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Vorwort zur vierten Auflage

Das vorliegende Buch erscheint in der vierten Auflage erstmals mit zwei Autoren.
Nach dem Angebot des Springer-Verlages, eine weitere Auflage herauszugeben,
konnte W.R., der vor fast einem Jahrzehnt aus dem aktiven Berufsleben ausge-
schieden ist, in T.W. einen exzellenten Mit-Autor gewinnen. IThm sei an dieser
Stelle sehr herzlich fiir seine Bereitschaft gedankt, bei der Erstellung der vierten
Auflage verantwortlich téitig zu werden und generell in wesentlichen Aspekten das
Buch zu betreuen. Insbesondere geht die Neufassung der letzten drei Kapitel im
Wesentlichen auf T.W. zuriick.

An dem grundlegenden Konzept hat sich dabei nichts gedndert: Wir sind weiter-
hin bemiiht, fiir die Studierenden der Physik und der Geowissenschaften eine gut
lesbare Einfithrung in die Physik (und teilweise die Chemie) der Atmosphire be-
reit zu stellen, und ebenso fiir alle wissenschaftlich Interessierten, insbesondere fiir
Lehrkrifte in Schulen und Hochschulen.

Wir haben das ganze Buch iiberarbeitet und, wo notig, aktualisiert und durch
weiteres Anschauungsmaterial erginzt. Tiefer greifende Anderungen erfuhren die
letzten drei Kapitel. In den beiden Kapiteln iiber atmophirische Spurenstoffe
(Spurengase und Aerosole) wurde die Luftchemie, ohne die die physikalischen
Vorginge nicht verstidndlich wiren, stiarker in den Vordergrund gestellt. Die weitest-
gehenden Verdnderungen erfuhr das letzte Kapitel (Klima und Klimavariationen):
In den vorhergehenden Auflagen stand das Aufzeigen der Evidenz anthropogener
Klimabeeinflussung im Vordergrund, die heute wohl nicht mehr ernsthaft bestritten
wird, wenn auch ihr Ausmaf} und ihr Verhiltnis zu natiirlichen Klimaschwankungen
noch sehr unsicher sind. Dafiir nehmen jetzt die ,,Werkzeuge® der kurz- und
langfristigen Klimabeurteilung breiten Raum ein.

Wir danken dem Springer-Verlag, insbesondere Herrn Dr. Christian Witschel,
herzlich fiir seine Bereitschaft, diese vierte Auflage herauszugeben, und fiir die
aktive Unterstiitzung wihrend ihrer Erstellung.

Heidelberg Walter Roedel
Mainz, Germany Thomas Wagner






Vorwort zur dritten Auflage

Das Interesse der Leser und die Bereitschaft des Springer-Verlages haben die vor-
liegende dritte Auflage dieses Buches ermoglicht; ich mochte allen Beteiligten
dafiir sehr herzlich danken. Ebenso gilt mein Dank wieder der sehr guten und
kooperativen Unterstiitzung durch die Mitarbeiter des Verlags.

Fiir die dritte Auflage wurde das Buch wiederum vollstindig iiberarbeitet;
viele Abschnitte wurden neu geschrieben. So erhielten die Dynamik und die
Zirkulationen der Stratosphire ein deutlich groferes Gewicht, in dem Kapitel
tiber Strahlung wurden die photometrischen Groflen priziser gefasst, in dem
Kapitel iiber Aerosole wurde der Einfluf3 troposphirischer Schwebeteilchen auf den
Strahlungshaushalt angesprochen, das Kapitel iiber Spurengase wurde den aktuel-
len Forschungsergebnissen angepasst und musste dafiir weitgehend neu geschrieben
werden (um nur einige Beispiele aufzuzihlen). Einem aus dem Leserkreis oft ge-
duferten Wunsch entsprechend sind, in einem gewissen Abweichen von dem eher
konservativen Vorgehen in den friiheren Auflagen, gelegentlich auch Aspekte und
Theorien aufgenommen worden, die aktuell diskutiert werden, bei denen aber ein
Hinweis notwendig war, daf} es sich noch nicht um endgiiltig gesicherte Ergebnisse
handelt. AuBlerdem habe ich mich wieder bemiiht (zum Teil auch hier Anregungen
aus meinem Horer- und Leserkreis folgend), manche etwas schwer zugingliche
Begriffe und Zusammenhinge noch besser zu verdeutlichen: die Darstellung der
potentiellen Vorticity mag hier als Beispiel dienen.

Zum Schluss darf ich mich ein weiteres Mal bei meinen Leserinnen und Lesern
sehr herzlich fiir Fehlerhinweise ebenso wie fiir interessante Anregungen bedanken
und dies mit der Bitte um weitere kritische Anmerkungen verbinden.

Heidelberg, im Mai 2000 Walter Roedel
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Vorwort zur zweiten Auflage

Fir die zweite Auflage wurde das vorliegende Buch vollstindig iiberarbeitet.
Neben der Korrektur offensichtlicher Fehler wurden an vielen Stellen neue For-
schungsergebnisse in den Text eingebracht, so z.B. Folgerungen aus Satelliten-
beobachtungen iiber den Netto-Einflul der Bewdlkung auf den Strahlungshaushalt,
Resultate aus Untersuchungen iiber die Bedeutung vulkanischer Aerosole, oder
neuere Daten iiber aktuelle Klimadnderungen; der Abschnitt iiber das strato-
sphirische Ozon wurde neu geschrieben. Zahlreiche weitere Anderungen ge-
geniiber der ersten Auflage dienen der besseren Verdeutlichung der behandelten
Zusammenhinge; als Beispiel sei der Versuch angefiihrt, das Phinomen der barokli-
nen Wellen leichter falbar darzustellen.

An dieser Stelle darf ich mich sehr herzlich bei den Leserinnen und Lesern mei-
nes Buches, den Studenten, den Kollegen und ganz besonders den Autoren kritischer
Besprechungen bedanken, von denen ich viele wertvolle Anregungen empfangen
habe. In diesem Zusammenhang mochte ich auch meine Bitte um Fehlerhinweise
und Verbesserungsvorschlidge wiederholen. Nicht zuletzt danke ich ein weiteres Mal
dem Springer-Verlag und seinen Mitarbeitern fiir die hervorragende Betreuung und
Unterstiitzung.

Heidelberg, im April 1994 Walter Roedel
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Vorwort zur ersten Auflage

Dieses Buch ist aus einer zweisemestrigen Vorlesung hervorgegangen, die ich seit
einigen Jahren im Rahmen meiner Lehrveranstaltungen iiber Umweltphysik an der
Universitdt Heidelberg halte. Die Vorlesung, eine Einfiihrung in die Physik der
Atmosphire und in die Umweltmeteorologie, ist in erster Linie fiir Physikstudenten
gedacht, wird aber auch von vielen Geowissenschaftlern besucht.

Dieser Herkunft entsprechend wendet sich das Buch primir an Physiker und
an Geowissenschaftler. Es will dariiber hinaus allen physikalisch interessierten
Naturwissenschaftlern und Ingenieuren, die sich mit der Atmosphire als Teil un-
serer Umwelt beschiftigen wollen oder miissen, einen ersten iiberblick iiber das
Funktionieren dieses so ungeheuer komplexen Systems vermitteln, das Verstdndnis
flir natiirliche und anthropogene FEinfliisse auf dieses System fordern und nach
Moglichkeit Hilfestellung fiir die eigene Arbeit geben. Die Leserin oder der
Leser sollte etwa iiber die physikalischen Kenntnisse und iiber die physikalisch-
mathematischen Techniken verfiigen, die in den ersten Semestern eines Physik-
Studiums vermittelt werden. Um jedoch den Leseflul mathematisch weniger
bewanderter Leser nicht zu sehr zu storen, sind formal kompliziertere Teile aus
dem Text herausgenommen und in Ergidnzungen verlagert worden, soweit dies
ohne Beeintrichtigung der Verstindlichkeit moglich erschien. In den Teilen, die
unmittelbar der Bereitstellung theoretischer Grundlagen dienen, ist ein solches
Ausklammern der Formalismen natiirlich nicht sinnvoll. Daneben enthalten die
Ergidnzungen einige weitere Abschnitte, die fiir das Verstdndnis des Haupttextes
nicht unmittelbar erforderlich sind.

Die Herkunft des Buches aus einer einfiihrenden Vorlesung spiegelt sich auch
im Stil der Darstellung sowie in der Auswahl und Anlage des Stoffes wider: Das
Buch ist bewufit als Lehrbuch ausgelegt, in dem nachvollziehbare physikalische
Begriindungen atmosphirischer Prozesse im Vordergrund stehen, nicht die liicken-
lose Darstellung aller Phinomene. Fiir dieses Ziel werden gelegentlich dort, wo es
notwendig erscheint, auch Vereinfachungen und Auslassungen in Kauf genommen.

Die Stoffauswahl ist also notwendigerweise beschrinkt. FEine gewisse
Heterogenitit und natiirlich eine gewisse Subjektivitit lieBen sich nicht vermei-
den. Ich habe versucht, auf die eher konventionellen Gebiete der atmosphirischen
Physik und auf die im engeren Sinne umweltmeteorologischen Aspekte jeweils
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xii Vorwort zur ersten Auflage

etwa gleiches Gewicht zu legen. Manche Themen ziehen sich durch das ganze
Buch hindurch. Die Leserin oder der Leser wird z. B. bemerken, da3 das Verhalten
von Spurenstoffen oder — in noch stirkerem Malle — Fragen des Klimas und der
Klimavariationen immer wieder angesprochen werden.

Ich mochte dieses Vorwort nutzen, um in Dankbarkeit einige Personlichkeiten
zu erwihnen, die mich in der Hinwendung zu meinem heutigen Arbeitsgebiet, das
in diesem Buch seinen Niederschlag findet, beeinfluit und geleitet haben. An ers-
ter Stelle will ich hier meinen akademischen Lehrer Prof. Otto Haxel nennen. Otto
Haxel hat in den fiinfziger Jahren — einerseits unter dem Eindruck der drohenden
radioaktiven Verseuchung der Atmosphire durch die oberirdischen Kernwaffentests
und andererseits aus Interesse fiir die damals aufkommenden isotopengeophysika-
lischen Techniken — in Heidelberg die Arbeitsgebiete begriindet, welche wir heute
hier unter dem Begriff Umweltphysik zusammenfassen. Otto Haxel wurde auch nie
miide, darauf hinzuweisen, da3 Wissen nicht nur erarbeitet, sondern auch vermittelt
und weitergegeben werden muf3. Diese Einstellung hat mich spiter in meiner eige-
nen Tétigkeit als Hochschullehrer geleitet, aus ihr heraus ist auch die Idee zu diesem
Buch entstanden.

Weiter mochte ich Prof. Christian Junge und Prof. Hans-Walter Georgii erwih-
nen. Der Kontakt mit ihnen und ihren Arbeitsgruppen in Mainz und Frankfurt, in
den siebziger und friihen achtziger Jahren, hat mein Interesse an der Meteorologie
und an der Beschiftigung mit atmosphérischen Spurenstoffen nachhaltig gefor-
dert. Dr. Gerhard Schumann und Prof. Karl-Otto Miinnich verdanke ich viele
Anregungen, darunter nicht zuletzt die besonders von K.-O. Miinnich immer wieder
in den Vordergrund gestellte Denkweise, Teile der physischen Umwelt nicht iso-
liert, sondern als Bausteine eines Ganzen zu sehen, die Denkweise also, die gerne
als Interdisziplinaritéit bezeichnet wird. Schlielich mochte ich Prof. Hans Oeschger
danken. Er ermoglichte mir einen halbjdhrigen Aufenthalt in seinem Institut in Bern
und hat mich wéhrend dieser Zeit ganz besonders fiir die Probleme des Klimas und
der Klima-Anderung sensibilisiert.

An dieser Stelle will ich mich auch fiir die zahlreichen Hinweise und Vorschlige
aus dem Kreis der Horer meiner Vorlesungen bedanken. Viele ihrer Anregungen
sind in dieses Buch eingeflossen. Ebenso bedanke ich mich bei Doris Meinhardt,
die das abgeschlossene Manuskript dieses Buches sorgfiltig durchgesehen, mich
auf Fehler und Verbesserungsmoglichkeiten hingewiesen und bei dem Lesen der
Korrekturen unterstiitzt hat. Nicht zuletzt richtet sich mein besonderer Dank an den
Springer-Verlag in Heidelberg und an seine Mitarbeiter und Mitarbeiterinnen fiir
das Interesse an diesem Buch und fiir die hervorragende Betreuung, die ich erfahren
durfte.

Ich mochte mit der Bitte an die Leserinnen und Leser dieses Buches schlief3en,
mich auf noch verbliebene Fehler aufmerksam zu machen. Ebenso sind Vorschlige
fiir Verbesserungen sehr willkommen.

Heidelberg, im Dezember 1991 Walter Roedel
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Kapitel 1
Strahlung und Energie in dem System
Atmosphire/Erdoberflache

Alle meteorologisch-physikalischen Prozesse, die in der irdischen Atmosphire
ablaufen, sind letzten Endes eine Folge einiger weniger (wenn man so will: astrono-
mischer) EinfluBgrofen. Die wichtigsten sind die Einstrahlung von der Sonne, die
raumliche und zeitliche Variation dieser solaren Einstrahlung durch die Bewegung
der Erde um die Sonne und durch die Drehung der Erde um ihre eigene Achse und
schlieBlich die Krifte, die durch die Gravitation des Erdkorpers und durch seine
Eigendrehung zustande kommen. Die Einstrahlung von Energie von der Sonne und
die Umsetzung dieser Energie in dem System, das aus Ozean, festem Erdboden und
Atmosphire besteht, sind dabei die eigentlichen Antriebsmechanismen des atmo-
sphirischen Geschehens. Wir stellen deshalb die Behandlung des Strahlungs- und
Wirmehaushaltes dieses Systems an den Anfang unserer ganzen Betrachtungen.

Dieser Haushalt wird, kurz gesagt, bestimmt

— durch die Einstrahlung von Sonnenlicht aus dem Weltraum in die Atmosphire
sowie durch die Absorption und Streuung dieses Lichtes innerhalb der Atmosphire
und am Erdboden; der Schwerpunkt des Wellenldngenspektrums dieser Strahlung
liegt bei etwa 500 nm;

—die thermische Strahlung, die von terrestrischen Quellen wie Erdoberfliche und
Atmosphire selbst ausgeht und deren Schwerpunkt im Spektrum bei etwa 10pm
liegt; diese Strahlung wird zum Teil an der Erdoberflache und in der Atmosphire
wieder absorbiert, zum Teil wird sie in den Weltraum abgestrahlt; per Saldo muf3
die thermische Abstrahlung der Erde als Ganzes gerade die solare Einstrahlung
kompensieren;

— nichtradiative, d.h. nicht durch Strahlung bewirkte Wérme- bzw. Energietrans-
portprozesse.

Damit ist auch die Einteilung des ersten Kapitels nahegelegt; wir wollen — nach
der Besprechung einiger wichtiger Grundlagen — in der Reihenfolge dieser Punkte
vorgehen, um dann mit der Diskussion der Gesamtenergiebilanzen und — aller-
dings nur phanomenologisch — der daraus resultierenden Oberflachentemperaturen
zu schlieen.

W. Roedel, T. Wagner, Physik unserer Umwelt: Die Atmosphdire, 4th ed., 1
DOI 10.1007/978-3-642-15729-5_1, © Springer-Verlag Berlin Heidelberg 2011



2 1 Strahlung und Energie in dem System Atmosphire/Erdoberfliache
1.1 Einige Grundlagen

Im ersten Teil dieses Abschnitts werden die wichtigsten fiir die solare Strahlung auf
der Erde relevanten himmelsmechanischen Fakten zusammengestellt, die z.B. fiir
die Abfolge der Jahreszeiten verantwortlich sind, oder die die Rollen ausgezeichne-
ter geographischer Breiten, wie z.B. der Tropen, festlegen. Anschlieend sollen in
kurzer Form — und ohne Begriindung — die Gesetze der thermischen Strahlung in das
Gedichtnis zuriickgerufen werden, die zum Verstdndnis der terrestrischen Strahlung
erforderlich sind. Im dritten Teil dieses Abschnitts werden die formalen Grundlagen
fiir die Behandlung der Ubertragung von Strahlung in der Atmosphire dargestellt.
Im letzten Abschnitt werden wir schlielich die chemische Zusammensetzung der
irdischen Atmosphire besprechen, unter besonderer Betonung der fiir die Strahlung
besonders relevanten Komponenten.

1.1.1 Die Erde als Planet

Die Erde umkreist die Sonne in einer ganz schwach exzentrischen Ellipse; der
mittlere Abstand der Erde zur Sonne betrigt etwa 149,6- 10° km, der Abstand
im Perihel, der minimalen Entfernung, ca. 147 100 km, und im Aphel, der
maximalen Entfernung, ca. 152 10% km. Das Perihel wird Anfang Januar durch-
laufen, das Aphel dementsprechend Anfang Juli, die Erde erreicht ihren sonnen-
ndchsten Punkt also wihrend des nordlichen Hochwinters. Wegen der hoheren
Bahngeschwindigkeit der Erde in Perihelnidhe, einer Folge der Konstanz des
Bahndrehimpulses, ist das Nordwinter/Stidsommer-“Halbjahr* mit 179 Tagen, vom
23.9. bis 21.3., etwas kiirzer als der Nordsommer/Siidwinter mit 186 Tagen.
Sommer und Winter selbst sind eine Folge der Neigung der Erdachse relativ zur
Bahnebene, der sog. Ekliptik. Wie in Abb. 1.1 skizziert ist, weist die Drehachse der
Erde gegeniiber der Normalen zur Ekliptik eine Neigung von 23,5° auf. Aufgrund
dieser Neigung wird wihrend des Nordsommers die Nordhalbkugel und wéhrend

Abb. 1.1 Schematische 239
Darstellung der Bahn der Sonnenwende Tag-und Nachtgleiche Sonnenwende
Erde um die Sonne (Solstitium) (Aquinocticum) (Solstitium)
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des Nordwinters die Stidhalbkugel stirker bestrahlt; im Friihjahr und Herbst, um
die Zeit der Tag- und Nachtgleiche, wird keine der beiden Hemisphéren bevorzugt,
da dann die Verbindungslinie Sonne-Erde senkrecht auf der durch Erdachse und
Bahnebenennormalen aufgespannten Ebene steht.

Die Neigung der Erdachse hat auch zur Folge, dafl die Sonne im Laufe eines
Jahres scheinbar zwischen den beiden Wendekreisen hin- und herwandert. Von den
Wendekreisen selbst, die gerade die Umkehrpunkte markieren, abgesehen, steht die
Sonne in den Tropen wihrend eines Jahres zweimal im Zenit; in den inneren Tropen,
in Aquatornihe, finden diese Zenitdurchgiinge jeweils im Friihjahr und Herbst statt,
wihrend sie in den dufleren Tropen, in Wendekreisnihe, im jeweils lokalen Sommer
relativ schnell aufeinander folgen.

Zur besseren Veranschaulichung sind in Abb. 1.2 die beiden Positionen am 21.6.
und 21.12. noch einmal — gewissermaBen vergrofert — herausgezeichnet; dabei sind
die von der Sonne angestrahlten und die auf der Nachtseite liegenden Gebiete ein-
ander gegeniibergestellt. Am 21.6., dem Tag der nérdlichen Sommersonnenwende,
der scheinbaren Umkehr der Sonne, steht diese {iber dem Breitenkreis mit 23,5°
nordlicher Breite um 12 Uhr mittags genau im Zenit, in hoheren Breiten erreicht
sie an diesem Tag ihre groftmogliche Hohe tiber dem Horizont, oder anders aus-
gedriickt, ihre kleinste Zenitdistanz (oberer Teil der Abb. 1.2). Der Kreis mit 23,5°

A

A

A

A

A

Abb. 1.2

Beleuchtungsverhéltnisse und >
ausgezeichnete Breitenkreise
am 21. Juni, dem Datum der
(nordlichen)
Sommersonnenwende (oberer
Teil des Bildes), und am 21.
Dezember, dem Tag der
Wintersonnenwende (unterer
Teil). Die jeweils im Dunklen
liegenden Teile der Erde sind
schraffiert gezeichnet, die
Pfeile deuten die einfallenden
Sonnenstrahlen an

\ 4

v

v

v

v




4 1 Strahlung und Energie in dem System Atmosphire/Erdoberfliache

nordlicher Breite definiert somit den nordlichen Wendepunkt der Sonne bei ihrer
scheinbaren Bewegung zwischen Norden und Siiden und wird deshalb als nordli-
cher Wendekreis (oder ,,Wendekreis des Krebses*) bezeichnet; zusammen mit dem
entsprechenden Breitenkreis auf der Stidhalbkugel schlief3t er die Tropen beiderseits
des Aquators ein. An dem Tag des hochsten Sonnenstandes auf der Nordhalbkugel
geht auf 66,5° nordlicher Breite, am nordlichen Polarkreis, die Sonne einmal nicht
unter; der Polarkreis begrenzt das Gebiet, in dem Polartag bzw. Mitternachtssonne
moglich sind. Analog dazu steigt an diesem Tag iiber dem siidlichen Polarkreis die
Sonne nicht iiber den Horizont; wihrend des Winters grenzt dieser Breitenkreis den
Bereich der moglichen Polarnachterscheinung ein.

Fir den 21. Dezember, den Tag der nordlichen Winter- und stidlichen
Sommersonnenwende (in Abb. 1.2 unten), gilt Entsprechendes mit vertauschten
Rollen von Siid und Nord. Am siidlichen Polarkreis verschwindet an diesem Tag
die Sonne nicht unter dem Horizont, und am nordlichen Polarkreis herrscht einmal
durchgehende Polarnacht. Um die Mittagszeit steht die Sonne, genau fiir ein Mal,
iiber dem siidlichen Wendekreis (,,Wendekreis des Steinbocks*) im Zenit.

Abbildung 1.3 zeigt noch als eine weitere fiir die Charakterisierung der
Einstrahlung und deren jahreszeitlicher Variation interessante Grof3e die Tagesldange
zur Zeit der Sommer- bzw. Wintersonnenwende als Funktion der geographischen
Breite. Dabei sind Ddmmerungserscheinungen nicht beriicksichtigt. Das Diagramm
zeigt, dal in tropischen und teilweise auch noch in subtropischen Breiten die
Jahreszeit nur wenig Einfluf} auf die Tagesldnge hat, wihrend in hoheren Breiten
und im Extrem natiirlich in arktischen und antarktischen Gebieten der Unterschied

Tagesdauer (h)

Abb. 1.3 Tagesdauer zur
Zeit der nordlichen
Sommersonnenwende (obere
Kurve) und der nordlichen 0 1 ] | 1 A
Wintersonnenwende (untere 0° 15°  30° 45° 60° 75° 90°

Kurve) als Funktion der . i
geographischen Breite Geographische Breite ——=—
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zwischen Sommer und Winter immer ausgeprigter wird. Auch die Dauer der
Diammerung hingt systematisch von der geographischen Breite ab; sie ist kurz am
Aquator und kann sehr lang werden in hohen Breiten.

1.1.2 Die Gesetze der thermischen Strahlung

Jedes hinreichend grofie Kollektiv miteinander wechselwirkender und im thermi-
schen Gleichgewicht stehender Atome bzw. Molekiile emittiert thermisch angeregte
Strahlung und zwar genau in dem Mal3e, wie es auch Strahlung zu absorbieren ver-
mag. Strahlungsleistung und Interdependenz zwischen Absorption und Emission
werden durch das Stefan-Boltzmannsche und das Kirchhoffsche Gesetz beschrie-
ben.

Nach dem Stefan-Boltzmannschen Gesetz ist die gesamte, von einem thermisch
strahlenden Korper pro Flicheneinheit emittierte Leistung, F, gegeben durch

F=¢.0 T (1.1

wobei T die absolute Temperatur, ¢ = 5,7 - 1078W - m—2 . K4 die Stefan-
Boltzmann-Konstante, und ¢ das relative Emissionsvermogen, mit 0 < ¢ < 1,
bedeuten. Die GroBe von € wird durch das Kirchhoffsche Gesetz, einer Konsequenz
des II. Hauptsatzes der Thermodynamik, bestimmt. Dieses Gesetz besagt, daf} ein
thermischer Strahler genau in dem MaBle Strahlung emittiert wie er Strahlung zu
absorbieren vermag. Definieren wir das Absorptionsvermégen o durch

absorbierte Strahlungsleistung (1.2)
a= .
auftreffende Strahlungsleistung

(ebenfalls mit 0 < o < 1), so kénnen wir das Kirchhoff-Gesetz in der Form
e=u (1.3)

schreiben. Einen Strahler mit o« = 1 nennen wir ,,schwarz®; fiir einen schwarzen
Strahler folgt aus dem Gesagten ¢ = 1; wir konnen damit auch tiber

Strahlungsleistung des aktuellen Strahlers

€= 1.4
Strahlungsleistung des idealen schwarzen Strahlers (14

definieren. Es ist fiir unsere Zwecke sehr wichtig festzuhalten, daf} diese
Beziehungen auch fiir Gase gelten.

Im allgemeinen wird a von der Wellenldnge abhéngen; dies soll, wenn notig,
durch einen Index ) ausgedriickt werden, z.B. in der Form ¢, oder «;. Wegen der
Giiltigkeit des II. Hauptsatzes hidngt dann auch das Emissionsvermogen zwingend
von der Wellenldnge ab, es gilt

E) = Uy (15)
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Das bedeutet, dal ein Gas genau in den Wellenlingenbereichen thermische
Strahlung emittieren muf}, in denen es Absorptionslinien oder -banden hat.
Weiterhin ist klar, da} das Emissionsvermdgen eines Gases auch in gleichem Malfle
schichtdickenabhingig ist wie das Absorptionsvermogen.

Fiir die spektrale Intensititsverteilung eines schwarzen Strahlers gilt das
Plancksche Gesetz, das hier als Formel fiir die Intensitét der Abstrahlung angegeben
sei, nicht — wie meist iiblich — als Formel fiir die Energiedichte in einem Hohlraum.
Die Intensitit F, - dA, d.h. der Energieflul} pro Flicheneinheit des Strahlers und pro
Raumwinkeleinheit im Wellenlidngenintervall zwischen N und A + d\ ist gegeben
durch

2.h-c? da

A0 ' h-c
X —
Pl

mit der Planckschen Konstanten h = 6,63 - 10~3* J.s und der Boltzmann-Konstanten
k=1,38-10"23 J/K. ¢ ist die Lichtgeschwindigkeit (zur Definition der Begriffe
Intensitét, Strahlungsfludichte u.a. s. Abschn. 1.1.3).

Durch Differentiation der Planck-Verteilungsfunktion nach der Wellenldnge und
Nullsetzen der Ableitung erhdlt man das Wiensche Verschiebungsgesetz fiir die
Lage des Maximums der Verteilung: Mit Apax als der Wellenlinge maximaler
Intensitét gilt

F, (T)-dA = (1.6)

Amax - T = 2898,um - K (1.7)

Fiir die in Gl. (1.6) definierte Verteilungsfunktion F, (T)fiir die Intensitit eines
schwarzen Strahlers fiihren wir noch die spezielle Bezeichnung B, (T) ein. Die
Intensitét F eines schwarzen Strahlers folgt hieraus zu

F.(T) = &3 - Bu(T) = ay - Bu(T) (1.8)

Die gesamte nach GI. (1.1) pro Flicheneinheit abgestrahlte Leistung ergibt sich
aus Gln. (1.6) und (1.8) durch Integration der Intensitit tiber alle Wellenlédngen und
tiber alle Richtungen einer Halbkugel. Fiir einen schwarzen Strahler mit e = &) =1
ist die einfache Integration F, eines schwarzen Strahlers folgt hieraus zu

o0
F=0 T'= f fBA(T)~cosz9-dk~dQ
Halbkugel 0
2.t w2 oo

/BA(T) cos® - di - sin® - df - dg (1.9)

Il
St
2 o

:n-/BA(T)~d)L

0
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moglich. ¢ ist hierbei der Winkel zwischen der Strahlrichtung und der Flidchen-
normalen; der Faktor costv beriicksichtigt die Projektion der Flidche bei schriger
Aufsicht. ¢ ist der Azimut-Winkel; d2 = sin¢ - dv - dg ist das infinitesimale
Raumwinkelelement.

Bei dieser Integration haben wir von der fiir schwarze Korper immer erfiillten
Giiltigkeit des Lambertschen Gesetzes Gebrauch gemacht, nach dem die von ei-
ner Fliche ausgehende Intensitét nicht von der Beobachtungsrichtung abhéngt. Bei
anderen Strahlern ist diese Voraussetzung nicht generell erfiillt; die Intensitéit der
Abstrahlung kann von der Richtung abhédngen. In diesem Fall ist eine so einfache
Integration wie in GI. (1.9) natiirlich nicht méglich.

