandis, 1998).

Wasserdampf

Der aufwirts gerichtete Transport von Wasserdampf durch die tropischen Tropopause (Tropical Tropo-
pause Layer, TTL) wird von charakteristischen Anomalien gekennzeichnet, die mit dem j&hrlichen Zyklus
der Temperaturentwicklung in der unteren Stratosphére in einem engen Zusammenhang stehen (Mo-
te et al., 1996). Negative Anomalien dieses sogenannten Tape—Recorder—Signals werden in den ersten
Monaten eines Jahres generiert, positive Anomalien in den borealen Sommermonaten. Beobachtungen
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zeigen, dass diese Anomalien ein bis eineinhalb Jahre aufwérts propagieren und in 20 bis 10 hPa dis-
sipieren (Mote et al., 1996). Randel et al. (2004) zeigten anhand von HALOE-Beobachtungen, dass
Wasserdampfanomalien nahe der tropischen Tropopause mit Temperaturanomalien korreliert sind, die
auf Modulationen durch die quasi—zweijahrige Schwingung zuriickzufiiheren sind.

In Abbildung 6.6 sind die in Experiment () BO modellierten dquatorialen Wasserdampfkonzentrationen
der Stratosphiire und die mit der QBO in Verbindung stehenden Anomalien in stratosphérischem HyO
dargestellt. Das Modell reproduziert die periodisch beobachteten niedrigen Wasserdampfkonzentrationen
von < 2 ppmv im Bereich der tropischen Tropopause (u.a. Kley et al., 1979; Lelieveld et al., 2007). Werden
die modellierten Anomalien in HyO den modellierten Temperaturanomalien am Aquator (Abbildung 6.5)
gegeniibergestellt, zeigt sich, dass positive (negative) Anomalien im stratosphiirischen Wasserdampfein-
trag mit positiven (negative) Temperaturanomalien einhergehen, die ihrerseits iiber das thermische Wind-
gleichgewicht mit oberhalb der Tropopause dissipierenden 6stlich (westlich) gerichteten zonalen Winden
der QBO verkniipft sind.
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Abbildung 6.6: wie 6.5, aber hier fiir (a) die Konzentration des stratosphérischen Wasserdampfs und (b)
der entsprechenden Anomalien.

Das charakteristische Tape—Recorder—Signal in den modellierten #quatorialen HoO-Konzentrationen
offenbart sich im klimatologischen Mittel, welches in Abbildung 6.7 fiir beide Experimente gezeigt wird.
Die aus Beobachtungen (u.a. Mote et al., 1996; Schoeberl et al., 2008) bekannten und in verschiede-
nen Modellen (u.a. Eyring et al., 2006; Giorgetta et al., 2006; Lelieveld et al., 2007) wiedergegebenen
Charakteristika der in den borealen Wintermonaten generierten negativen Anomalien und der in den bo-
realen Sommermonaten generierten positiven Anomalien sowie der Dissipation dieser in ~10 hPa werden
von MAECHAMS5-SAM2 reproduziert. Die Verweildauer der modellierten Tape—Recorder—Signale bis zu
ihrer Dissipation ist in beiden Experimenten um einige Monate geringer, als es Beobachtungen beispiels-
weise von Mote et al. (1996) zeigen. Die Wasserdampfanomalien propagieren zudem schneller aufwiirts
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als in der vertikal hochaufgelosten Modellversion MAECHAMS5/1.90 (Giorgetta et al., 2006). Letztge-
nannte Autoren weisen darauf hin, dass MAECHAMS in der die QBO nicht generierenden vertikalen
Auflosung L39 die aufwartsgerichtete Propagation des stratosphérischen Wasserdampfeintrags mit einer
Verweildauer von 8 bis 12 Monaten iiberschiitzt, was sich in Experiment CTRL bestiitigt (8 bis 11 Mo-
nate, Abbildung 6.7, b). In Experiment QBO dissipieren die Anomalien etwa 2 bis 3 Monate spiiter als
im Kontrolllauf, die maximale Verweildauer des Signals betréigt 11 bis 13 Monate.

Da sich in dieser Arbeit die Beriicksichtigung der Chemie der Atmosphére auf die Schwefelchemie-
zyklen der Troposphére und Stratosphéire beschrankt und die Integration des Modells unter klimato-
logisch mittleren Randbedingungen erfolgt, kénnen aus Beobachtungen bekannte Charakteristika (u.a.
Randel et al., 2006; Schoeberl et al., 2008) wie erhohte Wasserdampfanomalien bei ~3 hPa (Methan—
Oxidation) oder der 2000/2001 einsetzende negative Trend im stratosphérischen Wasserdampfeintrag
nicht in den hier vorgestellten Experimenten reproduziert werden. Der Vollstandigkeit halber werden
die zu Abbildung 6.6 korrespondierenden modellierten Wasserdampfkonzentrationen und -Anomalien im
QBO-freien Experiment CTRL in Anhang E, Abbildung E.1 (b) und (c¢) dargestellt.

Atmos. Tape Recorder (QBO) [ppmv] Atmos. Tape Recorder (CTRL) [ppmv]
a) b) T T AT T T T T T

Pressure [hPa]
Pressure [hPa]

Abbildung 6.7: Die klimatologisch mittleren Tape—Recorder—Signale in den modellierten Wasserdampf-
konzentrationen bei 1.4°N fiir (a) das QBO-assimilierte Experiment (QBO) und (b) fiir den Kontrolllauf
(CTRL).

Abbildung 6.8 zeigt fiir das QBO-assimilierte Experiment die elfjihrige Klimatologie des saisonal und
zonal gemittelten Wasserdampfgehalts der Stratosphére. Diese wird dominiert von einem in den Som-
mermonaten in der TTL beginnenden Zyklus des Wasserdampfeintrags in den Extratropen, der in den
Wintermonaten in den Tropen/Subtropen seinen Abschluss findet und dessen Signal bis in eine Hohe von
ca. 20 hPa nachweisbar ist. Dieser extratropische Wasserdampfeintrag erfolgt durch in die untere Strato-
sphéiire penetrierende Tiefenkonvektion im Einflussbereich des asiatischen Monsuns, insbesondere iiber
der Tibetischen Hochebene (nicht dargestellt). Der unter tiefen Tropopausen—Temperaturen nicht in Eis-
wolken gebundene Anteil des Wasserdampfs wird durch stahlungsbedingtes Heizen weiter aufwérts und in
Richtung Subtropen transportiert und gelangt schlieBlich in den Einflussbereich des am Aquator aufwiirts
propagierenden Tape—Recorders in HoO. Dieser extratropische Massenfluss durch die Tropopause steht
nicht im Widerspruch zum Vertikaltransport von Spurenstoffen in der TTL. Vielmehr heben verschiedene
Arbeiten die Bedeutung dieses im Zusammenhang mit der Tiefenkonvektion stehenden Phdnomens auf
die effektive Dehydrierung der TTL durch Eiswolkenbildung, auf die saisonale Variabilitit der strato-
sphirischen Feuchte und den Transport von Spurenstoffen der Stratosphére hervor (u.a. Bannister et al.,
2004; Gettelman et al., 2004; Fu et al., 2006; Lelieveld et al., 2007).
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Abbildung 6.8: Saisonale zonale Mittel der elfjahrigen Klimatologie von 1996 bis 2006 der in Experiment
@BO modellierten stratosphérischen Wasserdampfkonzentration.

Inwieweit sich QBO-Modulationen auf den monsun—bedingten Wasserdampfeintrag im Modell auswirken,
wird aus den Abbildungen 6.9 und 6.10 ersichtlich. Generell liegt die Wasserdampfkonzentration im QBO-
assimilierten Modell mindestens 3 % iiber der des Kontrolllaufs, im klimatologischen Mittel dominieren
QBO-Modulationen im Tape-Recorder—Signal mit > 50 % iiber die Modulationen des monsun—bedingen
Wasserdampfeintrags in den Extratropen (Abbildung 6.9, d). Beide Modulationen sind statistisch signi-
fikant, wie Abbildung 6.10 (a) zeigt.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, QBO—Assimilation in der vertikal niedrig aufgeldsten Version
MAECHAMS5/L39 fiihrt zu einer relatitéitsnahen Beschreibung der Zirkulation der Stratosphére und zu
einer Verbesserung in der Modellierung des stratosphérischen Eintrags von Wasserdampf. Entsprechende
Modelleigenschaften, wie das am Aquator aufwirts gerichtete Propagieren der Wasserdampfanomalien
nihern sich aus Beobachtungen bekannten Daten an. Die Verweildauer dieser Anomalien bis zu ihrer
Dissipation ist jedoch einige Monate geringer als in der vertikal hoch aufgelosten und die QBO intern
generierenden Modellversion MAECHAMS5/L90.
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Abbildung 6.9: Klimatologische zonale Mittel des 11 Jahre umfassenden Analysezeitraums von 1996
bis 2006 in den modellierten Wasserdampfkonzentrationen: (a) im Kontrollauf (CTRL), (b) im QBO-
assimilierten Experiment (QBO), (c¢) Differenz und (d) relativer Unterschied beider Simulationen.
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Abbildung 6.10: Prozentualer Unterschied in den Standardabweichungen ¢ der Experimente mit und ohne
assimilierter QBO auf Basis der elfjihrigen Klimatologie von 1996 bis 2006: (a) Wasserdampfkonzentration
und (b) relative Feuchte sowie ergénzend dazu (¢) Temperatur, jeweils als Funktionen der Hohe und
geografischen Breite. Schwarze Konturen représentieren die Standardabweichungen der Parameter im
Experiment CTRL, griine Konturlinien markieren das jeweilige 90%ige Signifikanzniveau (t—Test).
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6.2.2 (QBO-Modulation von Sulfataerosol-Vorliufergasen

Schon kurz nach Entdeckung der quasi—zweijdhrigen Schwingung im zonalen Wind der &quatoria-
len Stratosphére in den frithen sechziger Jahren wurde in stratosphérischen Ozon eine interannuale
Variabilitét festgestellt, die mit der quasi—zweijidhrigen Schwingung im zonalen Wind korrelliert ist. Eine
historische Ubersicht des Nachweises von QBO-Modulationen in Ozon und anderen Spurenstoffen der
Stratosphiire geben u.a. Hasebe (1994) und Baldwin et al. (2001). Basierend auf Beobachtungen der
Satelliteninstrumente HALOE und Aura MLS stellten kiirzlich Schoeberl et al. (2008) in einer umfang-
reichen Studie QBO-induzierte Modulationen in H.O, N5O, O3z, CHy, HCI, CO und HF zusammen.
Obwohl verschiedene Arbeiten die QBO-Modulation von Aerosolen im tropischen stratosphiirischen
Reservoir (TSR) nachweisen konnten (u.a. Trepte und Hitchman, 1992; Hitchman et al., 1994), sind
QBO-Modulationen von schwefelhaltigen Gasen in der Literatur bislang nicht dokumentiert worden. Die
prognostische Behandlung der Sulfataerosol-Vorldufergase in dem hier vorgestellten gekoppelten Aerosol—-
Zirkulationsmodell mit assimilierter QBO erlaubt es jedoch, den Einfluss der QBO auf die Konzentra-
tionen von Sulfataerosol-Vorlaufergasen in der Stratosphire zu untersuchen und die Bedeutung dieser
Modulationen fiir die Bildung von Aerosolpartikeln in der Stratosphére abzuschitzen. Da die QBO ihre
maximale Amplitude am Aquator aufweist, fokussieren sich die hier gezeigten Untersuchungen der QBO-
Modulationen in den Sulfataerosol-Vorlaufergasen SOs, HoSO4 und DMS zunéchst auf die dquatoriale
Stratosphire.

Wihrend die QBO-Modulationen in SO5 und H2SOy4 sich vor allem in den QBO-induzierten Anomalien
widerspiegeln (Abbildungen 6.11 und 6.12) weist die stratosphérische DMS—Konzentration ein schwaches
Tape—Recoder—Signal auf, das im Unterschied zum Tape—Recorder in HoO jedoch von der zweijdhrigen
Modulation anstelle der jahreszeitlichen Schwankung dominiert wird (Abbildung 6.13).

Die quasi—zweijédhrigen Schwingungen in den Konzentrationen von SO und HsSO4 werden in der
mittleren Stratosphére bis hinunter nach ~4 hPa von Modulationen iiberlagert, die mit der halbjéihr-
lichen Schwingung (SAO) der oberen Stratosphiire und der unteren Mesosphire in Verbindung stehen.
Die in Abbildung 6.12 (b) gezeigten Anomalien in dquatorialen HoSO4—Konzentrationen scheinen stérker
von der SAO beinflusst zu werden als die Konzentrationen von SOy (Abbildung 6.11 b). Unter SAO
westlichen Winden zeigen sich negative Anomalien von bis zu -40 % relativ zur HoSO4—Konzentration.
Das Auftreten positiver Anomalien in HySO4 oberhalb von ~4 hPa scheint eher an einsetzende abwérts
propagierende QBO—-Ostphasen gebunden zu sein, als an 6stliche Winde der SAO. Anomalien in den SOo—
Konzentrationen in gleicher Hohe stehen dagegen eher mit den von der QBO induzierten Temperatur-
anomalien in Verbindung (Abbildung 6.5).

Obwohl die SAO-Modulationen in gasformiger Schwefelséure relativ hoch sind (zumindest im Einfluss-
bereich westlicher zonaler Winde), kann eine direkte Beeinflussung der SAO auf die Bildung stratosphiiri-
scher Aerosole am Aquator als unwahrscheinlich angesehen werden, da sie in Hohenbereichen erfolgen, in
denen der HoSO4—Dampfdruck und somit die HoSO4—Gleichgewichtskonzentration an den Partikelober-
flichen sehr hoch sind (Abbildung 3.1) und Sulfataerosole folglich einer quasi-instantanen vollsténdigen
Verdunstung unterliegen.

QBO—-Modulationen in SO4

Abbildung 6.11 =zeigt, dass die quasi—zweijihrige Schwingung in ihrem gesamten Einflussbereich
am Aquator Anomalien in den Konzentrationen von SO, induziert. Positive Anomalien in den
SOs—Konzentrationen werden in westlichen QBO-Transitionsphasen induziert, negative Anomalien
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dementsprechend in Ostlichen QBO-Transitionsphasen. Die Anomalien fallen oberhalb von 10 hPa
betragsmiéssig hoher aus als direkt oberhalb der Tropopause. Relativ zur SOs—Konzentrationen sind
sie jedoch sowohl im oberen als auch im unteren Grenzbereich der stratosphérischen Aerosolschicht mit
+ 10 % bis maximal &+ 30 % in etwa gleich. Zwischen 20 und 10 hPa werden geringere Anomalien von

etwa + 5 % hervorgerufen.
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Abbildung 6.11: Die in Experiment QBO modellierte zeitliche Entwicklung der (a) Konzentration von
Schwefeldioxid (SO32) und (b) der entsprechenden QBO-induzierten Anomalien, jeweils auf Basis zonaler
Monatsmittel bei 1.4°N. Die Konturlinien reprisentieren die modellierte QBO im zonalen Wind.

Entlang der Isoplethen absteigender zonaler Winde lassen sich zwischen 20 hPa und 10 hPa Phasen-
inversionen in den SOz—Anomalien feststellen (Abbildung 6.11, b). Diese stehen im Zusammenhang mit
dem in Experiment @BO klar hervorgehobenen édquatorialen SO;—Maximum, das sich in dieser Hohe aus-
bildet (Abbildung 6.14, b sowie Anhang F, Abbildung F.1 exemplarisch im Einflussbereich der westlichen
QBO-Scherphase in 2001). Das thermische Windgleichgewicht bedingt in westlichen QBO—-Scherphasen
positive Temperaturanomalien, die einhergehen mit reduziertem Vertikaltransport relativ zur Residual-
zirkulation. Tritt die Transition von Ostlichem nach westlichem zonalen Wind in Hohe eines Konzen-
trationsmaximums von Spurenstoffen der Stratosphére auf, werden positive Konzentrationsanomalien in
Regionen unterhalb der Maximalkonzentration hervorgerufen, in Regionen oberhalb des Maximums ent-
sprechend negative Konzentrationsanomalien. Solche Phaseninversionen zeigen sich ebenfalls in mit der
QBO in Verbindung stehenden Anomalien modellierter Og—Konzentrationen (u.a. Butchart et al., 2003).

Aufgrund der Kohérenz von SOs- und Temperaturanomalien lésst sich vermuten, dass neben den QBO—
Modulationen im Vertikaltransport von SO5 auch QBO—-Modulationen in den SOs—bildenden chemischen
Prozessen zumindest teilweise zu den modellierten SOo—Anomalien beitragen. QBO-Modulationen chemi-
scher Transformationen spielen beispielsweise eine bedeutende Rolle in der Ozonchemie der Stratosphére

(u.a. Baldwin et al., 2001).
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In einer Reihe von Arbeiten konnte gezeigt werden, dass der Massenfluss durch die tropische Tropopause
in Ostlichen QBO—-Phasen deutlich intensiviert wird und sich in den Konzentrationen von Spurenstoffen
der Stratosphiire widerspiegelt (u.a. Gray und Chipperfield, 1990; O’Sullivan und Chen, 1996; Seol und
Yamazaki, 1998; Butchart et al., 2003). Ein in 6stlichen QBO-Phasen oberhalb der TTL entsprechend
intensivierter Massenfluss von SOq 14sst sich ebenfalls aus Abbildung 6.11 (b) ableiten.

QBO—-Modulationen in H>SO,
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Abbildung 6.12: wie 6.11, aber hier fiir gasformige Schwefelsiure (H2SO4), Anomalien hier in pptv.

Die mit der QBO in Verbindung stehenden Modulationen in den Konzentrationen von gasférmiger
Schwefelsiure am Aquator sind in der unteren Stratosphire dhnlich ausgeprigt wie entsprechende Modu-
lationen in SO2. Oberhalb von 14 hPa unterscheiden sich die qualitativen Merkmale der QBO—-induzierten
Anomalien beider Vorldufergase zum Teil erheblich.

Die stratosphéirische Aerosolschicht wird oberhalb von 14 hPa mafigeblich vom Prozess der Partikelver-
dunstung geprégt, wodurch sich in dieser Hohe das bereits in Kapitel 5.2.1 erlauterte HoSO4—Reservoir
der oberen Stratosphire aufbaut (Abbildungen 6.12, a und 5.4, c). Wie in SOy zeigen sich im Bereich
hochster stratosphéarischer HoSO4—Konzentrationen Phaseninversionen in den entsprechenden Konzentra-
tionsanomalien. Oberhalb von ~4 hPa werden in einsetzenden QBO—Westphasen bzw. unter dem Einfluss
westlicher Winde der SAO negative Anomalien generiert, darunter entsprechend positive (vice versa in
einsetzenden QBO-Ostphasen).

Die Anomalien sind mit maximal 4+ 60 % oberhalb des zentralen Bereichs der Aerosolschicht, also
bei ~10 hPa, weit stirker ausgeprigt als im Bereich hochster HoSO4—Konzentrationen bei ~4 hPa,
wo sie £ 10 % bis £ 30 % betragen. Die mit der SAO in Verbindung stehenden negativen HaSO4—
Konzentrationsanomalien oberhalb von 2 hPa erreichen bis zu -40 %.
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Unterhalb von 10 hPa liegen die HySO4Konzentrationen am Aquator mit < 1 pptv generell auf einem
eher niedrigen Niveau (Abbildung 6.12 a und Abbilung 6.14 c). Zwischen 60 und 14 hPa lassen sich
in QBO-Scherphasen Konzentrationsanomalien in HoSO4 von =+ 10 bis £ 15 % feststellen, die na-
hezu phasensychron zu den in Abbildung 6.11 (b) gezeigten SOs—Anomalien auftreten. Die Konzen-
trationsanomalien in beiden Gasen verhalten sich in diesem Hohenbereich proportional zu den QBO-
induzierten Temperaturanomalien (Abbildung 6.5). Zudem weisen die Anomalien in HySO4 weitere
Phaseninversionen zwischen 20 und 10 hPa auf, die nahezu qualitativ identisch mit denen der SOo—
Anomalien sind. Im Gegensatz zu den Phaseninversionen in SOy kommen QBO-modulierte Transport-
mechanismen fiir die Ausbildung dieser zweiten unteren Phaseninversionen in HoSO4 nicht in Frage, da die
H>SO4—Konzentrationen iiber diesen Hohenbereich graduell ansteigen und keinen quasi-stationédren Ex-
tremwert aufweisen (Abbildung 6.12 a und Abbildung 6.14 c). Da die Verweildauer von gasférmiger Schwe-
felsdure auch unter statosphérischen Bedingungen weit kleiner als die Verweildauer von SO ist (SPARC,
2006) und gleichzeitig HoSO4—bildende chemische Prozesse auch unter relativ tiefen Temperaturen (An-
hang E, Abbilung E.3) relativ effizient ablaufen (Sander et al., 2003), kann geschlussfolgert werden, dass
die in Abbildung 6.12 (b) gezeigten Anomalien in den HoSO4—Konzentrationen zwischen 60 und ~14
hPa eine direkte Projektion der QBO-Modulationen in stratosphérischen SOs—Konzentrationen sind.
Oder mit anderen Worten formuliert: Sie stellen eine Art von ”Fingerabdruck” oder ”Kopie” der QBO-
induzierten SOs—Anomalien dar. Man kann jedoch davon ausgehen, dass die QBO diese Proportionalitéit
in den Gaskonzentrationen moduliert. Und zwar iiber den chemischen Transformationsweg, da die wich-
tige HoSO4—bildende Reaktion SO3 + H2O sich umgekehrt proportional zur Temperatur entwickelt und
vor allem unterhalb von 220 K von Bedeutung ist (Sander et al., 2003).