1.1.3 Grundlagen der Strahlungsiibertragung

An den Anfang dieses Abschnitts wollen wir einige Definitionen stellen. Wie schon
bei der Behandlung der thermischen Strahlung eingefiihrt, sei die Intensitét (auch
Strahldichte oder engl. Radiance) als Strahlungsenergie pro Zeit-, Fldchen- und
Raumwinkeleinheit (z.B. mit der Einheit W - m2. sr_l) definiert; in unserer
Nomenklatur wird sie durch das Symbol F dargestellt. Alternativ kann die Intensitit
z.B. auch als Photonenfluss in der Einheit N - m~2 - s~ . sr~! ausgedriickt wer-
den (mit N der Anzahl der Photonen). Eine solche Beschreibung ist insbesondere
zur Bestimmung der Reaktionsgeschwindigkeiten in Photodissoziationsreaktionen
geeignet (siehe Abschn. 8.1.3).

Die Intensitit ist im sichtbaren Spektralbereich unmittelbar ein Maf fiir die sub-
jektiv empfundene Helligkeit. Als Strahlungsfludichte (auch Bestrahlungsstirke
oder engl. Irradiance) bezeichnen wir die Strahlungsenergie, die pro Zeiteinheit
durch eine Einheitsflache hindurchtritt (die Einheit ist z.B. W - m’z); als Symbol
fiir die StrahlungsfluBdichte benutzen wir das Zeichen F (die Uberstreichung be-
deutet hier nicht etwa eine Mittelung, sondern eine Summation bzw. Integration
iiber den Raumwinkel, siehe auch GI. 1.1). Soweit die Betrachtung von Gesamt-
Strahlungsfliissen, d.h. Strahlungsenergie pro Zeiteinheit (z.B. mit der Einheit W)
notwendig ist, werden wir das Symbol ® verwenden. Ein Index \ weist gegebe-
nenfalls auf die Abhingigkeit von der Wellenldnge hin; tritt er auf, so sind die
FluB-Grofen pro Wellenldngeneinheit zu verstehen.

Der Zusammenhang zwischen der (im allgemeinen Fall richtungsabhingigen)
Intensitit F=F(9,¢) und der Strahlungsfludichte F aus einer Halbkugel durch
eine vorgegebene Fliche ist analog zu Gl. (1.9) und mit den dort verwendeten
GroBen

2. m/2
F:f /F(z?,go)~cosz9-sinz9~dz9~d(p. (1.10)
0 0

Um das Versténdnis fiir diesen Zusammenhang noch etwas zu vertiefen, wollen
wir zwei Extremfille betrachten, die isotrope Strahlung und das ,,enge*, d.h. wenig
divergierende Strahlenbiindel.
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Im Fall isotroper Strahlung ist F winkelunabhingig; die Auswertung von GL.
(1.10) ergibt in Analogie zu Gl. (1.9)

F=xnF. (1.11)

Enge, d.h. wenig divergierende Strahlungsbiindel stellen das Phinomen dar, das
man anschaulich auch gern als ,fast” parallele Strahlung ansieht (das wichtigste
Beispiel im hier diskutierten Umfeld ist wohl die direkte Strahlung von der Sonne).
In diesem Fall ist der in Rechnung zu stellende Raumwinkel, den wir mit A2 be-
zeichnen wollen, sehr klein. Nimmt man noch an, da die Intensitidt im Bereich von
AQ nur wenig variiert, so da3 man mit einem einheitlichen Wert von F rechnen
kann, so reduziert sich Gl. (1.10) auf

F=Aw-F. (1.12)

Die Sonne, um bei diesem Beispiel zu bleiben, spannt von der Erde aus gesehen
einen Winkel von etwa 32’ oder 0,0093 rad auf; dies entspricht einem Raumwinkel
AQSome von 6,8 - 107 sr. Die StrahlungsfluBdichte F am Ort der Erde betrigt etwa
1370 W/m?; hieraus errechnet sich die Intensitit der Sonnenstrahlung zu

F

=—— =20-100W-m 2 st . (1.13)
AQSonne

F

Diese Intensitit hdngt nicht von der Entfernung von der Sonne ab, da sowohl F als
auch AQgonne umgekehrt proportional zum Quadrat des Abstandes von der Sonne
sind. Die bedeutet z.B., daB bei Anndherung an die Sonne diese zwar scheinbar
grofer, aber nicht heller wird!

Zur Diskussion der Phinomene, die die Strahlungsiibertragung in der
Atmosphire bestimmen, betrachten wir als Modell ein aus einer vorgegebenen
Richtung kommendes enges Strahlenbiindel mit Licht der Wellenlidnge X\ und der
Intensitdt F; sowie ein in der Strahlungsrichtung orientiertes Volumenelement
dV = A - ds mit dem Querschnitt A und der Linge ds. Trifft nun das Strahlenbiindel
auf das Volumenelement, so sind zwei Erscheinungen zu beobachten:

— Die Intensitit des Strahles wird in dem Volumenelement geschwicht, der aus-
tretende Strahl hat eine um dFc; geringere Intensitit. Dieser Effekt wird als
Extinktion bezeichnet.

— AufBerhalb der urspriinglichen Strahlrichtung wird Streustrahlung beobachtet. Der
FluB3 d2¢>s,)\ dieser Streustrahlung in einer durch den Streuwinkel ¢ und den
Azimutwinkel ¢ charakterisierten Richtung ist dem in Streurichtung aufgespann-
ten Raumwinkel d€25 und dem streuenden Volumen dV proportional; er hédngt i.
allg. von dem Streuwinkel 9, bei polarisiertem Licht gegebenenfalls auch von dem
Azimutwinkel ¢ ab.
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Abb. 1.4. Beitriige zur Primére Strahirichtung

Anderung der Lichtintensitit
bei der Strahlungs-
tibertragung. Dunkel *
(ausgefiillt): Transmission
und Extinktion des priméren
Strahles sowie (
Streustrahlung, die auf den
priméren Strahl
zuriickzufiihren ist.
Schraffiert bzw. hell:
Strahlung, die von der
priméren Strahlintensitéit
unabhingig ist; dabei
bedeutet schraffiert:
sekundire Streustrahlung,
hell (offen): thermische
Strahlung

__ R0

In Abb. 1.4 sind die Verhiltnisse schematisch skizziert; in der Zeichnung sind
das einfallende Strahlenbiindel und die unmittelbar auf diesen zuriickzufiihrende
Strahlung schwarz eingezeichnet.

Zur Extinktion tragen zwei Prozesse bei: Das ist erstens die gerade erwéhnte
Streuung, und zweitens die Absorption von Licht, bei der die Energie der Strahlung
in andere Energieformen iibergefiihrt wird. Extinktion und Absorption sind also
zwei verschiedene Begriffe, die nicht verwechselt werden diirfen.

Die Absorption kann durch den Ansatz

dF), = —K,, - F;, - ds (1.14)

beschrieben werden. Dabei ist K, der Absorptionskoeffizient mit der Dimension
Linge™!. Der Index ) weist wieder auf die Wellenlingenabhingigkeit hin, bzw. auf
die Tatsache, daf} alle angeschriebenen Beziehungen nur fiir eine feste Wellenldnge
gelten.

Zu einer eher mikroskopischen Beschreibung der Absorption kommt man
durch folgende Uberlegung: Die gesamte in dem Volumen dV =A -ds absor-
bierte Strahlungsenergie d®; kann man fiir kleine Raumwinkel AQ der einfal-
lenden Strahlung schreiben als Produkt aus der eingestrahlten Energiefludichte
F, = F, - AQ, der Zahl der Absorptionszentren in dem Volumen dV, und ei-
nem Absorptionswirkungsquerschnitt o, des einzelnen Absorptionszentrums. Da
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die Gesamtzahl der Absorptionszentren in dem Volumen dV durch N - dV mit der
Anzahldichte N gegeben ist, konnen wir schreiben

d®,; = —Fy - 0ap - N-dV (1.15)
= —F), 044 -N-A-ds.
Division durch den Querschnitt A des betrachteten Volumens ergibt

dq)a,k

A ZdF)»Z—F)V‘O'a’)“N'dS. (116)

Nach Division durch A2 zeigt der Vergleich mit Gl. (1.14)
Kax = 0as - N, (1.17)

der makroskopische Absorptionskoeffizient ist also das Produkt aus der Anzahl-
dichte der Absorptionszentren und dem mikroskopischen Absorptionswirkungs-
querschnitt des einzelnen Zentrums.

Ein analoger Ansatz wie eben bei der Absorption ist auch fiir die Beschreibung
der Streuung zweckmiBig: Die aus dem Volumen dV in die durch die Winkel ¢ und
¢ charakterisierte Richtung gestreute Leistung, die dem Volumen dV und dem in
der Streurichtung aufgespannten Raumwinkel d€2g proportional ist, kann durch

dUs,)L
(191

d*®,; = Fy - N -df -dV (1.18)
dargestellt werden; dabei ist dos/dS2 der differentielle Streuwirkungsquerschnitt, der
allgemein von ¢ und ¢ abhingen kann.

In manchen Fillen, z.B. bei der Beschreibung der Lichtstreuung durch
Aerosolpartikel, ist es zweckmifig, den differentiellen Streuquerschnitt als
Produkt aus dem geometrischen Querschnitt des als kugelformig angenomme-
nen Streuzentrums, w-r (mit r als Kugelradius), und einer dimensionslosen
Streufunktion Iy (9) zu schreiben, d.h.

dos,.
= (19,¢). 1.19
dQ( ®) (1.19)

1
b®)=""0"

Die Integration von dzd>s’x iber alle Raumwinkel liefert die totale aus dem Volumen
dV austretende Streuleistung d®; oder, mit entgegengesetztem Vorzeichen, die
dem urspriinglichen Strahl durch Streuung in dV entzogene Leistung d®; . Es gilt

dCID)L = —dCI>S’)L = —F + Os ) -N.dV = —15 * O " N-A-ds (120)

oder nach Division durch die Querschnittsfliche des Volumenelementes und durch
den von dem primiren Strahlenbiindel aufgespannten Raumwinkel
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dF;, = —F) - 05 - N - ds. (1.21)

Analog zu dem Vorgehen im Fall der Absorption leiten wir auch hier iiber die
Schwichung des urspriinglichen Strahls einen makroskopischen Streukoeffizienten
K ab; es gelte

dF, = —F; - K, - ds (1.22)
mit
Ks,k = Og,\ ° N. (1.23)

Die Schwichung des urspriinglichen Strahls durch Absorption und durch
Streuung addieren sich zur Gesamtschwichung, der Extinktion, die wir in der Form

dF;, = —F - (K +Kg) - ds

(1.24)
=—F, K, - ds

mit dem Extinktionskoeffizienten K. =K +Ks) schreiben konnen. Ebenso
konnen wir einen Extinktionswirkungsquerschnitt o, ; mit

Oc,. = Oa). + Os (1.25)

definieren. Der Quotient aus dem Absorptionswirkungsquerschnitt und dem
Extinktionswirkungsquerschnitt wird auch als Einfachstreu-Albedo w; (engl.: sin-
gle scattering albedo) bezeichnet:

w, = ATk (1.26)

Oe, )

Die Einfachstreu-Albedo dient speziell bei Aerosolpartikeln zur Quantifizierung ih-
rer Absorptionseigenschaften. So werden rein streuende Aerosolpartikel durch eine
Einfachstreu-Albedo w = 1 und vollstindig absorbierende Aerosolpartikel durch w
= 0 beschrieben.

Gegebenenfalls kann es zweckmilig sein, oe in ein Produkt aus dem geo-
metrischen Querschnitt z.B. eines Aerosolpartikels und einer dimensionslosen
Extinktionsfunktion E aufzuteilen, d.h. 6, = 7 - 2 . E zu setzen.

Fiir viele Fragestellungen spielen die thermische Emission und die Einstreuung
von Licht in die Beobachtungsrichtung (siehe unten) keine Rolle, d.h. die beobach-
tete Strahlungsintensitit hingt nur von Extinktionsprozessen ab. In solchen Fillen
konnen die Differentialgleichungen 1.21, 1.22 und 1.24 einfach gel6st werden, und
es ergibt sich folgender Zusammenhang:

F, =Fo e/ KartKsa)-ds, (1.27)

Der Faktor
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eff(KzL,A‘i’KsA)'dS (1.28)

beschreibt die Abschwichung der Intensitit eines einfallenden Lichtstrahls Fg
durch Absorptions- und Streuprozesse auf dem Weg zum Beobachter. Der durch
die Gleichungen 1.24 und 1.27 beschriebene Zusammenhang ist auch als Lambert-
Beersches Gesetz bekannt.

Neben der bisher behandelten Transmission des urspriinglichen Lichtes wird
in die vorgegebene Richtung auch von dem Volumenelement selbst Strahlung
emittiert, die von der urspriinglichen Strahlung unabhingig ist. Dazu tragen bei

— Streustrahlung, in Abb. 1.4 mit dF;k,A bezeichnet, die dadurch zustandekommt,
daf} von Licht, das aus beliebigen Richtungen in das Volumenelement eintritt, ein
gewisser Anteil in die vorgegebene Richtung gestreut wird;

— thermische Strahlung aus dem Volumenelement, in Abb. 1.4 mitdF, ; bezeichnet.

Die gesamte aus dem Volumenelement dV in ein Raumwinkelelement d2 um
die vorgegebene Richtung gestreute Lichtleistung dzCD;")\ 146t sich in Analogie zu
der weiter oben angefiihrten Argumentation schreiben als

T 2
S 1}*, *)
¢*of, = st'dv'/ /FK(z?*wp*) - (4—‘p ~dg* - sin®* - do* - dQ2. (1.29)
, s, g
0 0

Dabei ist F}t(l?*’(p*) die Intensitit der Strahlung aus der durch 9* und ¢* relativ
zur urspriinglichen Raumrichtung definierten Einfallrichtung; F’;(ﬂ*wp*) -Kga -dV
ist die Gesamtleistung der zu dieser Einfallrichtung gehorigen Streustrahlung, und
die Verteilungs- oder Redistributionsfunktion S(*,¢*) gibt an, welcher Bruchteil
davon gerade in die urspriinglich ausgezeichnete Richtung gestreut wird. Das
entstandene Produkt wird tiber alle Einfallsrichtungen integriert, K , - dV kann da-
bei vor das Integral gezogen werden. Die Division durch den Querschnitt A des
Volumenelementes dV = A - ds und durch d<2 ergibt dann

T 27
S®*p*
dFg, =K, -dS-/ /F}‘(ﬂ*’(p*) : (4—‘p Sde* - sing* - do* . (1.30)
, s, g
0 0

Die Verteilungsfunktion S(%,¢) hdngt mit den zuvor eingefiihrten Streuwirkungs-
querschnitten iiber die Beziehung

S(.0) = 4 I dos
R — T — -
¢ o, dQ2

(1.31)

zusammen; in dieser Darstellung ist S so normiert, daf3 fiir isotrope Steuung S =1
ist. In vielen Fillen, z.B. fiir die Streuung von unpolarisiertem Licht an Molekiilen
oder sphidrischen Aerosolpartikeln, hingt die Verteilungsfunktion S(i%,¢) nur von ¢
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ab, d.h. die Streuwahrscheinlichkeit ist rotationssymmetrisch um die Achse des ein-
fallenden Photons. Die Verteilungsfunktion S(%) wird dann auch als Phasenfunktion
bezeichnet.

Die thermische Strahlung aus einem gas- bzw. lufterfiillten Volumenelement ist
nach dem Kirchhoffschen Gesetz durch das Produkt aus der Strahlungsleistung
eines schwarzen Korpers und dem Absorptionsvermogen des Volumenelementes
gegeben. Auf die Einheitsfliche bezogen ist das Absorptionsvermdgen des
Volumenelements gerade K ; - ds. Damit erhalten wir als Intensitét der thermischen
Strahlung aus dem Volumenelement

dFy; = Ky - Ba(T) - ds . (1.32)

Alle aufgefiihrten Prozesse werden in der Strahlungsiibertragungsgleichung zusam-
mengefalt, die die Intensititsinderung dF; eines Strahles beim Durchlaufen der
Wegstrecke ds in der urspriinglichen ausgezeichneten Richtung beschreibt:

dF,
— =— Ky +Ks) - Fy
ds

+ Ka)» . BA(T)

n (1.33)
(@™
+ K- / /Fk(ﬁ* ). ( ‘”*) -dg* - sind”* - o,

Die erste Zeile steht fiir die Extinktion des einfallenden Strahles, die zweite fiir die
aus dem Volumenelement selbst kommende thermische Strahlung und die dritte fiir
die aus der Umgebung kommende Streustrahlung.

In der Praxis sind unter bestimmten Umstdnden einige Vereinfachungen ge-
geniiber dieser allgemeinen Form der Strahlungsiibertragungsgleichung moglich.
So kann im kurzwelligen Bereich der solaren Strahlung die thermische Emission
praktisch vernachléssigt werden; der entsprechende Term in der Gleichung kann
deshalb i. allg. wegfallen. Im langwelligen Bereich der terrestrischen Strahlung
spielen dagegen Streuprozesse kaum eine Rolle; in diesem Fall kann die
Strahlungsiibertragungsgleichung auf

dF,,
T = —Ka - Fi + Ka - BA(T) (1.34)
reduziert werden.

Bei Gleichungen dieser oder dhnlicher Form bietet die Notation mit Hilfe der
optischen Dicke t (auch: optische Dichte, optische Tiefe, optical depth) eine weitere
niitzliche Moglichkeit zur Vereinfachung der Schreibweise. Die optische Dicke t ist
definiert durch

dr = Ke,, - ds (1.35)
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bzw. fiir einen endlichen Weg zwischen den Punkten x; und x5 durch

X2

T = /Ke,x - ds. (1.36)

X1

(siehe auch Gleichung 1.27) Bei zu vernachlissigender Streuung reduziert sich diese
Definition auf

dr =Ky, - ds, (1.37)

so daB z.B. die zuletzt angeschriebene Ubertragungsgleichung fiir die terrestrische
thermische Strahlung nach Division durch Kj 3 in die Form

dF;,

= —F, + By(T) (1.38)
dr

gebracht werden kann. Anschaulich gesprochen gibt e™* den Faktor an, um den die
urspriingliche Strahlung auf der betrachteten Weglinge geschwicht wird.

Die Physik der Prozesse, die zu den einzelnen Gliedern der Strahlungsiiber-
tragungsgleichung beitragen, werden wir getrennt nach solarer und thermischer
Strahlung in den jeweiligen Abschnitten behandeln.

Es sei noch angemerkt, daf3 die Strahlungsiibertragungsgleichung in der an-
geschriebenen Form sich jeweils nur auf eine bestimmte Wellenldnge bezieht.
Zur Beschreibung der Strahlungsiibertragung in dem ganzen interessierenden
Wellenldngenspektrum ist die Gleichung fiir jede einzelne Wellenldnge zu 16sen;
die Losungen miissen dann iiber die relevanten Wellenldngen integriert werden. In
der Praxis bedeutet dies in der Regel eine Summierung iiber moglichst geschickt
gewihlte Wellenldngenbereiche. Die Schwichung der urspriinglichen Strahlung
bei Integration iiber einen groleren Wellenldngenbereich entspricht nicht mehr ei-
nem exponentiellen Abfall, sobald die Absorptions- bzw. Extinktionskoeffizienten
wellenldngenabhingig werden.

1.1.4 Die Zusammensetzung der Erdatmosphdre

Als letzten Punkt der Grundlagen, der natiirlich nicht nur fiir die Strahlung
bedeutsam ist, wollen wir die chemische Zusammensetzung der Atmosphire be-
sprechen. Tabelle 1.1 gibt die Zusammensetzung der trockenen, wasserdampffreien
Atmosphire in Bodennihe wieder. In diese Tabelle sind diejenigen Bestandteile auf-
genommen, die rdumlich und zeitlich praktisch konstant sind; die Lebensdauern
dieser permanenten Luftbestandteile reichen von ca. 10000 Jahren bis — vermut-
lich — zu dem Alter der Erde selbst (zur Definition der Lebensdauer sieche Abschnitt
8.1.3). Die Zusammensetzung der Luft ist beziiglich dieser Gase bis zu einer Hohe
von etwa 80 km weitgehend homogen; erst dariiber tritt eine Entmischung durch
gaskinetische Effekte auf (Nédheres dazu in Kap. 2).
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Tabelle 1.1 Zusammensetzung der wasserdampffreien Atmosphére (permanente Bestandteile)

Bestandteil Molmasse Volumen (%) Massen (%)
Stickstoff Ny 28,02 78,09 75,73
Sauerstoff 0, 32,00 20,95 23,14
Argon Ar 39,94 0,93 1,28

Neon Ne 20,18 18,21-1074 10,5-10~4
Helium He 4,003 524.1074 0,724-10~4
Krypton Kr 83,8 1,14-107* 33-107*
Xenon Xe 131,3 0,087-10~4 0,39-10~*
Luft 28,97

Fiir die Einheit von 10~* Volumen—%, entsprechend 1 Teil auf 10° Teile, ist die
Bezeichnung ppm (parts per million) iiblich; bei noch kleineren Konzentrationen sind
die Einheiten ppb (parts per billion) fiir 1 Teil auf 10° Teile und ppt (parts per trillion)
fiir 1 Teil auf 10'? Teile gebriuchlich.

Neben den in Tabelle 1.1 aufgefiihrten permanenten Bestandteilen gibt es ei-
ne Reihe von Spurenstoffen, deren Konzentrationen mehr oder minder starken
zeitlichen und rdumlichen Schwankungen unterworfen sind, und deren mittlere
Aufenthalts- oder Lebensdauern in der Atmosphire in der Gréfenordnung von
Stunden bis Jahren liegen und damit vergleichsweise kurz sind. Das sind ei-
nerseits partikelformige Beimengungen, die Aerosolpartikel (oder — sprachlich
etwas unkorrekt — ,.die Aerosole®), andererseits Spurengase, darunter vor allem
Wasserdampf und Kohlendioxid und weiter, ungefihr in der Reihenfolge ab-
nehmender Konzentrationen, aber ohne Vollstindigkeit, Methan (ca. 1,7 ppm),
Wasserstoff (ca. 0,5 ppm), Ozon (ca. 0,05 bis 5 ppm), Distickstoffoxid (Lachgas,
ca. 0,3 pm), Stickoxide (ca. 0,01 bis 50 ppm), Kohlenmonoxid (ca. 0,1 ppm),
Schwefelverbindungen (ca. 0,1 bis 100 ppb), Ammoniak (ca. 1 bis 20 ppb), und
viele andere.

An dieser Stelle sei noch auf eine weitere Moglichkeit hingewiesen, die Mengen
von Gasen, und speziell von Spurengasen, in der Atmosphire anschaulich darzu-
stellen, nimlich durch die Angabe derjenigen Hohe einer Siule, die das betreffende
Gas unter Normalbedingungen (0°C, 1013 hPa) ausfiillen wiirde. Die Tabelle 1.2
gibt die entsprechenden Sédulenhohen fiir einige Gase an; wie im 2. Kapitel. ndher
begriindet wird, betriige die Hohe der Gesamtatmosphire unter diesen Bedingungen

Tabelle 1.2 Siulenhohe verschiedener Gase in einer isobar-isothermen Atmosphére unter
Normalbedingungen

Stickstoff ca. 6250 m
Sauerstoft ca. 1670 m
Argon ca. 74 m
Wasserdampf als ideales Gas ca.35m
Kohlendioxid ca.2,5m
Edelgase ohne Argon, zusammen ca. 0,20 m

Ozon ca. 0,0035 m
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etwa 8 km. Fiir Ozon ist neben der Angabe der Sdulenhthe in Zentimetern oder
Millimetern noch die ,,Dobson-Einheit” (Dobson Unit, DU) gebriuchlich; 1 cm
Sadulenhohe entspricht 1000 DU; die mittlere Sdulenhohe des atmosphirischen
Ozons betrigt damit 300 bis 400 DU.

Im Kontext dieses Kapitels, d.h. im Zusammenhang mit dem natiirli-
chen Strahlungshaushalt der Atmosphire interessieren von den angefiihrten
Spurenstoffen in erster Linie die Spurengase Kohlenioxid (CO;, Molmasse
44,01 g/mol), Wasser (H,O, 18,01 g/mol) und Ozon (O3, 48 g/mol), sowie die
Aerosolpartikel. Diese Bestandteile haben wegen ihrer absorbierenden und streuen-
den Wirkung einen fundamentalen Einfluf} auf den Strahlungs- und Energiehaushalt
der Atmosphire und damit auch auf die atmosphirische Optik und auf das Klima.
Daneben haben einige andere Spurengase eine gewisse Bedeutung — auch schon un-
ter natiirlichen Bedingungen —; dabei sind in erster Linie Methan (CHg4, 16,04 g/mol)
und Distickstoffoxid (N»>O, 44,01 g/mol, auch als Lachgas bekannt) zu nennen.

Auf den Wasserdampf und auf die Wolkenbildung werden wir im 5. Kapitel. und
auf die weiteren Spurengase im 8. Kapitel. detaillierter eingehen. Hier sollen des-
halb nur einige Angaben iiber die zu erwartenden Konzentrationen vorweggenom-
men werden. Im 8. Kapitel. werden auch anthropogene Einfliisse auf die Spurengase
und die damit verbundenen Abweichungen von den natiirlichen Bedingungen zur
Sprache kommen.

CO; weist in der Atmosphire eine ziemlich einheitliche Volumen-Konzentration
von ca. 385 ppm auf (dies entspricht einem Massenmischungsverhéltnis von 0,585 g
CO;, kg Luft), mit jahreszeitlichen Schwankungen in der Grofenordnung von
10 ppm und einem sikularen Anstieg von derzeit etwa 1,3 bis 1,5 ppm pro Jahr;
die jahreszeitlichen Schwankungen sind durch den biologischen Rhythmus bedingt,
der Anstieg wird durch die Verbrennung fossiler Brennstoffe und frischer Biomasse
verursacht. Dagegen sind Wasserdampf und Ozon in der Atmosphire extrem in-
homogen verteilt; Konzentration und Lebensdauer werden im Fall des Wassers
durch Kondensation und Verdunstung und im Fall des Ozons durch luftchemische
Prozesse gesteuert.

Abbildung 1.5 zeigt die Hohenabhingigkeit des Wasserdampfgehaltes der
Atmosphire. Die durchgezogene Linie repridsentiert typische Verhiltnisse in
mittleren Breiten; der schraffierte Bereich kennzeichnet die Bandbreite des
Wasserdampfgehalts, der in Abhingigkeit von der geographischen Lage, der
Jahreszeit und der Witterung kréftigen Schwankungen unterworfen ist. Die schnel-
le, etwa exponentielle Abnahme der Wasserdampfkonzentration mit der Hohe ist
eine unmittelbare Folge des Temperaturriickganges bei zunehmender Hohe (mehr
dartiber im 2. Kapitel.). Es sei iibrigens hier schon angemerkt, dal der weitaus
grofite Teil des Wassers in der Atmosphire in Form von Dampf vorliegt; selbst in-
nerhalb von Wolken ist der Gehalt an Wasserdampf um ein Mehrfaches hoher als
der Fliissigwassergehalt.

Abbildung 1.6 zeigt die Konzentration des Ozons als Funktion der Hohe in zwei
Profilen aus mittleren Breiten, das eine vom Friihjahr, das andere vom Herbst.
Allerdings sind die aktuellen Konzentrationen sehr starken Schwankungen unter-
worfen, das Bild kann nur typische mittlere Profile wiedergeben. Die Obergrenze
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der fiir den Strahlungshaushalt relevanten Ozonschicht liegt in etwa 50 bis 55 km
Hohe; Produktion von Ozon findet zwar auch noch weiter oben statt, doch nimmt die
Lebensdauer des Ozons wegen des schnellen photochemischen Abbaus in grofleren
Hohen sehr rasch ab; damit geht in gleichem Maf3e die Konzentration zuriick.

Aerosolpartikel sind luftgetragene Partikel mit Lineardimensionen in den
GroBenordnungen zwischen etwa 10 nm und 10 pm. Typische Partikelzahlen
in Bodennidhe liegen iiber den Kontinenten bei etwa 10*/cm3, mit Variationen
zwischen ca. 10°/cm? in Reinluft und einigen 103/cm? in sehr stark belasteter
Stadtluft. In maritimer Reinluft liegen die Partikelkonzentrationen typisch bei eini-
gen 10%/cm? bis 10%/cm?. Mit der Hohe nimmt die Konzentration rasch ab; oberhalb
etwa 5 km Hohe sind auch iiber Kontinenten nur noch wenige hundert Teilchen
pro cm® zu finden. Die Massenkonzentrationen von Aerosolen sind niedrig; in
Bodenniihe iiber Kontinenten kann man mit etwa 30 bis 150 pg/m> rechnen.

Abbildung 1.7 zeigt typische GroBenspektren fiir kontinentale und maritime
Aerosole. Solche Grofenverteilungen sind recht universell, eigentlich weltweit zu
beobachten, wenn man etwas gealterte, einigermafen durchmischte Aerosole unter-
sucht, d.h. von Aerosolen in unmittelbarer Quellndhe oder Aerosolen aus singuldren
Ereignissen einmal absieht. Die Spektren sind in der Form einer Anzahldichte
pro dekadisch-logarithmischem Teilchenradiusintervall, n*(r) = dN(r)/d log r* auf-
getragen; r* =r/ro, mit ro als Einheitsstrecke, ist dabei der wegen des Logarithmus
dimensionslos geschriebene Radius. Diese Darstellung ist in der Aerosolphysik wei-
testgehend {iiblich; den Zusammenhang mit der vielleicht vertrauteren Form dN/dr
erhilt man durch zweimalige Anwendung der Kettenregel bei der Differentiation zu
dN/dlogr* = (dN/dr) - r-In10 =2,303 - r - dN/dr.

Es ist auffallend und, wie sich weiter unten zeigen wird, fiir die Aerosoloptik
wichtig, da} die GroBenverteilungen, wie sie in Abb. 1.7 dargestellt sind,
fir Radien oberhalb einiger hundertstel Mikrometer in guter Anndherung
negative Potenzverteilungen darstellen. Nidherungsweise ist dN/d logr* ~ 1™ bzw.
dN/dr~r=5~! mit s~ 3,541, wobei die Spektren zu mittelgrolen und kleine-
ren Teilchen hin eher etwas flacher und zu sehr groflen Partikeln hin eher etwas
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steiler verlaufen. Fiir feinere Details, speziell fiir Abweichungen von diesen Potenz-
Verteilungen, sei auf das 9. Kapitel. hingewiesen.

1.2 Die solare Einstrahlung

Bei der Besprechung der solaren Komponente des atmosphérischen Strahlungshaus-
haltes in diesem Abschnitt werden wir die globalen Energieumsitze an den
Anfang stellen und anschlief3end auf die physikalischen Einzelaspekte wie Spektren,
Streumechanismen und dgl. eingehen; in dhnlicher Weise werden wir auch im
nichsten Abschnitt, bei der Besprechung der terrestrischen Strahlung, verfahren.

1.2.1 Das globale Bild der Umsdtze solarer Strahlung

Die Energiefludichte der von der Sonne kommenden Strahlung am Ort der Erde
durch eine senkrecht auf der Verbindungsgeraden zwischen Sonne und Erde stehen-
den Fliche, gemittelt iiber die Erdbahn bzw. iiber ein Jahr, wird als Solarkonstante,
SC, bezeichnet. Der derzeit wohl beste Wert fiir diese GroBe betragt

SC = 1368 W/m? = 136,8 mW /cm? = 1,96 cal/cm? - min; (1.39)

allerdings schwanken die Literaturwerte aus den letzten Jahren ohne eindeuti-
ge Tendenz innerhalb eines Korridors zwischen etwa 1360 und 1370 W/m?.
Auflerdem schwankt die Solarkonstante selbst im Verlauf des 11-Jahrigen
Sonnenzyklus (siehe Abb. 1.8).

Die Einheit cal sollte korrekterweise nicht mehr angewendet werden; sie ist
aber in der meteorologschen Literatur noch héufig zu finden. 1 cal entspricht
4,185 W - s, fiir die Einheit cal/cm? findet man auch die Bezeichnung Langley, Ly.
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Abb. 1.8 Oben: zeitliche Variation der Solarkonstanten SC (auch Bestrahlungsstirke) aus
Satellitenmessungen (Foukal et al., 2006). Unten: Zahl der Sonnenflecken pro Jahr (International

sunspot number der Solar — Terrestrial Physics Division (STP) der National Oceanic and
Atmospheric Administration (NOAA) (http://www.ngdc.noaa.gov/stp/SOLAR/)
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Zwei weitere niitzliche Beziehungen zur Umrechnung sind 1 cal/min= 69,7 mW
und 1 W =7,52-10° cal/Jahr.

Da die Bahn der Erde um die Sonne schwach elliptisch ist (siehe Abschn. 1.1),
variiert die aktuelle Energiefludichte von der Sonne am Ort der Erde im Lauf eines
Jahres um +3,4% um den Mittelwert herum. Die hochste Einstrahlung tritt Anfang
Januar wihrend des Periheldurchgangs auf und die niedrigste Anfang Juli, wéhrend
die Erde des Aphel durchlauft.

Die zeitlich und rdumlich gemittelte Einstrahlung bezogen auf die Erdoberfliche
ergibt sich aus folgender Uberlegung: Die Erde blendet aus der Sonnenstrahlung
ein Biindel der Fliche 7 - R? mit R als Erdradius aus. Die Erdoberfliche selbst be-
triigt 4 - 7 - R%. Damit wird die Dichte der mittleren solaren Einstrahlung auf die
Erdoberfliche ohne Beriicksichtigung des Einflusses der Atmosphére, Sg, gerade
ein Viertel der Solarkonstanten, d.h.

So = 342 W/m? = 34,2 mW/cm?; (1.40)

Diese mittlere solare Einstrahlung Sp werden wir im folgenden als Bezugswert
fiir alle globalen Betrachtungen benutzen. Multipliziert man Sp noch mit der
Erdoberfliche von 510 - 10° kmz, so erhilt man den gesamten von der Sonne auf
die Erde treffenden Energiefluff zu 1,74 - 107 W. Bei der ganzen Rechnung ist die
Erde als ideale Kugel angenommen. Dies ist zwar nicht korrekt, verursacht aber in
diesem Zusammenhang keinen nennenswerten Fehler.

Abbildung 1.9 stellt den zeitlichen Verlauf der solaren Einstrahlung S iiber das
Jahr fiir drei verschiedene geographische Breiten dar (fiir den Aquator, fiir S0°N,
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»
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was gerade unseren Breiten entspricht, und fiir den Nordpol). Das Bild soll zeigen,
daB die Einstrahlung am Aquator wihrend eines Jahres einen ziemlich ausgegliche-
nen Verlauf aufweist, und daB die Variation der Einstrahlung durch die Jahreszeiten
hindurch mit zunehmender geographischer Breite immer stirker wird. Im ersten
Augenblick erscheint es iiberraschend, dafl die hochste Einstrahlung pro 24 Std.
nicht etwa am Aquator auftritt, wo die Sonne ja zweimal im Jahr im Zenit steht, son-
dern am Pol, wo sich die Sonne hoéchstens um 23° {iber den Horizont erhebt. Diese
hohe mittlere Einstrahlung am Pol zur Zeit der Sommersonnenwende ist durch die
lange Tagesdauer von 24 Std. bedingt, wihrend die an sich viel groBere aktuelle
Einstrahlung am Aquator mit einer nur halb so langen Tagesdauer verkniipft ist.

Abbildung 1.10 zeigt die Variation der solaren Einstrahlung S als Funktion
der geographischen Breite, jeweils als Halbjahresmittel fiir die Nordhalbkugel.
Die Darstellung ist so gewihlt, dal gleichen Abschnitten auf der Abszisse glei-
che Anteile der Erdoberfliche entsprechen. Der Sprung am Aquator wird durch
die unterschiedliche Entfernung der Erde von der Sonne wéhrend des Winter-
und wihrend des Sommerhalbjahres verursacht. Es ist festzuhalten, daf} die hoch-
ste sommerliche Einstrahlung nicht in den dquatorialen Gebieten, sondern in den
Subtropen zu finden ist.

Abbildung 1.11 skizziert das weitere Schicksal der solaren Strahlung nach dem
Eintreten in die irdische Atmosphére. Bezugswert ist auch hier die global gemittelte
solare Finstrahlung S¢ an der Atmosphérenobergrenze; auf diese beziehen sich die
angegebenen Prozentwerte, die ihrerseits ebenfalls globale Mittel sind.

Die Werte in Abb. 1.11, die iliberwiegend auf Daten von Trenberth et al.
(2009) beruhen, sind zum Teil mit merklichen Unsicherheiten behaftet, was
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Abb. 1.11 Globales Budget der solaren Strahlung im System Atmosphire — Erdoberflache

sich auch in den Unterschieden gegeniiber fritheren Auflagen dieses Buches wi-
derspiegelt. Wihrend extraterrestriche Groflen (Einstrahlung und Riickstreuung)
durch Satellitenmessungen vergleichsweise genau bekannt sind, findet man fiir
die inneratmosphérischen Prozesse zum Teil widerspriichliche Ergebnisse. So ist
z.B. die Rolle der Wolken bei der Absorption der solaren Strahlung noch um-
stritten, nachdem sich herausgestellt hat, dass die Lichtwege (und damit die
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Absorptionswahrscheinlichkeit) durch Vielfachstreung innerhalb einer Wolke deut-
lich erhoht sein konnen (Erle et al. 1995).

Unter Albedo versteht man allgemein das relative Reflexions- und Riickstreu-
vermogen eines Korpers, bezogen auf die auftreffende Strahlung. In unserem
Kontext, d.h. bei der Albedo der Erde, sind zu unterscheiden

— die planetare Albedo, d.h. das Gesamtriickstreuvermogen der Erde, wie es von
einem anderen Himmelkorper oder einem Satelliten aus zu beobachten ist, und

— die Bodenalbedo, d.h. das Reflexions- bzw. Riickstreuvermogen der Erdoberfliche
selbst

In Abb. 1.11 betragen die planetare Albedo 30% und die Bodenalbedo — rein
formal gesehen — 7% von 54%, d.h. etwa iiber 12%, was etwas zu hoch gegriffen
erscheint. Differenzierter gesehen hingt das Reflexions- bzw. Riickstreuvermogen
der Erdoberfliche natiirlich von deren Beschaffenheit ab; in der Tabelle 1.3 sind
einige Zahlen zusammengestellt; die Abschétzungen fiir die globale Bodenalbedo
variieren zwischen 7 und 12%.

Die Summe der zur Erdoberfliache gelangenden Strahlung wird Globalstrahlung
genannt. Sie setzt sich aus zwei Anteilen, der restlichen direkten Sonnenstrahlung
und der diffus in der Luft und an Wolken zur Erdoberfliache hin gestreuten Strahlung,
zusammen. Bei wolkenlosen Himmel verhalten sich in den gemiBigten Breiten
direkte Sonnenstrahlung und diffuses Himmelslicht etwa wie 6-1; der genaue
Wert hingt u.a. von der Triibung der Luft und der Zenitdistanz der Sonne ab (die
Zenithdistanz, oft auch als Sonnenzenitwinkel bezeichnet, ist der Winkel zwischen
Sonne und dem Zenit). Mit zunehmender Bewdlkung nimmt der Anteil der diffusen
Strahlung zu; bei geschlossener Schichtbewdlkung steigt die diffuse Strahlung et-
wa bis zum Doppelten des Wertes bei wolkenlosem Himmel an. Pauschal gesehen
betrigt die Globalstrahlung bei geschlossener Schichtbewolkung etwa noch ein
Viertel der Globalstrahlung bei wolkenlosem Himmel.

Tabelle 1.3 Einige Werte fiir das Riickstreuvermogen (Albedo) der Erdoberfldche

Erdboden, Ackerland 10%
Wiistensand 40%
Nadelwilder 8-15%
Laubwailder 15-18%
Grasland 25%
frischer Asphalt 4%
gealterter Asphalt 12%
frischer Beton 55%
Meer, bei senkrechtem Einfall 4%
Meer, bei streifendem Einfall 90%
Meereis 50-70%
Schnee, frisch gefallen 80%

Schnee, in Polregionen 90%
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Abbildung 1.12 zeigt die geographische Verteilung der Globalstrahlung fiir
die Monate Juni und Dezember. Der zeitlich und rdumlich gemittelte Wert
liegt bei etwa 180 bis 190 W/m?; in ihrem tendenziellen Verlauf folgt die
Globalstrahlung recht gut dem in Abb. 1.10 skizzierten Verlauf der Einstrahlung
an der Atmosphirenobergrenze. Eine etwas herausragende Stellung nehmen nach

Dezember

B -320W/m?
/), 265-320W/m?
N Y 210-265W/m?

Abb. 1.12 Monatsmittel der Globalstrahlung fiir Dezember und Juni (Zahlenwerte: W/m?).
Gebiete mit einer Globalstrahlung von mehr als 210 W/m? sind schraffiert oder geschwirzt; die
Isolinien fiir 150, 70 und 15 W/m? sind gestrichelt eingezeichnet (Modifiziert nach Bliithgen u.

Weischet 1980)
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Abb. 1.13 Von der Erdoberfliche absorbierte solare Leistung Sp als Funktion der geographi-
schen Breite auf der Nordhalbkugel (durchgezogene Linie), links fiir das Sommer-, rechts fiir das
Winterhalbjahr. Auftragung und Quelle wie in Abb. 1.10 (gestrichelt: Jahresmittel, strichpunktiert:
globales Mittel)

Abb. 1.12 eigentlich nur die sommerlichen Trockengebiete der Subtropen ein.
Dort kommen zu dem hohen Sonnenstand wihrend des Hochsommers die sehr
geringe Bewdlkung und die geringe Triibung der trockenen Luft. Die betrof-
fenen Gebiete sind wihrend des Nordsommers vor allem die Ostliche Sahara
und die Wiistengebiete des Nahen Orients, in etwas geringerem Mafle auch
die Subtropengebiete im Siidwesten der Vereinigten Staaten, und wéhrend des
Stidsommers die Wiistengebiete an der Westkiiste von Siidamerika und in
Australien. Im Monatsmittel werden in diesen Gebieten Werte der Globalstrahlung
von 300 bis 350 W/m? erreicht.

Die Globalstrahlung abziiglich des am Boden reflektierten Anteils kommt der
Erdoberfliche zugute. Wie oben schon erwihnt, macht die vom Boden vereinnahmte
Energie S global rund die Hilfte der einfallenden Sonnenstrahlung aus. Abbildung
1.13 zeigt Sp noch nach Breitenkreisen fiir das Sommer- und das Winterhalbjahr
differenziert; zum Vergleich siehe Abb. 1.10.

1.2.2 Absorption, Streuung und spektrale Verteilung

Die Strahlung der Sonne ist in erster Niherung die Strahlung eines schwar-
zen Korpers mit einer Strahlungstemperatur von rund 5700 K; nach dem
Wienschen Verschiebungsgesetz liegt das Maximum der Energieverteilung bei
einer Wellenldnge von etwa 0,5 pm. Durch Absorption von Strahlung in der
Sonnenatmosphire, die z.B. die bekannten Fraunhofer-Linien zur Folge hat, ergeben
sich allerdings gewisse Abweichungen von der idealen Schwarzkorperstrahlung. Im
oberen Teil von Abb. 1.14 ist die spektrale Verteilung des Sonnenlichtes an der



26 1 Strahlung und Energie in dem System Atmosphire/Erdoberfliache

Abb. 1.14 Spektrale

Verteilung des Sonnenlichtes

an der Atmosphiren- 2000
obergrenze (oben) und am

Erdboden (unten). Die untere -
Kurve gilt fiir einen
Lichtweg, der dem 2-fachen 1000 |-
der Strecke Zenit-Erdboden

Atmosphéren-
Obergrenze

bzw. einer Sonnenhdhe von = |
30° iiber dem Horizont =<
entspricht. (Nach Moller e
1973, umgezeichnet) Die E S L B B L B L L
gestrichelte Linie im oberen g
Teilbild beschreibt die )
Schwarzkorperstrahlung fiir :" 2000 - Erdoberfiache ]
eine Temperatur von 5700K ° —_
- 04 Wichtigste H,0O-Banden ]
= s B}
ey v v
1000 - .
(o) EEET I R S R | L | %
0 0,5 1.0 15 2,0
A (um) —=

Obergrenze der Atmosphire dargestellt; zum Vergleich ist punktiert die Verteilung
einer entsprechenden idealen Schwarzkorperstrahlung mit eingezeichnet.

Der Vergleich der an der Erdoberfliche ankommenden solaren Strahlung mit
dem Sonnenlicht auferhalb der Erdatmosphire (siehe Abb. 1.14) weist auf die we-
sentlichen Fakten der Extinktion der Sonnenstrahlung bei ithrem Weg durch die
irdische Atmosphire hin: Zum einen ist erkennbar, dal das Licht in selektiven
Wellenlidngenbereichen durch molekulare Absorption geschwécht wird. Zum ande-
ren wird die Intensitit iiber das ganze Spektrum hinweg durch Streuung reduziert;
dabei fillt auf, dal der Einflu} der Streuung auf die Extinktion mit abnehmender
Wellenldnge deutlich anwichst.

Die spektrale Verteilung der am Boden ankommenden Strahlung, wie sie im
unteren Teil von Abb. 1.14 zu sehen ist, zeigt — neben der Schwichung der
Strahlung durch Streuung — molekulare Absorption vor allem durch Ozon und durch
Wasserdampf. Eine starke Bande des Ozons zwischen etwa 0,22 und 0,31 wm die
sog. Hartley-Bande, und die sich daran anschlieBende Huggins-Bande 16schen das
solare UV-Licht unterhalb von 0,35 wm weitgehend und unterhalb von 0,3 pm prak-
tisch vollstindig aus; daneben zeigt Ozon noch eine schwache Absorptionsbande
(Chappuis-Bande) im sichtbaren (griinen) Wellenldngenbereich (siehe auch Abb.
8.2). Wasserdampf weist neben einem sehr schwachen, im Malistab der Abb. 1.14
nicht in Erscheinung tretenden Kontinuum Banden bei 0,72, 0,81, 0,93, 1,13,
1,37 und 1,85 pwm sowie einige weitere, fiir den solaren Spektralbereich nicht
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mehr sehr bedeutsame Banden im ferneren Infrarot auf. Neben den genannten
Absorptionsbanden des Ozons und des Wasserdampfs sind im nahen Infrarot noch
einige, fiir den solaren Bereich ebenfalls nicht sehr ins Gewicht fallende Banden des
Kohlendioxids und des Sauerstoffs zu beobachten.

Im Wellenldngenbereich unterhalb der Hartley-Bande des Ozons wird die
Absorption solarer Strahlung durch verschiedene Banden und Kontinua des
Sauerstoffs dominiert. Dies sind zwischen etwa 0,22 und 0,19 m das fiir die stra-
tosphirische Ozon-Produktion wichtige Herzberg-Kontinuum, unter 0,19 wm die
Schumann-Runge-Banden und unterhalb 0,17 pwm das starke Schumann-Kontinuum
(mit Wirkungsquerschnitten bis zu 10~!7 cm?). Die Absorption der UV-Strahlung
durch Sauerstoff findet schon in der hohen Atmosphére statt, lediglich im Bereich
des Herzberg-Kontinuums, innerhalb dessen die Wirkungsquerschnitte nur etwa
10722 cm? betragen, dringt die solare Strahlung etwas tiefer in die Atmosphire
ein und ermdglicht so die eben erwihnte und im 8. Kapitel. niher besprochene
Ozon-Produktion in der Stratosphire.

Bei der Behandlung der Streuung von Licht in der Atmosphire ist eine gewisse
Fallunterscheidung zu treffen:

— Streuung an Zentren, die klein gegeniiber der Wellenldnge des Lichtes sind, die
sog. Rayleigh-Streuung. Zentren dieser Art sind vor allem die Molekiile der
Luft, daneben auch kleine Aerosolteilchen mit Lineardimensionen unter etwa
0,1 wm.

— Streuung an Zentren, deren Lineardimensionen nicht mehr klein gegeniiber der
Wellenlidnge sind, die sog. Mie-Streuung (oder Partikelstreuung). Solche Zentren
sind Aerosolpartikel, Dunstteilchen und auch Wolken- und Nebeltropfchen.

Wir wollen die Rayleigh-Streuung relativ ausfiihrlich besprechen, einmal wegen
ihrer Bedeutung fiir das Himmelslicht, aber auch, weil die Diskussion der Rayleigh-
Streuung zu einer gewissen allgemeinen Einsicht in die Physik der Lichtstreuung
fiihrt und zudem einer elementaren Betrachtung einigermaflen zuginglich ist.
Dagegen iiberstiege eine formale Behandlung der Mie-Streuung den Rahmen der
vorliegenden Darstellung; wir werden uns deshalb auf eine qualitative Besprechung
und auf die Wiedergabe der wichtigsten Fakten beschrinken. Der weitergehend in-
teressierte Leser sei auf das sehr ausfiihrliche und auch sehr gut zu lesende Buch
von Van de Hulst (1981) verwiesen.

Ganz generell kommt Streuung an dielektrischen Materialien dadurch zustan-
de, dall die Materie unter der Wirkung des elektromagnetischen Wechselfeldes der
einfallenden Strahlung periodisch polarisiert wird, d.h., da die Schwerpunkte der
positiven und negativen Ladungen gegeneinander verschoben und so zu erzwunge-
nen Schwingungen angeregt werden. Die oszillierenden Ladungen strahlen nach
den Regeln der Elektrodynamik ihrerseits Energie ab; diese Strahlung wird als
Streustrahlung beobachtet.

Die Rayleigh-Streuung selbst kann man als die Abstrahlung eines sog.
Hertzschen Dipols auffassen, der durch das oszillierende elektrische Feld der ein-
laufenden Lichtwelle zu Schwingungen angeregt wird; die Frequenz des anregenden
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Lichtes soll dabei deutlich unter der Eigenfrequenz des Dipols liegen. Um den
formal weniger interessierten Leser nicht zu ermiiden, haben wir die quantitati-
ven Uberlegungen in der Erginzung 1.1 zusammengefaBt und wollen hier nur die
wichtigsten Resultate wiedergeben:

— Die Intensitdt der Rayleigh-Streuung ist — zumindest in sehr guter Niherung
— proportional zu A~* mit A als der Wellenlinge der einfallenden Strahlung.
Kurzwelliges Licht wird also viel stidrker gestreut als langwelliges; dies er-
klart die blaue Farbe des Himmelslichtes, aber auch die stirkere Extinktion der
kurzwelligen Strahlung, wie sie z.B. in Abb. 1.14 zum Ausdruck kommt.

— Die Intensitdt der Rayleigh-Streuung ist, fiir unpolarisiertes einfallendes Licht,
proportional zu 1+ cos*¥, mit dem Streuwinkel ¢ zwischen der Richtung des ein-
fallenden und der des gestreuten Lichtes (siche auch Abb. 1.17 in der Ergiinzung
1.1). Wir werden sehen, daf3 dies im Vergleich zu der noch zu besprechenden
Mie-Streuung eine recht schwache Winkelabhingigkeit der Rayleigh-Streuung
bedeutet; insbesondere besteht keine Bevorzugung der Vorwirtsrichtung.

— Das Streulicht ist (wieder unter der Voraussetzung, dafl das einfallende Licht un-
polarisiert ist) in Vorwirts- und Riickwirtsrichtung unpolarisiert, senkrecht zur
Einfallsrichtung dagegen maximal polarisiert mit einem elektrischen Feldvektor,
der senkrecht zu der Ebene steht, die von der Strahlrichtung des einfallen-
den und der des gestreuten Lichtes aufgespannt wird. Dies bedeutet z.B., dafl
das Himmelslicht maximal polarisiert erscheint, wenn die Blickrichtung und
die Richtung zur Sonne aufeinander senkrecht stehen (ein Phinomen, das von
Fotografen mit Hilfe von Polarisationsfiltern zur Vertiefung des Himmelblaus
ausgenutzt werden kann).

Neben elastischer Rayleigh-Streuung wird ein kleiner Anteil der mit
Luftmolekiilen wechselwirkenden Photonen (typischerweise 2—4%) auch inela-
stisch gestreut. Hierbei spielt vor allem Rotations-Raman-Streuung eine wichtige
Rolle, wodurch sich die Wellenldnge der gestreuten Photonen im Bereich bis zu
etwa 2 nm &dndert. Im Gegensatz zur Rayleigh-Streuung ist die Streufunktion fiir
Raman-Streuung fast isotrop.

Die Mie-Streuung (benannt nach Gustav Mie), d.h. die Streuung von Licht an
Partikeln, die nicht mehr klein gegen die Wellenlinge sind, kann man sich als
kohirente Anregung einer groferen — oder grolen — Zahl von Elementarstrahlern
veranschaulichen (Mie 1908). Senkrecht zur Ausbreitungsrichtung ist dies mit der
Beugung an einem kreisformigen Loch vergleichbar, dessen Durchmesser nicht
mehr klein gegen die Wellenlidnge ist; da die Teilchen auch in der Richtung des
anregenden Strahles ausgedehnt sind, kommt hierzu noch eine kohérente Anregung
in Strahlrichtung ins Spiel, die — der Wirkung einer Richtantenne vergleichbar —
zu einer scharfen Betonung der Vorwirtsstreuung fiihrt. Die Folge sind interferenz-
bedingte Maxima und Minima in Abhingigkeit von dem Streuwinkel, mit einem
ausgeprigten Maximum in Vorwértsrichtung, das um so schirfer wird, je grofler
das streuende Partikel ist. Zur Berechnung der Streu- und Absorptionseigenschaften
nach der Mie-Theorie ist neben dem Partikelradius auch die Kenntnis des
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Brechungsindex des Aerosolpartikels notig. Der Realteil des Brechungsindex be-
stimmt die Streueigenschaften (siehe z.B. Abb. 1.15 und 1.16) und der Imaginirteil
die Absorptionseigenschaften.

Eine analytische Darstellung der Streuintensitit ist im Falle der Mie-Streuung
nicht moglich. Abbildung 1.15 zeigt deshalb zur Illustration die Streufunktionen
I(9) (zur Definition von I(9) s. Abschn. 1.1.3) fiir drei verschiedene sog.
TeilchengroBenparameter o =2 - 7 - r/\, d.h. fiir drei verschiedene Verhiltnisse von
Partikelradius r zur Wellenldnge X. In der Ergidnzung 1.1 ist gezeigt, da3 man
im Fall der Rayleigh-Streuung an sehr kleinen Partikeln sowohl die Streufunktion
1(9) als auch die Extinktionsfunktion E als Funktionen von a allein schreiben
kann; diese Aussage ist auch fiir die Mie-Streuung richtig. In dem obersten
Beispiel der Abb. 1.15, fiir o = 1 oder r/\ ~ 0,16, ist die Rayleigh-Winkelverteilung
noch einigermafien wiedererkennbar, wenn auch schon mit einer zweifachen
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Abb. 1.16 Mie-Extinktionsfunktionen E, d.h. auf den Partikelquerschnitt normierte
Extinktionsquerschnitte, als Funktion des Teilchengrolenparameters a=2-m-r/k, fiir zwei
verschiedene Brechungsindizes n des Teilchenmaterials (Nach Hodkinson 1966). Fiir sehr grofie
a konvergiert E(a) gegen 2; zur Begriindung siehe z.B. Van de Hulst (1981)

Uberhohung der Vorwirtsrichtung; die beiden anderen Beispiele zeigen deutlich die
Winkelverteilung von Interferenzmustern, ebenso wie die starke Uberhhung der
Vorwirtsstreuung.

Fiir in der Atmosphidre vorkommende Aerosolverteilungen werden sehr viel
»glattere® Streufunktionen als in Abb. 1.15 dargestellt beobachtet, da sich die
Minima und Maxima der individuellen Streufunktionen fiir Partikel mit unter-
schiedlichen Radien (oder auch unterschiedlicher stofflicher Zusammensetzung)
weitgehend ausgleichen. Fiir die daraus resultierenden makroskopischen Aerosol-
Streufunktionen werden meist einfache Parametrisierungen verwendet. Eine hiufig
verwendete Parametrisierung ist die nach Henyey und Greenstein (1941), bei
der die Aerosol-Streufunktion durch einen einzigen Parameter, den sogenannten
Asymmetrie-Parameter g, charakterisiert wird. Dieser gibt den Anteil des von den
Aerosolpartikeln in Vorwirtsrichtung gestreuten Lichts an. Typische Werte fiir g
sind 0.65 fiir Aerosolpartikel und 0.85 fiir Wasserwolken. Fiir nicht-spharische
Partikel (z.B. fiir Eiswolkenpartikel) kann die makroskopische Streufunktion durch
solch einfache Parametrisierungen aber nur unzureichend beschrieben werden.

Auch fiir die totalen Mie-Streuquerschnitte bzw. die Mie-Extinktionsquerschnitte
lassen sich keine analytischen Darstellungen angeben. Die Extinktionsfunktionen,
d.h. die auf den geometrischen Teilchenquerschnitt normierten Extinktionswir-
kungsquerschnitte, sind oszillierende Funktionen des Teilchengroenparameters o;
in Abb. 1.16 sind Beispiele fiir zwei verschiedene Brechungsindizes wiedergegeben.