Wie in SO5 unterliegen die Konzentrationen von gasférmiger Schwefelsdure unterhalb von ~60 hPa einer
zweijahrigen Modulation, die phasenversetzt zur QBO-Modulation im zonalen Wind auftritt. Westlich
gerichtete, oberhalb der dquatorialen Tropopause dissipierende zonale Winde intensivieren Austauschpro-
zesse in der TTL. Ein in der TTL erhohter in die untere Stratosphire gerichteter advektiver Vertikaltrans-
port von HoSO4 verringert die vertikale Ausdehnung des HoSO4—Minimums in der unteren Stratosphire
auf eine Region, die sich zwischen 50 und 40 hPa erstreckt. In den von hochster vertikaler Divergenz
gekennzeichneten QBO-Westphasen erscheint dagegen das HoSO4—Minimum zwischen 70 und 40 hPa
ausgedehnt.

Die relative Modulation der HySO4—Konzentrationen direkt oberhalb der Tropopause durch die quasi—
zweijéhrige Schwingung betréigt im Mittel 4+ 10 bis £ 20 %, positive Anomalien erreichen zeitweise 30 %,
negative bis zu -50 %.

Wie in Kapitel 6.2.3 noch ndher erldutert wird, lasst sich der Einfluss der Partikelverdunstung in QBO-
Scherphasen bis in die zentralen Regionen der stratosphérischen Aerosolschicht bei ~30 hPa nachweisen
(Abbildung 6.19 b und c). Dadurch erklért sich der in westlichen QBO-Scherphasen zu beobachten-
de graduelle Anstieg in den H3SO4—Anomalien zwischen 30 und <8 hPa. Entsprechend invers gestal-
tet sich die graduelle Abnahme in den Anomalien von HySOy4 in &stlichen Scherphasen, wenn QBO-
Modulationen die Verdunstung von HySO, aus den Partikeln unterdriicken und Kondensation sich zum
im Mittel dominierenden mikrophysikalischen Prozess der Gas—Partikel-Partitionierung entwickelt (ver-
gleiche Abbildungen 6.19, a und b). Da in dieser Hohe die mit dem HySO4—Massentransfer in Verbindung
stehenden Anomalien in ihrem Betrag bis zu vier Groflenordnungen hoher ausfallen als die Anomalien
die sich iiber den SOy—Oxidationspfad erkliren lassen (und ebenso die relative Beeinflussung in groferen
Hohen iiberwiegt), kann geschlussfolgert werden, dass die QBO-Modulation des HySO4—Massentransfers
der dominierende QBO—-Einfluss auf stratosphérische Konzentrationen von gasformiger Schwefelsiure ist.
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Abbildung 6.13: wie 6.11, aber hier fiir Dimethylsulfid (DMS).

Die modellierten DMS—Konzentrationen der Stratosphére liegen mindestens eine Gréflenordnung unter
den klimatologischen Konzentrationsminima von H2SO4 der Stratosphére. Es zeigt sich sowohl in den
modellierten Konzentrationen als auch in den QBO-induzierten Anomalien ein klar ausgeprigtes Tape—
Recorder—Signal. Da DMS in der derzeitigen Modellversion als nicht-reaktives Gas der Stratosphére
behandelt wird, also oberhalb der Tropopause als rein passiver Tracer betrachtet werden kann, spie-
geln die am Aquator mit der Zeit langsam aufsteigenden QBO-induzierten Anomalien in den DMS-
Konzentrationen von Abbildung 6.13 die mittlere Rate des tropischen Vertikaltransports wieder. Das in
Kapitel 6.2.1 gezeigte modellierte Tape—Recorder—Signal in HoO kann dagegen von chemischen Reaktio-
nen aber auch von der Hygroskopie der Partikel beeinflusst werden.

Wie in den Konzentrationen von SO und H3SO, induziert die ostliche (westliche) QBO-
Phase positive (negative) Anomalien in den DMS-Konzentrationen oberhalb der TTL, welche
die jahreszeitliche Schwankung im tropischen Tropopausentransport von DMS iiberlagern. Diese
Charakteristik unterscheidet sich insofern von den Tape Recordern in HyO und CO, als dass das Signal
in HoO an die jahreszeitliche Variabilitidt der stratosphérischen Dehydration gekoppelt ist und das Signal
in CO von saisonalen Schwankungen biogener Emissionen hervorgerufen wird (u.a. Lelieveld et al., 2007;
Schoeberl et al., 2006). Demgegeniiber weist das Tape—Recorder—Signal in DMS eine klare zweijéhrige

Variation auf.
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Abbildung 6.14: Klimatologische zonale Mittel der modellierten Konzentrationen von (a) Dimethylsulfid,
(b) Schwefeldioxid und (c) gasformiger Schwefelsdure in Experiment QBO.

6.2.3 QBO-Modulation stratosphiirischer Aerosole am Aquator

Analysen von Aerosolextinktionen aus Satellitenbeobachtungen der Pre—Pinatubo—Zeit zeigen transiente
variable Strukturen der dquatorialen stratosphérischen Aerosolschicht, welche an die Phasen der quasi—
zweijahrigen Schwingung gekoppelt sind (Trepte und Hitchman, 1992; Hitchman et al., 1994; Hasebe,
1994), sowie die Existenz eines tropischen stratosphirischen Reservoirs (TSR) in Spurenstoffkonzentra-
tionen, das seine maximale vertikale Ausdehnung am Aquator erreicht und in den Subtropen von einer
Mischungsbarriere dynamisch verénderlicher Stirke und Ausdehnung begrenzt wird (Polvani et al., 1995;
Grant et al., 1996; Neu et al., 2003). Mit dem heutigen Stand der Erkenntnis kann die stratosphérische
Aerosolschicht vor der Eruption des Mt. Pinatubo im Juni 1991 nicht als vulkanisch unbelastet gelten
(SPARC, 2006), sodass die oben zitierten Arbeiten der QBO-Modulation stratosphirischer Aerosole
unter dem Einfluss vulkanisch bedingter erhdhter Aerosolmassen stehen. Diese spiegeln sich vor allem in
erhohten Konzentrationen grofler Partikel wieder, beeinflussen jedoch auch deren Komposition und somit
die optischen Aerosoleigenschaften (u.a. Lacis et al., 1992). Letztere bilden die Grundlage der oben zitier-
ten Arbeiten. Im Gegensatz dazu werden die in diesem Kapitel vorgestellten QBO—-Modulationen strato-
sphérischer Aerosole im sogenannten Hintergrundzustand der stratosphérischen Aerosolschicht modelliert,
ein Zustand, in dem sich die stratosphérische Aerosolschicht seit etwa Ende 1996 befindet.

Die Aerosol-QBO

Abbildung 6.15 stellt die im Kontrolllauf und im Experiment mit assimilierter QBO modellierten strato-
sphérischen Aerosolkonzentrationen gegeniiber. Wahrend in der herkémmlichen Modellierung grofien-
aufgeloster stratosphérischer Aerosole ohne Berticksichtigung einer quasi-zweijahrigen Schwingung am
Aquator in der Stratosphiire eine mehr oder weniger statische Aerosolschicht mit ausgeprigter saisona-
ler Variabilitdt generiert wird, die in den oberen Schichten dem Einfluss einer unrealistisch stark aus-
geprigten SAO unterliegt, zeigt die zeitliche Entwicklung stratosphirischer Aerosole am Aquator im
QBO-assimilierten Experiment eine hoch dynamische Variation der Partikel im TSR, die sowohl das
Partikelgesamtspektrum, als auch das Spektrum ausschliellich grofler Partikel im Detektionsbereich op-
tischer Sensoren affektiert.
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Abbildung 6.15: Zeitliche Entwicklung der Aerosolkonzentration am Aquator anhand zonaler Monats-
mittel bei 1.4°N: (a) fiir den Kontrollauf und (b) und (c) fiir des Experiment mit assimilierter QBO.
Wiéhrend in der Aerosolkonzentration in (b) das gesamte PartikelgroBenspektrum von SAM2 (Partikel
mit einem Radius von 1 nm bis 2.6 pm) beriicksichtigt wird, werden in (c) ausschliefllich Partikel im
Accumulation und Coarse Mode (R > 50 nm) beriicksichtigt. Schwarze Konturlinien kennzeichnen die

modellierten zonalen Winde in m s~!.

Aus den Abbildungen 6.15 (b) und (c) geht hervor, dass stratosphérische Aerosole einem starken QBO-
moduliertem Vertikaltransport unterliegen, der seinen Ausgangspunkt in Regionen 6stlicher Scherwinde
hat. Diese sind iiber das thermische Windgleichgewicht assoziiert mit negativen Temperaturanomalien
und intensivierten Vertikalgradienten des zonalen Winds. Die obere, an die Temperaturentwicklung der
Stratosphére gebundene Randbedingung des Gas—Partikel-Gleichgewichts bewirkt, dass sich trotz inten-
sivierten Vertikaltransports die Maximalausdehnung der Aerosolschicht nicht in gréere Hohen verlagert,
vielmehr befindet sich diese von Verdunstung der Partikel gepriagte Zone in etwa der gleichen Hohe wie
im Kontrollauf (Abbildung 6.15, a). In Konsequenz dessen beeinflusst die QBO die vertikale Ausdehn-
ung der Zentralregion der stratosphirischen Aerosolschicht am Aquator, also des Gebiets der hichsten
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Konzentration und hochsten Aerosolmasse. Die QBO moduliert ebenfalls das Groflenspektrum strato-
sphérischer Aerosolpartikel. Zum einen reduziert sich im QBO-assimilierten Experiment die maximale
Aerosolkonzentration im Mittel um etwa 4 % (eine Reduktion um ~0.01 ppbm(S), vergleiche Abbildung
6.22). Zum anderen unterscheiden sich die charakteristisch ausgepriigten Strukturen der Aerosol-QBO-
Zellen in den Abbildungen 6.15 (b) und (c), wenn statt 1 nm als untere Integrationsgrenze bei der Be-
rechnung des Gesamtmassenmischungsverhéltnisses ausschliefflich Partikel mit R > 50 nm beriicksichtigt
werden.

Wiihrend in westlichen QBO—Phasen die Aerosolschicht ihre maximale Ausdehnung erreicht, die von 50
bis knapp unterhalb 10 hPa reicht, zeigt sich unter dem Einfluss stérkster 6stlicher zonaler Winde bzw. in
westlichen Scherphasen ein Kernbereich der Aerosolschicht mit stark dezimierter vertikaler Ausdehnung.
Die Zentrierung bei 14 hPa ist mit der doch relativen groben vertikalen Auflésung des Modells verbun-
den (siche Giorgetta et al., 2006, Abbildung 1), d.h. in Abhingigkeit der gewéhlten Interpolation von
modellinternen c—Hybrid—Schichten auf Standardatmosphéren—Druckniveaus verdndert sich auch leicht
die Lage des Zentralbereichs der Schicht.

Anomalien in der Aerosolmasse und Grofle

Die Abbildungen 6.16 bis 6.20 kennzeichnen die QBO-induzierten Anomalien in der prognostisch be-
handelten Aerosolkonzentration (Abbildung 6.16, a und b) und in verschiedenen diagnostischen Aerosol-
parametern des Modells. Letztere werden wie folgt klassifiziert: Aus der Aerosolkonzentration abgelei-
tete GroBenparameter (Abbildung 6.16, ¢ bis h), modeweise integrierte Partikelanzahlkonzentrationen
(Abbildung 6.18), Prozessgrofien der Aerosolmikrophysik (Abbildung 6.19) sowie kompositorische
Partikeleigenschaften (Abbildung 6.20).

Es wird ersichtlich, dass alle Parameter von QBO—Modulationen affektiert werden. Diese beginnen ober-
halb der Tropopause und reichen bis in jene Hohen, die von Verdunstung der Partikel gepriigt sind (~3
hPa). Lediglich die stratosphérische Feuchte und die damit verbundene Hygroskopie der Partikel zeigen
schwache QBO-Signale in Regionen direkt oberhalb der Tropopause (Abbildungen 6.20, ¢ und d). Das auf
die untere Stratosphére begrenzte Auftreten der Anomalien in diesen beiden Parametern erklért sich mit
der saisonalen Abhéngigkeit des stratosphérischen Wasserdampfeintrags und der vergleichsweise schnellen
Dissipation des Tape—Recorder—Signals in HoO unterhalb von 10 hPa.

Die Aerosolkonzentrations—Anomalien (Abbildung 6.16, a und b) weisen Phaseninversionen entlang ab-
steigender QBO—Scherphasen auf, welche korrespondierend zu den Anomalien in SOy (Abbildung 6.11)
den Vertikaltransport in invers ausgepréigten Konzentrationsgradienten der stratosphérischen Aerosol-
schicht oberhalb und unterhalb ihres Zentralbereichs widerspiegeln (auf den Mechanismus der zur Aus-
bildung der Phaseninversionen fiihrt, wurde ausfiihrlich in Kapitel 6.2.2 eingegangen). Die hochsten Kon-
zentrationsinderungen mit + 60 % gegeniiber einer Hintergrundkonzentration von ~0.1 ppbm(S) finden
sich im Bereich der verdunstenden Partikel oberhalb von 10 hPa, die Modulationen im Zentralbereich
der Schicht und darunter fallen mit etwa £ 2 % bzw. + 5 % dagegen eher niedrig aus. Zum Vergleich:
Ozonmodulationen am Aquator unterhalb von 10 hPa werden in der Literatur mit + 5 % (Baldwin et al.,
2001) bis + 15 % (Butchart et al., 2003) angegeben.

Hasebe (1994) veroffentlichte QBO—-induzierte Aerosolextinktions—Anomalien aus der zweiten Hilfte der
achtziger Jahre, die stark affektiert sind von der Eruption des Mt. Nevado del Ruiz im November
1985. Um eine bessere Vergleichbarkeit der von Hasebe (1994) veroffentlichten SAGE-II-Daten mit
den hier modellierten Aerosolkonzentrations—Anomalien (Abbildungen 6.16 a und b) herzustellen, sind
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Abbildung 6.16: Wie in 6.15, aber hier fiir die Anomalien der (a), (b) Aerosolkonzentrationen und der
Aerosolgrofienparameter (c¢), (d) Partikeloberflichendichte, (e), (f) Partikelvolumendichte und dem (g),
(h) effektiven Radius. Wihrend in der linken Spalte der gesamte Partikelgrofienbereich mit 1 nm > R
> 2.6 pm reprisentiert wird, werden in der rechten Spalte nur Partikel mit einem Radius > 50 nm
beriicksichtigt.

in Abbildung 6.17 die entsprechenden Abbildungen der SAGE-II-Aerosolextinktionsanomalien und der
Anomalien des beobachteten zonalen Winds aus Hasebe (1994) iiberlagert worden. Aus dem Vergleich
der Abbildungen 6.16 (a,b) und 6.17 wird ersichtlich, dass das modellierte und beobachtete Phasenver-
halten der dquatorialen Aerosolanomalien gegeniiber den QBO—induzierten Anomalien im zonalen Wind
qualitativ iibereinstimmen, obwohl die Daten von Hasebe (1994) nicht den Hintergrundzustand der strato-
sphirischen Aerosolschicht wiedergeben. Diese Ubereinstimmungen umfassen im Einzelnen: (1) positive
Anomalien in westlichen QBO-Phasen oberhalb von 60 hPa, und (2) die Phaseninversionen finden bei
ca. 30 hPa in der westlichen Scherphase und ca. 15 hPa in der &stlichen Scherphase statt.

Hasebe (1994) schlussfolgert, dass die beobachteten Aerosolanomalien in der unteren Stratosphére
wéahrend der West—Phase der QBO zum Jahreswechsel 1986 von einer vulkanisch bedingten Stérung
der Ruiz—Eruption verursacht werden, da sich in der darauffolgenden West—Phase keine entsprechen-
den Anomalien zeigen (worauf in Hasebe (1994) nicht néher eingegangen wird). Die in diesem Kapi-
tel gezeigten Zusammenhinge zwischen QBO-bedingten Anomalien in (so gut wie allen) modellierten
Aerosolparametern und den QBO-bedingten Zirkulations- und Temperaturanomalien zeigen jedoch ein-
deutig, dass diese von Hasebe (1994) gezeigten Aerosolanomalien unterhalb von 30 hPa eine generelle
Charakteristik der QBO-bedingten Aerosolmodulationen darstellen. Somit erklart nicht die vulkanische
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Abbildung 6.17: Aerosolsextinktions—Anomalien aus SAGE-II-Beobachtungen der Pre—Pinatubo—Zeit,
adaptiert von Hasebe (1994). Blaue Konturlinien kennzeichnen die in Hasebe (1994) angegebenen
Anomalien im zonalen Wind, basierend auf Naujokat (1986), hier ausschliefflich fiir die westliche QBO-
Phase gezeigt. Die Aerosoldaten stehen unter dem Einfluss der Eruption des Mt. Nevado del Ruiz im
November 1985.

Storung die Phaseninversion in den Aerosolanomalien, sondern der von der QBO generell modulierte
Vertikaltransport chemisch langlebiger Spurenstoffe, die ein Reservoir in der oberen tropischen Tropo-
sphire aufweisen (quasi eine Art QBO—moduliertes ” Ansaugen”).

Zudem fiithrte Hasebe (1994) mechanistische Modellstudien des QBO-Einflusses auf Aerosolextinktionen
bei 1 pm durch, die seine Schlussfolgerung der vulkanisch bedingten positiven Extinktionsanomalie
bestéitigen. Die von Hasebe (1994) durchgefiihrten Modellstudien leiden aber unter einem féilschlicherweise
angenommenen oberhalb der Tropopause kontinuierlich abfallenden Vertikalprofil des Input—Parameters
Aerosolextinktion. Aerosol-optische Parameter verhalten sich jedoch proportional zum atmosphérischen
Aerosolmischungsverhéltnis, das am Aquator wie in den Extratropen oberhalb der Tropopause zunéchst
einen positiven Gradienten aufweist (siehe Abbildung 5.5; u.a. Barnes und Hofmann, 2001; SPARC, 2006).
Die inversen Konzentrationsgradienten oberhalb und unterhalb der zentralen Bereiche der Aerosolschicht
bedingen letztlich die Phaseninversionen in den Anomalien von Konzentration und Extinktion.

Die Anomalien in den Aerosolgrofenparametern SAD, VAD und im effektiven Radius treten weitest-
gehend kohérent zu den Anomalien im Massenmischungsverhéltnis der jeweiligen Integrationsbereiche
auf. Bei néherer Inspektion finden sich invers ausgeprigte Anomalien von SAD und VAD (z.B. Anfang
1998 in 10 hPa). Diese aufler Phase laufenden Anomalien fiihren letztlich zur Ausbildung von Anomalien
im effektiven Radius, welche ebenfalls phasenversetzt zu den Anomalien im Aerosolmassenmischungs-
verhéltnis auftreten. Oberhalb des Zentralbereichs der Aerosolschicht betragen die maximalen QBO-
Modulationen in SAD, VAD und 7.y etwa & 20 %, im Zentralbereich der Schicht degegen nur etwa =+ 1
bis £+ 2 %.

Anomalien in der Partikelanzahl

Die QBO—Modulationen der Partikelanzahlkonzentrationen sind abhéingig von der Grofle der Partikel
(Abbildung 6.18). Die Struktur der Anomaliezellen von Partikeln im Nucleation Mode unterscheidet
sich grundsétzlich von denen der grofleren Partikel, deren Strukturen eng mit den Modulationen der
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Aerosolkonzentration (also der integrierten Aerosolmasse) und den Aerosolgrofenparametern verkniipft
sind. Aufgrund der quasi nur oberhalb der Tropopause existierenden Partikel im Coarse Mode fallen
entsprechende Anomalien in den Konzentrationen dieses Modes sehr gering und lokal begrenzt auf die
unterste Stratosphire aus. Anomalien in den Anzahlkonzentrationen des Nucleation Mode unterhalb von
30 hPa sind klar an Anomalien in der Nukleationsrate gebunden, wie aus Abbildung 6.19 (d) ersichtlich
wird. Oberhalb von 30 hPa betragen die Anomalien in den Anzahlkonzentrationen des Nucleation Mode
bis zu 1 cm ™3, obwohl sich keine Anomalien in den Nukleationsraten nachweisen lassen, der Prozess
der Partikelformation aber an sich Signifikanz aufweist (Abbildung 6.21, 1). Dies lisst vermuten, dass
die in Experiment QQBO erhohte Variabilitdt sowohl in der Zirkulation der Atmosphére als auch in der
Aerosoldynamik (Abbildungen 6.4, 6.10 und 6.21) Partikelformationsprozesse in Regionen ermoglicht,
die in herkémmlichen stratosphérischen Aerosolmodellen ohne Beriicksichtigung der QBO nicht in Frage
kommen. Der Kontrolllauf bestitigt dies fir MAECHAM5-SAM?2 (auf die Abbildung entsprechender
Anzahlkonzentrationen soll an dieser Stelle jedoch verzichtet werden). Der Prozessweg gestaltet sich da-
bei wie folgt: Simultan moduliert die QBO die Temperatur, die Bildung gasformiger Schwefelsdure und
die Verfiigbarkeit von Wasserdampf in der dquatorialen Stratosphére, so dass die Hydratclusterbildung
nach der klassischen Theorie der bindren homogenen Nukleation auch oberhalb der TTL ermdoglicht wird.
Dariiber hinaus beeinflusst die QBO die Gleichgewichtsbedingungen zwischen Partikel- und Gasphase,
die vom Hy0- und HySO4—Dampfdruck abhiingig sind, Abbildung 6.19 (c). Ein weiterer in Frage kom-
mender Mechanismus ist das Schrumpfen von Partikeln im Aitken Mode und Accumulation Mode auf
PartikelgroBen, die dem Nucleation Mode entsprechen durch QBO-modulierte Verdunstung (Abbildung
6.19, b). Dariiber hinaus kommt die Modulation des Vertikaltransports von ultra—feinen Partikeln aus
tiefer liegenden Regionen der Stratosphire fiir das Auftreten von relativ hohen Anomalien im Nucleation
Mode oberhalb von 30 hPa in Frage.
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Abbildung 6.18: Wie in 6.16, aber hier fiir die Anomalien in den modeweise integrierten Partikelanzahl—
Konzentrationen.