Es sollte noch beachtet werden, dass die Mie-Streutheorie strenggenommen
nur fiir sphérische Partikel wie z.B. fiir fliissige Aerosolpartikel gilt. Fiir nicht-
sphirische Partikel (z.B. feste Aerosolpartikel wie Wiistensand oder Eiswolken-
partikel) konnen die Streu- und Absorptionseigenschaften zwar prinzipiell durch
numerische Verfahren exakt berechnet werden; allerdings ist dies sehr aufwen-
dig. Typischerweise konnen auch die Streueigenschaften nicht-sphérischer Partikel
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durch die Ergebnisse der Mie-Theorie recht gut nidherungsweise beschrieben
werden, wenn der Partikelradius durch einen sogenannten effektiven Radius ersetzt
wird.

Bei der Berechnung des makroskopischen Extinktionskoeffizienten eines polydi-
spersen Aerosols, d.h. eines Teilchengemisches mit einer mehr oder minder breiten
Verteilung der Partikelradien, tritt an die Stelle des Produktes aus Anzahldichte
und Einzelextinktionsquerschnitt ein Integral iiber die PartikelgroBBenverteilung
n(r) = dN/dr (s. hierzu Abschn. 1.1.4). Kc(\) ist dann gegeben durch

oo

K. (1) =/n 2 E(a) - n(r)-dr. (1.41)
0

Im Abschn. 1.1.4 ist erwdhnt worden, dal atmosphirische Aerosole in der
Mehrzahl der Fille eine GroBenverteilung nach einem Potenzgesetz der Art
n(r) =dN/dr=c-r™, mit m in der GroBenordnung von 4, aufweisen, zumindest in
dem fiir die atmosphirische Optik wichtigen Radienbereich oberhalb etwa 0,1 pm.
In diesem Fall 148t sich bei einigermallen einheitlichem Brechungsindex des
Aerosolmaterials das gerade angegebene Integral durch eine einfache Erweiterung
mit A>™*1. 3 =2*m=1 =1 in ein Integral iiber eine Funktion von o allein um-
formen und so, unter Beriicksichtigung des bekannten funktionalen Verlaufs von
E(a) nach Abb. 1.16 auswerten. Es ist, mit dr=da - N\/2- 7 und mit ¢ bzw. C als
Konstanten,

o0
Ke(,\)=fn.rz-E(a)-c-r—m-dr
r=0
- (1.42)
— (2 . n,)m7271 . k27m+] . / E(a)me . dO{ .
r=0

Diese Darstellung ist moglich, weil das Integral in der zweiten Zeile eine reine
Zahl darstellt, die nicht mehr explizit von r oder A abhidngt und durch numeri-
sche Integration von E(a) erhalten werden kann. Es existiert also ein einfacher
und eindeutiger Zusammenhang zwischen dem Exponenten einer Potenzverteilung
der Partikelgroflen und der Wellenldngenabhéngigkeit des Extinktionskoeffizienten.
Dieser Zusammenhang wurde in der Friihzeit der Aerosolphysik auch zu ersten
Bestimmungen der Aerosol-GroBenverteilungen in der Atmosphédre herangezo-
gen. Setzt man in Anlehnung an die in Abschn. 1.1.4 erwédhnte Junge-Verteilung
m=4, so erhilt man eine Proportionalitit des Extinktionskoeffizienten zu a1
die empirischen Werte tendieren im Mittel eher zu einer Proportionalitit zu =13,
entsprechend einem Exponenten in der Aerosolgréfenverteilung von m & 4,3.

Aus diesen Uberlegungen geht hervor, daB die Wellenlingenabhingigkeit der
Streuintensitdt bei der Mie-Streuung an atmosphérischen Aerosolen viel schwi-
cher ist als die Wellenldngenabhéngigkeit der Rayleigh-Streuung an Luftmolekiilen.
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Dies duBert sich in einer ausgeprigten Verweilllichung des Himmelslichtes, sobald
groBere Konzentrationen von Aerosol- und Dunstpartikeln vorliegen.

Natiirlich gilt die hier abgeleitete X ~'- bis A~ -Abhingigkeit der Mie-
Extinktion nicht uneingeschrinkt; sie stellt lediglich den mittleren Regelfall dar,
von dem ganz erhebliche Abweichungen beobachtet werden konnen, sobald die
aktuelle PartikelgroBenverteilung nicht mehr durch eine Junge-Verteilung beschrie-
ben wird. So berichtet Quenzel (1970) — um nur ein Beispiel anzufiihren — von
Extinktionsmessungen in einer Saharastaubfahne iiber dem Nordatlantik, bei denen
maximale Extinktionen bei Wellenldngen zwischen 0,7 und 1 wm gefunden wur-
den; fiir groBere und kleinere Wellenldngen ging die Extinktion rasch zuriick (die
zugehorigen PartikelgroBenverteilungen wiesen Maxima bei Radien zwischen 0,35
und 0,6 wm auf).

Um eine Vorstellung von der Groenordnung der Extinktionskoeffizienten in
Bodennihe zu vermitteln, sind in der Tabelle 1.4 einige Werte fiir die Extinktion
durch Rayleigh-Streuung an Luftmolekiilen und durch Mie-Streuung an Aerosolen
— unter der Annahme typischer kontinentaler Aerosolgemische — zusammenge-
stellt; die damit verkniipften e-Wert-Langen fiir die Schwéchung der Strahlung
(= 1/K¢) sind ebenfalls in die Tabelle mit aufgenommen. Die in der Tabelle
angegebenen Zahlen fiir die Mie-Streuung sollen allerdings nicht iiberbewer-
tet werden. Hohere Partikelkonzentrationen in belasteten Gebieten koénnen die
Extinktion ebenso drastisch heraufsetzen wie etwa sehr hohe Luftfeuchtigkeit, die
die Extinktionsquerschnitte der meisten Teilchen deutlich vergroBert (s. hierzu auch
Abb. 9.7).

Wird der Durchmesser der streuenden Partikel sehr grof3 gegen die Wellenlinge,
so wird der Extinktionskoeffizient von der Wellenldnge praktisch unabhingig; er
ist dann in guter Nédherung durch das Produkt aus der Anzahldichte der streu-
enden Teilchen und dem doppelten geometrischen Querschnitt der Einzelpartikel
gegeben (wegen E &~ 2; siehe hierzu die Legende von Abb. 1.16). Dieser Fall liegt
typisch bei der Streuung von Sonnenlicht durch Nebel oder Wolken vor. Fiir einen
typischen Nebel mit einer Tropfchenzahl von etwa 300/cm? und einem mittleren
Tropfendurchmesser von 10 pwm erhélt man K & 0,047/m; dies entspricht einer e-
Wert-Linge von etwa 20 m. Bei einem mittleren Tropfendurchmesser von 20 pm
geht die e-Wert-Linge entsprechend auf etwa 5 m zuriick.

Tabelle 1.4 Typische atmosphirische Extinktionskoeffizienten in Bodennihe

Rayleigh-Extinktion d. Luft Mie-Extinktion d. Partikel

Wellen-Lénge (pum) K¢ 1/km e-Wert-Linge (km) K¢ 1/km e-Wert-Linge (km)

0,4 0,046 22 0,04 25
0,5 0,018 55 0,03 33
0,6 0,0086 116 0,022 45
0,8 0,0029 350 0,016 62

1,5 (0,0002) (4200) 0,008 125
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In Wolken wird die primére Sonnenstrahlung meist vollstdndig ausgeloscht; die
optische Dicke von Wolken kann die GréBenordnung von t~ 100 und mehr er-
reichen; das Licht aus dichteren Wolken ist reines Streulicht. Als Anhaltspunkt
mag dienen, daB die Sonne durch Wasserwolken hindurch bis zu einer optischen
Dicke dieser Wolken von etwa 10 bis 15 sichtbar ist; dabei fillt auf, daf} die schar-
fe Begrenzung der Sonnenscheibe erhalten bleibt. Hoch liegende Cirrus-Wolken,
die aus sehr kleinen Eisnadeln bestehen, lassen die Umrisse der Sonne sogar noch
bis zu einer optischen Dicke von etwa 25 erkennen; die Rédnder der Sonnenscheibe
erscheinen in diesem Fall aber diffus und verwaschen.

Einen recht guten, wenn auch etwas subjektiven Anhaltswert fiir die aktuelle
Extinktion kann man sich aus einer Abschitzung der Sichtweite in der Atmosphéare
verschaffen. Unter giinstigen Bedingungen (ausreichende Helligkeit, aber kei-
ne Blendung, und einigermaflen ausgeruhte, gesunde Augen) heben sich dunkle
Objekte bis zu einer Entfernung von knapp 4 e-Wert-Lingen der Extinktion durch
Streuung von dem Hintergrund ab. Die Begriindung fiir diesen Zusammenhang ist
in der Ergidnzung 1.2 gegeben. Wenden wir die Beziehung — um ein Beispiel zu
geben — auf die reine Rayleigh-Streuung an, so konnen wir der Tabelle 1.4 entneh-
men, daf} bei A =0,5 pwm, einer Wellenlinge, bei der das Auge eine besondere gute
Empfindlichkeit aufweist, die durch die Rayleigh-Streuung begrenzte Sichtweite
bei etwas iiber 200 km liegt; in weitgehend staubfreier Luft (etwa zu Beginn einer
Schonwetterperiode nach kriftigen vorhergegangenen Niederschldgen) sind solche
Sichtweiten moglich.

In Tabelle 1.5 sind zum Abschluf3 mittlere Transmissionsfaktoren wiedergege-
ben, die die streubedingte Extinktion der priméren solaren Strahlung zwischen
der Atmosphirenobergrenze (z=o00) und dem Erdboden (z=0) bei senkrechter
Einstrahlung beschreiben. Diese wellenldngenabhingigen Transmissionsfaktoren q
sind definiert durch

o0

F, (0) = Fy(c0) - exp _fKe,A(Z) -dz | =F;(00)-qu , (1.43)
0

d.h., der Transmissionsfaktor q; gibt den Bruchteil der Sonnenstrahlung an, der
bei senkrechtem Einfall den Erdboden erreicht. In Gleichung 1.43 kommt wie-
der das Lambert-Beersche Gesetz zur Anwendung, das wir schon in Gleichung
1.27 kennengelernt hatten. Die Tabelle 1.5 zeigt einige Werte dieses Faktors

Tabelle 1.5 Transmission solarer Strahlung zwischen Atmosphirenobergrenze und Erdboden bei
senkrechtem Einfall

A=0,3 um A=0,5 um A=0,8 um
q» (Rayleigh) 0,29 0,86 0,98
qy. Mie) 0,72 0,82 0,88

gy (gesamt) 0,21 0,70 0,86
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fir verschiedene Wellenlidngen, getrennt nach der Schwichung der Strahlung
durch Rayleigh-Streuung, q;(Rayleigh), durch Mie-Streuung, q; (Mie), und der
Gesamtschwichung, q; (gesamt), nach Moller (1973).

Bei schrigem Einfall verlingert sich natiirlich der Lichtweg durch die
Atmosphire. Es ist gebrduchlich, diese Verlingerung durch eine ,relative
Luftmasse®, d.h. iiber einen dimensionslosen Multiplikator m; zu beschreiben, der
tiber ds =m; - dz mit s als tatsdchlichem Lichtweg und mit z als zugehoriger verti-
kaler Komponente definiert ist. Die relative Luftmasse wird hdufig auch einfach als
,Luftmasse®, ,,Lufmassenfaktor®, oder engl. Air Mass Factor bezeichnet. Aus dieser
Definition geht durch Einsetzen in die oben angeschriebene Beziehung unmittelbar
hervor, daf} bei schrigem Lichtweg

F; (0) = Fu(c0) - 4" (1.44)

gilt, d.h., da3 bei schrigem Einfall g, und damit auch die Wellenldngenabhéngigkeit
von ) potenziert werden; deshalb wird z.B. das Licht von der Sonne bei
Anniherung an den Horizont immer rétlicher.

Fiir die relative Luftmasse m, gilt bis zu ziemlich flachem Einfall der
Sonnenstrahlung m; & 1/cos f, wenn  den Winkel zwischen der Einfallrichtung
und dem Zenit bedeutet. Bis f = 80° ist die Abweichung von 1/cos § kleiner als 3%,
fiir 90° wird m; ~ 40.

Erginzung 1.1

Halbquantitative Behandlung der Rayleigh-Streuung

Wie im Haupttext schon angedeutet, kann die Rayleigh-Streuung als die
Abstrahlung eines Hertzschen Dipols aufgefat werden, der durch die einlau-
fende Welle zu erzwungenen Schwingungen mit Frequenzen unterhalb seiner
Resonanzfrequenz angeregt wird. Die Abstrahlung eines Hertzschen Dipols wird
in den Lehrbiichern der Elektrodynamik ausfiihrlich behandelt; einen ersten groben
Einblick in die Abstrahlcharakteristik eines Dipols mit einem periodisch wech-
selnden Dipolmoment p=7py-e'®" kann man jedoch aus folgender Uberlegung
gewinnen: Durch ein sich zeitlich verinderndes Magnetfeld wird ein elektrisches
Feld induziert; die Feldstirke E des induzierten elektrischen Feldes ist direkt der
zeitlichen Ableitung der magnetischen FluBdichte B proportional. Die Fluidichte B
ist ihrerseits der Stirke I des Stromes proportional, der das Magnetfeld erzeugt. Der
Strom I ist durch den FluB} der Ladungen des Dipols gegeben; dieser Ladungsfluf3
ist der Anderung des Dipolmomentes proportional, es gilt also auch I~ dp/dt. Damit
erhalten wir eine Beziehung von Proportionalititen der Form

E~—~—~—— = —w P~ a)z * Po. (1.45)
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Die von dem Dipol abgestrahlte Leistung ® wird durch das Quadrat der Feldstirke
bestimmt; es gilt also weiter

2
P,
® ~E*~w*-pj bzw. ¢~A—2. (1.46)

Die bekannte %~*-Abhiingigkeit der Rayleigh-Streuung und die Proportionalitit
zum Quadrat des induzierten Dipolmomentes wird so auf einfache Weise plausi-
bel. Eine quantitative Rechnung ergibt fiir die pro Raumwinkeleinheit abgestrahlte
Leistung

do 1 c¢-72 p} 5
—=_.— .3 ; 1.47
a2 e Y (147

dabei sind g9 = 8,85 - 10712 As/V - m die elektrische Feldkonstante, { der Winkel
zwischen der Abstrahlrichtung und der Aquatorialebene des Dipols, d.h. der Ebene
senkrecht zur Dipolachse, und c die Lichtgeschwindigkeit. Fiir die gesamte von dem
Dipol abgestrahlte Leistung erhdlt man

3 2
D = @.d924-c-n P

10 e v (1.48)

4

Um nun den Streuprozel3 selbst zu beschreiben, beriicksichtigen wir, dal p bzw.
po das Produkt aus der Polarisierbarkeit x_des Streuers, der zu Schwingungen an-
geregt wird, und dem Momentanwert E bzw. der Amplitude E( der elektrischen
Feldstiarke der anregenden Strahlung ist, d.h., da po=x -Eo gilt. Eg erhalten
wir aus der EnergiefluBdichte F der anregenden Strahlung: Die Energiedichte
des elektrischen Feldes auBerhalb von Materie ist gerade 1/2 - - E?; da in dem
Strahlungsfeld einer elektromagnetischen Welle der elektrische und der magneti-
sche Anteil der Energiedichte gleich groB sind, ist die Gesamtenergiedichte gerade
€0 - E? oder, nach Mittelung iiber eine Periode, 1/2 - g - E%. Multiplikation mit der
Lichtgeschwindigkeit ergibt die Energieflussdichte

1

F:E-c-eo-Eé. (1.49)
Hieraus folgt umgekehrt
, 2.F
Ej = . (1.50)
C-g

Durch sukzessives Einsetzen erhalten wir den integralen Streuflufl
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¢_4"77:3'(: 2
S_3'80')\.4 Po
4.73.¢
_8.7-[3.)(2 _

B K

bzw. — durch analoges Vorgehen — den differentiellen Streuflufl

do 2. x? _
d_Qs = ERE - cos’y - . (1.52)

Die Division durch die Energiefludichte F der anregenden Strahlung liefert,
in Anlehnung an Abschn. 1.1.3, den totalen bzw. den differentiellen Rayleigh-
Streuquerschnitt,

8‘]‘[3 'X2
Oy = ——5——— 1.53
S 3.8%.)\_4 ( )
bzw.
dog 72 x? 5
E = %—M - COS Iﬁ (154)

In Abb. 1.17 sind die Zusammenhinge zwischen der Polarisationsrichtung des ein-
fallenden Lichtes und der Richtungscharakteristik der gestreuten Strahlung bzw.
zwischen dem weiter oben zur Darstellung der Abstrahlcharakteristik eines Dipols
eingefiihrten Winkel { und dem Streuwinkel ¢ aufgezeichnet. Schwingen der
E-Vektor des anregenden Lichtes und damit der Dipol in der Streuebene, so ist der
Streuwinkel ¢ mit dem Abstrahlwinkel \{ identisch; die Streustrahlung weist eine
Richtungscharakteristik mit Proportionalitit zu cos>¢ auf. Schwingen E-Vektor der
anregenden Strahlung und angeregter Dipol senkrecht zur Streuebene, so ist in der
Streuebene | = 0; die Streuintensitdt wird vom Streuwinkel unabhéngig.

Wird mit unpolarisiertem Licht angeregt, so ergibt die Mittelung {iber
die verschiedenen Richtungen des anregenden E-Feldes bzw. der angeregten
Dipolstrahlung schlieflich

do ﬂz‘Xz 2

— =2 . (1+cos’d). (1.55)
2

a2~ 2.2 A

Auch bei Anregung mit unpolarisiertem Licht ist die Streustrahlung i.allg. polari-
siert; lediglich genau in Vorwirts- und in Riickwértsrichtung beobachten wir unpo-
larisiertes Streulicht. Der Polarisationsgrad wéchst mit zunehmendem Streuwinkel
% und wird bei $=90° maximal: deshalb ist z.B. das blaue Himmelslicht
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Abb. 1.17 Polardiagramm

der Rayleigh-Streuung fiir die

beiden Polarisations-

richtungen E-Feld in der

Streuebene (oben) und E-Feld —
senkrecht zur Streuebene

(unten). Als Streuebene ist Polardiagramm
jeweils die Zeichenebene Intensitat ~ cos?
anzusehen

my

Polardiagramm
Intensitat = const.

am stirksten polarisiert, wenn die Einfallsrichtung von der Sonne und die
Beobachtungsrichtung senkrecht aufeinander stehen.

Die jetzt noch zu berechnende Polarisierbarkeit x miissen wir etwas unterschied-
lich behandeln, je nachdem, ob wir uns fiir die Streuung durch Luftmolekiile oder
durch kleine Aerosolteilchen interessieren:

Die Polarisierbarkeit eines einzelnen Luftmolekiils folgt aus der makroskopi-
schen, durch die Dielektrizitdtskonstante (e = 1,000576, bei Normalbedingungen)
beschriebene Polarisierbarkeit der Luft zu

x = foe - D (1.56)
n

mit n als der Anzahldichte der Luftmolekiile. Das Einsetzen dieser Beziehung in die

oben angegebenen Ausdriicke fiir die Wirkungsquerschnitte (Gln. 1.53 und 1.54)
ergibt z.B. den totalen Streuquerschnitt eines Luftmolekiils,

_8-7r3~(e—1)2

oy = 34 (1.57)

Hieraus folgt weiter fiir den makroskopischen Rayleigh-Streukoeffizienten der Luft,
Ks=n-og (s. Abschn. 1.1.3), bzw. den damit identischen, fiir die atmosphérische
Optik wichtigen Rayleigh-Extinktionskoeffizienten, Ke,

_8~7T3~(8—1)2

Ks=Ke = 3 %0 (1.58)

(einige Zahlenwerte sind in Tabelle 1.4 im Haupttext wiedergegeben).
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Die Polarisierbarkeit einer dielektrischen Kugel — als solche wollen wir kleine
Aerosolpartikel ansehen — ist gegeben durch (mit Vi als Kugelvolumen und r als
Kugelradius)

3-(e—1) 4~n~r3-(s—1)
_— .8 .——8 8 — e
X =Vk-¢g = €0 e 12

1.59
e+2 ( )

(die Begriindung ist in fast allen Lehrbiichern der Elektrizititslehre zu finden); € ist
jetzt die Dielektrizititskonstante des Partikelmaterials. Einsetzen dieser Beziehung
in die oben abgeleiteten Ausdriicke (s. Gln. 1.53 und 1.54) ergibt

128 6%_4'(8—1)2

Og=— 7" T 1.60
T3 (e +2)2 (160
bzw.
dog 46 g =12 )
=877 A" ——— (1 4+cosD). 1.61
o il ) (L61)

Den makroskopischen Rayleigh-Extinktionskoeffizienten K. konnen wir natiir-
lich auch hier — genau wie oben — durch Multiplikation von o, =0 es mit
der Anzahldichte der Aerosolteilchen erhalten. Da in der Praxis vorkommende
Aerosole normalerweise Gemische von Partikeln unterschiedlicher Grof3e bilden,
lauft dieses Verfahren allerdings in der Regel auf eine Integration iiber eine
TeilchengroBenverteilung hinaus.

Im Haupttext, bei der Behandlung der Mie-Streuung, hatten wir den sog.
TeilchengroBenparameter o,

2-mw-1
A

o =

(1.62)

eingefiihrt, der eine einfachere und universellere Schreibweise gestattet. Mit diesem
wird

8- 5, 4 (—1)7

oy = o - 1.63
3 (e +2)2 (169
bzw.
dos _ 1 o 4 €1 (1 + cos?®) (1.64)
—_—=—-r-o0  -—s - COS . .
e 2 (e +2)*

Normieren wir diese Wirkungsquerschnitte noch auf die geometrische
Querschnittsfliche 7-r> der Aerosolpartikel, so erhalten wir die in Abschn.
1.1.3 definierte Extinktionsfunktion E (soweit sie durch Rayleigh-Streuung bedingt
ist) und die Rayleigh-Streufunktion I(\9),
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8 4 (e—1)7?
E=-.4a%. 1.65
3% T et2? (1.6
bzw.
1, (1) )
) =7— "« et 2? (1 4 cos?®). (1.66)

I(9) und E sind Funktionen von « allein, r und X treten nicht mehr explizit auf; diese
Feststellung gilt auch fiir die Mie-Streuung.

Es sei noch angemerkt, dafl die Dielektrizititskonstante € in der Regel selbst
eine schwache Abhingigkeit von der Wellenlinge zeigt, wodurch die A - bzw.
a~*-Abhingigkeit leicht modifiziert wird.

Ergianzung 1.2

Die praktische Sichtweite in der Atmosphidire

Es ist eine alltdgliche Erfahrung, daf Staub, Dunst, Nebel und &hnliches die
Sichtweite in der Atmosphire begrenzen, d.h. die Entfernung, innerhalb der
Gegenstidnde noch von ihrer Umgebung getrennt und unterschieden werden konnen.
Dieser Sachverhalt soll hier quantifiziert werden mit dem Ziel, eine Beziehung zwi-
schen dem streubedingten Extinktionskoeffizienten und der Sichtweite aufzustellen.
Wir beschrinken uns dabei auf flichenhafte Objekte, deren Sichtbarkeit nicht durch
das endliche Auflosungsvermogen des Auges oder eines optischen Instrumentes
begrenzt ist und deren Helligkeit als Flichenhelligkeit wahrgenommen wird.

Unter diesen Voraussetzungen ist die Erkennbarkeit eines Objektes eine Frage
der scheinbaren, d.h. vom Auge aus empfundenen Helligkeit des Objektes im
Vergleich zur Helligkeit des Hintergrundes oder der Umgebung. Unterschreitet
der subjektiv wahrgenommene Kontrast zwischen Objekt und Umgebung einen
gewissen Minimalwert, so kann das Objekt nicht mehr von seiner Umgebung
unterschieden werden.

Bezeichnet man die vom Auge aus empfundene Helligkeit des Objektes mit H
und die der Umgebung oder des Hintergrundes mit Hyp, so kann man den Kontrast
Ct durch

H - Hp
Ho

Ct= ‘ (1.67)

definieren. Als Erfahrungswert gilt nun, daf} unter giinstigen Umstdnden (keine
Blendung, aber ausreichende Helligkeit, gute Verfassung des Auges) ein Objekt
dann noch von der Umgebung getrennt werden kann, wenn Ct > 0,02 ist, oder anders
ausgedriickt, wenn sich die vom Auge empfundenen Helligkeiten von Objekt und
Umgebung um mehr als 2% unterscheiden.
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Die vom Auge empfundene Helligkeit eines flichenhaften Objektes, dessen Bild
eine grofle Zahl von Sehnerven auf der Netzhaut iiberdeckt, ist dem Quotienten
aus der gesamten in das Auge eintretenden Lichtleistung P,, und der Fliache des
Bildes auf der Netzhaut proportional; letztere ist ihrerseits dem Raumwinkel €2
proportional, unter dem das Objekt gesehen wird. Wir erhalten also

(1.68)

c1 und im weiteren Text cp, c3 und ¢4 sind Proportionalititskonstanten.

Wenn wir nun ein (dunkles) Objekt in einer (hellen) Umgebung betrachten, so
entspricht der subjektive Kontrast solange dem tatsidchlichen Verhiltnis der von
Objekt und Umgebung emittierten Lichtleistungsdichten, wie nicht durch Streuung
in dem Raum zwischen Objekt und Auge zusitzliches Licht ins Auge gelangt. Die
Streuung von Licht durch Luftmolekiile, Aerosolpartikel, Nebeltropfchen und der-
gleichen, die sich innerhalb des Lichtweges zwischen Objekt und Auge befinden,
hellt das Objekt scheinbar auf und vermindert so den subjektiven Kontrast (ein
Beispiel: In einer Landschaft wirken an sich dunkle Berge um so heller, je wei-
ter sie entfernt sind). Wir wollen unter etwas vereinfachenden Annahmen einen
Ausdruck fiir die sich unter diesen Umsténden ergebende Sichtweite ableiten; die
hierzu notwendigen Groflen sind in Abb. 1.18 skizziert.

Wir betrachten ein Objekt mit der Fliche Ap in heller Umgebung; die
Leuchtdichte des Objektes selbst sei vernachldssigbar, das Objekt sei also abso-
lut schwarz. Die Entfernung zwischen Objekt und Auge sei 1. Der Raum zwischen
Auge und Objekt sei homogen von Streuzentren erfiillt, die Licht, das z.B. von der
Seite einfillt, in Richtung auf das Auge hin streuen. Vom Auge aus gesehen spannt
das Objekt einen Raumwinkel © = Ag/1> = A(x)/x? auf, und jedes Volumenelement
dV = A(x) - dx innerhalb des von diesem Raumwinkel aufgespannten Kegels streut
Licht in Richtung auf das Auge; x ist dabei als laufende Variable die Entfernung
zwischen dem jeweiligen Volumenelement, A(x) sei die Kegelquerschnittsfliche
in der Entfernung x, d.h. die scheinbare Fliche des Objektes. Wir nehmen
nun an, daf die aus dem Volumen dV gestreute Strahlungsleistung dPs dem
Extinktionskoeffizienten K. und dem streuenden Volumen dV proportional ist.

Dabei gehen wir davon aus, daf} die Extinktion allein durch Streuung verursacht
ist und dafB sie nicht vom Ort abhédngt. Dann gilt

Licht

L

Abb. 1.18 Strahlengang zur
Berechnung der
Sichtbarkeitsgrenze
flichenhafter Objekte; die
einzelnen Bezeichnungen
sind im Text erklart
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X2

dPS=C2-Ke-dV=cz-Ke-A(x)-dx=cz-Ke-Ao-l—z-dx. (1.69)
Ein Teil dieser gestreuten Leistung gelangt in das Auge des Beobachters. Um diesen
Anteil zu berechnen, miissen wir erstens beriicksichtigen, dafl von dem streuenden
Volumen aus die Augenpupille mit der Pupillenfliiche a einen Raumwinkel a/x> auf-
spannt, dem die von dem Auge empfangene Leistung proportional ist, und zweitens,
daf} das in Richtung Auge gestreute Licht der Extinktion unterliegt. Damit erhalten

wir fiir die vom Auge empfangene Leistung dP,

dP, = c3 - dP; - — - exp( — Ke - %)
X

=C4~K€-A0~X—2-dx~%-exp(—Ke-x) (1.70)
1 X
=C4°Ke°A0-132~eXp(—Ke~X)'dX.

Die Integration iiber x, d.h. iiber das Kegelvolumen, ergibt schlielich

a
Py=cq Ao~ 5 - [1—exp(—Ke D], (1.71)

Wegen H =P,/Q und = Ay/I> erhalten wir als vom Auge empfundene Helligkeit
H=cq4-a-[1 —exp(—Ke¢-D]. (1.72)
Die Konstante c4 konnen wir bestimmen: Fiir | — oo geht H gegen die Umgebungs-

oder Hintergrundshelligkeit Hy; deshalb muf} c4 - a=Hj sein, und wir erhalten fiir
die scheinbare Helligkeit des Objektes am Ort des Auges

H=Hp-[1—exp(—Ke-1)] (1.73)
und fiir den vom Auge empfundenen Kontrast

H — Hy
Hy

ct-|

_‘HO'[l—eXp(—Kvl)]—Ho

™ (1.74)

Setzen wir fiir Ct noch die in GIl. (1.67) erwihnte Unterscheidbarkeitsgrenze
Ctmin = 0,02 ein und identifizieren dann 1 mit der Sichtweite Rg, so erhalten wir

Ctmin= exp(—Ke - Ry) (1.75)
oder schlieBlich

In Ctiin

R, =
Ke

(1.76)
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Eine Beziehung dieser Art wurde erstmals von Koschmieder (1924) angegeben. Mit
Ctmin = 0,02 ergibt sich gerade

3,9

R — 5,
S Ke

1.77)
die praktische Sichtweite betrigt also knapp vier e-Wert-Lingen.

Wie schon angemerkt, gilt diese Beziehung nur unter einigen nicht immer erfiill-
ten Voraussetzungen. So sind weder Lichteinstrahlung noch Extinktionskoeffizient
immer unabhiingig vom Ort, noch ist ein betrachtetes Objekt in der Praxis abso-
Iut schwarz. Auch die Annahme von Ctp;, = 0,02 ist, wie schon angedeutet, nur
fiir sehr giinstige Bedingungen giiltig, schon leichte Blendung verschlechtert diesen
Wert deutlich. Dennoch sind in der Praxis, fiir eine Abschétzung der Groflenordnung
des Extinktionskoeffizienten, die Unsicherheiten der Koschmieder-Beziehung nicht
allzu groB; zum Teil hingt dies damit zusammen, daf der kritische Minimalkontrast
nur mit seinem Logarithmus in die oben abgeleitete Formel (s. Gl. 1.76) eingeht
(setzt man z.B. fiir Cty,;, einen um einen Faktor zwei schlechteren Wert ein, so
erhilt man fiir Ry immerhin noch einen Wert von 3,2 e-Wert-Lingen).

1.3 Terrestrische Strahlung

Im ersten Abschnitt des vorliegenden Kapitels sind die Grundlagen der thermischen
Strahlung zusammengestellt worden. Danach emittiert Materie, unabhingig vom
Aggregatzustand, bei Temperaturen oberhalb von 0 K thermische Strahlung in dem
Mafe und in dem Wellenldngenbereich, in dem sie auch zu absorbieren vermag. Fiir
eine bestimmte Wellenlidnge und fiir eine bestimmte Temperatur ist die thermische
Emission durch das Produkt aus der Emission eines idealen schwarzen Strahlers und
dem Absorptionsvermogen der betrachteten Materie gegeben. Die Gréenordnung
der relevanten Wellenldngen kann aus dem Wien-Verschiebungsgesetz abgeschitzt
werden.

Diese Uberlegungen gelten fiir die Erdoberfliiche und fiir die Atmosphiire selbst
in gleichem Maf3e. Dabei kann man die feste und fliissige Erdoberflache in guter
Niherung als schwarzen Strahler ansehen, wihrend die Atmosphire selbst nur in
bestimmten Wellenldngenbereichen absorbiert und emittiert und insofern eher ein
»farbiger Strahler ist. Die mittlere Oberflichentemperatur der Erde liegt bei 15°C
bzw. 288 K; nach dem Wienschen Verschiebungsgesetz liegt das Maximum der
Wellenlidngenverteilung bei etwa 10 pm, also weit im Infraroten. Die Atmosphire
selbst ist im grofen und ganzen etwas kiihler (wir kommen darauf zuriick), die
GroBenordnung der beteiligten Wellenlingenbereiche ist aber die gleiche.

Der Versuch, sich die terrestrische Strahlung zu veranschaulichen, stoft auf
gewisse Schwierigkeiten. Im terrestrischen Wellenlédngengebiet absorbiert und emit-
tiert die Luft in weiten Spektralbereichen selbst Strahlung. Die Luft wird also
einerseits mehr oder minder undurchsichtig, auf der anderen Seite aber selbst
leuchtend; eine Analogie hierzu aus dem normalen Erfahrungsbereich ist schwer
vorstellbar.
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Tabelle 1.6 Absorptions- und Reflexionsvermdgen einiger Oberflichentypen im terrestrisch-
thermischen (infraroten) Spektralbereich

Absorption (%) Reflexion (%)
Sand 90 10
Wasser 96 4
Gras 98-99 1-2
Schnee 99,5 0,5
Wolken 90-100 0-10

Auch in anderer Hinsicht stoft die Anschauung auf Schwierigkeiten: Das
Absorptions- und Reflexionsverhalten vieler Materialien im Infraroten unterschei-
det sich wesentlich von dem aus dem sichtbaren Bereich vertrauten Verhalten.
So ist z.B. frisch gefallener Schnee im Infraroten schwirzer als jeder Ruf} im
sichtbaren Wellenldngenbereich. Die Tabelle 1.6 soll ein gewisses Mal} fiir die
GroBenordnungen vermitteln. Das Absorptionsvermogen der Erdoberflidche betrigt
im Mittel etwa 95%; insofern ist es berechtigt, diese angenihert als schwarzen
Strahler anzusehen.

Wir werden bei der Behandlung der terrestrischen thermischen Strahlung dhnlich
wie bei der Behandlung der solaren Strahlung zunichst das globale Bild besprechen
und von dort aus dann zur Diskussion der Details iibergehen.

1.3.1 Das globale Bild; der Treibhauseffekt

Betrachtet man, wie schon angedeutet, die Erdoberflidche als thermischen Strahler
mit einer mittleren Temperatur von etwa 288 K, so stot man im ersten Anschein
auf eine grundlegende Diskrepanz. Die thermische Abstrahlung der Erdoberflache
nach dem Stefan-Boltzmannschen Gesetz, bei einem angenommenen thermischen
Emissionsvermogen von 95%, betrigt im Mittel etwa 395 W/m?; sie ist damit be-
triachtlich hoher als die gesamte Einnahme der Erdoberfldche an solarer Energie in
Hohe von etwa 160 W/m?, ja sie ist sogar noch deutlich héher als die ganze solare
Einstrahlung (So) an der Atmosphirenobergrenze von 342 W/m?. Selbst wenn alle
nichtradiativen Prozesse, die der Erdoberfliche weitere Energie entziehen konnen,
unberiicksichtigt bleiben, scheint das Gleichgewicht zwischen Energiezufuhr zum
Boden durch solare Einstrahlung und Energieentzug durch thermische Abstrahlung
verletzt.

Diese Diskrepanz wird dadurch aufgeldst, dal die Atmosphire im Infraroten
Strahlung absorbiert, damit selbst ein thermischer Strahler ist und einen betricht-
lichen Teil der ihr zugefiihrten Energie wieder zum Erdboden als sog. thermische
»Gegenstrahlung® zuriickstrahlt. Im globalen Mittel betrdgt diese atmospharische
Gegenstrahlung ca. 330 W/m?; die Nettoabstrahlung der Erdoberfliche beliuft sich
damit nur noch auf ungefihr 65 W/m? und bleibt damit natiirlich weit unter der
Energiezufuhr durch die solare Strahlung.
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Diese Abschirmwirkung der Atmosphire wird oft mit der eines Glashauses ver-
glichen, dessen Scheiben zwar die kurzwellige Sonnenstrahlung durchlassen, die
Wirmestrahlung des Bodens oder auch der Pflanzen aber zuriickhalten und wieder
an das Innere des Glashauses abgegeben. Deshalb wird die Abschirmwirkung der
Atmosphire populér gern als ,, Treibhauseffekt* oder ,,Glashauseffekt* bezeichnet.

Einige Zahlen sollen diesen Effekt noch etwas illustrieren: Rechnet man zwar
mit der planetaren Albedo der Erde inkl. Atmosphire von 30%, ldat aber den
Treibhauseffekt unberiicksichtigt, so ldge die Oberflichentemperatur der Erde
je nach angenommenem thermischen Emissionsvermogen ¢ bei etwa 258 K
oder —15°C (€=95%) bzw. bei etwa 255 K oder —18°C (e=100%). Der
»Glashauseffekt™ allein — bei sonst ungeédnderte Atmosphire, insbesondere bei un-
verdnderter planetarer Albedo — erhoht also die bodennahe Temperatur um 30 K
bis 33 K. Diese Zahlen haben allerdings nichts mit der Temperatur zu tun, die
sich auf der Erdoberfliche im thermischen Gleichgewicht einstellen wiirde, wenn
die Atmosphire vollig fehlte (die beiden Szenarien werden manchmal verwech-
selt): Ganz ohne Atmosphire, bei einer Oberflachenalbedo von 10%, lige die
Bodentemperatur je nach angenommenem thermischen Emissionsvermogen im glo-
balen Mittel bei 0°C (e =95%) bzw. bei —3°C (e = 100%), wire also 15 bis 18°C
niedriger als die tatsidchliche globale Mitteltemperatur von 15°C.

Der Treibhauseffekt ist — diese Tatsache soll hier noch einmal betont werden —
also ein natiirlicher und lebensnotwendiger Effekt. Diese Tatsache wird in man-
chen Diskussionen in der breiteren Offentlichkeit oft verkannt; unter dem Begriff
Treibhauseffekt werden dann nur die anthropogenen Verinderungen subsumiert,
die zwar katastrophale Folgen haben koénnen und keineswegs verharmlost wer-
den diirfen, die aber zahlenmifBig klein sind im Vergleich zu dem natiirlichen
Effekt.

Das gesamte Budget der thermischen Strahlungsfliisse in dem System
Atmosphire-Erdoberfliache ist in Abb. 1.19 skizziert. Der Atmosphire wird Energie
zum Teil durch unmittelbare Absorption solarer Strahlung, zum Teil durch
nichtradiativen Transport von der Erdoberflaiche (Konvektion, Verdunstung und
Kondensation von Wasser), zum iiberwiegenden Teil aber durch Absorption der von
der Erdoberfldche emittierten thermischen Strahlung zugefiihrt. Fiir die Absorption
sind — wie schon angedeutet — vor allem Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon, einige
weitere Spurengase und Wolken verantwortlich. Das bedeutet umgekehrt, dafl die
Gegenstrahlung sehr wesentlich von der Konzentration dieser Spurengase und ihrer
Hohenverteilung sowie von dem Bedeckungsgrad bestimmt werden; in der unteren
Atmosphire kommen dabei dem Wasserdampf und den Wolken eine dominierende
Rolle zu.

Auf der anderen Seite mufl im Gleichgewicht die Erde als Planet natiirlich
gerade wieder die Strahlungsleistung in den Weltraum abstrahlen, die der so-
laren Nettoeinstrahlung, d.h. der Bruttoeinstrahlung Sg abziiglich der planetaren
Reflexion von 30% entspricht. Diese Abstrahlung wird zum ganz iiberwiegen-
den Teil von der Atmosphire geleistet, nur etwa ein Zehntel von Sy werden
direkt vom Erdboden in den Weltraum emittiert. Da diese Abstrahlung gera-
de die Aufheizung der Atmosphire durch Strahlungsabsorption im solaren und
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Abb. 1.19 Budget der thermischen Strahlungsfliisse von der Erdoberflache, der Atmosphére und

der Erde als Planet

terrestrischen Bereich und durch nichtradiativen Transport kompensieren muf,
spricht man von ,,Strahlungskiihlung® (,,radiative cooling*) der Atmosphire.

1.3.2 Emission und Absorption terrestrischer Strahlung

Abbildung 1.20 zeigt oben die spektrale Energieverteilung der Bodenstrahlung, die
praktisch der Schwarzkorperstrahlung entspricht, in der Mitte das Spektrum der bei
wolkenlosem Himmel von oben kommenden Gegenstrahlung der Atmosphére und
unten, als Differenzspektrum, den Nettostrahlungsverlust der Erdoberfliche.

Die primére Strahlung der Erdoberfliache (oberes Teilbild von Abb. 1.20) hat, wie
erwihnt, angendhert die Energieverteilung eines schwarzen Korpers. Die Intensitit
der Gegenstrahlung (mittleres Teilbild von Abb. 1.20) entspricht im Bereich der
starken Absorptionsbanden ebenfalls weitgehend der eines schwarzen Korpers
(der allenfalls eine etwas geringere Temperatur als der Boden hat), so dal im
Spektralbereich dieser Banden die Nettoabstrahlung der Erdoberfliche (unteres
Teilbild von Abb. 1.20) fast Null wird.
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Abb. 1.20 a—c Spektrale
Verteilung der
Bruttobodenstrahlung (a), der
Gegenstrahlung (b) und der
Nettobodenabstrahlung/
Bruttobodenstrahlung minus
Gegenstrahlung (c) bei
wolkenlosem Himmel (Nach
Moller 1973, umgezeichnet)

dF/dh (W/m?-pm) —
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Die wichtigsten Banden fiir die Absorption und die thermische Emission
sind die des Wassers und des Kohlendioxids. Wasser weist eine sehr star-
ke Rotationsschwingungsbande bei Wellenlingen zwischen 5 und 8 pm mit
Schwerpunkt bei 6,3 pm auf und weiter eine breite Rotationsbande ab etwa
16 pm zu groferen Wellenldngen hin. In den Zwischenbereich — mit teilweiser
Uberlappung — fillt eine starke Bande des Kohlendioxids zwischen 13 und 17 pm
mit Schwerpunkt bei etwa 15 pm. Daneben tritt eine schmale Bande des Ozons bei
einer Wellenldnge von 9,6 pm auf.

Die Hauptabsorber Wasserdampf und Kohlendioxid lassen in der wol-
kenfreien Atmosphidre ein — wenn man so will — effektives ,,Fenster fiir
Wellenlidngen zwischen etwa 7,5 und 13 pm offen. Dort wirken sich die ge-
nannte Ozonbande, ein sehr schwaches, im Malstab der Abb. 1.20 nicht er-
scheinendes Absorptionskontinuum des Wassers und die Banden von weiteren
Spurengasen, in erster Linie von Methan und Distickstoffoxid, aus (Methan und
Distickstoffoxid haben Banden zwischen 7 und 8 wm, die gerade auf die Flanke der
Rotationsschwingungsbande des Wassers fallen).

Kondratyev u. Moskalenko (1984) haben in Modellrechnungen fiir eine wol-
kenfreie Atmosphidre die Anteile der einzelnen Spurengase am natiirlichen
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Treibhauseffekt aufgeschliisselt. Unter der Annahme eines Gesamteffektes von 33 K
tragen danach Wasserdampf 20,6 K (oder ca. 62%), Kohlendioxid 7,2 K (ca. 22%),
Ozon 2,4 K (ca. 7%), Distickstoffoxid 1,4 K (ca. 4%) und schlieBlich Methan 0,8 K
(ca. 2,5%) bei.

Wolken schirmen auch das erwihnte spektrale Fenster ab; bei Bedeckung
des Himmels mit tiefliegenden und damit relativ warmen Wolken geht die
Nettoabstrahlung der Erdoberfliche fast auf Null zuriick. Einige Zahlen (nach
Sellers 1965) sollen den iiberaus starken Einflul der Wolken auf die Gegenstrahlung
verdeutlichen: Setzen wir die Nettoausstrahlung des Bodens bei wolkenlosem
Himmel gleich 100%, so bleiben davon iibrig bei Bedeckung mit

— Cirrus (hochliegende Eiswolken, ca. 12 km Hohe): 84%

— Cirrostratus (hochliegende Eisschichtwolken, ca. 8,5 km Hohe): 68%

— Altostratus (hohe Schichtbewolkung, ca. 2,2 km): 20%

— Stratus (Schichtbewolkung, ca. 500 m): 4%

— Nimbostratus (tiefliegende michtige Regenschichtwolken, Untergrenze ca.
100 m): 1%.

Diese Wirkung der Wolken hidngt damit zusammen, dall das Absorptions- und
Emissionsvermogen einer einigermaflen méchtigen Wolke in keinem fiir die terre-
strische Strahlung relevanten Wellenldngenbereich klein ist oder gar verschwindet,
ganz im Gegensatz zu Gasen (auch im Gegensatz zu Wasserdampf) mit ihrem
vergleichsweise spektral selektiven Absorptionsvermogen. Abbildung 1.21 soll dies
veranschaulichen. In der Zeichnung ist das spektrale Emissionsvermogen e, einer
Altostratuswolke mit einem Fliissigwassergehalt von 0,28 g/m® dargestellt, einmal
fiir eine Wolke mit 50 m Méchtigkeit, zu anderen fiir eine séttigungsdicke Wolke.

1.0
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Da die Leistung eines thermischen Strahlers zu T* proportional ist, wird die
Gegenstrahlung natiirlich um so intensiver, aus je warmeren, und das heiflt im allge-
meinen, aus je tieferen Schichten sie kommt. Anders ausgedriickt bedeutet dies: Das
Strahlungsgleichgewicht am Boden wird sich bei um so hoheren Temperaturen ein-
stellen, je tiefer die Schichten liegen, aus denen die Gegenstrahlung kommt, und um-
gekehrt bei um so tieferen Temperaturen, je hohere Schichten zur Gegenstrahlung
beitragen. Die folgende Uberlegung wird diesen Gedanken noch etwas vertiefen.

Die Ubertragung der terrestrischen Strahlung in den untersten Schichten der
Atmosphire wird, vom FEinfluB} tiefliegender Wolken einmal abgesehen, ganz
tiberwiegend durch die Absorption und Emission durch Wasserdampf bestimmt.
Abbildung 1.22 soll dies verdeutlichen. In der Abbildung ist das mit dem
Absorptionsvermogen identische relative Emissionsvermdgen des atmosphéri-
schen Wasserdampfs, integriert iiber den ganzen fiir die terrestrische Strahlung
relevanten Wellenldngenbereich, €j;, als Funktion der Massenschichtdicke des
Wasserdampfes, [p,0 - dz (mit der Dimension Masse/Fliche), aufgetragen.

Das rechte schraffierte Band in Abb. 1.22 gibt etwa die Gesamtwasserd-
ampfmenge in der Atmosphire an, das linke schraffierte Band die entsprechen-
de Menge in den untersten 100 m iiber dem Boden (fiir mittlere geographische
Breiten und in Meereshohe). Der Vergleich der beiden Binder zeigt, daf das
Emissionsvermdgen der ersten 100 m iiber dem Boden schon mehr als 2/3 des
Gesamtemissionsvermogens des atmosphérischen Wasserdampfs ausmacht. Da man
aus den Zahlen der Abb. 1.19 entnehmen kann, dafl das Gesamtemissionsvermogen
der Atmosphire, vom Boden aus gesehen, bei etwa 0,8 liegt, zeigt Abb. 1.22
auch, dal} ungefiahr 60% bis 65% der am Boden empfangenen Gegenstrahlung aus
der Schicht zwischen dem Boden und etwa 100 m Hohe kommen, d.h. aus einer
Schicht, die kaum kélter als die Erdoberfliache selbst ist. Unter solchen Bedingungen
ist also keine starke Auskiihlung zu erwarten, auch wenn die Temperatur
nach Sonnenuntergang nur durch das Gleichgewicht der terrestrischen Strahlung
bestimmt wird. Das Bild kann und wird sich natiirlich grundlegend @ndern, sobald

1,0
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der Wasserdampf deutlich weniger wird als es der Abb. 1.22 entspricht, wie z.B.
tiber Wiisten oder im Hochgebirge bei klarem Wetter (und hier besonders ausgepragt
im Winter): da dann die Gegenstrahlung effektiv aus hoheren und damit kilteren
Schichten kommt, kénnen die Temperaturen des Bodens und der bodennahen Luft
nach Sonnenuntergang drastisch absinken.

Bei der Betrachtung der Abb. 1.22 mag iiberraschen, dal das integrier-
te Emissions- bzw. Absorptionsvermogen des Wasserdampfs bei hinreichend
groBer Schichtdicke gegen eins geht, obwohl nach Abb. 1.20 Wasserdampf
in einem breiten Wellenlingenbereich zwischen etwa 9 und 16 pwm schein-
bar nicht absorbiert. Tatsdchlich macht sich aber in diesem Wellenldngenbereich
bei groBeren Massenbelegungen (die allerdings dem 20- bis 30-fachen
des normalen atmospharischen Wasserdampfgehalts entsprechen und in der
Atmosphire nie erreicht werden) das erwihnte, im Malstab der Abb. 1.20
aber nicht erkennbare Absorptionskontinuum bemerkbar und verursacht das hohe
Gesamtabsorptionsvermdgen des Wasserdampfs.

1.3.3 Strahlungsiibertragung, Strahlungsfliisse,
Strahlungskiihlung

Bei der formalen Behandlung der Strahlungsiibertragung im terrestrisch-
thermischen Spektralbereich sind gegeniiber der allgemeinen Form der
Strahlungsiibertragungsgleichung einige Vereinfachungen mdglich. Zunichst
kann man, wie schon erwihnt, meist die Streuterme vernachlédssigen. Dartiber hin-
aus ist eine Vereinfachung bzw. Verallgemeinerung der Winkelintegration moglich,
die unter dem Namen ,,Zwei-Flu-Modell* vielfach zur Beschreibung der terre-
strischen Strahlung in der Atmosphire herangezogen wird. Der Grundgedanke ist
folgender: Interessiert man sich fiir die Strahlungsbilanz eines Volumenelements, so
sind streng genommen die Strahlungsiibertragungsgleichungen fiir alle Richtungen
zu losen und die Ergebnisse dann iiber alle Richtungen zu integrieren. Dieses
miihsame Verfahren kann man vermeiden, wenn man eine feste Bezugsrichtung
wihlt und dann Homogenitit senkrecht zu dieser Bezugsrichtung annimmt. Als
solche feste Bezugsrichtung bietet sich natiirlich die Senkrechte zur Erdoberflache
an. Nimmt man jetzt noch eine ebene, homogene Erdoberfliche und ebenso eine
horizontal homogene Atmosphire an (d.h. die das Strahlungsfeld bestimmenden
GroBen soll nicht von den horizontalen Koordinaten abhéngen) und berticksichtigt
die lokale Isotropie der thermischen Emission, so kann man sich modellméBig auf
die Berechnung der vertikalen, aufwérts bzw. abwiérts gerichteten eindimensionalen
Strahlungsfliisse I_JAT bzw. Fy, | beschrinken. Dies ist das Prinzip des Zwei-FluB-
Modells, das eine einfache Darstellung der Energieumsitze durch thermische
Strahlung, wie z.B. Kiihlung und Aufheizung, erlaubt und das beispielsweise in
Klimamodellen hdufig Anwendung findet.

Da in diesem Modell die Integration iiber alle Richtungen implizit schon vor-
weggenommen wird, miissen die Absorptions- oder Extinktionskoeffizienten bzw.
die Ausdriicke fiir die Transmission durch eine Schicht modifiziert werden; an
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die Stelle der die Transmission bzw. Absorption in einer Richtung beschreiben-
den Exponentialterme exp(-t(z1,zz)) treten modifizierte Transmissionsfunktionen
Try.(z1,23) zur Beschreibung der Transmission zwischen zwei Hohen z; und z;.

Die Transmissionsfunktionen kann man, kurz gesprochen, folgendermaflen er-
halten (eine detailliertere Diskussion ist z.B. bei Paltridge u. Platt 1976 zu finden):
um die Fliisse durch die waagrechte Oberfliche eines Volumenelementes zu berech-
nen, muf} die Intensitét tiber alle Richtungen, die durch eine Halbkugel iiber dieser
Oberflidche vorgegeben sind, integriert werden, d.h. sowohl iiber den Azimutwinkel
¢ (was wegen der Isotropie lediglich einen Faktor 2 - &t liefert) als auch iiber den
Winkel ¢ zwischen Zenit und FluBrichtung. Strahlung, die die Hohendifferenz
75 —z1 durchlduft, muf} dabei eine Wegstrecke (z; —z1)/cos ¢ durchlaufen.

Wenn wir die vertikale optische Dicke der durchquerten Schicht, ©(z2,z1), durch
T = [ Ka(z) - dz definieren, so ist die Transmission fiir diese Strahlung dann gerade
durch den Faktor exp(—t/cos9) gegeben. Der schrige Einfall auf die waagrechte
Oberfliche des Volumenelementes erfordert noch die Multiplikation der FluBdichte
mit dem Faktor cos ¢, so daf3 sich als Integral {iber die Einheitshalbkugel

1 2n /2
Tr,\(zl,zz)z—-//exp (—M>-Cosﬁ-sinﬁ~d1}-d(p (1.78)
T cost
0 0

mit sing - d9 - dg als Oberflichenelement ergibt. Uber die Substitution

sin?}
cos2®

¢ = mit d¢ = dv (1.79)

cost

erhilt man, nach Durchfiihrung der Integration iiber ¢, schlie3lich

oo

Try(z),20) =2 - / exp (—¢ - 1(z1,22)) - ¢ 2 -d¢ =2 - E3[t(z1,22)].  (1.80)
1

Das Integral E3(t) — unter der Bezeichnung ,,3. Exponential-Integral* bekannt
— kann numerisch oder mit Hilfe von Integraltafeln ausgewertet werden (s. z.B.
Abramowitz u. Stegun 1972).

Zu der FluBdichte von oben nach unten, F;, |» beobachtet in einer Hohe z, tragen
nun alle oberhalb z gelegenen Elementarschichten der Dicke dz’ entsprechend ih-
rer Temperatur und entsprechend ihrem Emissions- bzw. Absorptionsvermogen mit
1t By (T,') - K0 (z') - dZ’ bei (wegen des Faktors T siche die Argumentation zu Gl.
1.9); dieser Beitrag der Schicht dz’ in der Emissionshohe z’ zu dem in der Hohe z
beobachteten Fluf ist noch mit der Transmission zwischen z und z’, Try (z,Z), zu
gewichten. Wir erhalten damit

dl_:)d =7 - BA(TZ’) . Ka,)h(Z/) . TI‘)L(Z, Z/) -d7z’ (1.81)

bzw.
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oo

Foz)=m- /B,\(TZ/) ~Kan(2) - Trp(z,7) - d7. (1.82)

z

Fiir die aufwirts gerichtete FluBdichte, FAT’ gilt entsprechend

Fit(2) = 7 - Ba(Ty—0) - £12=0 - Trs.(0,2)

Z
b / BA(T,) - Kay(Z) - Try (z.2) - d2,
0

(1.83)

wobei z =0 die Erdoberfliache charakterisieren soll.

Eine gravierende Schwierigkeit bei der Behandlung der Strahlungsiibertragung
im thermischen Spektralbereich entsteht durch die Notwendigkeit, iiber alle
Wellenlidngen integrieren zu miissen (die angeschriebenen Beziehungen gelten ja
nur jeweils fiir eine bestimmte Wellenlidnge). Die Molekiilbanden im Infraroten sind
sehr komplex aus einer Vielfalt von Einzellinien unterschiedlicher Stirke zusam-
mengesetzt; Intensitit und Breite dieser Einzellinien hingen zudem noch von Druck
und Temperatur ab. Da eine exakte Integration iiber alle Linien einer Bande prak-
tisch nicht durchfiihrbar ist, sind Ndherungsformeln und Modelle zur Berechnung
der Absorption entwickelt worden. Wegen der Kompliziertheit dieser Modelle soll
aber hier nicht weiter darauf eingegangen werden und statt dessen z.B. auf Goody
(1964) bzw. Goody u. Yung (1989) oder auf Paltridge u. Platt (1976) verwiesen
werden.

Um eine Vorstellung von der GroBenordnung der thermischen Strahlungsfliisse
in der Atmosphére zu vermitteln, zeigt Abb. 1.23 iiber alle Wellenlidngen integrierte
FluBdichten F;4 und Fy; als Funktion der Hohe, gerechnet fiir einen wolkenlo-
sen Himmel, sowie die sich daraus ergebende NettofluBdichte F, = Fyy — Fy.
Der nach oben zunehmende, nach oben gerichtete Nettostrahlungsstrom entzieht der
Atmosphire Energie, d.h. die Atmosphire wird zum Ausgleich der ihr zugefiihrten
Energie strahlungsgekiihlt.