Konzentrationsanomalien im Aitken Mode zeigen eine klare Abhéngigkeit vom QBO-modulierten
Vertikaltransport, der Zusammenhang zwischen QBO-induzierten Anomalien im Aerosol-Gesamtmassen-
mischungsverhéltnis und den Anomalien der Anzahlkonzentrationen ist aber hochgradig nicht—linear.
Nicht—Linearitéten zeigen sich vor allem auch in den Konzentrationsanomalien des Accumulation Mode,
die nur teilweise mit dem Vertikaltransport in Verbindung zu stehen scheinen. Entlang absteigender
Ostlicher QBO-Phasen zeigen sich positive Anomalien, weitestgehend ohne Phaseninversion, die mit
positiven Anomalien der SAD einhergehen (und teilweise auch mit denen der VAD fiir Partikel > 50 nm;
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Abbildungen 6.16 ¢, d und f). Dies deutet auf Modulationen hin, die das Partikelspektrum nachhaltig
formen (in Analogie zur Statistik: die Schiefe einer Verteilung beeinflussen). Welche Prozesse im Einzelnen
diesen Nichtlinearitédten zu Grunde liegen, bleibt derzeit Gegenstand weiterfithrender Untersuchungen.

Anomalien in mikrophysikalischen Prozessen

Die zeitliche Entwicklung QBO-induzierter Anomalien in der HySOs—Transferkonzentration des
Kondensationsprozesses (Abbildung 6.19, a) koinzidiert unterhalb von 14 hPa mit den Anomalien
der HySO4—Gasphasenkonzentration (Abbildung 6.12, b). Da QBO-Modulationen der HySO4—
Gleichgewichtskonzentration (Abbildung 6.19, c¢) in diesen Hohen sehr gering ausfallen und daher kaum
den Massentransfer beeinflussen, ist nicht nur das Auftreten von Anomalien in den HoSO4—Gasphasen-
konzentrationen in diesen Hohen eine direkte Abbildung der QBO-Modulationen in stratosphérischen SO5
(Abbildung 6.11, b), gleiches gilt fiir Anomalien, die in den Transferkonzentrationen des Kondensations-
prozesses unterhalb von 14 hPa hervorgerufen werden: Sie sind eine direkte Projektion der QBO-
Beeinflussung von SOa.
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Abbildung 6.19: Wie in 6.16, aber hier fiir die Anomalien in den Prozessen der (a) Kondensation,
(b) Verdunstung, (c¢) in den Anomalien der Gleichgewichtskonzentration von H2SO4 und (d) in der
Nukleationsrate.

Oberhalb von 14 hPa, also oberhalb des Maximums der TSR—Aerosolkonzentration, zeigen sich
relativ hohe Anomalien in den Transferkonzentrationen des Kondensationsprozesses in 6stlichen QBO-
Scherphasen, die zudem im Mittel mit den in Abbildung 6.19 (b) gezeigten Verdunstungsanomalien
koinzidieren. Da beide Transferprozesse nicht als simultan stattfinde Prozesse modelliert werden kénnen,
offenbart sich hier die QBO—-induzierte Modulation des Massentransfers zwischen Partikel- und Gasphase.
Durch Verdunstung aus den Partikeln freigesetzte HoSO4—Molekiile werden auf Zeitskalen, die kiirzer
als die hier dargestellten Monatsmittel, aber ldnger als ein Modellzeitschritt sind, durch Kondensation
wieder in die Partikelphase iiberfiihrt. Diese Charakteristik beschrinkt sich (in kurzen Zeitskalen)
auf ausreichend niedrige HoSO4—Gleichgewichtskonzentrationen, die einen Kondensationsfluss in dieser
Hohe erst ermdoglichen. Oberhalb von 6 hPa nimmt der HoSO4—Dampfdruck und somit die HoSO4—
Gleichgewichtskonzentration soweit zu, dass keine Kondensation méglich ist und {iber ldngere Zeitraume
verdampfende Partikel an ihrer zwischenzeitlichen Regeneration durch kondensationsbedingtes Wachs-
tum gehindert werden. Durch Einbeziehung der quasi—zweijahrigen Schwingung in die Modellierung



Pressure [hPa]

Pressure [hPa]

6.2 Ergebnisse und Diskussion 113

stratosphérischer Aerosole verdndert sich die im herkémmlichen Modell persistente Verdunstungsschicht
von Partikeln demnach in eine von reversiblem Massentransfer gekennzeichnete Region dominierender
Verdunstung.

Interessanterweise befinden sich Verdunstungsanomalien und Aerosolkonzentrationsanomalien oberhalb
von 6 hPa in Phase. Da sich letztere mit dem Vertikaltransport von Partikeln aus dem Zentralbereich der
Aerosolschicht in hoher gelegene Regionen (und umgekehrt) begriinden, sind die oberhalb von 6 hPa
auftretenden Verdunstungsanomalien gleichzeitig eine Konsequenz des QBO-modulierten advektiven
Vertikaltransports von Aerosolen.

Anomalien in der Partikelkomposition

Wie Abbildung 6.20 zeigt, wird auch die Partikelkomposition von der QBO beeinflusst. QBO-
induzierte Anomalien in der Aerosolpartikeldichte (Abbildung 6.20, a) und im Sulfatmassenan-
teil (Abbildung 6.20, b) sind direkt an die QBO-induzierten Temperaturanomalien der dquatorialen
Stratosphére gekoppelt. QBO-induzierte Modulationen im Wasseraufnahmekoeffizienten der Partikel
(Abbildung 6.20, c) koinzidieren mit der relativen Feuchte in der unteren Stratosphiire (Abbildung 6.20,
d), da hygroskopische Substanzen wie Sulfataerosole Wassermolekiile proportional zur relativen Luft-
feuchte absorbieren (Greenspan, 1977).
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Abbildung 6.20: Wie in 6.16, aber hier fiir die Anomalien der Partikeleigenschaften (a) Sulfatdichte, (b)
prozentualer Sulfatmassenanteil und (c) Wasseraufnahme-Koeffizient der Partikel sowie in (d) fiir die
Anomalien der modellspezifischen relativen Feuchte.

Die Anomalien der beiden letztgenannten Parameter befinden sich gegeniiber den Anomalien in den
beiden erstgenannten Parametern eine halbe QBO—-Periode aufler Phase. Die relative Feuchte entwickelt
sich umgekehrt proportional zur Temperatur der Atmosphire (die relative Luftfeuchte nimmt bei
Erwéirmung ab), so dass QBO-Modulationen in der relativen Feuchte gegeniiber den sich proportional
zu den Temperaturanomalien entwickelnden QBO—-Modulationen im stratosphérischen Wasserdampfein-
trag ebenfalls eine halbe Periode phasenversetzt auftreten: Positive (negative) Anomalien in der relativen
Feuchte im Einflussbereich dissipierender ostlicher zonaler Winde der QBO stehen in Zusammenhang
mit negativen (positiven) Temperaturanomalien (Abbildung 6.5), negativen (positive) Anomalien im
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stratosphérischen Wasserdampfeintrag oberhalb der TTL (Abbildung 6.6, b) und fiithren einer bis zu
+(—)6%igen Modulaton im Wasseraufnahmekoeffizienten der Partikel. Die relativen Modulationen in
der Luftfeuchte oberhalb der TTL betragen bis zu + 20%. Die relativen Modulationen in der Sulfat-
dichte und im Sulfatmassenanteil von hiochstens + 2% sind eventuell fiir heterogene chemische Prozesse
in Aerosolpartikeln von Relevanz, hier jedoch, in der auf die Aerosoldynamik fokussierten Modellierung
stratosphérischer Aerosole spielen QBO—-Modulationen der Partikelkomposition eher eine untergeordnete
Rolle.

Ursprung von Partikeln der dquatorialen Stratosphire

Gegeniiber dem in 6stlichen QBO-Phasen intensivierten Tropopausenfluss von SO2 (Kapitel 6.2.2) treten
positive Anomalien in den Aerosolkonzentrationen in Regionen unterhalb ihres Maximums am Aqua-
tor etwa eine viertel QBO-Phase spiiter auf (Abbildung 6.16, a und b). Vergleicht man diese mit den
Anomalien in den Anzahlkonzentrationen des Nucleation bis Accumulation Mode (Abbildungen 6.18, a
bis ¢) und den Anomalien der aerosol-mikrophysikalischen Prozesse (Abbildung 6.19) l4sst sich schluss-
folgern, dass die in westlichen QBO-Phasen auftretenden positiven Aerosolkonzentrationsanomalien un-
terhalb von 30 hPa hauptséchlich durch QBO-modulierte Partikelformationsprozesse und anschliefendes
Wachstum dieser Nuclei durch QBO-intensivierte Kondensation hervorgerufen werden.

Im Gegensatz zu Sulfataerosolvorldufergasen und anderen gasformigen Spurenstoffen (u.a. Gray und
Chipperfield, 1990; O’Sullivan und Chen, 1996) kann derzeit keine klar ausgebildete Intensivierung des
tropischen Tropopausentransports von Aerosolen in stlichen QBO—Phasen festgestellt werden. Eventuell
deuten die Verhéltnisse ab 2004 auf eine solche Intensivierung hin, eine lingere Integration des Modells
ist hier jedoch notwendig um dekadische oder weitere langwellige Modulationen des TTL-Transports von
Spurenstoffen der Atmosphire in den Analysen beriicksichtigen zu kénnen. Da sich ein Tape—Recorder—
Signal in allen photochemisch langlebigen Spurenstoffen der dquatorialen Stratosphére nachweisen lassen
sollte (u.a. Schoeberl et al., 2008), kann jedoch auch in Experiment QBO von einem entsprechenden
Eintrag troposphérischer Aerosole in die Stratosphére in den Sommermonaten ausgegangen werden. Sieht
man vom monsun—bedingten Eintrag troposphérischer Aerosole bzw. dem von Schwefeldioxid in den
Extratropen ab (siche Kapitel 6.2.4 und 6.2.5), deutet der derzeitige Stand der Analysen darauf hin, dass
der Ausgangspunkt der Bildung von Sulfataerosolen im TSR im Oxidationspfad von SOz zu finden ist,
wie aus den Anomalien der Aerosolvorliufergase und den modeweise integrierten Aerosolkonzentrationen
abgeleitet werden kann (Abbildung 6.18): Positive Anomalien in den Gaskonzentrationen und drei unteren
Aerosol-Moden bauen zeitlich betrachtet aufeinander auf.

6.2.4 Die Aerosolklimatologie unter dem Einfluss der QBO

Die QBO-Beeinflussung extratropischer Spurenstoffkonzentrationen der Stratosphire kann nur im
Zusammenhang mit dem jéhrlichen Zyklus der Spurenstoffvariabilitéit betrachtet werden (Gray und Chip-
perfield, 1990; Mote et al., 1996; Schoeberl et al., 2008). Bevor die Zusammenhéinge von tropischen
und extratropischen QBO—-Modulationen in den modellierten Aerosolparametern vorgestellt und vor
allem die QBO—modulierten Transportmechanismen stratosphérischer Aerosole ndher untersucht werden,
sollen zunéchst in diesem Kapitel die grundlegenden Unterschiede in den modellierten Aerosolparametern
beider Experimente examiniert werden, die durch Beriicksichtigung der quasi—zweijdhrigen Schwingung
im Modell hervorgerufen werden.
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Verdnderungen in der Modellvariabilitat durch QBO-Assimilation

Abbildung 6.21 zeigt, dass sich durch Assimilation zonaler Winde am Aquator die Variabilitit der
modellierten prognostischen und diagnostischen Aerosolparameter im klimatologischen Mittel deutlich
verdndert. Signifikant hohere Standardabweichungen finden sich in Aerosolparametern vor allem am
Aquator, aber auch die von Verdunstung gepriigten Regionen der stratosphiirischen Aerosolschicht weisen
eine signifikant hohere Variabilitdt auf. QBO—Assimilation erhoht die Variabilitdt ebenfalls in den Extra-
tropen und in den Polarregionen der Stratosphire, jedoch sind diese nur in wenigen Parametern signifi-
kant.

Positive Standardabweichungen im Bereich der tropischen Tropopause oberhalb 100 hPa deuten auf
intensivierten aufwértsgerichteten Vertikaltransport hin, der durch in dieser Hohe dissipierende zonale
Winde der QBO mafigeblich beeinflusst wird (zusammengefasst in Baldwin et al., 2001).

Damit einher gehen héhere Variabilitdten in den AerosolgroBenparametern Oberflichendichte, Volumen-
dichte und dem effektiven Radius und teilweise auch in den Partikelanzahlkonzentrationen einzelner
Moden. Dies lidsst auf nicht-lineare Verédnderung in den Partikelgréfien- und Anzahlverteilungen durch
QBO-induzierte Effekte schlieffen.

Nahezu linear verhalten sich dagegen die Verdnderungen in den von thermodynamischen Zustandsgréfien
geprigten Partikeleigenschaften Dichte, Sulfatmassenanteil und Wasseraufnahmekoeffizient. Die Variation
dieser Parameter ist mafigeblich an die Luftfeuchte gebunden, welche wiederum mit der Temperatur-
entwicklung des Modells korreliert ist (Abbildungen 6.10, b und ¢), wodurch sich ein direkter Zusammen-
hang zwischen QBO-Modulation der Temperatur in den Tropen sowie Extratropen und den QBO-
Modulationen in den Partikeleigenschaften herstellen ldsst.
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Abbildung 6.21: Prozentualer Unterschied der Standardabweichungen o von modellierten Aerosolparametern
zwischen den Experimenten mit und ohne assimilierter QBO auf Basis der elfjiahrigen Klimatologie von 1996 bis
2006: (a) Aerosolkonzentration, (b) Partikeloberflichendichte, (c¢) Partikelvolumendichte, (d) effektiver Radius,
modeweise integrierte Partikelanzahlkonzentrationen des (e) Nucleation Mode, (f) Aitken Mode, (g) Accumulation
Mode und (h) Coarse Mode, (i) HoSO4—Gleichgewichtskonzentration, mittlere Massentransferkonzentrationen (j)
der Kondensation und (k) Verdunstung, (1) Nukleationsrate, (m) HoSO4—Dampfdruck, (n) Sulfatdichte, (o) Sul-
fatmassenanteil und (p) Wasseraufnahmekoeffizient der Partikel. Die Parameter (a) bis (d) umfassen das gesamte
in SAM2 beriicksichtigte Partikelgrofenspektrum (1 nm < R < 2.6 pm). Schwarze Konturlinien markieren die
klimatologische Standardabweichung im nicht—-QBO-assimilierten Modell (CTRL), griine Konturlinien markieren
das 90%ige Signifikanzniveau (t—Test).
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Klimatologisches Mittel der Aerosolkonzentration

Aerosol Mass R>1nm  [ppbm] 100*(QBO—-CTL)/CTL in %
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Abbildung 6.22: Gegeniiberstellung der elfjihrigen Klimatologien des Kontrolllaufs (CTRL) und des
Experiments mit assimilierter QBO (QBO) sowie der prozentuale Unterschied beider Experimente, jeweils
anhand der zonal gemittelten Aerosolkonzentrationen des gesamten in SAM2 definierten Partikelgrofien-
bereichs (Sulfataerosole mit Radien von 1 nm bis 2.6 um).

Im klimatologischen zonalen Mittel ist die in Experiment BO modellierte Aerosolkonzentration in weiten
Teilen der Stratosphire gegeniiber der des Kontrolllaufs CTRL deutlich geringer (Abbildung 6.22). Vor
allem im T'SR und im siidlichen Polarwirbel wird die Aerosolmasse des Modells um ein Zehntel reduziert.
Eine entsprechende Erhchung der Aerosolmasse zeigt sich in den von aufwértsgerichtetem Vertikaltrans-
port gekennzeichneten Regionen der tropischen Tropopause und der oberhalb des TSR. Das Zentrum des
TSR verlagert sich in Experiment QBO um eine Modellschicht nach oben, von ~25 hPa auf ~14 hPa
(vergleiche auch Abbildung 6.15).

Konturlinienaufweitungen in der unteren Stratosphére kennzeichnen das untere Transportregime, wie es
u.a. aus Aerosolextinktionen der SAGE-Instrumente bekannt ist (Trepte und Hitchman, 1992; Hitchman
et al., 1994). Die Aerosolklimatologie der Pre-Pinatubo—Zeit von Hitchman et al. (1994) zeigt eine #hn-
lich separate Region relativ hoher Aerosolkonzentrationen in der nordlichen Hemisphiire, wie es sich in
Experiment QBO ausbildet, in Hitchman et al. (1994) ist es allerdings etwa 20° weiter polwérts ausge-
richtet. Experiment QBO weist zudem eine stérkere Abschirmung des siidlichen Polarwirbels gegeniiber
den Partikelkonzentrationen in den mittleren Breiten der Siidhemisphére auf.

Saisonale klimatologische Mittel ausgewihlter Aerosolparameter

Die jahreszeitlichen Mittel der Aerosolkonzentrations—Klimatologie (Abbildung 6.23) werden mafgeb-
lich bestimmt von der extratropischen Beeinflussung durch Sekundérpartikel mit Ursprung in den
Konvektionszellen der Tibetischen Hochebene (siehe auch Kapitel 6.2.1). Der Eintrag troposphérischer
Aerosole reduziert sich in Experiment QBO entsprechend der Gesamtreduktion der Aerosolmasse in der
Stratosphére.



118 6 Variabilitit stratosphéirischen Hintergrund—Aerosols

DJF  Mixing Ratio R1 MAM  Mixing Ratio R1 JJA  Mixing Ratio R1 SON Mixing Ratio R1
R
10
-
@ =
&
100 F===(y:2

0.08 :
-50 -50 0 50
Latitude Latitude Latitude Latitude
-10. -6. -4. -2. 0. 2. 4. 6. 10. [%]

Abbildung 6.23: Prozentualer Unterschied der Aerosolkonzentration des Partikelgesamtspektrums
zwischen den Experimenten QBO und CTRL anhand der saisonal und zonal gemittelten Klimato-
logie des Zeitraums 1996 bis 2006. Schwarze Konturlinien kennzeichnen die im Kontrolllauf CTRL
modellierte Aerosolkonzentration [ppbm(S)], dessen Integration iiber das gesamte in SAM2 definierte
Partikelspektrum erfolgt, BRI kennzeichnet demnach Partikel mit einem Radius > 1 nm.

Die jahreszeitliche Verlagerung des TSR in die jeweilige Sommerhemisphére und die damit einhergehende
intensivierte Abschirmung der TSR—-Aerosole von quasi—isentropischem Ausmischen in die mittleren
Breiten wird durch die nahezu horizontal verlaufenden Konzentrationsgradienten in den Subtropen er-
sichtlich. Die Aerosolkonzentrationen der jeweiligen Winterhemisphéren sind in Experiment QBO ober-
halb von 30 hPa um mehrere Prozent erhéht und lassen auf erhdhte Ausmischung von Aerosolen aus dem
TSR durch intensivierte Aktivitit planetarer Wellen schliefien.

Die im klimatologischen Mittel im QBO-assimilierten Experiment erhchte Aerosolkonzentration im
Bereich der tropischen Tropopause (Abbildung 6.22) stellt keine Charakteristik der nordhemisphiirischen
Wintermonate dar.

Wird zur Integration des Parameters das gesamte in SAM2 definierte Partikelspektrum herangezogen,
reduziert sich im QBO-assimilierten Experiment die Aerosoloberflichendichte vergleichsweise homogen in
der gesamten Stratosphére (Abbildung 6.24). Korrespondierend zu den erhshten Aerosolkonzentrationen
in der tropischen Tropopause (Abbildung 6.23) zeigt sich eine leichte Erhohung der SAD aufler im nord-
hemisphérischen Winter. Dieser Effekt verstirkt sich, zieht man aussschlielich Partikel im Accumulation
und Coarse Mode in die Betrachtung ein.

Die SAD ist aulerdem stark erhoht in den von Verdunstung gekennzeichneten Regionen oberhalb der
zentralen Bereiche der stratosphérischen Aerosolschicht, da Verdunstung von Partikelmaterial mit einer
Erhohung des Mischungsverhiltnisses kleiner Partikel einhergeht (Partikel schrumpfen in ihrer Grofle).
Beide SAD-Integrale in diesen Regionen lassen sich mit der im QBO-assimilierten Modell intensivierten
Verdunstung in Verbindung bringen, da nicht nur ultra—feine Partikel durch Verdunstung gebildet werden,
sondern auch kleinere Partikel in den hoheren Moden, also Partikel, die dem Accumulation Mode zuge-
rechnet werden. Letzteres erklért die positiven Abweichungen der SAD R50 in den Verdunstungsregionen
der stratosphérischen Aerosolschicht.

Weiterhin kénnen durch QBO-Assimilation intensivierte Mischungsvorgénge in der Surf Zone (Mclntyre
und Palmer, 1984) der jeweiligen Winterhemisphéren zu erhohten Oberflichendichten beitragen.
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Abbildung 6.24: Wie 6.23, aber hier fiir die Aerosoloberflichendichte des Partikelgesamtspektrums (obere
Reihe) und fiir Partikel mit einem Radius > 50 nm (untere Reihe). Konturen in [pm? cm™3].

Die Klimatologien der Aerosolvolumendichte weisen in beiden Experimenten dhnliche Charakteristika auf
wie die SAD, daher soll an dieser Stelle auf eine entsprechende Abbildung dieses Parameters verzichtet
werden. Der effektive Radius (Abbildung 6.25), als flichengewichtete Kenngrofie der modellierten Partikel-
groflenverteilung, weist die Regionen der Stratosphére aus, in denen durch QBO—-Assimilation unterschied-
liche Modulationen in Volumendichte und Oberflichendichte hervorgerufen werden.

Verglichen mit den relativen Unterschieden zwischen beiden Experimenten in der modellierten SAD fallen
die Abweichungen in der Klimatologie des effektiven Radius durch QBO—-Assimilation gegeniiber dem
Standardmodell gering aus. Abgesehen von den Unterschieden beider Experimente oberhalb von 10 hPa
lasst sich ein gesteigertes Verhéltnis von Volumen- zu Oberflichendichte in Experiment QBO nur in der
tropischen UT/LS-Region feststellen. Ausgeprigte, am Aquator in ~ 30 hPa zentrierte Minima zeigen
sich in allen Jahreszeiten in beiden Integrationen des effektiven Radius. Dies deutet auf eine Verlagerung
des Parameters in Richtung kleinere Partikel hin, jedoch kann zur Zeit nicht eindeutig festgestellt werden,
welche Prozesse diese mehr oder weniger stationédre Charakteristik hervorrufen.

Die Gegeniiberstellung der Klimatologien der modeweise integrierten Partikelanzahlkonzentrationen
(Abbildung 6.26) beider Experimente offenbart sehr hohe positive Unterschiede im QBO-assimilierten
Modell, vor allem in der mittleren Stratosphéire und den Extratropen. Im TSR des Experiments QBO
finden sich weniger ultra—feine Partikel, wodurch letztlich entsprechend negative Unterschiede in SAD
R1 gegeniiber Experiment CTRL hervorgerufen werden (Abbildung 6.24). In Bezug auf die erhohten
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Abbildung 6.25: Wie 6.24, aber hier fiir den effektiven Radius. Konturen in [pm].

Oberflachendichten, die ausschlielich durch Partikel im Accumulation Mode und Coarse Mode gebildet
werden, ldsst sich aus Abbildung 6.26 schlussfolgern, dass im QBO-assimilierten Experiment vornehmlich
Partikel der beiden oberen Moden aus der tropischen Konvergenzzone in die Stratosphére transportiert
werden, da eine entsprechende Modulation von Partikeln des Aitken Mode nicht feststellbar ist. Die in der
tropischen Stratosphére erhchten Konzentrationen von Partikeln im Nucleation Mode scheinen grofiten-
teils mit der in Experiment QBO intensivierten Partikelformation zusammenzuhéngen, nicht aber mit
dem Transport der Partikel dieses Modes durch die tropische Tropopause.

Weiterhin auffillig sind hohere Partikelkonzentrationen im Coarse Mode in und oberhalb des zentralen
Bereichs der Aerosolschicht in Experiment @QBO, die mit einer deutlich erhéhten Variabilitéit des QBO—-
assimilierten Modells beziiglich dieses Parameters zusammenhiingt (Abbildung 6.21, h). Nichtsdestotrotz
bleiben die Konzentrationen von Partikeln im Coarse Mode derart gering, dass sie in stratosphérischen
Partikelanzahlverteilungen kaum zur Geltung kommen, vergleiche Abbildung 6.43.

Die Klimatologie der HySO4—Gleichgewichtskonzentration im QBO-assimilierten Experiment (Abbildung
6.27) wird in direkter Weise von den QBO-Modulationen der Temperatur (Anhang E, Abbildung E.3)
beeinflusst. Temperaturanomalien von wenigen Kelvin induzieren vergleichsweise hohe Anderungen im
HySO4—Dampfdruck und somit in der HoSO4—Gleichgewichtskonzentration von teilweise iiber 100 % in
den mittleren bis hohen Breiten (vergleiche Abbildung 3.1). Diese wirken sich nahezu zwangsliufig auf
die mikrophysikalischen Transfergrofien der Nukleation, der Kondensation und der Verdunstung aus. In
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Abhingigkeit der QBO—-induzierten Modulationen in der Verfiigbarkeit von Wassermolekiilen (spezifische
und relative Feuchte, Abbildungen 6.10 und 6.30) kénnen sich Hydratcluster formieren, die durch Kon-
densation von HoO und HsSO4—Gasmolekiilen in ihrer Grofle weiter anwachsen und schliefflich stabile
Aerosolpartikel bilden.

Der Nukleationsprozess wird in weiten Bereichen der oberen Troposphire im QBO-assimilierten
Experiment intensiviert, wie Abbildung 6.27 zeigt. Die Parametrisierung der bindren homogenen Nuklea-
tion nach Vehkaméki et al. (2002) ist sensitiv gegeniiber extrem tiefen Temperaturen in der tropischen
und subtropischen UT/LS-Region (Abbildungen E.3 und E.4). Die im QBO-assimilierten Experiment
hervorgerufene positive Temperaturanomalie in der &quatorialen Tropopause intensiviert den Nukleations-
prozess, einhergehend mit im klimatologischen Mittel negativen Temperaturanomalien ist die subtropische
untere Stratosphére jedoch von einer Unterdriickung des Partikelformationsprozesses gekennzeichnet.

Die bereits in Kapitel 6.2.3 diskutierten Zusammenhénge zwischen Verdunstung und Kondensation in
der #dquatorialen Stratosphére lassen sich auf die Extratropen iibertragen, wie aus Abbildung 6.27
ersichtlich wird. Beide Prozesse stehen in direktem Zusammenhang mit Modulationen in der HoSO4—
Gleichgewichtskonzentration im QBO-assimilierten Experiment und treten im Langzeitmittel weitest-
gehend simultan auf.

Ebenfalls in Kapitel 6.2.3 angesprochen wurde die geringe Modulation der Kenngroflen der Partikel-
komposition. Die Abbildungen 6.29 und 6.28 schlieflen sich dem an, zumindest beziiglich der Schwefel-
siure—Parameter. Das Feuchtewachstum der Partikel (Hygroskopie) verhélt sich analog zur Entwicklung
der relativen Feuchte (Abbildung 6.30). Vor allem Partikel in den Polarregionen werden von den QBO-
induzierten Modulationen der Temperatur und des Wasserdampfgehalts der Stratosphére beeinflusst,
Aerosole weisen dort eine geringfiigig reduzierte Sulfatkonzentration auf. Obwohl entsprechende Modula-
tionen prozentual gesehen gering ausfallen, kénnen sie doch fiir die heterogene Chemie des Ozonabbaus
bzw. fiir dessen Relaxation eine Rolle spielen, da bereits geringe Konzentrationsdnderungen im Sulfat-
anteil unter tiefen Temperaturen von (hier nicht miteinbezogenen) chloraktivierenden Substanzen ersetzt
werden (Zhang et al., 1993a,b; Tabazadeh et al., 1994b, 2000; Hanson et al., 1994; Hamill et al., 1996).

Durch die Gegeniiberstellungen der Aerosolklimatologien der Experimente mit und ohne assimilierter
QBO offenbaren sich signifikante Unterschiede in der Modellierung stratosphérischer Aerosole. Sowohl im
direkten Einflussbereich der am Aquator absteigenden zonalen Winde der QBO aber auch in den Sub-
tropen bis hohen Breiten zeigen sich zum Teil hohe Modulationen in den Aerosolparametern, die mit den
von der QBO induzierten Modulationen der stratosphérischen Zirkulation zusammenhéngen. Es ist jedoch
teilweise schwierig, anhand des Vergleichs von Klimatologien einzelner Aerosolparameter abzuleiten, wie
sich die Beriicksichtigung der QBO in der Modellierung der Aerosoldynamik auf die Partikelspektren
von Masse, Anzahl und insbesondere auf die Partikelgrofie auswirkt, da QBO-induzierte Modulationen
der mikrophysikalischen Prozesse vor allem in den Extratropen in einem nicht-linearen Zusammenhang
mit den QBO—-Modulationen dieser Aerosolparameter stehen. So geht beispielsweise eine in bestimmten
Regionen der Stratosphére reduzierte SAD im QBO-assimilierten Modell nicht zwangslaufig mit einer
Reduktion der Anzahlkonzentration kleiner bzw. ultra—feiner Partikel einher. Zahlreiche Effekte schei-
nen sich im globalen Kontext zu widersprechen, sind aber eventuell unter regionalen Gesichtspunkten
erklarbar. Daher ist es unerlésslich, einzelne Prozesse in Experiment QBO detaillierter und in ihrer
zeitlichen Entwicklung zu analysieren, denn das periodische Signal der quasi—zweijihrigen Schwingung
findet sich nicht nur in Zirkulationsparametern und der damit assoziierten stratosphérischen Temperatur-
entwicklung, sondern ebenso in den meridionalen und vertikalen Ausbreitungen von stratosphérischen
Spurenstoffkonzentrationen (u.a. Gray und Chipperfield, 1990; O’Sullivan und Chen, 1996; Gray, 2000;
Shuckburgh et al., 2001).
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Abbildung 6.26: Wie 6.23, aber hier fiir die modeweise integrierten Partikelanzahlkonzentrationen.

Konturen in [em=3].
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Abbildung 6.27: Wie 6.23, aber hier fiir die HsSO4—Gleichgewichtskonzentration und die
aerosol-mikrophysikalischen Prozessgrofien (Konturen in [Molekiilecm™3], Nukleationsrate in

[Partikel cm ™3 s~1]).
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Abbildung 6.28: Wie 6.23, aber hier fiir den Sulfatmassenanteil (obere Reihe) und den Wasseraufnahme-
koeffizienten der Partikel (untere Reihe). Konturen [-].
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Abbildung 6.29: Wie 6.23, aber hier fiir die Sulfatdichte in den Partikeln. Konturen in [kg m™3].
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Abbildung 6.30: Wie 6.23, aber hier fiir die in SAM2 korrigierte relative Luftfeuchte. Konturen [-].
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6.2.5 QBO-Modulation im meridionalen Aerosoltransport

Analysen von Aerosolextinktionen der Satelliteninstrumente SAM II und SAGE I/II in der vulkanisch
belasteten stratosphérischen Aerosolschicht der Dekade vor der Eruption des Mt. Pinatubo 1991 zeigen
eine hohe Variabilitdt in der vertikalen Struktur und der meridionalen Verteilung von Aerosolpartikeln
der tropischen Stratosphire. Die Arbeiten von Trepte und Hitchman (1992), Hitchman et al. (1994) und
Hasebe (1994) offenbarten den Zusammenhang zwischen den sich dynamisch verdndernden Strukturen
der beobachteten Aerosolextinktionen und den QBO-modulierten Transportmechanismen der Brewer—
Dobson—Zirkulation. Trepte und Hitchman (1992) schlussfolgerten, dass die Zyklen von advektivem
tropischen Aerosol—Vertikaltransport und der meridionalen Verteilung der Partikel in QBO—-kontrollierten
Transportregimen zur Ausbildung eines tropischen stratosphérischen Reservoirs (TSR) oberhalb der
Tropopause fithrt. Dessen QBO-Modulationen und Interaktionen mit extratropischen planetaren Wel-
len spielen eine bedeutende Rolle in der gesamtstratosphérischen Verteilung von Spurenstoffen.

Trepte und Hitchman (1992) identifizierten anhand der Aerosolextinktionsgradienten einen effektiven
meridionalen Aerosoltransport in der unteren Stratosphiire innerhalb weniger Kilometer oberhalb der
Tropopause, der die globale Ausbreitung tropischer Injektionen vulkanischen Ursprungs innerhalb weniger
Monate ermoglicht und vorzugsweise in die Winterhemisphére gerichtet ist. Der Meridionaltransport
von Aerosolen in diesem unteren Regime ist eine direkte Konsequenz der mit der QBO assoziierten
Sekundéarzirkulation: Tropische Spurenstoftkonzentrationen unterhalb der Zonen maximaler meridionaler
Konvergenz in westlichen QBO-Phasen (die ein vertikal gestrecktes und vertikal leicht angehobenes TSR
ausbilden) stehen unter dem Einfluss 6stlicher zonaler Winde und sind von meridionaler Divergenz geprégt
(Plumb und Bell, 1982; Choi et al., 2002). Spurenstoffe, die am Aquator durch QBO-induzierte Advektion
in Regionen oberhalb des unteren Transportregimes gelangen, tendieren dazu, eine gewisse Zeit im TSR zu
verbleiben, bevor sie vorzugsweise in ostlichen QBO-Scherphasen relativ zur Brewer—-Dobson—Zirkulation
polwirtig transportiert werden, wobei hier der nordhemisphérische Transport dominiert (Trepte und
Hitchman, 1992; Choi et al., 2002).

Die Brechung von in westlichen Winden der Winterhemisphéren vertikal und horizontal frei
propagierenden Rossbywellen induziert grofiskalige Mischungsprozesse, welche irreversibel und effektiv
Aerosole und andere Spurenstoffe aus dem TSR entfernen und welche mafligeblich die homogene
Durchmischung der Surf Zone prigen (u.a. Randel et al., 1993). Die durch diese Mischungsprozesse
verursachte Erosion der subtropischen Mischungsbarriere ist gekennzeichnet von der Ausbildung starker
quasi—isentropischer Konzentrationsgradienten an fast vertikal verlaufenden Konzentrationsisoplethen im
Bereich der Subtropen (u.a. Polvani et al., 1995; Neu et al., 2003). Der Prozess der Ausmischung von
TSR-Spurenstoffen ist prinzipiell mit den Interaktionen von Rossbywellen an den Polarwirbeln vergleich-
bar, eine Zusammenfassung der grundlegenden Mechanismen, die diesen Mischungsprozessen zugrunde
liegen, erfolgt in Haynes (2005). Wihrend &stlicher QBO-Phasen konnen Rossbywellen aus den Winter-
hemisphéren nicht in die Tropen vordringen, wodurch im TSR residierende Aerosole weitestgehend von
den mittleren Breiten isoliert werden (O’Sullivan und Chen, 1996; Shuckburgh et al., 2001). Diese Isolati-
on von der relativ gut durchmischten Surf Zone fiihrt konsequenterweise ebenfalls zu stark ausgepragten
Konzentrationsgradienten im Bereich der subtropischen Mischungsbarrieren. In den Winterhemisphéren
ldisst sich unter dem Einfluss westlicher QBO-Phasen eine Verlagerung der Surf Zone in Richtung Aquator
feststellen. Verschiedene Arbeiten zeigten hier Rossbywelleninteraktion innerhalb des TSR bzw. an der
gegeniiberliegenden subtropischen Mischungsbarriere der Sommerhemisphire (u.a. O’Sullivan und Chen,
1996).

Abbildung 6.31 zeigt zonale Mittel der modellierten Aerosolkonzentrationen, die ergéinzt werden um die
Darstellungen der QBO—-induzierten Aerosolkonzentrationsanomalien in Abbildung 6.32, jeweils separiert
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Abbildung 6.31: Meridionale Verteilungen der modellierten Aerosolkonzentration [ppbm(S)] im QBO-
assimilierten Modell: (a) dominierende 6stliche QBO-Phase bei 1.4°N im Mai 2001, (b) dominierende
westliche QBO-Phase im Mai 2002 sowie fiir (¢) die Phasentransitionen von ostlicher nach westlicher
Phase (westliche Scherphase) im November 2001 und (d) die Transitionen von westlicher nach dstlicher
QBO-Phase (6stliche Scherphase) im November 2002, jeweils auf Basis zonaler Monatsmittel und inte-
griert iiber den gesamten in SAM?2 definierten PartikelgroBenbereich (1 nm > R > 2.6 pm). Konturlinien
in magenta kennzeichnen den zonalen Wind des jeweiligen zonalen Monatsmittels (Konturlinien—Intervall
10 m s—1, westlich gerichteter Wind gestrichelt), wobei das Kriterium der Phasenseparation in 30 hPa
(& = 0) mit einer dicken Konturlinie markiert ist.

nach dominierenden QBO-Ostphasen und QBO-Westphasen im Mai 2001 bzw. Mai 2002 sowie den
im November beider Jahre auftretenden QBO—-Scherphasen. Abbildung 6.31 unterscheidet sich von den
in Trepte und Hitchman (1992) und Hitchman et al. (1994) gezeigten QBO-Modulationen in Aerosol-
extinktionen durch eine striktere Separation von dominierenden QBO-Phasen und den entsprechenden
Transitionsphasen. Als letztere werden jene zonalen Monatsmittel angesehen, deren Betrag im zonalen
Wind in 30 hPa kleiner ist als 5 ms~!. Demgegeniiber separieren die oben genannten Autoren die zur
Analyse herangezogenen Satellitendaten je nach Ausrichtung des vertikalen Gradienten im zonalen Wind
Ou/0z < 0 zwischen 20 und 30 km Héhe und beziehen sich in den Analysen ausschliefllich auf QBO-
Scherphasen. Aufgrund der Mittlung iiber teilweise lingere Zeitriume (wie in Hitchman et al., 1994)
spiegeln die dort gezeigen Daten aber jeweils die Charakteristika des TSR unter maximalen zonalen
Winden, also vor dem Auftreten der jeweiligen Scherphasen wieder.

Meridionale Divergenz und Konvergenz in den Verteilungen der Aerosole in den Zentren des TSR werden
im Modell korrespondierend zu den Beobachtungen (Trepte und Hitchman, 1992; Hitchman et al., 1994;
Hasebe, 1994) in dominierenden Ostphasen und Westphasen der QBO wiedergegeben. Ebenfalls mit
Beobachtungen konsistent sind die Ausbildung einer charakteristischen Doppelstruktur oberhalb des
dquatorialen Zentrums des TSR und die damit einhergehende vertikale Divergenz im Bereich der sub-
tropischen Mischungsbarrieren wiahrend der QBO—-Ostphase sowie die hoher reichende vertikale Ausdehn-
ung der stratosphirischen Aerosolschicht am Aquator in der westlichen QBO-Phase. Die Verlagerung
der TSR—~Zentralbereiche in die Siidhemisphére wiahrend beider QBO-Phasen spiegelt die jahreszeitliche
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Abbildung 6.32: Wie 6.31, aber hier anhand der QBO—-induzierten Anomalien in der modellierten Aerosol-
konzentration [ppbm(S)].

Ausrichtung der tropischen Tropopausenfluss—Regionen in die Sommerhemisphéren wieder und ist Folge
der jahreszeitlichen Ausrichtung des polwirtigen Spurenstofftransports der Residualzirkulation (Holton
et al., 1995; Neu et al., 2003, verdeutlicht in den Abbildungen 6.33 und 6.34). Die latitudinale Ausweitung
des TSR in den 6stlichen QBO—Phasen reduziert die Maximalkonzentration von Aerosolen relativ zu den
QBO-Westphasen, gleichzeitig intensivieren sich in beiden QBO—-Phasen die meridionalen Gradienten im
Bereich der subtropischen Mischungsbarriere der siidlichen Hemisphire (Spétherbst, westliche Winde).
Die Aerosolkonzentrationen in den mittleren und hohen Breiten der Nordhemisphéire sind sowohl in der
Ostlichen als auch in der westlichen QBO—-Phase gekennzeichnet von homogener Durchmischung aufgrund
der Rossbywellenaktivitiit in den ostlichen Winden des vorangegangenen Winters (u.a. Gray und Russell
111, 1999).

Der polwértige Transport im unteren Regime (unterhalb 40 hPa) ist, konsistent mit Trepte und Hitchman
(1992), deutlich stirker ausgeprigt in der QBO—-Westphase, wobei auch im Modell der Transport in die
Winterhemisphére dominiert. Aufgrund der vertikalen Auflésung liegt das untere Transportregime im
Modell mindestens 10 hPa oberhalb der Beobachtungen.

Ausschliellich in den Scherphasen konsistent mit anderen Arbeiten sind die relative Aufwirtsverla-
gerung des TSR—-Zentralbereichs in Ostlichen QBO-Scherphasen und der damit verbundenen meri-
dionalen Konvergenz im unteren Transportregime sowie die relative Abwéartsverlagerung des TSR-
Zentralbereichs in westlichen Scherphasen. Trepte und Hitchman (1992) geben einen Vertikalversatz des
TSR~Zentralbereichs von 4 km zwischen 20 und 24 km an, im Modell pendeln die Zentralbereiche in
den Scherphasen zwischen ca. 30 und 8 hPa (~24 bis 32 km), wobei hier die unterschiedlichen Phasen-
separationen der Analysen in Betracht zu ziehen sind.

Nicht in den hier vorgestellten Modellergebnissen nachvollziehbar sind folgende von Trepte und Hitch-
man (1992) aus SAGE-II-Aerosolextinktionen abgeleiteten Transportcharakteristika: 1) Vertikale Ad-
vektion von Aerosolpartikeln am Aquator wihrend der 6stlichen QBO-Phase bzw. der westlichen Scher-
phase entgegen des abwiirts gerichteten Aquatorialtransports der Doppelstruktur oberhalb der hichsten
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TSR-Konzentrationen. Sowohl Konzentrationsgradienten als auch Aerosolanomalien (Abbildung 6.32)
zeigen eher das Gegenteil, und zwar eine leichte Abwirtsbewegung des TSR relativ zur Residual-
zirkulation. 2) Die Ausbildung einer Doppelstruktur in der westlichen QBO-Scherphase. 3) Die meri-
dionale Divergenz von modellierten Aerosolkonzentrationen unterhalb des TSR-Zentralbereichs fallt in
den, meist am Jahresende auftretenden, westlichen Scherphasen gering aus, da zu dieser Zeit Aerosole im
TSR unter dem Einfluss der in die Stratosphire beférderten extratropischen ” Monsun—Aerosole” stehen.
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Abbildung 6.33: In Richtung Nordhemisphéire dominierter Meridionaltransport von Aerosolen im unteren
Transportregime der Stratosphire wihrend der dstlichen QBO-Phase (obere Reihe) und der westlichen
QBO-Phase (untere Reihe) auf Basis zonaler Monatsmittel der Aerosolkonzentration [ppbm(S)]. Schwarze
Konturlinien kennzeichnen die transformierte Eulersche Massenstromfunktion y in [10° kg s~1].