Die Rate des Energieentzugs durch Strahlungskiihlung —dP/dV ergibt sich aus
der Divergenz der Nettostrahlungsdichte; die pro Elementarvolumen dV durch
Strahlung entzogene Leistung dP ist, unter der Annahme der Unabhéngigkeit von
den horizontalen Koordinaten,

dF,

dP = —divF, -dV = — -dv, (1.84)
dz
d.h.
dp dF, (1.85)
dv — dz’ '

Meist interessiert in diesem Zusammenhang allerdings nicht so sehr der
Absolutbetrag des Energieentzugs als solcher, sondern eher der auf die
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Abb. 1.23 a—c FluBdichten 20
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Wiirmekapazitit der Luft bezogene, d.h. durch cj-p dividierte Wirmeentzug.
Formal stellt diese Grofle eine Kiihlrate dar und ist gegeben durch

ar 1 dF,
dt  cp-p dz’

(1.86)

Abbildung 1.24 zeigt typische atmosphirische Kiihlraten (Kelvin pro Tag) in
gemifigten Breiten als Funktion der Hohe.

Die Struktur dieses Abstrahlungs- oder Abkiihlungsprofils ist ganz wesent-
lich durch den Verlauf des Wasserdampfgehaltes der Luft bestimmt. In die-
sem Zusammenhang sei hier schon auf das Maximum der Kiihlrate zwischen
etwa 6 und 10 km Hohe hingewiesen, das fiir das spiter zu besprechende
Temperaturprofil der Atmosphire von Bedeutung ist. Zum qualitativen Verstandnis
dieses Maximums sei an den im Abschn. 1.1.4 gezeigten vertikalen Verlauf
der Wasserdampfkonzentration erinnert. In Bodennihe ist die Konzentration des
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Abb. 1.24 Mittlere Rate der 18
Strahlungskiihlung der 16 |
Atmosphire der gemifigten
Breiten (Nach Rechnungen
von Rodgers u. Walshaw

1966)

Hohe (km) st
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|
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Wasserdampfs hoch, die Strahlungsenergie wird nach einer kurzen Wegstrecke
absorbiert und wieder emittiert (wie wir gesehen hatten, liegt die mittlere freie
Weglinge der Strahlungsenergie in Bodennihe in der Groflenordnung von 100 m);
der ProzeB der Strahlungsiibertragung hat hier eine gewisse Ahnlichkeit mit einem
Diffusionsprozel3. Mit zunehmender Hohe wird die Wasserdampfkonzentration im-
mer geringer, die freie Weglinge der Strahlung dementsprechend immer grofer,
bis schlieBlich, in der angedeuteten Hohe des Maximums der Strahlungskiihlung,
die Absorptionsldngen so grofl werden, dafl die Energie in den Weltraum abge-
strahlt werden kann. Anders ausgedriickt ist die Atmosphére bis in eine Hohe
von etwa 8 km (der Wert gilt fiir die gemiBigten Breiten) im Spektralbereich
der Wasserdampfabsorption opak, d.h. praktisch undurchsichtig, dariiber wird sie
transparent. Vom Weltraum aus gesehen strahlt dann auch die Atmosphire im
Wellenldngenbereich der Wasserdampfbanden ab wie ein schwarzer Strahler mit
einer Temperatur, wie sie in etwa 8 km Hohe herrscht; das sind etwa —30°C (wei-
teres hierzu werden wir im néchsten Abschnitt besprechen). Aufgrund der starken
Abhingigkeit des Wasserdampfgehalts von der Temperatur hingt die Hohe, in der
die Atmosphire fiir die IR-Abstrahlung transparent wird, systematisch von der geo-
graphischen Breite ab. In den Tropen ist sie deutlich hoher als in mittleren Breiten
oder den Polarregionen (siehe auch Abb. 1.5).

1.4 Strahlungs- und Energiebilanzen

Wenn die solaren und terrestrischen Strahlungsfliisse sowie die nichtradiati-
ven Transportprozesse miteinander verrechnet werden, so ergeben sich die
Nettoenergieumsitze am Boden, in der Atmosphére und schlieflich in dem System
aus Atmosphire und Erdoberflache als Ganzem. Diese Nettoumsitze wollen wir in
diesem Abschnitt behandeln. Wir besprechen zunichst die Nettoenergieeinnahme
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der Erdoberfliche durch Strahlung, die sog. Strahlungsbilanz Qp des Bodens.
Im Gleichgewicht muf3 diese Energie durch Nichtstrahlungsprozesse wieder an
die Atmosphidre abgegeben werden. Letztlich empfiangt die Atmosphire wie-
der den grofiten Teil der eingestrahlten Energie und mufl diese Energie zur
Aufrechterhaltung des Gesamtgleichgewichts wieder abstrahlen. Das heifit, die
Nettoenergieeinnahme des Gesamtsystems aus Erdoberfliche und Atmosphire,
die sog. Gesamtbilanz Q, wird im globalen Mittel natiirlich Null, sie zeigt aber
Abhingigkeiten von der geographischen Lage, insbesondere von der geographi-
schen Breite, und von der Jahreszeit. Diese Gesamtbilanz, zusammen mit den
aus ihr resultierenden meridionalen Energiefliissen, wollen wir dann als zweites
besprechen.

1.4.1 Die Strahlungsbilanz der Erdoberfliiche

Wie wir oben gesehen hatten, betrigt die solare Einstrahlung an der Erdoberfliche
im globalen Mittel etwa 160 W/m?, der Nettostrahlungsverlust im terrestrischen
Spektralbereich betrigt etwa 65 W/m?, es verbleibt der Erdoberfliche also ein glo-
baler Uberschuf3 (;,Strahlungsbilanz®) von etwa 95 bis 100 W/m?; das sind knapp
30% von Sg.

Diesem globalen UberschuB steht natiirlich lokal oder regional eine
Strahlungsbilanz gegeniiber, die von der geographischen Lage — und hier in er-
ster Linie von der geographischen Breite —, der Bodenbeschaffenheit (z.B. von der
Albedo), von der Tages- und Jahreszeit und von den Witterungsbedingungen ab-
hingt. Diese aktuelle Strahlungsbilanz kann selbstverstindlich auch negativ werden,
d.h. die Abstrahlung kann gegeniiber der Einstrahlung iiberwiegen.

Abbildung 1.25 zeigt die Strahlungsbilanz Qg als Funktion der geographischen
Breite, getrennt als Halbjahresmittel fiir Sommer und Winter. Bei der Bewertung
dieses Bildes ist, im Sinne des eben Gesagten, zu beriicksichtigen, daf mit der
Mittelung iiber die geographische Léinge eine Mittelung iiber sehr unterschiedliche
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Bodenbeschaffenheiten und iiber sehr unterschiedliche Klimata verbunden sein
kann.

Der Strahlungsbilanziiberschul Qg muf3 der Erdoberfliche durch nichtradia-
tive Prozesse wieder entzogen und der Atmosphire zugefiihrt werden. Ebenso
kann gegebenenfalls negatives Qp durch Wirmeabgabe aus der Atmosphire an die
Erdoberfliche kompensiert werden.

Die wichtigsten direkten Mechanismen zum Ausgleich von Qg sind

— Verdunstung von Wasser, das dann in der Atmosphire wieder kondensiert und
seine Verdampfungswirme an die Atmosphire abgibt (Energietransport in Form
sog. latenter Wirme);

— unmittelbare Abgabe von Wérme an die Atmosphire durch Wérmeleitung an der
Erdoberfliache (Transport von Energie in Form sog. fiihlbarer Wirme).

Verdunstung und unmittelbarer Warmeaustausch sind tiber dem Land von glei-
cher Groflenordnung, dagegen spielt iiber dem Meer und auch iiber anderen grof8en
Wasserflichen die Verdunstung die ausschlaggebende Rolle. Uber den Ozeanen
werden etwa 8/9 von Qg durch Verdunstung und nur etwa 1/9 durch unmittelba-
re Wirmeabgabe an die Luft ausgeglichen. Im globalen Mittel werden der Strom
latenter Wirme von der Erdoberfliche in die Atmosphire zu etwa 70 bis 90 W/m?,
der Strom fiihlbarer Wirme zu etwa 10 bis 30 W/m? abgeschiitzt. Dem angegebenen
Wert fiir den Fluf3 latenter Wirme entspricht eine mittlere globale Verdunstungsrate
von etwa 800 bis 1 100 mm Wasser pro Jahr.

Neben der Abgabe latenter und fiihlbarer Wirme gibt es weitere Prozesse, die
zwar im globalen Langzeitmittel verschwinden, die aber temporir und regional ei-
ne ganz erhebliche Rolle spielen konnen. Das sind z.B. der Energietransport in
ozeanischen Stromungen oder des Schmelzen und Gefrieren von Wasser an der
Erdoberfliche.

Es sei noch erwéhnt, dal die geothermische Energie fiir die Bilanz der
Erdoberfliche gegeniiber der Atmosphire i. allg. keine Rolle spielt. Im Mittel
betrigt die WirmefluBdichte aus dem Erdkérper heraus nur etwa 0,06 W/m?2,
allerdings sind lokal deutlich hohere Werte méglich.

1.4.2 Gesamtbilanz des Systems von Atmosphdire
und Erdoberfliche

Im raumzeitlichen Mittel wird das Aquivalent zu Qg der Atmosphire durch die
oben angefiihrten Mechanismen wieder zugefiihrt; global macht dies, wie erwéhnt,
knapp 100 W/m? oder etwas unter 30% von Sg aus. Dazu erhilt die Atmosphiire
noch die Energie, die aus der solaren Strahlung in der Atmosphire selbst absorbiert
wird, im globalen Mittel etwa 78 W/m? oder 23% von So, sowie den Anteil der
thermischen Abstrahlung, der nach Abzug der Gegenstrahlung der Atmosphére ver-
bleibt, im Mittel etwa 19% von Sq (bei diesen Werten ist allerdings der direkt in
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das Weltall gelangende Teil der Bodenstrahlung mit eingerechnet). Zusammen er-
geben die genannten Fliisse eine Energiezufuhr fiir die Atmosphire von etwa 70%
von Sg.

Zum Ausgleich der Gesamtbilanz muf} die Atmosphire bzw. das aus Atmosphére
und Boden bestehende System diese Energie, d.h. 70% von Sy oder rund 240 W/m?,
als thermische Strahlung in den Weltraum emittieren. Zur Verdeutlichung faf3t
Abb. 1.26 alle relevanten Strahlungs- und Energiefliisse noch einmal zu einem
Gesamtbild zusammen; dabei sind auf der linken Seite der Abbildung die solaren
und auf der rechten Seite die terrestrisch-thermischen Fliisse dargestellt.

Die ganzen Uberlegungen und Argumente zu den Bilanzen und zu den Abb. 1.11,
1.18, und 1.25 gehen von Gleichgewichtszustinden aus. In Anbetracht der sikularen
Erwédrmung (siehe Kap. 10) ist diese Annahme nicht ganz korrekt. Nach Trenberth
et al. (2009) verbleibt ein Nettoflu3 durch die Erdoberfldche von 0,9 W/m? (dieser
Wert wurde aus Daten errechnet, die aus der Beobachtung der Ozeantemperaturen
zwischen 2000 und 2005 gewonnen worden waren).

Eine kleine Zahlenspielerei soll helfen, diese Abweichung vom Gleichgewicht zu
bewerten. Multipliziert man den Wert 0,9 W/m? mit der Zahl der Sekunden pro Jahr
(rund 3,15-107), so ergibt sich eine Jahresleistung von etwa 2,83 - 107 J/m? - Jahr
= 2,83 10* kJ/m? - a. Wir gehen jetzt davon aus, dass diese Leistung dem Ozean
zugute kommt. Die spezifische Wirme von Wasser ist C = 4,185 J/g-K, was
etwa 4,185 - 10 kJ/m? - K entspricht. In den niedrigen bis mittleren geographischen
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Abb. 1.26 Zusammenfassende Darstellung der Strahlungs- und Energiefliisse in dem System von
Atmosphire und Erdoberflache
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Breiten (die einen GrofBteil der Ozeanoberflache bereitstellen) ist die oberste Schicht
des Meeres eine etwa 50 bis 100 m michtige, relativ gut durchmischte warme
Deckschicht (in dem kalten Wasser der hohen Breiten bildet sich diese Deckschicht
nicht aus). Nach unten schlieBt sich die Thermokline, eine Ubergangsschicht hin
zum ozeanischen Tiefenwasser, an. Nehmen wir als erstes Szenario an, die ge-
nannte Leistung kidme ausschlieBlich der Deckschicht zugute, da der Austausch mit
dem Tiefenwasser und die Durchmischung des Tiefenwassers selbst sehr langsame
Prozesse sind. Nehmen wir weiter 75 m als mittlere Méchtigkeit der Deckschicht
an, so ergibe sich eine Erwdrmungsrate von (2,83 - 10* kJ/m? - a)/(75m-4,185- 103
kJ/m? . K) = 0,09 K/a. Die gleiche Rechnung fiihren wir fiir die mittlere Tiefe des
Gesamtozeans von rund 3 800 m als zweitem Szenario durch; wir erhalten dann
eine Rate von 0,0018 K/a. Diese Zahlen sind zu vergleichen mit dem mittleren
Temperaturanstieg der Luft an der Erdoberfliche wihrend der letzten 50 Jahre von
rund 0,01 K/a. In Kap. 10, Abschn. 10.2, werden wir noch detaillierter auf die
Ungleichgewichte zu sprechen kommen.

Nach Satellitenmessungen entspricht die Gesamtstrahlung des Systems von
Atmosphire und Erdoberfliche in den Weltraum einer mittleren Strahlungstempe-
ratur von etwa —18°C, was nach dem Stefan-Boltzmannschen Gesetz in Uberein-
stimmung mit dem genannten Energieiiberschuf3 steht. Diese mittlere Strahlung-
stemperatur entspricht ungefihr der mittleren Lufttemperatur in 6 km Hohe.

Eine solche Betrachtung ist allerdings nur im energetischen Mittel {iber
den ganzen thermischen Spektralbereich richtig. Im Detail ist die Erde kei-
neswegs ein homogener schwarzer Strahler, sondern zeigt in unterschiedli-
chen Wellenldangenbereichen ausgeprigte Unterschiede in der Herkunftshohe der
Strahlung und in der Strahlungstemperatur.

Abbildung 1.27 soll dies verdeutlichen. In dem Bild ist in schematischer Form die
Intensitit der Abstrahlung in den Weltraum als Funktion der Wellenldnge bzw. auch
als Funktion der Herkunft (Erdboden oder atmosphirische Spurengase) dargestellt
und mit den spektralen Verteilungen von Schwarzkorperstrahlung fiir verschiedene
Herkunftstemperaturen verglichen.

H,0 O co, H,0
Abb. 1.27 Intensitit der . .
Fenster’
Abstrahlung des Systems Y4
oz

Atmosphire/Erdoberfliche in
den Weltraum als Funktion
der Wellenldnge
(durchgezogene Kurve, in
relativen Einheiten). Die
gestrichelten Kurven stellen
Schwarzkorperverteilungen
zu den angeschriebenen
Temperaturen dar; Néheres 0
siehe Text (Nach Hanel et al.

1972, sehr vereinfacht)

dF,/dA —
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Im Bereich der H,O-Banden liegt die Strahlungstemperatur bei ca. —30° bis
—35°C, entsprechend einer Herkunftshohe von etwa 8 bis 10 km; weiter vorn hat-
ten wir gesehen, dal dies ungefihr die Hohe ist, in der die ,,Wasserdampfsphére*
transparent wird und in den Weltraum abstrahlen kann. Im Bereich der 9,6 pm-
Bande des Ozons liegt die Strahlungstemperatur bei etwa —10°C; dies entspricht
der Temperatur der Stratosphérenobergrenze in 50 bis 55 km Hohe (Néheres hier-
zu im 2. Kapitel.). Im Bereich der CO,-Banden zwischen 13 und 17 pm betrigt
die Strahlungstemperatur etwa —55°C; dieser Wert korrespondiert mit einer Hohe
von etwa 10 bis 12 km. Im Wellenldngengebiet des atmosphirischen ,.Fensters
zwischen 8 und 13 pm entspricht die zu beobachtende Strahlungstemperatur bei kla-
rem Wetter der Temperatur der Erdoberfliche und bei geschlossener Wolkendecke
der Temperatur der Wolkenoberseite.

An dieser Stelle ist es interessant, den Netto-EinfluB der Wolken auf die
Strahlungsbilanz der Erde etwas nidher zu untersuchen. Aus der Diskussion in den
vorangegangenen Abschnitten folgt, dal dieser Einflu der Wolken — verglichen
mit einer wolkenfreien Atmosphire — durch zwei konkurrierende Effekte bestimmt
wird:

— Wolken erhohen die planetare Albedo und reduzieren so den der Erde zur
Verfiigung stehenden solaren Strahlungsflu}, fiihren insofern tendenziell zu ei-
ner Abkiihlung. Dieser Effekt wird iiber Gebieten mit kleiner Bodenalbedo grof3
sein, er wird vergleichsweise klein werden iiber Gebieten, die selbst schon eine
hohe Bodenalbedo aufweisen (wie z.B. iiber den Polkappen).

— Wolken reduzieren die Abstrahlung im langwelligen terrestrischen Bereich: Sie
absorbieren die von der Erdoberfliche kommende thermische Strahlung und strah-
len diese zum groflen Teil als Gegenstrahlung zuriick; die Abstrahlung in den
Weltraum wird reduziert, da die Temperatur der Wolkenoberseite meist wesent-
lich niedriger als die der Erdoberfldche ist. Dieser Mechanismus fiihrt tendenziell
zu einer Erwdrmung.

Wihrend nun die Strahlungsfliisse bei wolkenlosen Himmel einigermaflen zu-
verldssig zu berechnen sind, gilt dies beim Vorhandensein einer Wolkendecke kaum
mehr. Selbst aufwendige Klimamodelle (s. Kap. 10) geben nicht einmal eine sichere
Auskunft dariiber, ob die aktuelle Bewdlkung im Vergleich zu einer wolkenfrei-
en Atmosphire eher eine Abkiihlung oder eher eine Erwiarmung zur Folge hat.
Messungen und Analysen von Daten des ,,Earth Radiation Budget Experiment*
(ERBE), das per Satellit die auf die Erde auftreffenden und die von der Erde
kommenden Strahlungsfliisse erfalit, erlauben erste quantitative Angaben iiber den
Netto-Einflul der Bewdlkung auf die irdische Strahlungsbilanz (s. z.B. Ramanathan
et al. 1989 und Hartmann u. Doelling (1991).

Die ERBE-Daten zeigen, daf} global die Abkiihlung durch die Erhohung der pla-
netaren Albedo (immer im Vergleich zu einer wolkenfreien Atmosphére) gegeniiber
der Erwidrmung durch die Reduzierung der langwelligen Abstrahlung weit iiber-
wiegt, wenn auch mit starker regionaler Differenzierung. Einem globalen Verlust
von etwa 45 bis 50 W/m? aufgrund der erhdhten Albedo steht nur ein Gewinn
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von etwas iiber 30 W/m? durch die Reduktion der thermischen Abstrahlung ge-
geniiber; die Strahlungsbilanz wird also durch die Bew6lkung um 15 bis 20 W/m?
negativer. Eine geographisch differenziertere Betrachtung zeigt, dal in den gemai-
Bigten und hoheren Breiten (also etwa in der Zone der Westwinddrift) im Sommer
der Verlust an solarer Finstrahlung den Gewinn durch reduzierte terrestrische
Abstrahlung bei weitem, bis zu einer Groflenordnung, iibersteigt; im Extremfall
kann die Strahlungsbilanz des Systems von Atmosphire und Erdoberfliche um
bis zu 100 W/m? negativer werden. Im Winter verschwindet dieser Effekt weit-
gehend, da wegen der insgesamt niedrigeren solaren Einstrahlung auch ein Verlust
durch eine erhohte planetare Albedo nicht so stark ins Gewicht fillt. In sehr ho-
hen Breiten wechselt dann der Netto-Einflul der Wolken auf die Strahlungsbilanz
sogar sein Vorzeichen: Da eine hohe Albedo der Wolken an der an sich schon
sehr hohen Albedo der Schnee- und Eisfelder nicht sehr viel dndert, iiberwiegt
dort die Reduzierung der Abstrahlung im Langwelligen. Der positive Netto-Einfluf3
der Wolken iibersteigt allerdings nirgends einen Wert von etwa 25 W/m?2. In den
tropischen und subtropischen Breiten ist im zonalen Mittel der Netto-Einfluf} der
Wolken vergleichsweise gering; tendenziell iiberwiegt dort {iber den Kontinenten
die Reduktion der terrestrischen Abstrahlung und iiber den Ozeanen die Wirkung
der Albedo-Erhohung.

Weiter oben hatten wir schon darauf hingewiesen, daf3 die Gesamtstrahlungs-
bilanz des Systems von Atmosphire und Erdoberfliche, Q, zwar global ausgegli-
chen sein muf, daf} die lokalen und regionalen Werte von Q dagegen eine starke
Abhingigkeit von der geographischen Lage, von der Tages- und Jahreszeit und
von den meteorologischen Bedingungen zeigen konnen. In Abb. 1.28 sind die fiir
den atmosphirischen Energiehaushalt besonders wichtigen Abhéingigkeiten von der
geographischen Breite und von der Jahreszeit dargestellt. Dabei bedeutet ein positi-
ver Wert fiir Q, daB die Einstrahlung tiberwiegt, und umgekehrt ein negativer Wert,
daf} die Ausstrahlung stérker ist.

Als Folge dieser Breitenabhingigkeit von Q, bei gleichzeitiger globaler
Ausgeglichenheit der Energiebilanz, existiert ein Energieflu} von den wirmeren zu
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den kilteren Breiten. Dieser Energietransport nimmt im Jahresmittel vom Aquator
aus, wo er nahezu Null ist, polwirts rasch zu und erreicht in etwa 30° bis 40° Breite
ein Maximum von etwa 6 bis 7- 101 W (oder etwa 4 bis 5- 10?2 cal/Jahr); zu
hoheren Breiten hin nimmt er dann wieder ab, bis er an den Polen selbst wieder
verschwindet. Die Abschitzungen verschiedener Autoren streuen etwas, vor allem
gibt es Diskrepanzen zwischen konventionell bestimmten und aus Satellitendaten
gewonnenen Werten. Abbildung 1.29 zeigt als Anhaltspunkt Energiefliisse in
Atmosphire und Ozean, die durch Zusammenfassungen von Rechnungen verschie-
dener Autoren (v.a. Oort 1971; Manabe u. Wetherald 1980) erhalten wurden. Auf
die Griinde fiir die Umkehrung der FluBrichtung der latenten Wirme in Aquatornihe
als Folge der Passatzirkulation kommen wir im 4. Kapitel zuriick.

1.5 Temperaturen der bodennahen Luft

Aus den Energiebilanzen, die wir im vorangegangenen Abschnitt diskutiert ha-
ben, folgen im Prinzip die Temperaturen der Erdoberfliche und der bodennahen
Luft, allerdings auch wirklich nur im Prinzip. Die tatsdchliche Berechnung die-
ser Temperaturen, vor allem eine nach Regionen differenzierte Berechnung, ist
ein extrem schwieriges Unterfangen, nicht zuletzt wegen der groflen Zahl mogli-
cher Wechselwirkungen zwischen verschiedenen fiir die Temperaturen relevanten
GroBen. Wir beschrinken uns deshalb hier darauf, die Temperaturen der bodenna-
hen Luft ohne Versuch einer Begriindung wiederzugeben. Im 8. und 10. Kapitel.
werden wir kurz auf einige Modelle zu sprechen kommen.

Abbildung 1.30 zeigt zunichst die iiber die Breitenkreise gemittelten Werte
der Temperaturen der bodennahen Luft, und zwar als Jahresmittel sowie als
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Abb. 1.30 Zonal gemittelte Temperaturen der bodennahen Luft als Funktion der geographi-
schen Breite, auf Meereshohe reduziert (im wesentlichen nach Sellers 1965, Weischet 1977).
Durchgezogene Kurven: Januar- und Juli-Mittel; gestrichelte Kurve: Jahresmittel

Monatsmittel fiir Januar und Juli. Die angegebenen Zahlen sind auf Meereshohe
reduzierte Temperaturen, um eine bessere Vergleichbarkeit zu gewihren; generell
nimmt die Temperatur mit der Hohe ab, dieser Zusammenhang wird im nich-
sten Kapitel besprochen werden. Der Unterschied zwischen den aktuellen und den
auf Meereshohe reduzierten Temperaturen wird besonders in der Antarktis rele-
vant, wo die mittlere Erhebung der Erdoberfliche iiber das Meeresniveau innerhalb
des 80. Breitenkreises etwa 2300 m und zwischen dem 70. und 80. Breitenkreis
noch etwa 1400 m betrégt; ansonsten iibersteigt die zonal gemittelte Erhebung der
Erdoberfldche iiber die Meeresoberfliche auf dem Rest der Erde nirgendwo die
500-m-Grenze.

Der grofle Unterschied zwischen Sommer und Winter auf der Nordhalbkugel —
im Vergleich zu den Verhiltnissen auf der Siidhalbkugel — ist eine Folge der hier viel
groBeren Landmassen (von den hochpolaren Gebieten einmal abgesehen). Die grofie
verfiigbare Wirmekapazitit der Ozeane, wo grof3enordnungsmafBig eine Schicht von
100 m Michtigkeit am Austausch teilnimmt und damit zur Wirmespeicherung bei-
tragt, wirkt auf Temperaturschwankungen ausgleichend, wihrend tiber den groflen
Festlandflichen, wo selbst an langperiodischen Schwankungen nur eine Schicht
von der GroBenordnung weniger Meter beteiligt ist, Uberschiisse und Defizite der
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Abb. 1.31a,b Januar- (a) und Juli-Isothermen (b) in Abstinden von 10°C (Nach Bliithgen u.
Weischet 1980). Die heifiesten Sommergebiete mit Monatsmitteln tiber 30°C sind schraffiert, die
kéltesten Wintergebiete (mit Monatsmitteln < —60°C in Sibirien und < —60°C in der Antarktis)
sind dunkel ausgefiillt. Die Temperaturen sind auch hier auf Meereshohe umgerechnet

Energiebilanz viel stirker zu Buche schlagen. Dort, wo grofie Festlandkorper zu fin-
den sind, kommt dieser Kontinentaleffekt natiirlich auch auf der Stidhalbkugel zum
Tragen, so z.B. iiber dem antarktischen Kontinent siidlich des 70. Breitengrades
oder, eher regional beschrinkt, iiber Australien (siehe hierzu auch Abb. 1.31).
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Fiir die spiter zu besprechende atmosphirische Dynamik sind weniger die ab-
soluten Werte der Temperatur als mehr die meridionalen Temperaturgradienten von
Interesse. Beriicksichtigt man, daf} ein Breitengrad einer Strecke von 111 km ent-
spricht, so kann man aus Abb. 1.30 ablesen, daf} die mittleren Temperaturgradienten
von den 30. Breitenkreisen an polwirts bei etwa 5 bis 6°C/1 000 km liegen; auf der
Nordhalbkugel beobachten wir etwa 3 bis 6°C/1 000 km im Sommer und etwa 6 bis
10°C/1 000 km im Winter.

In Abb. 1.31 sind die regionalen Temperaturverteilungen im Januar und im Juli
skizziert. Die hochsten Sommertemperaturen sind, wie schon angedeutet, in etwa
25° und 30° geographischer Breite iiber den Kontinenten zu finden, wo maximale
Einstrahlung, relative Trockenheit und Kontinentaleffekt zusammenwirken. Ebenso
treten die niedrigsten Wintertemperaturen im Inneren der Kontinente auf, wo
ebenfalls relative Trockenheit und Kontinentaleffekt zusammentreffen. Interessant
ist dabei u.a., daB} die extremen winterlichen Kiltegrade in Nordost-Sibirien mit
Januarmitteln unter —50°C in einer Region auftreten, die besiedelt ist und deren
Hochsommertemperaturen durchaus denen geméBigter Breiten entsprechen.

Weiterhin sei noch auf den Verlauf der Januar-Isothermen beim Ubergang
vom Nordatlantik auf den europdisch-asiatischen Kontinent aufmerksam gemacht:
Wegen des hohen Wirmetransports durch nordwirts gerichtete Meeresstromungen
reicht die 0°C-Isotherme iiber dem Atlantik selbst im Hochwinter bis zum
Polarkreis hoch (in dem Abschn. 10.1 werden wir auf diese Meeresstromungen zu-
riickkommen). Beim Ubergang auf den Kontinent fillt diese Isotherme fast schlag-
artig auf etwa 45° nordlicher Breite herunter, d.h. sie verschiebt sich um etwa 2 500
bis 3000 km nach Siiden; der sibirische Kiltepol mit Januarmitteln unter —50°C
liegt etwa auf der gleichen geographischen Breite wie die Januar-0°C-Isotherme
iiber dem Atlantik.
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Kapitel 2
Die vertikale Struktur der Atmosphiire

Dieses Kapitel befalit sich — unter einer gewissen Einschrinkung der sehr all-
gemeinen Kapiteliiberschrift — mit den hydrostatischen und thermodynamischen
Aspekten des Vertikalaufbaus der Atmosphire. Im einzelnen werden folgende
Punkte besprochen:

— Die Druckabnahme mit der Hohe und die damit zusammenhéngenden Fragen.