Die Abbildungen 6.33 und 6.34 geben weitere detaillierte Einblicke in die QBO-modulierten Transport-
mechanismen der modellierten Aerosolkonzentration anhand der zeitlichen Entwicklung zonaler Monats-
mittel iiber einen vollstdndigen QBO-Zyklus beginnend im Dezember 2000 bis einschliefllich November
2001. Abbildung 6.33 fasst den in die Nordhemisphére dominierten Meridionaltransport im unteren
Transportregime zusammen, Abbildung 6.34 den in Richtung Siidhemisphére. Aus den Abbildungen
geht hervor, dass die zuvor in den Abbildungen 6.31 (a) und (b) gezeigten zonalen Mittel der Aerosol-
konzentration das Auftreten héchster meridionaler fiquatorialer Divergenz (Konvergenz) unter dem Ein-
fluss maximaler ostlicher (westlicher) Winde der QBO beispielhaft repriisentieren.

Da die Isoplethen der transformierten Eulerschen Massenstromfunktion x (TEM, Andrews et al., 1987)
mit den Transportwegen der Residualzirkulation verkniipft sind, spiegelt sich in den Abbildungen 6.33
und 6.34 die mafigeblich durch Advektion geprégte vertikale Verteilung von Aerosolen wieder. Das obere
Transportregime folgt den Isoplethen der Massenstromfunktion auch unter einsetzenden abwérts propa-
gierenden westlichen Winden im Einflussbereich der SAO (Dezember 2000, Anfang 2001). Die sich dadurch
ausbildende Doppelstruktur am Aquator oberhalb von 10 hPa zeigt sich auch in anderen langlebigen
Spurenstoftkonzentrationen der Stratosphére, z.B. Methan, ebenso die abgestufte Form der vertikalen
Gradienten im Bereich der subtropischen Mischungsbarriere (Randel et al., 1998; Gray, 2000).



130 6 Variabilitit stratosphéirischen Hintergrund—Aerosols

Eosterly: Jun 2001 Easterly: Jul 2001 : Aug ) : Sep ) : Oct 2001 E —> W: Nov 2001
T T |

Pressure [hPa]

Pressure [hPa]

SON 50s 0 50 0 50S 0 50N 50s

50S
Latitude Latitude Latitude Latitude Latitude Latitude
[

0.08 0.12 0.16 0.20 0.23 0.25 0.27

Abbildung 6.34: Wie 6.33, aber hier anhand des in Richtung Siidhemisphére gerichteten Meridionaltrans-
ports im unteren Regime.

Meridionale Divergenz im unteren Transportregime bedingt die zwischen 60 und 30 hPa in westlichen
QBO-Phasen am Aquator deutlich voneinander separierten Zirkulationszellen (beispielsweise im Mirz
2002). Meridionale Konvergenz im unteren Regime wihrend der 6stlichen QBO-Phase zeigt sich anhand
der in diesen Hohen am Aquator stiirker ausgepriigten horizontalen Gradienten der Massenstromfunktion
(April 2001). Die Stérke des Transports im unteren Regime wird zwar von der QBO moduliert (intensiviert
in westlichen QBO-Phasen), die generelle Ausrichtung des Regimes ist jedoch, wie die des oberen Regimes,
an die jahreszeitliche Entwicklung der Residualzirkulation gekoppelt.

Der Einfluss des im Sommer und Herbst jeden Jahres durch konvektiven Vertikaltransport iiber der
tibetischen Hochebene in die Stratosphire transportierten Aerosols auf das tropische Reservoir lésst sich
bis in den Januar des darauf folgenden Jahres nachweisen. Eine QBO-Modulation dieses Phdnomens
existiert, wie aus den QBO—-induzierten Aerosolkonzentrationsanomalien in Abbildung 6.36 ersichtlich
wird, diese sind jedoch im klimatologischen Mittel nicht signifikant (Abbildung 6.21, a).

Die subtropische Mischungsbarriere verlagert sich in den Winterhemisphéren unter dem Einfluss west-
licher QBO-Phasen einige Grad in Richtung Aquator. Obwohl an dieser Stelle keine direkte Analyse
der modellierten Wellenaktivitat erfolgt, ldsst sich aus den Aerosolkonzentrationsgradienten schlussfol-
gern, dass Rossbywelleninteraktionen mit den subtropischen Mischungsbarrieren reproduziert werden
konnen. Zum einen erscheinen die Surf Zonen im spéiten Winter und in den Frithjahrsmonaten in den
jeweiligen Hemisphiren homogen durchmischt (u.a. Gray und Russell 111, 1999). Zum anderen zeigen sich
in den Winterhemisphéren stidrkere Konzentrationsgradienten und steilere Konzentrationsisoplethen in
westlichen QBO-Phasen als in 6stlichen QBO—-Phasen, welche eine stiarkere Erosion der subtropischen
Mischungsbarrieren kennzeichnen und zudem ein Indiz fiir Rossbywelleninteraktionen in den Tropen sind
(u.a. Polvani et al., 1995; O’Sullivan und Chen, 1996; Shuckburgh et al., 2001).

Da die Nordhemisphire von erhthter Wellenaktivitit geprigt ist (Andrews et al., 1987), sollte die subtro-
pische Mischungsbarriere der nordhemisphiirischen Winterseite in westlichen QBO-Phasen (DJF 2002)
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wegen der stirkeren Erosion grofiere Gradienten aufweisen als die der siidlichen Winterhemisphére (JJA
2002). Dies scheint jedoch vom monsunbedingten Eintrag relativ hoher Aerosolkonzentrationen aus der
Troposphére der Nordhemisphére im Herbst zuvor (SON 2001) relativiert zu werden (mit anderen Worten:
mehr Aerosolmasse, die im Nordhemisphéirenwinter von Rossbywellenaktivitéit in die mittleren Breiten
zu mischen ist).
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Abbildung 6.35: Wie 6.33, aber hier anhand der QBO—-induzierten Anomalien in den modellierten Aerosol-
konzentrationen.

Nahezu senkrecht verlaufende Isoplethen der modellierten subtropischen Aerosolkonzentrationen
(”subtropisches Stufenmuster”) in dstlichen QBO-Phasen (Randel et al., 1998; Baldwin et al., 2001) stehen
im Zusammenhang mit asymmetrischen extratropischen QBO-Zirkulationsanomalien in der mittleren
Stratosphiire (Kinnersley, 1999; Gray, 2000). Ein zweites extratropisches Stufenmuster in den Isoplethen
der modellierten Aerolkonzentrationen zeigt sich in der siidlichen Hemisphiire verstéirkt unter dem Einfluss
westlicher QBO-Phasen und ist auf die Isolation des sich im Juni formierenden und im Oktober/November
auflosenden siidlichen Polarwirbels zurtickzufiihren.

Die vertikale Auflosung des Modells scheint jedoch einen Hohenversatz in der Ausbildung der sub-
tropischen Mischungsbarriere und somit in der Abschirmung der TSR-Partikel von in die mittleren
Breiten gerichteten Transportprozessen zu bewirken: Im Modell reicht sie bis hinunter nach 30 hPa,
Beobachtungen von Hitchman et al. (1994) zeigen hier deutlich ausgepriigtere Abschirmungen von TSR~
Aerosolen, die bis hinunter nach 55 hPa reichen.

Aus den zu den Abbildungen 6.33 und 6.34 korrespondierenden Aerosolkonzentrationsanomalien
(Abbildungen 6.35 und 6.36) geht hervor, dass vor allem TSR—Aerosole oberhalb von 10 hPa deutli-
chen QBO-Modulationen ausgesetzt sind. Aufwiirts (abwiirts) gerichteter Vertikaltransport in 6stlichen
(westlichen) QBO-Scherphasen oberhalb der absteigenden Region maximaler westlicher (dstlicher) Winde
induziert diese positiven (negativen) Anomalien. Dies beeinflusst vor allem die u.a. in Abbildung 6.15
dargestellte maximale vertikale Ausdehnung der stratosphérischen Aerosolschicht, die bedingt durch diese
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Abbildung 6.36: Wie 6.34, aber hier anhand der QBO—-induzierten Anomalien in den modellierten Aerosol-
konzentrationen.

QBO-Modulationen oberhalb der des Experiments CTRL liegt (vergleiche Abbildungen 6.5 und 6.16).

Meridionale Dispersion

Choi et al. (1998) hoben die Bedeutung der dquatorialsymmetrischen Struktur des TSR auf die meri-
dionale Dispersion von Aerosolen im Zuge der Mt.—Pinatubo—Eruption hervor und bestétigten anhand
von HALOE-Aerosolextinktionen, dass die meridionale Ausbreitung von Aerosolen von der Phase der
QBO abh#ngt und konsistent einhergeht mit den Zirkulationsmustern der QBO—-induzierten Sekundér-
zirkulation. Dariiber hinaus wurde gezeigt, dass die in stratosphérischen Spurenstoffkonzentrationen
in 6stlichen QBO—-Phasen auftretenden Doppelstrukturen oberhalb von 10 hPa sich ebenfalls in den
Aerosolextinktionen der unteren Stratosphére zwischen 450 K und 550 K (~ 50 bis 30 hPa) nachweisen
lassen. Diese Doppelstrukturen im Zentralbereich der tropischen Aerosolschicht werden von den gleichen
Mechnismen geformt, wie die Doppelstrukturen oberhalb von 10 hPa, die in vielen Tracergasen nachge-
wiesen worden sind (Randel et al., 1998).

Die Ubertragung der von Choi et al. (1998) gewihlten Analyse normalisierter Aerosolverteilungen
auf die hier vorgestellten Modellergebnisse zeigt auch fiir den von relativ geringer globaler Aerosol-
masse gekennzeichneten stratosphérischen Hintergrundzustand signifikante Zonen meridionaler Disper-
sion innerhalb des TSR, die mit den von Choi et al. (1998) gefundenen QBO-Modulationen in TSR~
Aerosolen vulkanischen Ursprungs korrespondieren.

Die Normalisierung der in den Abbildungen 6.37 bis 6.39 gezeigten modellierten Aerosolparameter erfolgt
dabei analog zu Choi et al. (1998), indem das zonale Monatsmittel jeder Modellschicht in Relation
zum jeweiligen latitudinalen Maximum gesetzt wird. Die Darstellung bzw. Analyse erfolgt allerdings
nicht wie in Choi et al. (1998) auf isentropischen Flichen, sondern auf interpolierten Druckniveaus, um
Vergleichbarkeit mit den vorangegangenen Abbbildungen zu bewahren.
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Abbildung 6.37: Zeitliche Entwicklung zonaler Monatsmittel der modellierten normalisierten Aerosol-
konzentrationen in den Tropen und mittleren Breiten in 10 hPa. Das Partikelmassenmischungsverhéltnis
wurde integriert iiber das gesamte in SAM2 definierte Partikelspektrum, die gezeigten Partikelanzahl-
konzentrationen jeweils fiir den Aitken und Accumulation Mode. Man beachte die Legende des Aitken
Mode. Die graue Kontur kennzeichnet das jeweilige 98%ige Konzentrationsniveau. Schwarze Konturen
kennzeichnen westliche zonale Winde, strich-punktierte Konturen 6stliche zonale Winde. Die dicke scha-
warze Kontur kennzeichnet das Nullniveau im zonalen Wind.

Die Detektion dquatorialer Minima in den modellierten Aerosolkonzentrationen, welche die charakteristi-
schen Doppelstrukturen auszeichnet, gestaltet sich schwierig. Am hiufigsten lassen sich Doppelstrukturen
in 10 hPa nachweisen, entsprechende Muster mit klar ausgeprigten dquatorialen Minima (> 1 % der
jeweiligen monatlich zonal gemittelten Aerosolmasse) finden sich auch bei genauer Analyse in darunter
liegenden Modellschichten kaum. Entsprechende Muster, die unter dem Einfluss 6stlicher Winde hervorge-
rufen werden, sind in den Abbildungen 6.37 bis 6.39 markiert mit E (Fasterly). Es finden sich desweiteren
Muster, die unter westlichen Winden am Aquator auftreten und westlichen Scherphasen zuzuordnen sind.
Sie werden mit E/W/FE ( Easterly/Westerly/FEasterly) markiert, jene, die klar im Zusammenhang mit dem
Jahresgang stehen, mit AO (Annual Oscillation). Es lassen sich in 50 hPa auch Doppelstrukturen nach-
weisen, die westlichen QBO—Phasen zuzuordnen sind, diese werden mit W markiert.
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Abbildung 6.38: wie 6.37 aber hier fiir 30 hPa.

Jahreszeitlich bedingte Asymmetrien in normalisierten Tracerkonzentrationen finden sich in allen Héhen-
bereichen. Sie sind generell in die Sommerhemisphére ausgerichtet, deutlich intensiviert in Richtung
Nordhemisphére, in 30 hPa und 10 hPa stehen sie dartiber hinaus im Zusammenhang mit stlichen
Scherwinden.

In 10 hPa (Abbildung 6.37) zeigen sich Doppelstrukturen, die mit denen der Meridionalschnitte
(Abbildungen 6.34 und 6.34) korrespondieren. Diese Strukturen stehen im Zusammenhang mit dem jéhr-
lichen Zyklus, mit der Sekundarzirkulation der QBO, QBO—-induzierten Asymmetrien in extratropischen
Zirkulationszellen und der SAO der oberen Stratosphiire. Diese mit E/W/E markierten Zellen korrespon-
dieren mit denen in Choi et al. (1998) und Trepte und Hitchman (1992) gefundenen Doppelstrukturen
der vulkanisch belasteten Aerosolschicht, die dquatorialen Minima in den E/W/E—Zellen werden von am
Aquator absteigenden westlichen Winden hervorgerufen.

Fiir die meridionale Dispersion der mit E markierten Zellen, die ebenfalls ein &dquatoriales Minimum
aufweisen, kommen mehrere Effekte in Frage. In den dquatorialen Aerosolkonzentrationen oberhalb von
10 hPa lisst ich ein Relaxations—Effekt an advektiv in héhere Schichten transportierten Aerosolen feststel-
len. Die Konzentration oberhalb von 10 hPa nimmt in ihrer zeitlichen Entwicklung nahezu linear ab, und
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zwar ausschlieBlich in stlichen QBO-Phasen (Abbildung 6.15, b), obwohl sie mit negativen Temperatur-
anomalien verkniipft sind, Partikel also advektiv aufwirts gerichtet transportiert werden sollten. In diesen
Hohen kommen jedoch zwei Senkenprozesse zum Tragen, die letztlich die vertikale Ausdehnung der
Aerosolschicht im globalen Mafistab limitieren: Sedimentation (u.a. Toon et al., 1979; Weisenstein et al.,
2007) und Verdunstung (u.a. Hamill et al., 1977b). Sedimentation von Partikeln wird im wesentlichen nicht
von der QBO moduliert, da der Prozess letztlich vom Gewicht der Partikel abhingt, das in diesen Hohen
kaum einer QBO-Modulationen unterliegt (Abbildungen 6.20, 6.29 und 6.28). Sedimentationsraten auf
diesem Hohenniveau kénnen also mit guter Ndherung als statisch angesehen werden. Dagegen weist der
Verdunstungsprozess oberhalb von 20 hPa starke positive Anomalien auf (Abbildung 6.19, b), die wie die
E—Zellen in Abbildung 6.37 den westlichen QBO—Phasen voraus gehen. Es scheint sich also oberhalb von
10 hPa ein zyklisches Gleichgewicht aus advektivem Vertikaltransport, Sedimentation und Verdunstung
einzustellen (Kondensation und Verdunstung finden auf lingeren Zeitskalen simultan statt, Kapitel 6.2.3).
Daraus lisst sich schlussfolgern, dass die in 10 hPa (Abbildung 6.37) iiberwiegende Zahl dquatorialer
Doppelstrukturen in den normalisierten Aerosolkonzentrationen auf Sedimentation, also abwiértsgerich-
tetem Transport relativ zur Brewer—Dobson—Zirkulation und relativ zum QBO-induzierten Upwelling
zuriickzufithren sind oder die entsprechende Partikelmasse durch Gas—Partikel-Wechselwirkungen in die
Gasphase tiberfithrt wird.

Die in der Literatur oft aufgegriffene, von Trepte und Hitchman (1992) geprigte Aussage beziiglich
des TSR: ”...there is a tropical stratospheric reservoir (TSR) which has an air mass that is distinct-
ly different from that in the midlatitude stratosphere...” liasst sich anschaulich anhand der normalierten
Aerosolkonzentration in 30 hPa zeigen: Die Verhiiltnisse in 30 hPa (Abbildung 6.38) liegen (im Vergleich
zu den anderen beiden Abbildungen) dem Zentralbereich der Aerosolschicht am niichsten, entsprechend
deutlich fillt die meridionle Divergenz innerhalb des TSR unter ostlichen Winden auf (u.a. Grant et al.,
1996; Choi et al., 2002). 98 % der Aerosolmasse residiert zwischen + 15°, wiihrend sich die 0.98-Kontur
im TSR in westlichen QBO—-Phasen auf ein latitudinales Band von ca. 10° Breite einschniirt. Doppel-
strukturen in dieser Hohe, wie sie im ersten Jahr nach Ausbruch des Mt. Pinatubo zu beobachten waren,
sind zwar présent, liegen aber unterhalb von einem Prozent und sind daher nicht visualisierbar, wenn man
wie in den Abbildungen 6.37 bis 6.39 Konturintervalle von einem Prozent wahlt. Lediglich ein Indikator
fiir eine Doppelstruktur in 30 hPa zeigt sich in den Aerosolkonzentrationen im Sommer 2000. Die leichte
Asymmetrie mit hoheren Konzentrationen nérdlich des Aquator korrspondiert dabei mit dem in die Win-
terhemisphére gerichteten Aerosoltransport relativ zur Residualzirkulation (vergleiche Abbildungen 6.33
und 6.34).

In 30 hPa zeigen sich ebenfalls zwei meridionale Dispersionszonen in der normalisierten Partikelanzahl,
integriert iiber den Accumulation Mode. Deren dquatoriales Minimum wird von abwérts gerichtetem
Transport unter dem Einfluss westlicher Winde am Aquator verursacht. Die sich so ausbildenden
Doppelstrukturen korrespondieren mit denen des Zentralbereichs der Aerosolschicht, die von Choi et al.
(1998) in HALOE—-Aerosolextinktionen nachgewiesen worden sind. Méglicherweise lassen sich Doppel-
strukturen leichter in modellierten Partikelanzahlkonzentrationen als in modellierten Massenmischungs-
verhéltnissen nachweisen.

Interessant sind die Strukturen in 50 hPa (Abbildung 6.39): Gegeniiber den Satellitendatenanalysen
von Choi et al. (1998) sind die modellierten normalisierten Aerosolverteilungen in 50 hPa von einer
hohen Asymmetrie geprégt, die im Zusammenhang mit dem j&hrlichen Zyklus stehen. Choi et al. (1998)
argumentieren, dass dominante QBO-Modulationen, vor allem hinsichtlich der polwértigen Transport-
wege von Aerosolen in der unteren Stratosphire, in dieser Hohe eine gewisse dquatoriale Symmetrie in
den Verteilungen der Aerosolparameter erwarten lassen wiirden. Hitchman et al. (1994) zeigen jedoch,
dass sich beobachtete Aerosolextinktionen in der Winter—Nordhemisphére in 20 km Hohe (~ 50 hPa)
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Abbildung 6.39: wie 6.37 aber hier fiir 50 hPa.

im klimatologischen Mittel um mindestens +20 % von denen der Siidhemisphiire im Bereich der Tro-
pen/Subtropen unterscheiden, in den mittleren Breiten sogar um +40 bis +60 %. Diese in Richtung
Nordhemisphére gerichtete Asymmetrie wird im Modell in 50 hPa wiedergegeben. Sich in die Nord-
hemisphére entwickelnde méanderformige Strukturen maximalen Aerosols spiegeln das untere Transport-
regime wieder, entsprechende gegenlidufige Strukturen kennzeichnen extratropischen aufwirtsgerichte-
ten Tropopausenfluss aus den Konvektionszellen Mittelsiidostasiens, deren Material im Winter das TSR
erreicht. Zwei Dinge fallen auf: 1) Die im unteren Regime transportierte normierte Aerosolmasse domi-
niert gegeniiber der siidhemisphérischen, was bedeutet, dass das in die Nordhemisphére gerichtete untere
Transportregime den iiberwiegenden Teil der TSR—Aerosolmasse polwértig transportiert bzw. effektiver
groBere und schwerere Partikel aus dem TSR entfernt. 2) In normalisierter Darstellung relativiert sich
die Dominanz des monsunbedingten Partikeleintrags in die untere Stratosphire (siehe Abbildung 6.34).

Schaut man sich die modellierten modeweise integrierten Partikelanzahlkonzentrationen an, zeigt sich
in 50 hPa, dass sich kontrédr zu den Verhéltnissen in 30 hPa keine meridionale Dispersion bei Partikeln
im Accumulation Mode nachweisen lésst, dafiir aber in normalisierten Verteilunegn von Partikeln im
Aitken Mode. Deren Dispersion steht aber nicht im Zusammenhang mit der QBO—-Modulation iiber
den unteren Transportweg. Sie stehen vielmehr mit dem jéhrlichen Zyklus in Verbindung, der in die
Sommerhemisphiire gerichtet ist. Im Modell beschrénkt sich die Partikeldispersion im Aitken Mode zudem
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auf die Nordhemisphére. In diesem Zusammenhang fallen die starken Gradienten in den normalisierten
Verteilungen von Partikeln im Aitken Mode auf (vergleiche Legende). Dies ist ein Hinweis auf den hohen
latitudinalen Konzentrationsgradienten ultra—feiner Partikel im Zentralbereich der globalen stratosphéri-
schen Aerososchicht, eine Charakteristik, die sich, wie spéter gezeigt werden wird (Abbildung 6.43), durch
QBO-Assimilation verstirkt.