— Die thermodynamischen GesetzmifBigkeiten der Temperaturabnahme mit der
Hohe.

— Der Temperaturverlauf in der realen Atmosphire.

— Die Stabilitéit oder Labilitét einer Schichtung mit vorgegebenem Temperaturprofil
gegeniiber Storungen.

2.1 Die Druckabnahme mit der Hohe

Bei der geldufigen Ableitung der sog. barometrischen Hohenformel, die den
Luftdruck p als Funktion der Hohe z beschreibt, wird in einer vertikalen Saule
die Druckénderung dp betrachtet, die durch die Schwere eines Sdulenelementes mit
Einheitsquerschnitt und mit der infinitesimalen Hohe dz verursacht wird.

Aus der Skizze in Abb. 2.1 liest man fiir eine solche Sdule unmittelbar die
Beziehung

dp=—-p-g-dz 2.1

ab. Wegen der Zustandsgleichung der idealen Gase, die fiir ein Mol gerade
p-V=R-T lautet, und da die Dichte p sich als Quotient aus der Molmasse M und
dem Molvolumen V schreiben 148t, gilt

_M_M-p

= 2.2
PTVTRT 2
womit sich fiir die Druckidnderung mit der Hohe sofort
d M-g 2.3)
=—p-——-dz .
p p R-T
W. Roedel, T. Wagner, Physik unserer Umwelt: Die Atmosphdre, 4th ed., 65
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Abb. 2.1 Zur Ableitung der Az
barometrischen Hohenformel;
g ist die
Schwerebeschleunigung

z+dz p+dp

p-g-dz

ergibt. Dabei bedeuten T die absolute Temperatur und R=28,315 Ws/K - mol
die universelle Gaskonstante. Die iibliche Integration unter Vernachlidssigung der
Hohenabhingigkeit der Temperatur liefert, mit py als Bodendruck, die bekannte
Formel

e 2.4
= - X —_— 7). .
P =DPo - exp R.T
Dividiert man Zihler und Nenner im Exponenten durch die Loschmidt-Zahl
L =6,023 - 10%3/mol, so erhilt man die dquivalente Formel

m-e 2.5
P = po CXP( T Z) 2.5)
mit m als der Masse des einzelnen Molekiils und mit k= 1,38 - 10723 Ws/K als der
Boltzmann-Konstanten. Um den Hohenverlauf des Druckes in Ubereinstimmung
mit der realen Atmosphire richtig zu berechnen, ist fiir M bzw. fiir m die mitt-
lere Molmasse der Luft (28,97 g/mol fiir trockene Luft) bzw. die mittlere Masse
eines Luftmolekiils einzusetzen; auf die damit verbundene Problematik werden
wir weiter unten eingehen, ebenso auf die im Falle feuchter Luft erforderlichen
Modifikationen.

Die korrekte Integration der Hohenformel unter Beriicksichtigung der
Hohenabhingigkeit der Temperatur liefert

d M-
e £ 4 (2.6)
p  R-T@
z
dp M- dz’
xT__T =, - 2.7)
p T(z)
0 0
- z
oder, mit (%) = l - f Td(z/) als dem sog. harmonischen Mittel von T,
0 z

M-g

1
In (p(2)/py) = —R <T>Z (2.8)
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M- 1
P =7po-exp (_Tg . (T) ~Z> . (2.9)

In der Praxis ist der Unterschied zwischen dem harmonischen Mittel der
aktuellen atmosphirischen Temperaturen und dem Kehrwert des geldufigeren arith-
metischen Mittels nicht allzu groB; fiir viele Rechnungen reicht es aus, letzteres in
die oben angeschriebene ,,einfache* Hohenformel (s. Gl. 2.4) einzusetzen.

In jedem Fall — dies wollen wir hier schon festhalten — nimmt der Druck
um so schneller mit der Hohe ab, je tiefer die jeweiligen Temperaturen sind;
im 3. und 4. Kap. wird gezeigt werden, dal dieser Sachverhalt grundlegende
Konsequenzen fiir die atmosphirische Dynamik und die daraus folgende atmosphi-
rische Zirkulation hat.

Der Faktor M- g)/(R-T)=(m-g)/(k-T) im Exponenten der barometrischen
Hohenformel ist offensichtlich das Inverse einer Linge; diese Liange ist die sog.
Skalenhthe (,,scale height) der Atmosphire. Mit zop=(R-T)/M-g)=(k-T)/
(m - g) als Skalenhohe kénnen wir die barometrische Hohenformel also auch in der
Form

und schlieBlich

p = po - exp (—2/7) (2.10)

schreiben. Fiir die Atmosphire als Ganzes ist
7o ~ 8km

ein guter Uberschlagswert; dem entspricht eine Halbwertshohe fiir den Luftdruck
von etwa 5,5 km.

Die primédre Bedeutung von z( ist die einer e-Wert-Hohe. Es ist aber noch
eine weitere Interpretation moglich, ndmlich die als Hohe der sog. homogenen
Atmosphire. Hierzu denken wir uns die gesamte Atmosphire in eine Schicht mit
gleichmifBiger Dichte gepackt. Es soll die Dichte iiberall gleich der Dichte pp am
Boden sein. Wir fragen dann nach der Michtigkeit bzw. Hohe dieser Schicht. Hierzu
berechnen wir mit Hilfe der barometrischen Hohenformel die Gesamtmasse Mg der
Atmosphire pro Flicheneinheit. Wir erhalten

o (0,¢]
My = / p(z)-dz = po - /exp (—Z/ZO) -dz = po - 2o, (2.11)
0 0

d.h. zg ist gerade die Hohe der homogenen Atmosphére mit der Dichte pg. Die Hohe
der so eingefiihrten homogenen Atmosphére betrigt also rund 8 km.

Der Vollstindigkeit halber sei noch erwihnt, daf3 der Begriff der Skalenhohe
nicht nur auf die Atmosphire als Ganzes angewendet wird, sondern auch auf ein-
zelne Bestandteile, vor allem auch auf Spurenstoffe, deren Konzentration mit der
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Hohe meist viel rascher abnimmt als mit einer e-Wert-Hohe von 8 km, und de-
ren Abnahme mit der Hohe auch nicht unbedingt einem Exponentialgesetz folgen
muB. Fiir die ganz allgemeine Definition einer Skalenhohe greift man auf die eben
angegebene Beziehung

o
Gesamtmenge / Fliache = / c(z)-dz =co- 279 (2.12)
0

zurlick — jetzt statt mit der Luftdichte p(z) bzw. pg mit der Konzentration c(z) bzw.
co der betrachteten Komponente geschrieben — und definiert die Skalenhdhe z iiber
die Beziehung

_ L / o(2) - dz. (2.13)
0
0

Jetzt wollen wir noch auf die Bedeutung des Wasserdampfes fiir die barome-
trische Schichtung zu sprechen kommen und dabei den in der Meterologie hiufig
benutzten Begriff der ,,Virtuellen Temperatur* einfithren. Wasserdampf hat ein ge-
ringeres Molekurgewicht (M = 18,01 g/mol) als trockene Luft (M =28,97 g/mol);
damit ist seine Dichte bei gegebener Temperatur geringer. Nach GI. (2.3) nehmen
deshalb Dichte und Druck von feuchter Luft mit der Hohe langsamer ab als von
trockener Luft.

Im folgenden beziehen sich die Indizes L bzw. W auf trockene Luft bzw. auf
reinen Wasserdampf, nicht indizierte Groen beziehen sich auf die feuchte Luft.
Fiir die einzelnen Partialdriicke gilt damit (nach Gl. 2.2)

pizM R-T miti=W,L; (2.14)
1

fiir den Gesamtdruck der feuchten Luft erhalten wir

PwW
=(——+—7)-R-T 2.15
P (MW * ML> 15

oder nach einer einfachen Umformung (mit der Gesamtdichte p = pr + pw)

M
P (p—w S ) R-T. (2.16)
ML p Mw  p

Der Quotient My /Mw hat dabei den Zahlenwert 1,608. Im Vorgriff auf Kap. 5
fiihren wir die spezifische Feuchte s = pw/p ein und schreiben Gl. (2.16) damit in
der Form

p:
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o ML
= (s =E 4+ 1=5))-R-T
p (s MW+( s))

ML

o ML

= . |1 ——~_1 .R-T 2.17
ML <+S<ML >> 17
P

=—.(140,608-5)-R-T

ML (I+ s)

bzw.

_ML-p 1

= . . 2.18
R-T 1+0,608-s (-18)

Dieser Zusammenhang tritt an die Stelle der einfachen Gl. (2.2), und wir erhalten
fiir die barometrische Hohenformel anstatt GI. (2.3) jetzt

ML -g

. dz. 2.19
R-T-(1+0.608-5) © (2.19)

dp=-p

Wir konnen den im Nenner stehenden Klammerausdruck als Modifikation
der Molekulargewichtes M in GI. (2.3) ansehen, wir konnen ihn aber auch der
Temperatur zuschlagen und iiber

Ty, =T-(1 40,608 -s) (2.20)
eine ,,virtuelle Temperatur* Ty definieren und GI. (2.19) in der Form

M -
dp=—p- RLTg . dz 2.21)
cly

schreiben.

Die so definierte virtuelle Temperatur erlaubt eine einfache Formulierung
der barometrischen Hohenformel unter Beriicksichtigung eines variablen
Wasserdampfgehaltes. Sie ist die (gegeniiber der aktuellen Temperatur immer
etwas hohere) Temperatur, die trockene Luft annehmen miiite, um die gleiche
Dichte zu besitzen wie die vorgegebene feuchte Luft.

Wir kommen jetzt noch einmal auf den oben erwéhnten Sachverhalt zuriick, dafl
man die korrekte Hohenverteilung des Druckes erhélt, wenn man fiir die Massen M
bzw. m die {iber alle Bestandteile der Luft anteilig gemittelten Werte einsetzt. Dies
ist keineswegs trivial; in gewissem Sinn wird damit die Thermodynamik auBer Kraft
gesetzt. Um dies zu zeigen, leiten wir die barometrische Hohenformel (s. GI. 2.10)
noch mit Hilfe der Boltzmann-Statistik ab, wobei wir zur Vereinfachung mit einer
einheitlichen Temperatur rechnen wollen.

Wir betrachten die Luftmolekiile in einer vertikalen Einheitssdule, die von
z=0, vom Boden, bis ins Unendliche reichen soll. Ny sei die Gesamtzahl dieser
Luftmolekiile pro Einheit der Querschnittsfliche der Séule. Jedes Molekiil hat im
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Schwerefeld die potentielle Energie E=m - g - z. Im thermischen Gleichgewicht fol-
gen die potentiellen Energien der Molekiile einer Boltzmann-Verteilung, die angibt,
welcher Bruchteil dN(E) der Molekiile eine potentielle Energie zwischen einem
Wert E und dem zugehorigen Wert E + dE hat. Danach gilt

dN(E) = C - exp (-%) -dE. (2.22)

Dabei ist k wieder die Boltzmann-Konstante. C ist ein Normierungsfaktor; durch
Ausfiihren der Integration [ dN = Ny kann man C sofort zu

N,
c=—2 (2.23)
k-T
bestimmen. Wir driicken E jetzt noch durch die Hohe aus,
E=m-g-z (2.24)
und
dE=m-g-dz (2.25)
und erhalten
m-g m-g
dN(@) = No - 7= - exp (— = z) . dz (2.26)

Da dN(z)/dz gerade die Teilchenzahldichte n(z) ist (mit der Dimension Volumen™;

N(E), N(z) und Ny haben die Dimension Fliche™!) und da, nach der Definition der
Skalenhohe, ng = No/z¢ die Teilchenzahldichte fiir z= 0 darstellt, konnen wir dafiir
auch schreiben

n(z) = ng - exp <—%> . (2.27)

Bei festgehaltener Temperatur gilt n(z)/ng = p(z)/po; daraus folgt sofort, dafl die-
se aus der Boltzmann-Statistik abgeleitete barometrische Hohenformel mit der
tiblichen Hohenformel formal identisch ist.

Gedanklich besteht jedoch ein grundlegender Unterschied: In die iibliche
Formel fiir die barometrische Hohenverteilung geht integral das Gesamtgewicht der
Luftsdule ein, in die mit Hilfe der Boltzmann-Statistik abgeleitete Verteilung da-
gegen die potentielle Energie bzw. das Gewicht des Einzelmolekiils. Im letzteren
Fall hiangen Skalenhohe und Hohenverteilung unmittelbar von der Molekiilmasse
und damit von der Gasart ab; Gase mit unterschiedlichen Molekiilmassen sollten
danach unterschiedliche Hohenverteilungen aufweisen. Es miifite eine Entmischung
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der Bestandteile der Atmosphire eintreten. So betragen bei 0°C die Skalenhchen
beispielsweise

— fiir Argon 20 =5980m
— fiir molekularen Sauerstoff zo0="7480 m
— fiir molekularen Wasserstoff zo =119 500 m.

Eine solche Entmischung wird aber unterhalb etwa 80 km Hohe nicht beob-
achtet. Dies beweist zwingend, dal fiir die Mischungs- und Transportvorginge in
der Atmosphire kollektive turbulente Prozesse verantwortlich sind, und daf3 diesen
gegeniiber molekular-kinetische Prozesse ganz in den Hintergrund treten. Die mo-
lekulare Kinetik spielt erst in sehr grolen Hohen, oberhalb etwa 80 bis 110 km,
eine Rolle. Dort wird dann tatsdchlich die gaskinetische Entmischung beobachtet,
wie sie die Boltzmann-Statistik verlangt. Dieser Sachverhalt schldgt sich auch in
der Nomenklatur nieder: Die durchmischte Schicht unterhalb rund 100 km Hohe
bezeichnet man als Homosphire, die sich nach oben anschliefende entmischte
Schicht als Heterosphire. Zur Illustration sei noch angegeben, daf} die mittleren frei-
en Weglingen der Luftmolekiile zwischen zwei Zusammenstden in 100 km Hohe
bei etwa 15 cm und in 200 km Hohe bei etwa 200 m liegen; im Vergleich dazu be-
tragt diese mittlere freie Wegldnge in Bodennihe etwa 0,06 pm. Mit zunehmender
Hohe steigt somit die Wahrscheinlichkeit, dass die schnellsten Luftmolekiile (vor
allem die leichten Bestandteile) dem Schwerefeld der Erde entkommen kénnen. So
verliert die Erde vor allem kontinuierlich Wasserstoffatome, die aus der Photolyse
von Wassermolekiilen gebildet werden.

2.2 Das vertikale Temperaturprofil der Atmosphére

Die Temperatur der Luft nimmt vom Boden aus mit zunehmender Hohe annzhernd
linear ab, bis zu Hohen von etwa 10 bis 13 km in den hoheren und gemaBig-
ten Breiten und von etwa 18 km in den Tropen. Dabei werden in diesen Hohen
Temperaturminima von etwa —50°C bis —55°C in mittleren und von ca. —-80°C in
den tropischen Breiten erreicht. Von dem EinfluBbereich der Polarnacht einmal
abgesehen, nimmt die Temperatur oberhalb dieser Minima mit wachsender Hohe
wieder zu, bis in rund 50 km Hohe Temperaturen knapp unter 0°C erreicht werden.
Der Bereich abnehmender Temperatur, zwischen der Erdoberfliche und der Schicht
minimaler Temperatur, hei3t Troposphire, der sich daran anschlieBende Bereich
zwischen dem unteren Temperaturminimum und dem oberen Temperaturmaximum
wird Stratosphire genannt.

Pauschal — und mit den Vergroberungen, die pauschalen Aussagen eigen sind —
146t sich der Temperaturverlauf in der Troposphire, vor allem in deren unteren und
mittleren Teilen, durch den Transport fiihlbarer und latenter Warme vom Boden
aus in die Hohe und durch die sukzessive Umwandlung dieser thermischen Energie
in potentielle Energie erkliren. Mit zunehmender Hohe machen sich — ebenfalls
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pauschal gesprochen — immer stéirker Strahlungseinfliisse bemerkbar, bis schlielich
in der Stratosphire die Temperatur fast allein durch das Strahlungsgleichgewicht
festgelegt wird.

Wie oben zu Beginn dieses Kapitels angedeutet wurde, werden wir in diesem
Abschnitt zunichst die thermodynamischen Grundlagen besprechen und dabei den
sog. adiabatischen Temperaturgradienten herleiten, der sich aus der Annahme einer
Aufheizung von Luft im Kontakt mit der Erdoberfliche und nachfolgender adiabati-
scher Abkiihlung beim Aufsteigen ergibt. AnschlieBend werden wir die in der realen
Atmosphire auftretenden Temperaturen und Temperaturgradienten diskutieren.

2.2.1 Der trocken-adiabatische Temperaturgradient und der
Begriff der potentiellen Temperatur

Zur Einfiihrung des adiabatischen Temperaturgradienten gehen wir von einer einfa-
chen Modellannahme aus: Luft wird am Boden erwirmt; ein Luftpaket steigt auf,
ohne durch Strahlung oder Wirmeleitung Energie abzugeben oder aufzunehmen.
Wegen der Abnahme des Luftdrucks mit der Hohe expandiert das Luftpaket und
leistet dabei Arbeit gegen den aktuellen Luftdruck; da der Vorgang adiabatisch ist,
muf} das Energiedquivalent zu dieser Arbeit der inneren Energie des Gases entzo-
gen werden: die Luft kiihlt ab. Umgekehrt wird natiirlich auch beim adiabatischen
Absinken eines Luftpaketes potentielle Energie in innere Energie umgewandelt; das
Gas wird komprimiert: die Temperatur nimmt zu.

Wir werden mit diesem Modell hier zunédchst den sog. trocken-adiabatischen
Temperaturgradienten herleiten, d.h. wir werden zunichst keine Effekte bertick-
sichtigen, die mit der Kondensation von Wasserdampf und der Freisetzung von
Verdampfungswirme verbunden sind.

Die Uberlegungen betreffen primir einzelne Luftpakete. Da aber immer wie-
der derartige Luftpakete an der Erdoberfliche aufgeheizt werden und aufstei-
gen, sich insgesamt also eine Konvektion einstellt, wird schlieBlich die ganze
Troposphire asymptotisch einen Temperaturverlauf annehmen, der dem adiabati-
schen Gradienten entspricht. (Die Durchmischungszeiten der Troposphire liegen
im Bereich von Tagen bis Wochen).

Zur Berechnung des adiabatischen Temperaturgradienten gehen wir von dem L.
Hauptsatz der Thermodynamik, dem Energiesatz, aus; zur Vereinfachung wollen
wir uns dabei auf ein Mol Gas bzw. Luft beziehen. Der 1. Hauptsatz besagt

dU = dQ+dW = dQ — p - dV, (2.28)

wobei U die innere Energie, Q die zugefiihrte Wirmemenge, W die am Gas
geleistete Arbeit, p den Druck und V das Volumen bedeuten.

Bei einem idealen Gas ist die innere Energie von dem Volumen unabhingig
und nur eine Funktion der Temperatur; mit C, als spezifischer Molwirme bei
konstantem Volumen kénnen wir diese Funktion in der Form
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dU=C, -dT (2.29)
schreiben. Zusammen ergeben beide Gleichungen
dQ=p-dV+C, -dT. (2.30)
Mit Hilfe der Zustandsgleichung eines idealen Gases fiir ein Mol,
p-V=R-T (2.31)
bzw. in differentieller Form
p-dV+V.dp=R.dT, (2.32)
konnen wir die Energiegleichung (s. GI. 2.30) umformen in
dQ=-V-dp+R+Cy)-dT=-V-dp+Cp,-dT (2.33)

(mit C,, als spezifischer Wirme bei konstantem Druck; dabei gilt C, = Cy +R). Uber
die Zustandsgleichung kénnen wir mit V=R - T/p (wir beziehen uns auf ein Mol!)
noch V eliminieren und erhalten schlieBlich

R-T
dQ=———-dp+C,-dT. (2.34)
p

Fiir adiabatische Prozesse gilt nun dQ = 0; damit ergibt sich

R-T
Cp-dT = T -dp. (2.35)

Mit Hilfe der barometrischen Hohenformel (s. GI. 2.3),

d M-
P__YE 4, (2.36)

p R-T
konnen wir die Druckidnderung noch durch die Hoheninderung ausdriicken und
erhalten schlieflich

Cp-dT=—M-g-dz. (2.37)

An dieser Form der Energiegleichung sieht man sofort, daf bei adiabati-
schen Prozessen die Summe aus thermischer und potentieller Energie eine
Erhaltungsgrofle ist. Lost man die Gleichung noch nach dT/dz auf, so erhilt man
den gesuchten trocken-adiabatischen Temperaturgradienten zu

iT Mg

— = . 2.38
dz GCp ( )
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Mit den Zahlenwerten Cp = 28,97 J/K - mol und M = 28,97 g/mol und g = 9,81 m/s?
ergibt sich fiir den trocken-adiabatischen Temperaturgradienten

dT
Pl —0,00981 K/m ~ —1 K/100m. (2.39)
z

Eine dquivalente Schreibweise ist

dT g
— == (2.40)
dz Cp
dabei ist ¢, =Cp/M die auf die Masseneinheit bezogene spezifische Wirme bei
konstantem Druck, mit dem Zahlenwert ¢, = 1,00 J/K - g.
Zur Vereinfachung der Ausdruckweise haben sich eigene Symbole fiir den aktu-
ellen und fiir den trocken-adiabatischen Temperaturgradienten — genauer fiir deren
negativen Werte — eingeblirgert:

y = — (dT/dz) yuen  fiir den aktuellen Gradienten (2.41)

und

I' = — (dT/dz) giapatiscn ~ fUr den adiabatischen Gradienten (2.42)

Bei adiabatischen Zustandsdnderungen wasserdampfhaltiger Luft dndert sich
gegeniiber den bisherigen Uberlegungen nichts Wesentliches, solange keine
Kondensation eintritt. Lediglich die Zahlenwerte werden durch die etwas hohe-
re spezifische Wirme des Wasserdampfes geringfiigig modifiziert. Grundlegende
Anderungen treten erst bei Kondensation von Wasserdampf ein; diese werden wir
im nédchsten Abschnitt besprechen.

Um die Variation der Zahlenwerte bei wasserdampfhaltiger Luft (ohne
Kondensation!) abzuschitzen, miissen wir in dem oben angegebenen Ausdruck fiir
den adiabatischen Temperaturgradienten, dT/dz = —g/c,, die spezifische Wirme
cp durch die gewichteten spezifischen Wirmen des Wasserdampfs, ¢, v, und der
trockenen Luft, ¢, |, ersetzen. Mit der spezifischen Feuchte s als dem Verhiltnis von
Masse Wasserdampf zu Masse feuchter Luft,

Pw

S =
Pw + p1

(2.43)

(wobei p, die Dichte des Wasserdampfs und p; die Dichte der wasserdampffreien
Luft bedeuten), gilt

dT —g
dz  cpw-s+cpr-(1—s)

(2.44)

Die spezifische Wirme trockener Luft war zu 1,00 J/K - g angegeben, die spezi-
fische Wiarme von Wasserdampf betrigt 1,86J/K - g. Ein guter mittlerer Wert fiir
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s ist s=0,01. Einsetzen dieser Zahlen zeigt, dal der Betrag der adiabatischen
Temperaturdanderung unter diesen Bedingungen gerade um 0,86% niedriger ist als
der des streng trocken-adiabatischen Gradienten. Solange keine Kondensation ein-
tritt, bleibt der Einflu der Luftfeuchtigkeit auf die Temperatur also tatsdchlich
klein.

Wie oben schon angedeutet, konnen wir den adiabatischen Temperaturgradienten
als eine Konsequenz der Umwandlung von thermischer Energie in potentielle
Energie beim Aufsteigen eines Luftpakets auffassen; die Summe aus thermischer
und potentieller Energie bleibt bei einem adiabatischen Prozef erhalten. An die-
sen Sachverhalt anschliefend, wollen wir jetzt noch den Begriff der potentiellen
Temperatur einfiihren.

Die potentielle Temperatur ist — kurz gesagt — ein Maf fiir die Summe aus poten-
tieller und thermischer Energie und ist eingefiihrt worden, um die Energieinhalte
verschiedener Luftpakete miteinander vergleichen zu konnen. Sie ist definiert
als die Temperatur, die ein Luftpaket annehmen wiirde, wenn man es trocken-
adiabatisch auf den meteorologischen Normaldruck von 1 013 hPa brichte. Aus die-
ser Definition folgt natiirlich sofort, dal3 sich bei einer adiabatischen Verschiebung
eines Luftpaketes dessen potentielle Temperatur nicht dndert.

Der Zusammenhang zwischen der potentiellen Temperatur, die iiblicherweise
mit 6 bezeichnet wird, und der aktuellen Temperatur T wird durch die Poisson-
Gleichung fiir adiabatische Zustandsidnderungen hergestellt. Nach dieser gilt

T* / P~ = const (2.45)

mit k = cp/Cy, dem Verhiltnis der spezifischen Wirmen bei konstantem Druck und
bei konstantem Volumen. Mit pg als dem Normaldruck, pg = 1013 hPa, gilt damit
auch

TK/pK_l = eK/ L. (2.46)

Durch Auflésen nach 6 erhalten wir hieraus die Definitionsgleichung der potentiel-
len Temperatur zu

k—1

="T- (p—°> Ko (2.47)
p

wobei der Zahlenwert fiir (k — 1)/k in Luft bei 0,286 liegt.

An dieser Stelle eine Anmerkung: Es hat sich eingebiirgert, Flichen (bzw.
Kurven) gleicher potentieller Temperatur als ,Isentropen®, d.h. Flichen gleicher
Entropie, zu bezeichnen. Dies ist moglich, da sowohl die Entropie als auch die
potentielle Temperatur Zustandsfunktionen sind, die auf eindeutige Weise (von ad-
ditiven Konstanten einmal abgesehen) zueinander in Bezug gesetzt werden konnen.
Niheres dazu ist in der Ergidnzung 2.1. zu finden.
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Zum Schluf} dieses Abschnittes wollen wir noch den fiir manche Anwendungen
benoétigten Zusammenhang zwischen dem Gradienten der aktuellen Temperatur,
dT/dz, und dem der potentiellen Temperatur, d6/dz, angeben. In der Ergiinzung 2.1
wird der folgende Zusammenhang

— = - = — 2.48
0 T C »p (248)
abgeleitet (s. Gl. 2.67), was wir wegen
d M-
P__YE 4 (2.49)
p R-T
umformen konnen zu
d dT M
oL NE Ny, (2.50)
0 T GC,-T
oder
1 do 1 dT T
= (2.51)

0w T e T
da M- g/C,, ja gerade I' =—(dT/dz)adiabatisch ist. Nach Multiplikation beider Seiten
mit 6 erhalten wir dann den gesuchten Zusammenhang zu

o 6 (dT
dz T

0
E_|_1*>:T.(r‘_y), (2.52)

Der durch GIl. (2.52) beschriebene Sachverhalt hat eine bemerkenswer-
te Konsequenz: Selbst in einer aktuell isotherm geschichteten Atmosphire
(T =const, y = 0) steigt die potentielle Temperatur mit der Hohe exponentiell an. So
nimmt diese z.B. in der unteren Stratosphére der mittleren Breiten, wo eine ziemlich
einheitliche aktuelle Temperatur von 220 bis 230 K herrscht, mit Raten zwischen et-
wa 15 K/km in 10 km Hohe und etwa 25 K/km in 25 km Hohe zu. Dieses Verhalten,
noch verstdrkt durch den Anstieg der aktuellen Temperaturen in groBeren Hohen
um ca. 2 K/km, hat schlieBlich stratosphirische potentielle Temperaturen bis zur
GroBenordnung von 1 000 K zur Folge (siehe hierzu auch Abb. 4.20).

2.2.2 Der feucht-adiabatische Temperaturgradient

Im vorangehenden Abschnitt hatten wir gesehen, dafl der Gehalt der Luft an
Wasserdampf an den Uberlegungen zu dem trocken-adiabatischen Temperaturgra-
dienten nur wenig &dndert, solange der Wasserdampfgehalt unter der
Siattigungsgrenze bleibt und damit kein Wasser auskondensiert.
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Eine wesentliche, fast dramatische Andemng tritt aber ein, sobald, infolge der
Abkiihlung, beim Aufsteigen der Luft die Sittigungsgrenze erreicht wird und im
weiteren Verlauf Fliissig-Wasser auskondensiert. Bei einer solchen Kondensation
wird die Verdampfungswirme des Wassers frei; diese betridgt etwa 2 500 J/g H,O.
Diese freigesetzte Verdampfungswirme kommt der expandierenden Luft zugute
und kompensiert zum Teil den Entzug an innerer Energie. Damit verringert sich
die differentielle Temperaturabnahme mit der Hohe; der sog. feucht-adiabatische
Temperaturgradient, von dem wir in diesem Falle sprechen, ist prinzipiell kleiner
als der trocken-adiabatische.