Intensivierter aufwirtsgerichteter tropischer Tropopausentransport von Aerosolen spiegelt sich in den hier
gezeigten normalisierten Aerosolkonzentrationen kaum wieder. Weder Lage noch Stérke der subtropischen
Mischungsbarriere lisst sich anhand der Gradienten normalisierter Aerosolverteilungen eindeutig nach-
weisen. Neu et al. (2003) lokalisieren einen Bereich, der in 30 hPa oberhalb der 86%—Kontur liegt. Daraus
folgt, dass im Modell im Zentralbereich der stratosphérischen Aerosolschicht mehr als 86 % der Aerosol-
masse innerhalb des TSR residiert.

Welche dieser hier vorgestellten Muster sind nun auf isentropische meridionale Dispersion zuriickzufiihren,
die in Zusammenhang mit der sekundéren Meridionalzirkulation stehen? Ausschliellich von der SMC ver-
ursachte meridionale Disperision in Aerosolkonzentrationen des TSR scheint kaum in Frage zu kommen.
Vielmehr beruhen die hier gefundenen Strukturen meridionaler Dispersion auf einer Uberlagerung ver-
schiedener QBO-induzierter Mechanismen, die sich vor allem oberhalb der zentralen Bereiche der Aerosol-
schicht nachweisen lassen und die von (mikro-)physikalischen Mechanismen iiberlagert werden. Letztere
unterliegen wiederum selbst QBO—Modulationen. Man kann sich also hier der Schlussfolgerung von Choi
et al. (1998) anschliefien, wonach sich meridionaler Transport von Aerosolen anhand qualitativer Analysen
von Tracerkonzentrationen nur schwer detektieren lisst. Aquatoriale Dispersion der modellierten Aerosole
in 50 hPa beruht nicht auf den Mechanismen, die zu dquatorialer Dispersion in Doppelstrukturen fithren
und die im Zusammenhang mit 6stlichen QBO-Phasen stehen. Da die stratosphirische Aerosolschicht
im Modell etwas hoher angesiedelt zu sein scheint, als es aerosol-optische Parameter aus Satellietenbeob-
achtungen zeigen, beruht die in 50 hPa gefundene meridionale Dispersion in normalisiertem Aerosol auf
QBO-moduliertem Meridionaltransport im unteren Regime, das sich intensiviert in QBO-Westphasen. In
zahlreichen Arbeiten (u.a. Trepte und Hitchman, 1992; Hitchman et al., 1994; Grant et al., 1996; Hamill
et al., 1997) wird darauf hingewiesen, dass Aerosole effektiv und schnell iiber das untere Transportregime
in die mittleren Breiten transportiert werden. Die in Abbildung 6.39 gezeigten Zonen hoher normalisier-
ter Aerosolkonzentration bestétigen, dass dieser Transportweg existiert und dariiber TSR-Material bis
mindestens in die mittleren Breiten transportiert wird.

Die Analyse von normalisierten Aerosolkonzentrationen bringt eine bessere direkte Vergleichbarkeit
mit aerosol-optischen Parametern aus Satellitenbeobachtungen mit sich, ohne dass man letztere unter
vereinfachten Annahmen beziiglich des Partikelspektrums und der Partikeleigenschaften in nicht—
optische Aerosolparameter transformiert. Meridionale Transportwege sind besser zu identifizieren als
anhand von Spurenstoffkonzentrationsgradienten, da deren Betrdge im globalen Mafistab sehr grof3
sein koénnen und vor allem bei Anzahlkonzentrationen mehrere Gréflenordnungen umfassen. Analysen
der mit der Sekundérzirkulation der QBO in Verbindung stehenden Doppelstrukturen von TSR-
Aerosolkonzentrationen in der unteren Stratosphére konnen somit helfen die Relaxation vulkanischer
Storungen der stratosphérischen Aerosolschicht besser zu verstehen, bislang hat diese Methode kaum
Beachtung in entsprechenden Modellstudien gefunden.
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Vertikale Aerosolverteilung im Bereich der subtropischen Mischungsbarriere

Lidar-Beobachtungen stratosphérischer Aerosole am NOAA Mouna Loa Observatorium in Hawaii (kurz:
MLO, 19.5°N, 155.6°W) unterliegen der saisonalen Verlagerung der subtropischen Mischungsbarriere
(Grant et al., 1996; Barnes und Hofmann, 1997) und detektieren Spurenstoffe sowohl in tropischen Luft-
massen als auch in Luftmassen aus den mittleren Breiten des mittleren Pazifiks (Barnes und Hofmann,
2001). Barnes und Hofmann (2001) konnten eine signifikante Beeinflussung der QBO auf die vertikale Ver-
teilung der vulkanisch relativ unbelasteten Aerosolschicht in Lidar—-Messungen dieser Station nachweisen
und analysierten zudem die saisonale Variabilitdt dieser Daten.

Die jahreszeitliche Variabilitédt der stratosphérischen Aerosolschicht iiber MLO der von Barnes und Hof-
mann (2001) untersuchten Jahre 1995 bis 2000 ist gekennzeichnet von einer etwa 40%igen Reduktion des
Verhiltnisses der aerosolbedingten und molekularen Riickstreukoeffizienten in den Sommermonaten ge-
geniiber den Wintermonaten unterhalb von 26 km Hohe (Abbildung 6.40, a). Signifikant unterschiedlich
sind die Vertikalprofile zwischen 23 km und 33 km mit einer 20%igen Erhthung des Riickstreuverhéltnis-
ses in 6stlichen QBO—Phasen gegeniiber den westlichen QBO—Phasen (Abbildung 6.41, a). Demgegeniiber
ist das Riickstreuverhiltnis unterhalb der Tropopause (15 bis 16 km) etwa 50 % hoher in den Westphasen
der QBO als in den Ostphasen.
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Abbildung 6.40: Mittlere Sommer- (JJA) und Winterprofile (DJF) stratosphérischer Aerosole im Bereich
der subtropischen Mischungsbarriere im mittleren Pazifik (Mouna Loa, 19.5°N, 155.6°W): (a) Anhand
des Riickstreuverhéltnisses von Multiwellenléingen—Lidarbeobachtungen nach Barnes und Hofmann (2001)
und (b) anhand der in Experiment QBO modellierten Aerosolkonzentration als Mittel der diese Station
reprisentierenden Modellgitterfliche. Schwarze Profile in (b) kennzeichnen die Modelldaten der Jahre
1996 bis 2000, die entsprechend den Beobachtungen in diese Analyse einbezogen wurden, rote Profile
markieren das klimatologische Mittel des elfjihrigen Analysezeitraums.

Aus den Abbildungen 6.40 (b) und 6.41 (b) wird ersichtlich, dass die in MLO beobachteten Charakteristika
der stratosphérischen Aerosolschicht im QBO-assimilierten Experiment anhand von modellierten Aerosol-
konzentrationen nur teilweise reproduziert werden kénnen. Vor allem die jahreszeitliche Schwankung fallt
im Modell qualitativ deutlich geringer aus, der oberhalb von 30 km Hohe beobachtete typische jahres-
zeitliche Versatz in der vertikalen Ausdehnung der Schicht zwischen Sommer und Winter kann jedoch
reproduziert werden. Die vertikale Auflosung des Modells scheint ausschlaggebend fiir die méafiige Wieder-
gabe der qualitativen Ausprigung des Vertikalprofils zu sein (Symbole in Abbildung 6.40 b kennzeichnen
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die interpolierten Druckniveaus, die in Bezug auf die US—Standardatmosphére mehr oder weniger auch
die Modellschichten reprisentieren). Weder die vertikale Homogenitét der in MLO beobachteten Aerosol-
schicht in DJF kann reproduziert werden, noch der steile Gradient auf Tropopausenniveau.

Quantitativ relativiert sich dieses Bild einer scheinbar méfiig vom Modell wiedergegebenen Variabilitét
stratosphérischer Aerosole im Bereich der subtropischen Mischungsbarriere der NH kaum: In 28 km Hohe
liésst sich eine etwa 10 % hohere Aerosolkonzentration in JJA gegeniiber den Wintermonaten feststel-
len (Abbildung 6.40, b). Im unteren Zentralbereich der Schicht in ca. 22 km Hohe ist das DJF-Mittel
der analysierten Jahre etwa 7 % hoher. Der Tropopausenbereich iiber dem Nordostpazifik ist im Modell
von einer gegen Null tendierenden Aerosolmasse gekennzeichnet, was den Lidar—Messungen am Mouna
Loa nicht entspricht. Dennoch dominiert auch hier das DJF-Mittel um mehr als 100 %. Die gegeniiber
den Konzentrationen im Winter vergleichsweise niedrigen JJA-Mittel unterhalb des Konzentrationsma-
ximums in Abbildung 6.40 (b) stehen scheinbar im Gegensatz zu der u.a. in Abbildung 6.23 gezeigten
saisonalen Abhéngigkeit des monsunbedingten Eintrags troposphérischen Materials in die untere Strato-
sphiire, das im Laufe weniger Monate bis in das TSR vordringen kann (SO und mdéglicherweise auch
Primér- und troposphirische Sekundiraerosole). Da im nordhemisphiirischen Sommer und Winter iiber
MLO im klimatologischen Mittel in der Stratosphire westlich gerichtete Winde dominieren (vergleiche
Abbildung 6.3), kann davon ausgegangen werden, dass die MLO-Stationsdaten von dieser Charakteristik
wenig affektiert werden, obwohl nach Barnes und Hofmann (2001) die Stratosphiire iiber MLO vor allem
in den Sommermonaten unter dem Einfluss nicht—tropischer Luftmassen steht.
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Abbildung 6.41: Wie Abbildung 6.40, aber hier separiert nach westlichen und 6stlichen QBO-Phasen
wéhrend der Sommermonate (JJA), ergénzt um die entsprechenden Modellcharakteristika auf Basis von
Monatsmitteln von Mai bis August in Abbildung (c).

Die in Abbildung 6.41 (b) gezeigte Antwort der modellierten stratosphérischen Aerosole iiber MLO
gegeniiber der QBO fillt ebenfalls scheinbar qualitativ gering aus. Mit Ausnahme der Region unter-
halb der Tropopause (~16 km) entspricht die modellierte Charakteristik aber den MLO-Daten von Bar-
nes und Hofmann (2001), die QBO-Modulation fillt im Modell jedoch etwa um die Hilfte geringer
aus: Die Aerosolkonzentrationen unter {iberwiegend in den Sommermonaten maximalen westlich ge-
richteten Winden in 6stlichen QBO-Phasen zwischen 1996 und 2000 bedingt eine um ~10 % hohere
Aerosolkonzentration im Bereich negativer Konzentrationsgradienten oberhalb von 28 km. Im Bereich
positiver Konzentrationsgradienten im unteren Zentralbereich der Aerosolschicht dominiert dagegen
leicht die QBO-Westphase. Letztere Charakteristik ist zwar im unteren Zentralbereich der Aerosol-
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schicht kurz oberhalb der Tropopause detektiert worden (Abbildung 6.41, a), wirklich relevant sind
hohere Riickstreuverhéltnisse in westlichen Phasen aber nur im Bereich unterhalb der Tropopause, wo sie
aber wiederum vom Modell anhand von Aerosolmassenmischungsverhéltnissen nicht reproduziert werden

konnen.

Differenziert man die Modelldaten nach Monatsmitteln (Abbildung 6.41, ¢) fillt auf, dass der QBO-
Einfluss auf die stratosphérische Aerosolschicht gegeniiber den MLO-Mitteln mindestens einen Monat
aufler Phase lduft, wodurch die Ostphasendominanz im Bereich negativer Konzentrationsgradienten in
den saisonalen Mitteln von Abbildung 6.41 (b) relativiert wird. Weiterhin ist ersichtlich, dass die oben
beméngelte vertikale Homogenitidt der modellierten Aerosolschicht durchaus im Modell repréasentiert
werden kann, aber aufgrund des Phasenversatzes gegeniiber den Beobachtungen nicht in den entspre-
chenden saisonalen Mitteln.
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Abbildung 6.42: Vertikalprofile stratosphérischer Aerosole in MLO unter dem Einfluss von QBO-
Scherphasen: (a) beobachtete Riickstreuverhéltnisse des MLO Multiwellenlingen—Lidars nach Barnes
und Hofmann (2001). Die Lidar-Daten werden représentiert von drei individuellen DJF-Mitteln wihrend
Ostlicher Windtransitionen und dem gemeinsamen DJF-Mittel zweier westlicher Windtransitionen in den
Jahren 1996/97 und 1998/99. (b) zeigt die entsprechenden Modelldaten des Experiments QBO, aber
anhand individueller Monatsmittel, die dem Auftreten der Windtransitionen zuzurechnen sind. (c¢) zeigt
die vertikalen Verteilungen der modellierten Aerosolkonzentrationen in allen zwischen 1996 und 2006
modellierten QBO-Transitionen, vier westliche (rot) und fiinf stliche Transitionen (schwarz).

Auch in den QBO-Transitionsphasen lassen sich in den iiber MLO gemessenen aerosol-optischen Pa-
rametern charakteristische QBO-induzierte Eigenschaften nachweisen. Die von Barnes und Hofmann
(2001) analysierten sechs QBO-Transitionsphasen zeichnen aber ein eher diffuses Bild (Abbildung 6.42,
a), die den Einfluss des jiahrlichen Zyklus auf die gezeigten Daten nicht ausschlieBen lassen. So ist die
Ostliche Scherphase von 1995/96 dem Spétsommer (September) zuzuordnen, die des Jahres 1999/2000
setzte sich, wie auch aus Abbildung 6.2 (b) ersichtlich wird, oberhalb von 30 hPa erst allméhlich durch
(die Transitionsphase auf dem Druckniveau von 30 hPa dauerte insgesamt 7 Monate). Trotzdem geben
die von den Autoren gezeigten Vertikalprofile aerosol-optischer Parameter in zeitlich gemittelten QBO-
Transitionsphasen vor allem einen Hinweis auf die hohe zirkulationsbedingte Variabilitit stratosphérischer
Spurenstoffkonzentrationen unter dem Einfluss der QBO, wie im Folgenden erldutert werden soll.

Barnes und Hofmann (2001) lassen vermuten, dass die vertikale Aerosolverteilung in westlichen QBO-
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Scherphasen homogener zu sein scheint als in dstlichen QBO—-Scherphasen (Abbildung 6.42, a). Dariiber
hinaus scheint die vertikale Ausdehnung der Aerosolschicht tendenziell in westlichen Scherphasen um
einige Kilometer geringer zu sein. Letzteres kann anhand der Modelldaten bestétigt werden (Abbildungen
6.42 b und c). Hohere Aerosolkonzentrationen in zentralen Bereichen der Schicht, wie sie in MLO in
westlichen Scherphasen beobachtet wurden, sind im Mittel nicht reproduzierbar, allerdings weisen die
modellierten Aerosolkonzentrationen im Zentralbereich der Schicht und unterhalb dieser in den QBO-
Transitionsphasen eine hohe Schwankungsbreite von ~20 % auf (Abbildung 6.42, c).

Auffallig ist auch die hohe Variabilitdt der modellierten Aerosolkonzentrationen in den westlichen Scher-
phasen oberhalb von 25 km, im Bereich negativer Konzentrationsgradienten. Die dagegen vergleichsweise
geringe Variabilitédt oberhalb von 30 km in 6stlichen Transitionsphasen ist zum einen ein Indikator fiir
einen relativ gleichméfigen polwirtigen Meridionaltransport im oberen Transportregime, welches maf}-
geblich von der Residualzirkulation gepridgt wird, zum anderen erklart sich diese geringe Variabilitét
dadurch, dass der vom thermischen Windgleichgewicht geforderte aufwértsgerichtete Vertikaltransport
von Aerosolen unter auftretenden negativen Temperaturanomalien in dieser Hohe mit der Stabilitéts-
bedingung der Sulfatpartikel einher geht (Gleichgewichtskonzentration bzw. Dampfdruckverhéltnis der
Partikelkomponenten) und zudem noch unter dem entgegengesetzt gerichteten Einfluss relativ starker
Sedimentationsfliissse steht. Dadurch beschrinkt sich in ostlichen QBO-Scherphasen die maximale
Vertikalausdehnung der stratosphérischen Aerosolschicht auf ein bestimmtes Hohenniveau, wie auch aus
Abbildung 6.15 (b) ersichtlich wird. Sulfataerosole, die iiber dieses Hohenniveau hinaus transportiert
werden, verdunsten nahezu augenblicklich (Hamill et al., 1977b).

Es lasst sich demnach schlussfolgern, dass die hohe Variabilitédt der modellierten Aerosolkonzentrationen
iiber MLO oberhalb von 28 km in westlichen QBO-Scherphasen vor allem die Variabilitit des relativ zur
Residualzirkulation stattfindenden abwérts gerichteten Aerosoltransports widerspiegelt. Je nach Aus-
pragung und Persistenz der oberhalb der zentralen Bereiche der stratosphérischen Aerosolschicht in
westlichen Scherphasen induzierten positiven Temperaturanomalien kann die vertikale Ausdehnung der
Aerosolschicht um mehrere Kilometer variieren.

6.2.6 QBO—-Modulation des Partikelanzahlspektrums

In den vorangegangenen Kapiteln sind QBO-induzierte Modulationen in verschiedensten modellierten
Aerosolparametern vorgestellt worden. Riickschliisse auf den von der QBO maflgeblich kontrollierten
meridionalen Transport von Partikeln in der vulkanisch unbelasteten Aerosolschicht konnten aus den
modellierten Aerosolkonzentrationen abgeleitet werden und weisen auch in Detailfragen eine grundlegen-
de Ubereinstimmung gegeniiber entsprechenden Beobachtungen (Satelliten, Lidar) auf. In Kapitel 6.2.5
konnte dariiber hinaus eine gewisse gegeniiber der QBO—-Modulation in der Aerosolgesamtkonzentration
nicht-lineare Modulation des Partikelanzahlspektrums durch die QBO festgestellt werden.

Die QBO-Modulationen der Transportwege von atmosphérischen Spurenstoffen gehen im Fall von
Aerosolpartikeln auf Sulfatbasis untrennbar mit Modulationen der thermodynamischen Zustandsgrofien
und der mikrophysikalischen Prozessgrofien einher. Dieses Zusammenspiel verschiedenster Parameter, die
abgesehen von der Partikeladvektion letztlich Quell- und Senkentermen der allgemeinen aerosoldynami-
schen Zustandsgleichung (Gl. 3.1 und 3.2) zuzuordnen sind, fithrt in bestimmten Regionen der strato-
sphérischen Aerosolschicht zu einem zyklischen Gleichgewicht zwischen den beteiligten Parametern. Der
Zusammenhang unter den Parametern selbst ist dabei hochgradig nicht-linear.

Partikelspektren im Allgemeinen (Masse, Grofe, Anzahl) werden geformt von den physikalischen und
mikrophysikalischen Prozessen, wie sie in den Kapiteln 3 und 5 ausfiihrlich behandelt worden sind. Da in
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den Kapiteln bereits gezeigt werden konnte, dass diese Prozesse fast ausnahmslos von der QBO moduliert
werden konnen, zudem in den Kapiteln 6.2.3 und 6.2.4 gezeigt werden konnte, dass die modeweise inte-
grierten Partikelanzahlkonzentrationen einer deutlichen QBO-Modulation unterliegen, lassen sich signifi-
kante Effekte im QBO-assimilierten Experiment auch in den Spektren der Partikelanzahlkonzentrationen
erwarten.

Bislang liegen keine Peer—Review—Untersuchungen iiber QBO-Modulationen der charakteristischen Aus-
bildung von Spektren stratosphérischer Aerosole vor, weder Studien empirisch—experimenteller Art noch
Modellstudien. Aufgrund nicht vorhandener Vergleichsdaten soll sich daher zunichst eine Analyse der
QBO-induzierten Modulationen von Partikelanzahlspektren auf die bereits in Kapitel 5.2.5 ausfiihrlich
diskutierten Verhéltnisse in den mittleren Breiten der Nordhemisphére an der Station Laramie, Wyoming,
beschrinken. Diese Analyse konzentriert sich auf den von der QBO—induzierten Gesamteffekt an jahresge-
mittelten Partikelanzahlspektren fiir 2006 in Experiment QBO bzw. im elften Jahr des Analysezeitraums
in Experiment CTRL. Eine weitere Separation der in Experiment QBO modellierten Partikelspektren
u.a. nach QBO-Phasen soll zunéchst vernachlissigt werden.

Wie aus Abbildung 6.43 hervorgeht, beeinflusst die QBO die Form der Anzahlspektren im wesentli-
chen im Zentralbereich der Aerosolschicht oberhalb von 100 hPa und vor allem die Konzentrationen von
Partikeln im Nucleation Mode und Aitken Mode. Im nordhemisphérischen Winter und Frithjahr lassen
sich im QBO-assimilierten Experiment deutlicher ausgepriigte mehr—-modale Strukturen erkennen als
im Kontrolllauf, die weitestgehend auf QBO-Modulationen der mikrophysikalischen Prozesse Nukleation
und Kondensation zuriickzufithren sind. Ob das bereits in vorangegangenen Kapiteln u.a. fiir dquato-
riale Verhiltnisse diskutierte zyklische Gleichgewicht im Gas—Partikel-Massentransfer eine wesentliche
Rolle in der Ausbildung der Partikelspektren in den mittleren Breiten und in Hohen unterhalb von 10
hPa eine Rolle spielt, kann zur Zeit nicht beantwortet werden, da sich QBO—-induzierte Verdunstungsan-
omalien zumindest in saisonalen klimatologischen Mitteln (Abbildung 6.27) nicht in korrespondierenden
Hohenbereichen nachweisen lieflen. Bereits in vorangegangenen Kapiteln konnte jedoch gezeigt werden,
dass sich ausgepégte Minima in den Anzahlverteilungen im Bereich ultra—feiner Partikel genau dann
einstellen, wenn die Kondensationsfliisse generell reduziert werden und die zeitliche Entwicklung des
Kondensationsprozesses dahingehend moduliert wird, dass im Langzeitmittel dieser Prozess eine Ddmp-
fung erfihrt (Abbildungen 6.19 und 6.27). Im klimatologischen Mittel unterliegen die Laramie-Daten
des Experiments QBO zwar hoheren Kondensations—Transferkonzentrationen (Abbildung 6.27) als im
nicht—QBO-assimilierten Experiment, die QBO-Modulationen der mikrophysikalischen Prozesse in der
extratropischen Aerosolschicht kénnen jedoch, wie hier gezeigt, im Jahresdurchschnitt geringere Konden-
sationsfliissse bewirken: Aus Abbildung 6.43 wird ersichtlich, dass die Laramie—Stationsdaten im QBO-
assimilierten Experiment neben reduzierten Kondensationsfliissen auch reduzierte Konzentrationen von
Partikelnuclei aufweisen. Daraus kann geschlussfolgert werden, dass die Modellierung stratosphérischer
Aerosole in den Extratropen in Experiment @BO im hier analysierten Jahr 2006 (das in 50 und 30 hPa
itberwiegend unter dem Einfluss der am Aquator westlichen QBO-Phase stand) gegeniiber dem herkémm-
lichen Modell der globalen stratosphérischen Aerosolmodellierung einen reduzierten in die Partikelphase
gerichteten Massentransfer aufweist.

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass die QBO deutliche Effekte in extratropischen Partikel-
anzahlspektren induziert. Diese Effekte héngen weitestgehend mit der Modulation mikrophysikalischer
Prozesse zusammen. Grofitenteils liegen die QBO-Modulationen der Spektren unterhalb des Detektions-
bereichs von Partikeldetektoren, sodass der experimentelle Nachweis von QBO-Modulationen in
extratropischen Aerosolen fast ausschliefilich auf QBO—Modulationen der Transportwege in dieser so-
genannten Surf Zone (McIntyre und Palmer, 1984) zuriickzufiihren sein diirfte.
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Abbildung 6.43: QBO-Modulation der Partikelanzahlspektren in den mittleren Breiten der Nord-
hemisphire (Laramie, WY, 41°N, 105°W) in direkter Gegeniiberstellung zum Kontrolllauf (CTRL) auf
Basis saisonaler Mittel des Jahres 2006. Die in 50 hPa exemplarisch einbezogenen OPC—Messungen von
Deshler et al. (2003a) basieren auf dem saisonal gemittelten klimatologischen Median aller Messungen in

den Jahren 1998 bis 2006, korrespondierend zu entsprechenden OPC-Daten in Abbildung 5.18.
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Kapitel 7
Zusammenfassung

Im Rahmen dieser Arbeit ist die Weiterentwicklung des sektionalen Aerosolmodells SAM2 vorgestellt
worden. SAM2 beriicksichtigt wie sein Vorgéngermodell SAM ausschliefllich Sulfataerosole des binédren
Typs HaSO4 — HoOund ist aufgrund seiner fiir tiefe Temperaturen adaptierten (mikro-)physikalischen
Parametrisierungen prédestiniert fiir Studien an stratosphérischen Aerosolen.

Gegeniiber dem Vorgéngermodell ist SAM2 in vielen Bereichen der Aerosolmikrophysik iberarbeitet
und teilweise erweitert worden. Die Suite von Parametrisierungen des bindren homogenen Partikel-
formationsprozesses nach Vehkamiki et al. (2002) ersetzt die in SAM explizit erfolgte Berechnung von
Nukleationsraten und kritischen Clustergréfien durch eine hochperformante und in vielen Arbeiten ana-
lysierte Nukleationsparametrisierung, die auch unter troposphérischen Bedingungen ihre Leistungsfihig-
keit bewiesen hat. Die Algorithmen der Gas-Partikel-Partitionierung wurden teilweise modifiziert und
mit einem in dieser Arbeit erstmals vorgestellten Filteralgorithmus gekoppelt. Dieser dampft das Auf-
treten und die Ausbreitung von Oszillationen in der Partikelanzahlverteilung und der prognostischen
Aerosolmassenverteilung unter strikter Einhaltung der Partikelgesamtmasse auch unter extrem steilen
Gradienten, wie sie in der oberen Troposphére sowie der unteren und mittleren Stratosphére nach Par-
tikelformationsprozessen und relativ geringen Wachstumsraten auftreten koénnen. Steile Gradienten in
zu evaluierenden Spektren sind fiir numerische Verfahren eine Herausforderung, insbesondere Advekti-
onsschemen hoherer Ordnung, wie das in SAM/SAM2 angewendete Verfahren zur Losung des Massen-
transfers zwischen Gas- und Partikelphase, neigen hier zu numerischer Dispersion. Diese breitet sich
als Oszillation der Losung zur Integrationszeit in den Partikelspektren aus und beeintréchtigt nachhal-
tig die Qualitdt der Modellierung, u.U. wird dadurch die Lésung nachfolgender Prozesse im Operator
Splitting sogar unmoglich. Der Filteralgorithmus setzt hier an und eliminiert negative Konzentrationen
durch Einfithrung eines nicht—iterativen arithmetisch einfachen Transferterms, der eine leichte Erhhung
der numerischen Diffusion in der unmittelbaren Umgebung der Stérungen induziert, diese aber keine
nennenswerten Auswirkungen auf die Modellierung der gréflenaufgelosten Partikelspektren hat.

Zur Validierung des Modells wurde SAM2 in ein Mittelatmosphérenzirkulationsmodell der neusten
Generation (MAECHAMS) eingebunden. Die physikalischen Parametrisierungen der Partikelquell- und
Senkenprozesse wurden durch Migration entsprechender Module des troposphérischen Aerosolmodells
HAM/MY7 aktualisiert. Die Reimplementierung von SAM2 erfolgte modularisiert nach Richtlinien der
Submodellintegration von (MA)ECHAMS5 und erlaubt somit eine vergleichsweise einfache Modifikation
von Teilkomponenten. MAECHAMS5-SAM?2 ist um ein Schema der Schwefelchemie der Atmosphére erwei-
tert worden, welches auf einer modifizierten Version des CTM CHEM basiert (Steil et al., 2003). Derzeit
werden die Schwefelzyklen der Troposphire und Stratosphiire separat betrachtet, was einen leichten



146 7 Zusammenfassung

Overhead im Rechenzeitbedarf, in der IO-Leistung und in der Anforderung von virtuellem Speicher
mit sich bringt. Diese Trennung ist derzeit notwendig, um den Referenzzustand von ECHAM5-HAM
beziiglich der Modellierung troposphérischen Sulfats weitestgehend zu erhalten. Die Qualitdt der Model-
lierung von tropospherischen Sulfataerosolen konnte jedoch nicht eingehend untersucht werden, da die
Validierung von MAECHAMS5-SAM?2 in der Troposphére nicht den Gegenstand dieser Arbeit darstellt.

Eine neu entwickelte Schnittstelle der ECHAMS5-Tracerinitialisierung erlaubt eine einfache und flexible
Einbindung von dreidimensionalen Datensétzen auf NetCDF-Basis, um die Spin-Up—Zeit des Modells
in der Mittelatmosphérenkonfiguration auf ein Minimum zu verkiirzen. In dieser Arbeit sind Aero-
solmassenmischungsverhéltnisse initialisiert worden, welche aus SAGE-II-Klimatologien physikalischer
Aerosolparameter reprisentativ fiir den Hintergrundzustand der stratosphérischen Aerosolschicht abge-
leitet werden konnten.

In einer klimatologischen Studie sind die von MAECHAMS5-SAM2 modellierten Aerosolkonzentrationen
und weitere spezifische Kenngrofien des Partikelspektrums analysiert und sowohl verschiedenen vergleich-
baren Modelldaten als auch Satellitenbeobachtungen und In-Situ-Messungen gegeniibergestellt worden.
Die sehr gute Ubereinstimmung der globalen Verteilung, der Konversionsraten, der Budgets und Lebens-
zeiten der Schwefelkomponenten von MAECHAM5-SAM2 und ECHAM5-HAM sind ein klarer Indi-
kator fiir die Leistungsfihigkeit des Sulfataerosolmodells SAM2 unter troposphérischen Bedingungen.
Die modellierten Konzentrationen der Sulfataerosolvorldufergase profitieren von der Implementierung
des Schwefelchemiezyklus der Stratosphire basierend auf CHEM, entsprechende Daten befinden sich
in Ubereinstimmung mit den wenigen verfiigharen Messungen dieser Komponenten in der Stratosphiire
und ebenso in guter Ubereinstimmung mit anderen vergleichbaren Modellen. Demgegeniiber scheinen
die troposphérischen Konzentrationen von SOs hoher auszufallen, als es Beobachtungen zeigen. Genaue
Analysen hierzu stehen aber derzeit noch aus. Die Konversionsraten der chemischen Oxidationspfade
liegen im Bereich anderer Modelle, ebenso die globalen Massen der modellierten Schwefelkomponenten.
Uber die Rolle, die OCS in der Bilanz der stratosphirischen Schwefelkomponenten spielt, kénnen nur
bedingt Aussagen getroffen werden, da diese Komponente derzeit nicht prognostisch behandelt werden
kann. Wie SPARC (2006) hervorhebt, stellen neben den Unsicherheiten in der globalen Modellierung von
OCS nach wie vor die spiirlich verfiigbaren Messungen der Aerosolvorliufergase SO und HoSO4(g) in der
Stratosphére die wesentlichsten Unsicherheiten in der Bilanzierung des Kreislaufs von Partikeln in der
UT/LS-Region dar. Die hier vorgestellte Arbeit schlieit sich dem in vollem Umfang an.

Die fiir Aerosolpartikel der Stratosphire bedeutende Senke der gravitationsbedingten Sedimentation fallt
in MAECHAMS5-SAM2 wesentlich hoher aus als in ECHAM5-HAM. Die Ursachen scheinen hier in der
wesentlich vereinfachten Beriicksichtigung dieses Prozesses in ECHAM5-HAM zu liegen.

Die direkte Gegeniiberstellung der Aerosolklimatologien von MAECHAMS5-SAM2 und SAGE II zeigen
zufriedenstellende bis gute Ubereinstimmungen, sie offenbaren aber auch vor allem die Unsicherheiten
beziiglich der Interpretation der Datensétze. Zusammenfassend kann gesagt werden, je hoher das Moment
einer zu vergleichenden Partikelverteilung, desto geringer fallen die Unterschiede vor allem qualitativer
Art aus. Als duBerst sensitiver Parameter in der Validierung sowohl gegeniiber Satellitenbeobachtun-
gen, als auch gegeniiber In—Situ—Messungen erweist sich der effektive Radius, da dieser als flichenge-
wichtete Grofle stark abhéngig ist vom beriicksichtigten Partikelspektrum, welches der Erstellung dieser
GroBe zu Grunde liegt. Gegentiberstellungen der hier modellierten Aerosolmassendichte gegeniiber dem
Vorgingermodell ECHAM4-SAM (Timmreck, 2001), dem zweidimensionalen Modell AER (u.a. Weisen-
stein et al., 2007) sowie den aus SAGE-TI-Klimatologien abgeleiteten Aerosolmassendichten weisen quan-
titativ gute Ubereinstimmungen in der extratropischen Stratosphire auf. Die Partikelanzahlverteilungen
werden gegeniiber der ausgedehnten Messkampagne der University of Wyoming von der oberen Tropo-
sphére bis in die oberen Zentralbereiche der stratosphérischen Aerosolschicht in teilweise hervorragender
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Ubereinstimmung wiedergegeben. In den Konzentrationen von Partikeln im Accumulation Mode zeigen
sich Defizite im Modell, welche sich sofort in der Wiedergabe des effektiven Radius bemerkbar machen.
Unterschiede in den CN-Konzentrationen sind moglicherweise auf eine Unterschétzung der Partikelwachs-
tumsraten im Modell zuriickzufithren. Da ultra—feine Partikel derzeit zumindest nicht von der hier her-
angezogenen Instrumentierung in der Stratosphire detektiert werden konnen, ist es im Moment nicht
moglich, endgiiltige Aussagen diesbeziiglich zu treffen.

Die Abbildung von Nukleationsraten in Modellen ist ebenfalls mit grofien Unsicherheiten verbunden, ver-
gleichbare Modelldaten zeigen hier jedoch gute Ubereinstimmungen mit dem hier modellierten Prozess.
Der hohen Sensitivitat der Partikelformation gegeniiber den modellierten Umgebungsparametern und
H>SO,4—Gasphasenkonzentrationen wird in etwa eine gleich bedeutende Rolle zugemessen wie der Wahl
der Parametrisierung selbst. Da sich die Vehkaméki-Parametrisierung der bindren homogenen Nukleation
derzeit als eine Art Quasi—Standard in der dreidimensionalen Aerosolmodellierung unter Bedingungen der
freien Troposphére und der Stratosphére durchgesetzt hat, ist es moglich geworden, Ergebnisse verschie-
dener troposphérischer und stratosphérischer Aerosolmodelle beziiglich der Wiedergabe dieses Prozesses
zu vergleichen.

Gegeniiber dem Vorgidngermodell ECHAM—-SAM werden deutliche Verbesserungen vor allem hinsicht-
lich der Partikelformation und der Wiedergabe der Gasphasenkonzentrationen erzielt. Jene Eigenschaf-
ten, die bereits das Vorgidngermodell auszeichneten, werden auch von MAECHAM5-SAM2 reprodu-
ziert. Die Einbeziehung der stratosphérischen Zirkulation unter besonderer Beriicksichtigung der quasi—
zweijihrigen Schwingung in die Modellierung der stratosphirischen Aerosolschicht stellt jedoch einen
weiteren bedeutenden Schritt in Richtung der Erstellung eines gréoflenaufgelosten gesamtatmosphérischen
Aerosol-Zirkulationsmodells mit interaktiver Chemiekopplung dar. Das von Giorgetta und Bengtsson
(1999) entwickelte Verfahren der Assimilation der quasi—zweijihrigen Schwingung reproduziert nicht nur
entsprechende QBO—-Signale in den Windvektoren der stratosphérischen Zirkulation und damit einher-
gehend entsprechende Anomalien im stratosphéirischen Temperaturgradienten des vertikal relativ niedrig
aufgelosten Zirkulationsmodells. Es bietet zugleich die Moglichkeit, die Dynamik der stratosphérischen
Aerosolschicht unter dem Einfluss der QBO anhand von vergleichsweise rechenzeitintensiven, weil grofien-
aufgelosten Modellen der Aerosolmikrophysik zu untersuchen.

In dieser Arbeit konnte die quasi—zweijdhrige Schwingung in Aerosolkonzentrationen der vulkanisch nicht
direkt belasteten Stratosphére nachgewiesen werden. Schon vor iiber einer Dekade ist in verschiede-
nen Arbeiten (u.a. Trepte und Hitchman, 1992) die QBO-Beeinflussung von Aerosolextinktionen in der
tropischen Stratosphire nachgewiesen worden, jedoch standen die diesen Analysen zugrunde liegenden
Satellitendaten unter einem deutlichen Einfluss von vulkanischen Stérungen in der Zeit vor der Eruption
des Mt. Pinatubo 1991. Wie in anderen gasférmigen Spurenstoffen der Stratosphire, z.B. Ozon, beein-
flusst die Zirkulation der QBO, welche der Residualzirkulation iiberlagert ist, mafigeblich die Dynamik
der modellierten stratosphérischen Aerosolschicht. Dies erfolgt hauptsichlich durch Modulationen des
advektiven Partikeltransports, aber auch durch eine direkte Beeinflussung der mikrophysikalischen Pro-
zesse, die den charakteristischen Ausbildungen von Partikelverteilungen in der Stratosphire zugrunde
liegen.

Die QBO moduliert die Gleichgewichtsbedingung von H2SO4 zwischen Partikel- und Gasphase, und
in Folge dessen lassen sich direkte QBO-Signale im Partikelformationsprozess, im Partikelwachstum
und nicht zuletzt in der Verdunstung der Partikel nachweisen. Derartige Modulationen in den mikro-
physikalischen Prozessen konnten bislang nur aus theoretischen Zusammenhéngen abgeleitet werden (u.a.
Trepte und Hitchman, 1992), ein direkter Nachweis erfolgte bislang weder anhand von Beobachtungen
noch anhand von Modellanalysen. Das quasi-statische Gleichgewicht zwischen Verdunstung, Wachstum
und Sedimentation, welches sich im traditionellen Modellansatz ohne Reproduktion der QBO einstellt,
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wird durch Beriicksichtigung dieses bedeutenden Phénomens der stratosphérischen Variabilitédt zumindest
in der tropischen Stratosphire in ein zyklisches Gleichgewicht transformiert und bestimmt in Uberlage-
rung der SMC-Modulationen des TSR nachhaltig die maximale Ausdehnung der Aerosolschicht in der
mittleren Stratosphére zwischen 10 und ~3 hPa.

Charakteristische QBO-Signale konnten in allen derzeit diagnostisch behandelten Aerosolmodell-
parametern in deren dquatorialen Verteilungen nachgewiesen werden. Viele dieser Signale spielen eine
signifikante Rolle in der Ausbildung der sich zyklisch veréndernden vertikalen und meridionalen Verteilung
der Partikel im tropischen stratosphérischen Reservoir. Wihrend die Komposition von Sulfataerosol aus-
schliefflich direkt oberhalb der Tropopause von QBO—-Modulationen beeinflusst wird, die im Zusammen-
hang mit dem Tape Recorder der stratosphérischen Feuchte stehen, spielen QBO-Modulationen des
H,SO4—Gleichgewichts zwischen Gas- und Partikelphase nur oberhalb von 30 hPa eine Rolle. QBO-
Modulationen der Partikelgrofie weisen einen stark nicht-linearen Zusammenhang mit den in Frage kom-
menden verursachenden Prozessen auf. Diese Nicht—Linearitdten offenbaren sich vor allem durch die
scheinbar irreguliren, teilweise nicht an QBO—Scherphasen und Aerosolkonzentrationsgradienten gebun-
dene Phaseninversionen in den Anomalien des effektiven Radius.

Sowohl die vertikale als auch die meridionale Verteilung von Aerosolen in der tropischen Stratosphére
stehen in einem unmittelbaren Zusammenhang mit der Sekundérzirkulation der QBO. Analogien in der
zeitlichen Entwicklung der modellierten Aerosolkonzentrationsanomalien zur weithin studierten Ozon—
QBO (u.a. Hasebe, 1994; Butchart et al., 2003) lassen darauf schliefilen, dass hauptsichlich QBO-
Anomalien in der vertikalen Advektion die vertikale Verteilung von Aerosolen in der tropischen Strato-
sphire prigen. In Ubereinstimmung mit Beobachtungen (Trepte und Hitchman, 1992; Choi et al., 1998)
wird die maximale vertikale Ausdehnung des TSR und damit einhergehend die hichste meridionale Kon-
vergenz der tropischen stratosphiirischen Aerosolkonzentration in westlichen QBO-Phasen erzielt, die
maximale Divergenz, also die hochste Aerosolkonzentration in der subtropischen Stratosphiire in 6stli-
chen QBO-Phasen. Charakteristische Doppelstrukturen, wie sie u.a. aus Methankonzentrationen und
Aerosolextinktionen bekannt sind und die direkt mit der Sekundérzirkulation der QBO in Verbindung
stehen, werden im Modell reproduziert, wenn am Aquator absteigende westliche Winde die ostlichen
QBO-Phasen iiberlagern. In der Literatur wird die Ausbildung dieser Strukturen oft direkt den Transi-
tionsphasen der QBO zugeschrieben, im Modell konnen charakteristische Doppelstrukturen jedoch nicht
in dominierenden Transitionsphasen nachgewiesen werden.

Der iiberwiegende Teil der stratosphérischen Aerosolmasse residiert im TSR, Lage und Ausdehnung
des TSR konnen in Ubereinstimmung mit Beobachtungen aus anderen Spurenstoffen der Stratosphire
wiedergegeben werden. In Ubereinstimmung mit Beobachtungen variiert der Zentralbereich der TSR~
Aerosolkonzentrationen je nach QBO-Phase um einige Kilometer in seiner Hohe, aufgrund der relativ
geringen vertikalen Auflésung des Modells féllt der Effekt jedoch geringer aus als es Beobachtungen zeigen.
Die vertikale Auflésung bedingt zudem, dass das TSR im Modell ca. 4 bis 5 km hoher angesiedelt zu sein
scheint als es z.B. die Aerosolklimatologie von Hitchman et al. (1994) zeigt.

Die in verschiedenen Arbeiten (u.a. Choi et al., 1998) nachgewiesenen Transportregime, welche die aus der
tropischen Konvergenzzone in die Stratosphire beférderten Aerosole in die mittleren bis hohen Breiten
verteilen, konnen vom Modell reproduziert werden. Die vertikale Auflosung gibt das unterhalb des zen-
tralen TSR angesiedelte Transportregime in hoheren Regionen wieder als aus Beobachtungen bekannt.
Zudem zeigt sich eine starke Beeinflussung dieses Transportwegs in der Nordhemisphére durch extratro-
pische Aerosole, die ihren Ursprung in den (vom Modell wahrscheinlich iiberschéitzten) Konvektionszellen
der Tibetischen Hochebene haben. Diese Partikel konnen im beginnenden nordhemisphérischen Winter
das TSR erreichen und scheinen eine mafigebliche Rolle in der Aufrechterhaltung eines stabilen Zustands
der modellierten stratosphérischen Aerosolschicht zu spielen. Da dieses Phénomen im wesentlichen ein
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Modellphdnomen zu sein scheint und zumindest in der im Modell wiedergegebenen Stérke andere die
stratosphérische Aerosolschicht stabilisierende Prozesse iiberlagert, ist es schwierig einzuschétzen, ob die
hier modellierten mikrophysikalischen Prozesse in Verbindung mit dem extratropischen Tropopausenaus-
tausch und dem tropischen, von der QBO mafigeblich modulierten Vertikaltransport die stratosphérische
Aerosolschicht auch unter Hintergrundbedingungen stabilisieren konnen. Diese Arbeit zeigt unter Bertiick-
sichtigung der QBO in der Zirkulation der Stratosphére zwar eine Verdnderung des stabilen, sich selbst
erhaltenden Gleichgewichts der stratosphérischen Aerosolschicht. Diese erhchte Variabilitat offenbart
aber keinen negativen Trend in den stratosphiirischen Aerosolkonzentrationen und bestétigt so andere
Arbeiten diesbeziiglich (u.a. Deshler et al., 2006; SPARC, 2006).

Sieht man vom monsunbedingten Eintrag von Vorlaufergasen bzw. Aerosolpartikeln ab, sind die wesent-
lichen Quellen stratosphérischer Sulfataerosole des binédren Typs HoSO4 — H2O die obere tropische und
extratropische Troposphére, aber auch die untere Stratosphére der mittleren Breiten. Die am Ende des
polaren Winters bzw. zu Beginn des polaren Frithjahrs in groflen Hohen auftretenden Partikelformations-
raten tragen nur unwesentlich zur gesamtstratosphérischen Aerosolmasse bei. Im geringen Mafle spielen
sie eine Rolle in der Schwefelbilanz der von Verdunstung geprégten Regionen oberhalb der zentralen
Bereiche der Aerosolschicht.

Es konnte weiterhin nachgewiesen werden, dass die Einbeziehung der QBO in die Modellierung der strato-
sphérischen Aerosolschicht die Partikelanzahlverteilungen in den Extratropen mafigeblich beeinflusst. Da
diese Modulationen vornehmlich im ultra—feinen Partikelbereich erfolgen, kann geschlussfolgert werden,
dass entsprechende QBO—-Modulationen von optischen Sensoren der Partikeldetektion kaum detektierbar
sein diirften.

Die hier vorliegende Arbeit zeigt erstmals Modulationen in den gasférmigen Sulfataerosolvorlaufer-
komponenten SOz und HySO4. In Ubereinstimmung mit analytischen Arbeiten (u.a. Seol und Yamazaki,
1998) und Analysen von Konzentrationen anderer gasformiger Spurenstoffe der Stratosphire, die auf
Satellitenbeobachtungen basieren (O’Sullivan und Chen, 1996), konnte ein erhshter Vertikaltransport
von SOs aus der oberen tropischen Troposphére in 6stlichen QBO—Phasen nachgewiesen werden. QBO—
induzierte Anomalien in der dquatorialen Verteilung von HoSO4 unterhalb von 14 hPa sind eine direkte
Folge der QBO-modulierten Advektion von SO2, die wegen der photochemisch geringen Verweildauer
von HySOy iiber den chemischen Transformationsweg direkt HoSO4—Anomalien hervorrufen. Obwohl die
Konzentrationen von Dimethylsulfid in der Stratosphére eine untergeordnete Rolle spielen, konnte ein
Tape—Recorder—Signal in der stratosphérischen DMS—Konzentration nachgewiesen werden. DMS wird
derzeit nicht in der stratosphérischen Schwefelchemie beriicksichtigt, sodass sich der hier gefundene Tape
Recorder in DMS in zukiinftigen Modellversionen moglicherweise relativiert.

Die Ergebnisse dieser Arbeit zeigen, dass nur durch die Einbeziehung der quasi—zweijahrigen Schwingung
in die Modellierung der stratosphérischen Aerosolschicht die charakteristischen Zyklen der vertikalen
und meridionalen Verteilungen von tropischen stratosphérischen Sulfataerosolen wiedergegeben werden
konnen. QBO-Modulationen beeinflussen alle Momente einer stratosphiirischen Aerosolverteilung
zumindest am Aquator, ebenso die Konzentrationen der Sulfataerosolvorliufergase sowie deren Transport
durch die tropische Tropopause. Nicht—lineare Zusammenhénge in den wechselseitigen Beeinflussungen der
QBO-modulierten Aerosolkenngréfien erfordern weitere quantitative und vor allem statistische Analysen,
die auch das vom Modell aufgeloste Spektrum planetarer Wellen einbeziehen sollten, um den advektiven
Transport und extratropische Mischungsvorgéinge quantifizieren zu konnen. Dies ist notwendig, um
zukiinfigen Applikationen wie der Modellierung von Klimafolgen vulkanischer Extremereignisse, der
Modellierung der Ozonchemie oder moglichen geoingenieurtechnischen Herausforderungen gewachsen zu
sein. Die hier vorgestellten Ergebnisse der modellierten Dynamik der stratosphérischen Aerosolschicht
unter Einbeziehung der quasi—zweijdhrigen Schwingung offenbaren vor allem die Vielschichtigkeit der
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QBO-induzierten Modulationen in stratosphérischen Aerosolen anhand von iiberwiegend qualitativen
Analysen der prognostischen und der sich daraus ableitenden diagnostischen Aerosolkenngréfien. Die
hier vorgestellten Ergebnisse zeigen dariiber hinaus das Potential der gréflenaufgelosten Modellierung
stratosphérischer Aerosole auf Grundlage einer moglichst vollstdndigen und realitéitsnahen Beschreibung
der stratosphérischen Variabilitdt fiir kiinftige Anwendungen auf Basis von interaktiv gekoppelten
Chemie-Klimamodellen bzw. Erdsystemmodellen.
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Kapitel 8

Ausblick

Die fiir stratosphérische Spurenstoffe relativ hohen Konzentrationen von Sulfataerosolen und deren
grofitenteils lange Verweildauer machen diese zu einem idealen Tracer des Studiums von Mischungs-
prozessen der Stratosphére. Wie bereits ausgangs der Zusammenfassung angesprochen, erfordern die hier
vorgestellten ersten Einblicke in die QBO-Beeinflussung von stratosphérischen Aerosolen weitere syste-
matische Analysen, wie sie bereits fiir andere gasformige Spurenstoffe der Stratosphére in den letzten
Jahren durchgefithrt worden sind (u.a. Schoeberl et al., 2008). Es wird erwartet, dass die Einbeziehung
statistischer Methoden in die Analyse dieser und weiterer Experimente zu einem besseren Verstdndnis
der Mechanismen beitragen wird, die der globalen Verteilung von Aerosolen in der Stratosphéire zugrun-
de liegen. Die sich im Vergleich zu anderen QBO-modulierten Aerosolparametern gréfitenteils irregulér
entwickelnden Anomalien im effektiven Radius der stratosphérischen Aerosolpopulationen kénnten z.B.
anhand von Korrelationsanalysen auf ihren Ursprung hin untersucht werden. Da in der Regel die Be-
rechnung des Strahlungsantriebs von Aerosolen in der Atmosphére Kenntnisse des effektiven Radius
entsprechender Partikeldistributionen voraussetzt, ist die Interpretation der Modellierung dieser bedeu-
tenden Kenngrofle der Aerosoldynamik von entscheidender Bedeutung fiir kiinftige Applikationen des hier
vorgestellten Modellsystems.

Die Koppelung des Aerosolmoduls SAM2 an das Strahlungsschema von MAECHAMS5 gilt als ndchster
Meilenstein in der Entwicklung des hier vorgestellten Modellsystems. Die im Zuge der Eruption des Mt.
Pinatubo beobachteten Klimafolgen kénnen derzeit von MAECHAMS5-SAM?2 ohne Strahlungskopplung
nicht sinnvoll modelliert werden.

Ein, wie in dieser Arbeit beschriebener, signifikanter Eintrag troposphirischer Schwefelkomponenten
durch die extratropische Tropopause maskiert sowohl die Indentifikation als auch quantitative Analyse
derjenigen Prozesse, denen die Erhaltung der stratosphérischen Aerosolschicht auch unter ausbleibenden
vulkanischen Extremereignissen zugeschrieben werden. Daher sind weiterfithrende Untersuchungen der
bis in das TSR reichenden monsunbedingten Beeinflussung der stratosphéarischen Aerosolschicht von be-
sonderer Bedeutung. Dieses Phénomen ist derzeit nicht wie in der vom Modell beschriebenen Weise aus
Beobachtungen stratosphirischer Aerosole bekannt, Modellstudien anderer UT/LS—Spurenstoffe zeigen
dagegen dhnliche Effekte (u.a. Bannister et al., 2004; Gettelman et al., 2004).

Obwohl das hier vorgestellte Modellsystem fiir Untersuchungen unter stratosphérischen Bedingun-
gen konzipiert worden ist, bleibt eine Validierung der modellierten Sulfatkomponenten in der Tropo-
sphére unerldsslich. Zum einen um auch in kiinftigen Applikationen die Schliessung der globalen und
gesamtatmosphérischen Schwefelmassenbilanz sicher zu stellen, zum anderen um die in der Troposphére
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duBerst effektiven Senkenmechanismen von Sulfataerosolen und deren Vorldufergasen quantifizieren zu
konnen. Modellierte Fliisse und Konzentrationen einzelner Schwefelkomponenten der Troposphére lassen
sich in vielfdltiger Form mit Beobachtungen und Simulationen vergleichen, da die Basis vertffentlich-
ter Daten in der Troposphére ungleich hoher ist wie die der Stratosphére. Erste Einblicke diesbeziiglich
wurden in dieser Arbeit gegeben. Diese legen nahe, dass MAECHAM5-SAM?2 auch in der Troposphire
die globale Verteilung von Sulfataerosolen sinnvoll beschreiben kann.

Im Folgenden sollen einige weitere Punkte genannt werden, die bereits beriicksichtigte Modell-
komponenten kompletieren und von deren Einbeziehung verbesserte Modelleigenschaften erwartet werden:
Eine erhohte vertikale Auflosung des Modells, beispielsweise auf Basis der L90—Version von MAECHAMS5,
wird wesentlich dazu beitragen, dass sich die vertikale Ausdehnung der stratosphirischen Aerosolschicht
den aus Beobachtungen bekannten Daten weiter annédhrt. Damit einhergehend wird sich die qualitative
Abbildung der Transportregime stratosphérischer Aerosole deutlich verbessern.

OCS muss kiinftig prognostisch behandelt werden, dies setzt allerdings die Verfiigbarkeit von
geeigneten Emissionsszenarien des Sulfataerosolvorldufergases voraus. Zur Zeit nicht beriicksichtigt
werden Reaktionen der Nachtchemie der Stratosphire, ebenso wie einige Reaktionen der stratosphéri-
schen Schwefelchemie unter Tageslicht (DMS). Die Photolyserate von HaSOy erfordert eine Revision,
da deren GroBenordnung derzeit nur grob abgeschiitzt wird und qualitativ auf der Photolyserate von
SOj3 basiert. Generell scheint aber die Chemie-Komponente des Modellsystems vorerst zukiinftigen Ap-
plikationen gewachsen zu sein, dies gilt derzeit natiirlich nicht fiir Fragestellungen zur Ozonchemie.
SAM?2 kann aber auch in zukiinftigen interaktiven Chemie—Zirkulationsmodellen eine leistungsfahige
Basis zur Beschreibung heterogener Reaktionen an und in Aerosolpartikeln darstellen, die Erweiterung
der SAM2-Parametrisierungen hinsichtlich der Einbeziehung weiterer Aerosolkomponenten wie HNOj
muss allerdings iiberpriift werden. Das Setup des Modells ist flexibel hinsichtlich des beriicksichtig-
ten Partikelgroflenbereichs, der implementierten Quell- und Senkenprozesse und zum Teil auch in der
Wahl der prognostischen Hauptaerosolkomponente. Derzeit beriicksichtigt die Definition des Modells,
wie auch die des Vorgédngermodells keine anderen intern gemischten Komponenten als das bindre System
Schwefelsiure—Wasser.

Obwohl die Anwendungsmoglichkeiten des hier vorgestellten Aerosol-Zirkulationsmodells konfigurations-
bedingt derzeit eingeschrénkt sind, zeigen die hier vorgestellten Studien das Potential der
groflenaufgelosten Aerosolmodellierung in der Stratosphire auf. Wegen der teilweise hohen Variabilitét
in der rdumlichen Ausbreitung von stratosphirischen Aerosolen sowie in den mikrophysikalischen
Prozessgrofien kann die Modellierung der stratosphérischen Aerosolschicht nur auf Basis eines die Brewer—
Dobson—Zirkulation vollstdndig beschreibenden Zirkulationsmodells erfolgen, das zudem in der Lage sein
sollte, die quasi—zweijihrige Schwingung in der dquatorialen Stratosphére aufzulésen. Die hier vorliegende
Arbeit ist ein weiterer und nicht unbedeutender Schritt in der Entwicklung eines umfassenden Chemie—
Klimamodells der mittleren bis oberen Atmosphére, das sowohl Partikelinteraktionen mit der Chemie der
Stratosphére und der Troposphére berticksichtigt und dariiber hinaus in der Lage ist, Interaktionen von
Aerosolpartikeln und klimarelevanten Prozessen der Atmosphére mit hinreichender Genauigkeit wieder-
geben zu koénnen.
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Oxidanten—Felder des troposphérischen Schwefelkreislaufs
a b c d
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Abbildung A.1: Meridionale Verteilungen der Volumenmischungsverhiltnisse der Oxidanten-Felder des
troposphérischen Schwefelkreislaufs anhand zonaler Jahresmittel: (a) Hydroxyl-Radikal (OH), (b) photochemisch
aktive Sauerstoffverbindungen (Ox), (c) Stickstoffdioxid (NOz2) sowie (d) Wasserstoffperoxid (H2O32). Alle Felder
basieren auf einer Integration des CTM MOZART2 (Horowitz et al., 2003). Der Datensatz ist dquivalent zu dem
von ECHAM5-HAM (Stier et al., 2005) und daher in der Hohe auf 10 hPa begrenzt, die Darstellung erfolgt in
o—Hybrid-Koordinaten der L39-Version von MAECHAM5-SAM2.
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A Offline Oxidanten—Felder

Oxidanten—Felder der stratosphirischen Schwefelchemie
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Abbildung A.2: wie A.1, aber hier anhand der Volumenmischungsverhéltnisse der Oxidanten-Felder: (a)
Hydroxyl-Radikal (OH), (b) Ozon (Os), (c) Stickstoffdioxid (NO2) sowie (d) Carbonylsulfid (OCS). (a) bis (c)
basieren auf einer mehrmonatigen Integration des interaktiv gekoppelten Chemie—Zirkulationsmodells MESSy in
Version 0.9 (Jockel et al., 2005; Sander et al., 2005), (d) basiert auf einer Simulation des interaktiv gekoppelten

Chemie—Zirkulationsmodells MAECHAM4-CHEM-SAM (Claudia Timmreck, personliche Kommunikation).
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Ozon (Jo,). Alle Felder bis auf (c) basieren auf einer mehrmonatigen Integration von MESSy 0.9 (Jockel et al.,

2005; Sander et al., 2005). (c) basiert auf der in Kapitel 4.3.2 beschriebenen Photolyserate von Jso, in (b).
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Kontrollauf (CTRL): Klimatologie von GCM-Parametern
a b c
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Abbildung B.1: Klimatologische zonale Mittel im elfjihrigen Analysezeitraum des Experiments CTRL: (a)
Temperatur, (b) Volumenmischungsverhiltnis von Wasserdampf und (c) relative Feuchte.
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Anhang C

Gleichgewichtszustand in Aerosolparametern



Prozentuale Abweichung integrierter Aerosolspektren [%]

Hohe Massenmischungsverhéltnis Partikelanzahl Oberflachendichte

hPa Gesamt | Accum. Gesamt | Accum. Gesamt | Accum.

14 6.13 [-097] 6.25 [—1.41] | 1887 [ 6.40] 520 [ 237 | 6.32 [ 0.88] 6.31 [—0.13] | Jahresmittel
341 [ 1.55] 345 [ 1.60] | 1593 [-3.12] 1.73 [ 0.81] | 3.40 [ 1.10] 298 [ 1.38] | 12-1999/12-2006

18 320 [-1.11] 347 [—1.58] | 5.94 [ 6.48] 145 [ 2.44] | 2.57 [ 0.92] 3.11 [-0.23] | Jahresmittel
328 [—0.49] 3.48 [—0.45] | 9.98 [-5.67] 099 [-0.97] | 260 [-0.83] 281 [—0.57] | 12-1999/12-2006

95 452 [-141] 523 [-1.94] | 6.26 [ 7.13) 079 [ 2.38] | 2.09 [ 0.81] 3.81 [—0.44] | Jahresmittel
331 [—1.23] 3.67 [—1.20] | 1.42 [-4.84] 029 [-0.72] | 2.03 [-1.17] 279 [-1.00] | 12-1999/12-2006

20 6.31 [—1.53] 7.44 [—2.07] | 6.26 [ 880] 147 [ 225] | 251 [ 0.72] 5.20 [—0.50] | Jahresmittel
3.62 [-0.76] 3.99 [-0.70] | 1.34 [-4.40] 0.83 [ 0.30] | 2.31 [—0.50] 3.10 [—0.28] | 12-1999/12-2006

Tabelle C.1: Prozentuale Abweichungen in Parametern des Aerosolmodells wihrend der Integration des Modells: Aerosolmassen-
mischungsverhéltnis, Partikelanzahlkonzentration und Partikeloberflichendichte, jeweils integriert iiber das gesamte modellierte Partikel-
spektrum (1 nm < R < 2.6 pym) bzw. dem Accumulation Mode (50 nm < R < 0.5 pm). Die obere Reihe im jeweiligen Druckniveau
stellt die globalen Jahresmittel von 1996 und 2006 gegeniiber, die untere Reihe jeweils die globalen Dezembermittel von 1999 und 2006,
wenn in Experiment QBO die zonalen Winde in 30 hPa 6stlich ausgerichtet sind. In eckigen Klammern die jeweils korrespondierenden

Werte des nicht-QBO-assimilierten Modells (CTRL).
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Anhang D

Struktur des OPC—Datensatzes der University of Wyoming

Saison 1998 1999 2000 2001 2002 2003 2005 2006
JF Feb 10 Feb 13
(9)[11-32] (13)[10-28]

Apr 23 Mar 18 Apr 12

MAM  (13)[12-28]  (11)[12-32]  (11)[12-32] Mai 23 Mai 20 Mai 06
Mai 05 Apr 20 Mai 24 (13)[15-33] (13)[16-34]  (13)[11-31]
(13)[13-31]  (11)[12-31]  (9)[13-30]

Jun 23 Jul 13

JJA Aug 05 (11)[12-33]  (9)[15-30] Jul 25 Jul 28 Jul 07
(13)[17-31] Jul 21 Aug 31 (9)[16-30] (12)[15-33]  (13)[14-34]

(13)[15-23]  (10)[18-33]

SON Sep 16 Okt 17
(11)[11-33] (13)[11-33]
D Dez 10
(11)[10-30]

Tabelle D.1: Verfiigbare OPC-Messungen von Deshler et al. (2003a) zwischen 1998 und 2006. In runden
Klammern die Anzahl der jeweils gemessenen Kanile, inklusive der CN-Messung. In eckigen Klammern der
jeweils untersuchte Hohenbereich in [km)].
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Anhang E

Aquatoriale Variabilitit ausgewiihlter Parameter des Kontrolllaufs
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Abbildung E.1: Experiment CTRL: Die zeitlichen Entwicklungen der modellierten (a) Temperaturanomalien,
(b) des Volumenmischungsverhiiltnisses des stratosphérischen Wasserdampfs und (c) der entsprechenden Wasser-
dampfanomalien bei 1.4°N anhand zonaler monatlicher Mittel. Die Konturlinien in (a) und (c) kennzeichnen den
modellierten zonalen Wind, die dicke schwarze Kontur représentiert Regionen der Windtransition, 6stliche zonale
Winde werden strich—punktiert.
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Gegeniiberstellung ausgewihlter klimatologischer Mittel beider Experimente
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Abbildung E.2: Klimatologische zonale Mittel des 11 Jahre umfassenden Analysezeitraums von 1996 bis 2006
im modellierten zonalen Wind: (a) im Kontrollauf (CTRL), (b) im QBO-assimilierten Experiment (QBO), (c)
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Saisonalitdt der Temperatur in Experiment QBO

DJF Temperature (QBO) [K] MAM Temperature (QBO) [K]
270
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Abbildung E.4: Saisonale zonale Mittel der elfjihrigen Klimatologie von 1996 bis 2006 der in Experiment QBO
modellierten stratosphérischen Temperaturverteilung.
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Anhang F

Die SOs—Konzentration unter dem Einfluss der westlichen QBO—-Scherphase

Pressure [hPa] Pressure [hPa] Pressure [hPa]

Pressure [hPa]

50N

b
PPYY 5000 0.001 0.002 0.006 0.010 0.040 0.080 0.200

Abbildung F.1: Zeitliche Entwicklung der zonalen Monatsmittel des in Experiment QBO modellierten SOz unter
dem Einfluss einer bei 30 hPa auftretenden westlichen QBO—-Scherphase im November 2001.
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