Die Abhingigkeit des Sittigungsdampfdrucks, E, von der Temperatur wird durch
die sogenannte Clausius-Clapeyron-Gleichung ausgedriickt

dE_qv~E

TR T2 (2.53)

mit qy der spezifischen Verdampfungswirme. Da die Integration von Gl. (2.53) auf-

grund der Temperaturabhéngigkeit von qy schwierig ist, wird typischerweise eine

Niherungsformel zur Bestimmung von E als Funktion der Temperatur verwendet

(sogenannte Magnus-Formel). Fiir den Sittigungsdampfdruck tiber Fliissigwasser

bzw. Eis werden nach Sonntag (1990) folgende Parametrisierungen angegeben:
Uber Fliissigwasser (—45°C < T <+60°C):

Ep(T) = 6, 112 hP 17.62-T (2.54)
=6, a-e —_—]. .
fl 243 12°c+T
Uber Eis (-65°C < T <~0,01°C):
Eg(T) = 6,112 hP 22,46-T (2.55)
= - X —_— | . .
E : TP\ 276,62°C+T

Abbildung 2.2 zeigt den Sittigungsdampfdrucks iiber Fliissigwasser (sowie die
entsprechende absolute Feuchte oder Wasserdampfdichte py) als Funktion der
Temperatur. Aus dieser Abbildung kann die Anderung des Wasserdampfgehaltes
bei Abkiihlung entlang der Sittigungsgrenze und damit die freiwerdende
Verdampfungswirme unmittelbar abgelesen werden.

Zur Ableitung des feucht-adiabatischen Temperaturgradienten gehen wir wieder
von dem ersten Hauptsatz der Thermodynamik, dem Energiesatz, aus, den wir im
vorangehenden Abschnitt in der Form

R-T
dQ=C,-dT— —— -dp (2.56)
P

geschrieben hatten. Unter Beriicksichtigung der barometrischen Hohenformel (s.
Gl. 2.3) wird hieraus

dQ=C,-dT+M-g-dz. (2.57)
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pw (gWasser/msLuft)
E (hPa)

Temperatur (°C) —

Abb. 2.2 Absolute Feuchte bzw. Wasserdampfdichte pw bei Sittigung iiber fliissigem Wasser
(durchgezogene Kurve, linke Ordinate) als Funktion der Temperatur; gestrichelt, mit der Ordinate
rechts, ist der zugehorige Wasserdampf-Partialdruck E eingezeichnet

In dieser Darstellung waren alle Groen auf das Mol als Einheit bezogen; fiir
das jetzt verfolgte Ziel ist es zweckmaBiger, alle GroBen auf das Volumen zu
beziehen, da die Sittigung der Luft mit Wasserdampf allein eine Frage der abso-
luten Feuchte, d.h. des Wasserdampfgehaltes pro Volumeneinheit ist. Zu diesem
Zweck multiplizieren wir die rechte Seite der Gleichung mit der Zahl der Mole pro
Volumeneinheit
n__b (2.58)
V R-T
mit dem Verstindnis, daB sich dann auch der Energieumsatz dQ auf der linken Seite
auf das Volumen beziehen soll:
Co-p M-g-p

dT
R-T + R-T

dQ = - dz. (2.59)

Bei der Abkiihlung unter Kondensation gesittigten Wasserdampfes gilt jetzt, auf die
Volumeneinheit bezogen (mit L als spezifischer Verdampfungswirme),

dQ = —L - dpy - (2.60)

Dabei soll der Index ,sat“ bei der absoluten Feuchte py das Entlanglaufen
an der Sittigungsgrenze wihrend der Abkiihlung zum Ausdruck bringen. Das
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Minuszeichen steht hier, weil wihrend der Kondensation, d.h. bei Abnahme des
Wasserdampfgehaltes, das betrachtete Luftpaket Warmeenergie gewinnt. L bedeutet
die Verdampfungswirme pro Masseneinheit Wasser. Es gilt dann

dpy sat Co-p M-g-p
—L-d =-L- 22 . dT = -dT -d 2.61
Pw,sat dT R-T + R-T z ( )
und weiter
d C, - M-o-
(L s =P gp TER g, (2.62)
dT R-T R-T
und damit schlieBlich
dT M.g-
= g'p - (2.63)
Z w,sat
C. - R.L.T. st
p P+ T

dpwsat/dT ist in dieser Darstellung als Zahlenwert gedacht, der unmittelbar der
Abb. 2.2 als Steigung der pw(T)-Kurve entnommen werden kann. In dieser Formel
fir den feucht-adiabatischen Temperaturgradienten ist der trocken-adiabatische
Gradient natiirlich als Grenzfall fiir dpy, sa/dT = O enthalten.

Abbildung 2.3 zeigt den mit Hilfe des abgeleiteten Ausdrucks gerechneten
feucht-adiabatischen Temperaturgradienten als Funktion der Temperatur, mit dem
Luftdruck als Kurvenparameter. Der Unterschied zwischen trocken- und feucht-
adiabatischem Temperaturgradienten ist ganz allgemein natiirlich um so groBer, je
hoher die absolute Feuchte am Sittigungspunkt, oder genauer gesagt, je grofer de-
ren Ableitung nach der Temperatur ist. Da diese angenihert exponentiell mit der
Temperatur anwichst, wird auch der Unterschied zwischen den beiden Formen des
Temperaturgradienten mit steigender Temperatur groBer. Ein mittlerer Anhaltswert
fiir den feucht-adiabatischen Temperaturgradienten im Bereich zwischen 0°C und
10°C ist 0,5 K/100 m.
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Abb. 2.4 Vereinfachtes und idealisiertes Modell des alpinen Fohns (s. Text)

Eine bekannte, fast populdre Folge des Unterschiedes zwischen trocken- und
feucht-adiabatischem Gradienten ist der Fohn, ein trockener und warmer Fallwind
im Lee alpiner Gebirgsketten (mit Lee wird die windabgewandte Seite, mit Luv
die dem Wind zugewandte Seite bezeichnet). Sein Zustandekommen ist in Abb. 2.4
skizziert. In dieser Abbildung wird, von links, feuchte Luft mittlerer Temperatur an
den Fuf} eines Berges oder einer Gebirgskette herangebracht. Im Luv der Erhebung
steigt diese Luft auf und kiihlt sich dabei zunichst trocken-adiabatisch mit einer
Rate von 1°C/100 m, dann aber — nach Erreichen des Kondensationsniveaus —
unter Wolken- und Niederschlagsbildung mit der geringeren feucht-adiabatischen
Rate von 0,5°C/100 m ab. Die Kondensation endet abrupt, sobald der Gipfel der
Gebirgskette erreicht ist. Im Lee der Erhebung steigt die Luft dann unter Erwérmung
wieder ab. Da diese Erwidrmung durchgehend trocken-adiabatisch mit einer Rate
von 1°C/100 m erfolgt, ist die Temperaturzunahme beim Absteigen im Lee des
Berges wesentlich grofier als die Temperaturabnahme beim luvseitigen Aufsteigen.
Der Wind kommt deshalb als warme und trockene Stromung im Tal an; in dem
Modellfall der Abb. 2.4 hat die Temperatur gegeniiber der Ausgangssituation um
7,5°C zugenommen. Das hier skizzierte Fohn-Modell ist stark vereinfacht; ei-
ne realistischere Beschreibung miifite die in Abschn. 2.3 besprochene, von dem
adiabatischen Fall abweichende Temperaturschichtung in Rechnung stellen.

2.2.3 Temperaturgradienten in der Niihe der Erdoberfliche

In den beiden vorangehenden Abschnitten wurde modellhaft der vertikale
Temperaturgradient besprochen, der sich unter der Annahme einer Aufheizung
am Boden und nachfolgender adiabatischer Expansion beim Aufsteigen der
Luftpakete einstellt; der Gedanke dabei war, daf} dieser Temperaturgradient als
Gleichgewichtszustand asymptotisch durch Konvektion hergestellt wird. Dieses
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Modell reproduziert den tatsdchlichen Temperaturverlauf in der Troposphire als
Ganzes recht gut; im Detail konnen jedoch betrichtliche Abweichungen auftreten.

Nicht zuletzt konnen sich in Bodenniéhe die aktuellen Temperaturgradienten ganz
erheblich, bis zu GréBenordnungen, von den adiabatischen Gradienten unterschei-
den. Zum ersten ist die Modellannahme einer Aufheizung von der Erdoberflache
her natiirlich nur wihrend der Zeit ausreichender solarer Einstrahlung erfiillt, wih-
rend zu anderen Zeiten, vor allem wihrend der Nacht, der Boden auch kilter als
die dariiber liegende Luft sein kann. Zum anderen wird der konvektiv-turbulente
Transport mit wachsender Anniherung an die Erdoberfliche immer stdrker unter-
bunden und damit langsamer, so da} bei ausreichender Warmezufuhr auch stark
tiberadiabatische Gradienten aufrechterhalten werden konnen. Dieser Effekt kommt
daher, daB3 die Konvektions- oder Turbulenzzellen immer kleiner werden, je geringer
der Abstand zum Boden ist (im 6. und 7. Kap. wird darauf noch néher einge-
gangen). Dementsprechend treten die stirksten Gradienten auch in unmittelbarer
Bodennihe auf.

In Abb. 2.5 sind typische Temperaturgradienten als Funktion der Tageszeit fiir
drei verschiedene Hohenbereiche (2,5 bis 30 cm, 30 cm bis 1,20 m, und 1,10
bis 15 m iiber dem Boden) und fiir 4 verschiedene Zeiten im Jahr (Januar, April,
Juli, und Oktober) aufgezeichnet. Die Kurven stellen langfristige Mittel iiber alle
Wetterlagen dar, sie sind also nicht etwa nur fiir strahlungsbedingte Lagen giil-
tig. Die Messungen wurden in England iiber kurzgeschorenem Rasen durchgefiihrt.
Auf der rechten Ordinatenskala sind die gemessenen Temperaturgradienten zu den
trocken-adiabatischen Gradienten (1 K/100 m) im Bezug gesetzt. Der Vergleich der
3 Teilabbildungen zeigt eindrucksvoll das Anwachsen der Gradienten mit abneh-
mendem Abstand vom Boden; in der untersten Schicht, einige Zentimeter iiber dem
Boden, werden wihrend der Mittagszeit mittlere Gradienten bis zum 500-fachen
des adiabatischen Gradienten aufrecht erhalten (einzelne Extremwerte konnen noch
weit dariiber liegen).

Generell zeigen die Kurven wihrend der Zeiten iiberwiegend starker thermi-
scher Abstrahlung vom Boden und damit verbundener Auskiihlung der untersten
Schichten Temperaturgradientenumkehr (sog. Inversionen), dagegen treten wéh-
rend der Zeiten solarer Einstrahlung in der Regel iiberadiabatische Gradienten auf.
Auffallend ist dabei die Hiufung abendlicher Inversionslagen im Oktober; diese ent-
stehen, wenn die Luft als Ganzes noch nicht sehr kalt ist, der Boden aber schon stark
auskiihlt. Als Folge dieser Inversionslagen treten im Spitherbst hdufig Abendnebel
auf; im eigentlichen Hochwinter werden solche Nebellagen dann wieder seltener.

2.2.4 Das atmosphdrische Temperaturprofil als Ganzes
und der damit verbundene ,,Stockwerk*‘-Aufbau der
Atmosphdre

Wie schon angedeutet, sind in der Troposphire die trocken- und die feucht-
adiabatische Expansion bzw. Kompression beim Aufsteigen bzw. Absinken der
Luftpakete die dominierenden Prozesse fiir die Ausbildung des troposphérischen
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Temperaturprofils. Daneben kommen aber auch in der Troposphire radiative
Prozesse zum Tragen. So hatten wir anhand von Abb. 1.24 die Strahlungskiihlung
durch die Abstrahlung der Infrarotstrahlung durch den Wasserdampf kennenge-
lernt, die — grob gesprochen — zu einer Wiarmesenke an der ,,Oberseite der
Wasserdampfsphire™ fiihrt. Das Zusammenspiel der durch die Erdoberfliche
vorgegebenen Wirmequelle, der Expansion der Luft beim Aufsteigen und der
Wirmesenke in der Hohe erzeugt das typische Temperaturprofil der Troposphire
mit einem Temperaturminimum in ca. 17 bis 18 km Hohe in den Tropen bzw.
in ca. 9 bis 13 km Hohe in den hoheren Breiten. Dieses Temperaturminimum
wird als Tropopause bezeichnet. Wegen der Konvektion, die mit der Erzeugung
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Abb. 2.6 Radiative Erwidrmung und Abkiihlung in der Atmosphire (links) und Temperaturprofil
fiir Troposphire und Stratosphére (rechts)

dieses Temperaturprofils einhergeht, kann man von einer stetigen, wenn auch in der
hoheren Troposphire relativ langsamen Durchmischung der Troposphére sprechen.

In der Stratosphire werden die Verhiltnisse gerade umgekehrt: Die
Strahlungskiihlung durch den Wasserdampf in der Hochtroposphire und in
der Tropopause und die Erwdarmung durch Absorption solarer Strahlung durch
Ozon in der Stratosphire fiihren zu einer prinzipiell konvektions- und austauschar-
men Schichtung. Im Gegensatz zur Troposphire wird deshalb das Temperaturprofil
der Stratosphidre im wesentlichen durch das Strahlungsgleichgewicht zwischen
Erwédrmung durch die solare Einstrahlung und Abkiihlung durch die Ausstrahlung
im thermischen (infraroten) Bereich bestimmt. In Abb. 2.6 sind diese Uberlegungen
noch einmal zusammengefaft.

Nach diesen Vorstellungen ist die Obergrenze der Troposphire — grob gespro-
chen — durch die Obergrenze der Wasserdampfsphire, d.h. durch die Lage des
Abstrahlungsmaximums bestimmt. Deshalb liegt im allgemeinen die Tropopause
um so hoher und ist infolgedessen auch um so kilter, je méchtiger die troposphéri-
sche Wasserdampfschicht ist. Da weiterhin in der Regel um so mehr Wasserdampf in
der Troposphire zu finden ist, je wiarmer die Erdoberflache ist (s. hierzu Abb. 2.2),
liegt in den Tropen die Tropopause um einige Kilometer hoher als in den hohe-
ren geographischen Breiten und ist dementsprechend auch wesentlich kilter; die
Einzelheiten der Tropopausenhohe sind allerdings erst aus der Dynamik der atmo-
sphirischen Zirkulationen, die im 4. Kap. besprochen werden, verstindlich. Aus
dhnlichen Griinden ist auch die winterliche Tropopause der geméBigten und po-
laren Breiten um rund 2 km niedriger gelegen als die sommerliche. Tendenziell
sind Bodentemperatur und Tropopausentemperatur gegenldufig, da wegen des
Einflusses des Wasserdampfs die Tropopausenhthe mit wachsender Temperatur der
Erdoberfliche zunimmt.
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Abb. 2.7 Typische mittlere Temperaturverteilung in einem Meridionalschnitt durch die nord-
liche Hemisphire, links fiir den Winter, rechts fiir den Sommer. Die durchgezogenen Linien
stellen Isothermen im 10°-Abstand dar, die schrig schraffierten Balken kennzeichnen die Lage
der Tropopause. (Nach Moller 1973)

Abbildung 2.7 zeigt in einem Meridionalschnitt schematisch die Lage der
Tropopause und die Verteilung der Lufttemperaturen in den ersten 30 km der
Atmosphire. Es sei hier schon vorweggenommen, daf} die Briiche in der Tropopause
mit den Grenzen der groen Zirkulationssysteme (s. Kap. 4) und den dort wehenden
Strahlstromen (,,Jets) zusammenfallen.

Generell kann man aus der Abbildung folgende charakteristische Merkmale der
Temperaturverteilung in der Atmosphire herauslesen:

— Die Temperatur nimmt in der Troposphire mit der Hohe ab, und zwar mit einer
Rate von —0,5 bis —1 K/100 m; eine Ausnahme ist in Polnihe zu beobachten, wo
tiber dem sehr kalten Boden eine 2 bis 3 km michtige Inversion liegen kann.

— In den Tropen nimmt die Temperatur in der unteren Stratosphire mit der Hohe um
knapp 0,5 K/100 m zu, wihrend in den geméaBigten und hohen Breiten die untere
Stratosphire, bis zu einer Hohe von ungefihr 25 km, praktisch isotherm bleibt. In
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der oberen Stratosphédre nimmt die Temperatur mit der Hohe generell, mit einer
mittleren Rate von etwa 2 K/km, zu, von den winterlichen Polarkappen einmal
abgesehen.

— Uber der winterlichen Polkappe, wihrend der Polarnacht, nimmt die Temperatur
auch in der Stratosphire noch leicht ab, mit einer unteradiabatischen Rate von 0,1
bis 0,2 K/100 km.

AbschlieBend zeigt Abb. 2.8 den typischen, durch den Temperaturverlauf
vorgegebenen ,,Stockwerk“-Aufbau der Atmosphire; die eingezeichnete
Temperaturkurve gilt fiir geméBigte Breiten.

An die Stratosphire schlieft sich nach oben, getrennt durch die Stratopause,
die Mesosphire an, deren Temperaturverlauf dhnliche Griinde wie derjenige der
Troposphire hat. Oberhalb von etwa 75 bis 80 km wird die Atmosphére durch
die Absorption von solarem UV-Licht (vor allem durch Sauerstoff) wieder stark
erwarmt; die Temperatur steigt, mit tageszeitlichen Schwankungen von mehreren
hundert K, auf 1200 bis 1 500 K an. Parallel hierzu nimmt ab etwa 75 km Hohe die
Tonendichte, die in der Troposphire mehrere hundert Ionen pro cm® betrigt, rasch
zu und erreicht in etwa 250 km Hohe Maximalwerte von etwas iiber 10°/cm? bei
Nacht bis knapp 10%/cm? am Tag.

100
auf 0D8Y 1000°C
Thermosphére
80 S Mesopause 111,
i Mesosphére
60
€ - s, Stratopause
f; 1 01% 1
é 40 +
-’L 1% 1 Stratosphére
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Abb. 2.8 Temperaturprofil und Stockwerk-Aufbau der Atmosphére bis etwa 100 km Hohe. Die

links in die Abb. eingezeichneten Marken geben den prozentualen Anteil der Restmasse oberhalb
der jeweiligen Hohe an der Gesamtmasse der Atmosphire an
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Ergianzung 2.1

Der Zusammenhang zwischen Entropie und potentieller
Temperatur

Im Haupttext hatten wir auf die Beziehung zwischen der potentiellen Temperatur
und Entropie hingewiesen und damit die Bezeichnung ,Isentropen® fiir flichen
gleicher potentieller Temperatur begriindet. Dieser Zusammenhang soll in dieser
Ergénzung néher erldutert werden.

Da 6 eine eindeutige Funktion von T und p ist, konnen wir das vollstindige
Differential

d=20 ary 99y (2.64)
AT ap P '

bilden. Zusammen mit der Definitionsgleichung (s. Gl. 2.47) folgt daraus

Kk—1 k—1

1T
d6=<%> K .dT_"_._.<P_0> “ dp (2.65)

oder nach Division durch 6 =T - (%") K

- _ . (2.66)

Wegen k =Cp/Cy, Cp —Cy =R und somit (k — 1)/k = R/C}, kann dieser Ausdruck
noch umgeformt werden zu

= = (2.67)

Auf der anderen Seite ist die Entropie S, die wir der Einfachheit halber als spe-
zifische Entropie auf ein Mol beziehen wollen, unter der Voraussetzung reversibler
Zustandsdnderungen iiber die Beziehung

_ 4
ds = T (2.68)

definiert. Oben (s. Gl. 2.34) hatten wir

R-T
dQ = Cp-dT — ——-dp (2.69)
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abgeleitet; durch Einsetzen in die Definitionsgleichung (s. Gl. 2.68) erhalten wir da-
mit fiir die spezifische Entropie bei reversiblen Zustandsédnderungen den Ausdruck

dS=—"=Cp-— —R-—, (2.70)

Aus dem Vergleich mit dem oben angegebenen Ausdruck fiir d6/6 (s. Gl. 2.67)
folgt dann unmittelbar der Zusammenhang zwischen Entropie und potentieller
Temperatur,

do
dS=¢C; - 5 (2.71)
oder in Integralform
62
S =81 =Cp- lne—. (2.72)
1

Es existiert also eine eindeutige Beziehung zwischen potentieller Temperatur und
Entropie; damit ist auch evident, daf} Isentropen* und Flidchen gleicher potentieller
Temperatur® synonyme Begriffe sind.

2.3 Schichtungsstabilitiit

Die Kenntnis des adiabatischen Temperaturgradienten erlaubt eine einfache
Abschitzung des Verhaltens eines Luftpaketes bei einer Verschiebung dieses
Paketes gegeniiber seiner Umgebung und damit eine Beurteilung der thermischen
Stabilitit eines thermisch geschichteten Luftkorpers, d.h. eines Luftkorpers mit vor-
gegebenem Temperaturverlauf, gegeniiber irgendwelchen Storungen, z.B. durch dy-
namische Turbulenzen oder durch zuféllige minimale Temperaturinhomogenititen.

Der Grundgedanke dabei ist folgender: Wird ein Luftpaket aus seiner Ruhelage
heraus vertikal verschoben, so entspricht seine Temperaturdnderung dem adiaba-
tischen Temperaturgradienten. Ist nun der Temperaturverlauf der ruhend gedach-
ten Umgebung so beschaffen, dal das Luftpaket durch positive oder negative
Auftriebskrifte wieder in seine Ausgangsposition zuriickgetrieben wird, so nennen
wir die Temperaturschichtung stabil. Geniigt umgekehrt eine kleine Verschiebung
aus der Ruhelage zur endgiiltigen Entfernung des Luftpakets, so liegt entspre-
chend eine labile Schichtung vor. Zwischen diesen beiden Moglichkeiten liegt die
thermisch neutrale Schichtung, bei der das vertikal verschobene Luftpaket in je-
der Position in einem indifferenten Gleichgewicht ist, d.h. keine Auftriebskréfte
auftreten.

Es liegt auf der Hand, dal dieses Stabilititsverhalten einen grundlegenden
EinfluB} auf den vertikalen Austausch von Luftbeimengungen — und damit auch auf
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die Luftqualitdt — ausiibt. Eine stabile Schichtung wird im Vergleich zum neutra-
len Fall diesen Austausch behindern, im Extrem unterbinden; thermische Labilitit
wird dagegen zu einer mehr oder minder starken konvektiven Durchmischung eines
Luftkorpers und damit zu einer Intensivierung des Vertikalaustauschs fiihren.

Wir werden in diesem Abschnitt die Schichtungsstabilitit bzw. -labilitit als
solche besprechen; der eben angedeutete Zusammenhang zwischen thermischer
Schichtung und Austauschintensitit wird im 7. Kap. im Detail diskutiert werden.

2.3.1 Einige qualitative Uberlegungen zur Schichtungsstabilitiit
und zur Bildung von Inversionen

Wir betrachten zunichst den Fall, daf} die aktuelle Temperatur der Umgebung sich
langsamer mit der Hohe édndert als die Temperatur eines adiabatisch vertikal ver-
schobenen Luftpakets, d.h., dal y<T ist. Die linke Seite von Abb. 2.9 skizziert
diesen Fall. Bei einer Verschiebung des Luftpakets aus der Ruhelage 7o nach oben
bis z; nimmt seine Temperatur gegeniiber der Umgebung um A;T ab; es wird
kilter und dichter als die Umgebung und sinkt ab, bis es die Ausgangsposition
wieder erreicht hat und dort wieder Umgebungstemperatur angenommen hat. Bei
einer Verschiebung nach unten, z.B. bis zp, wird es um AT wirmer als die
Umgebung, die es dort vorfindet; es steigt wieder auf, bis es seine urspriingli-
che Ruhelage zy wieder erreicht hat. In beiden Fillen sind die Auftriebskrifte
riicktreibend, eine Schichtung mit y < I ist also stabil. Gleichwertig damit ist die
Aussage, daf} eine Schichtung mit nach oben zunehmender potentieller Temperatur
stabil ist.

Als néchstes betrachten wir den Fall, dal y>T ist, d.h., da} die Temperatur der
Umgebung sich schneller mit der Hohe dndert als die Temperatur des auf einer

Abb. 2.9 Skizze zur Schichtungsstabilitit, links fiir den Fall stabiler Schichtung, rechts fiir labile
Schichtung. Die durchgezogene Linie stellt die Adiabate dar, auf der das Luftpaket verschoben
wird, die strichpunktierte Gerade kennzeichnet den Verlauf der Umgebungstemperatur
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Adiabaten verschobenen Luftpakets; dieser Fall ist in Abb. 2.9 rechts angedeutet.
Eine analoge Uberlegung wie eben zeigt, daB das Paket in z; um AT wirmer ist
als seine Umgebung, damit auch weniger dicht ist als diese und durch den Auftrieb
weiter steigt. In z; ist das Paket um AT kélter und damit dichter als die Umgebung;
es sinkt weiter ab. Nach einer beliebig kleinen Auslenkung aus der Ruhelage nach
der einen oder anderen Seite entfernt sich das Luftpaket also immer weiter von sei-
nem Ausgangspunkt; eine Schichtung mit y > I ist labil. In diesem Fall nimmt die
potentielle Temperatur mit der Hohe ab.

Als drittes bleibt noch die Bedingung y=T". In diesem Fall nimmt das Paket
bei jeder Verschiebung die Temperatur seiner jeweiligen Umgebung an und erféhrt
keinerlei Auftriebskrifte. Eine Schichtung mit y=I - oder, was damit gleich-
bedeutend ist, mit von der Hohe unabhingiger potentieller Temperatur — ist also
indifferent oder neutral.

Nach dem Gesagten sind Schichtungen mit 96/0z > 0 stabil. Eine besonders hohe
Schichtungsstabilitit ist zu erwarten, wenn dariiber hinaus sogar der normalerweise
negative Gradient der aktuellen Temperatur sein Vorzeichen umkehrt und positiv
wird, wenn also warmere Luft tiber kilterer lagert. In diesem Fall sprechen wir
von einer Inversion. Durch Inversionen kann der Austausch fast v6llig unterbunden
werden.

Diese Behinderung des Austauschs zwischen der unterhalb einer Inversion lie-
genden Luftschicht und der dariiber liegenden freien Atmosphire hat oft eine starke
Anreicherung der von der Erdoberfliche kommenden Spurenstoffe zur Folge, mit
allen nachteiligen Konsequenzen fiir die Luftqualitit. Die damit ebenfalls ver-
bundene Anreicherung mit Wasserdampf fiihrt zu einer verstidrkten thermischen
Abstrahlung und damit zu einer weiteren Abkiihlung; dieser Riickkoppelungseffekt
verstirkt und stabilisiert die Inversion. Hinzu kommt, dal mit der Anreicherung von
Wasserdampf — bei gleichzeitiger Abkiihlung — oft die Bildung von Nebelfeldern
verbunden ist; hierdurch wird die Reflexion solarer Strahlung erhoht und der
genannte Stabilisierungseffekt noch weiter verstérkt.

Im folgenden sind einige typische Beispiele fiir hdufig vorkommende
Inversionstypen angefiihrt; eine der wichtigsten atmosphirischen Inversions-
schichten, die Tropopause und Stratosphére, wurde schon in Abschn. 2.2.4 bespro-
chen.

Bei Hochdruckwetterlagen sind oft sog. Subsidenz- oder Absink-Inversionen zu
beobachten: in Hochdruckgebieten sinkt die Luft relativ grofrdumig unter adia-
batischer Kompression und damit verbundener Erwdrmung ab und stromt dann
in Bodennihe in die Richtung tieferen Drucks. Bedingt durch diese Dynamik
— die Absinkbewegung ist in der Regel in groferer Hohe stirker ausgepragt
als in Bodennidhe, wo der seitliche Abflul eher zum Tragen kommt — ist in
Hochdruckgebieten eine Tendenz zu unteradiabatischen Schichtungen vorhanden.
Wie im Abschn. 2.3.3 gezeigt werden wird, kann durch das kollektive Absinken
eine solche Tendenz bis zur Bildung einer kriftigen Inversion verstirkt wer-
den. Subsidenzinversionen liegen meist einige hundert Meter, bis zu 1000 m,
tiber dem Boden; sie konnen gegebenenfalls mit den weiter unten beschriebenen
Grundschichtinversionen zusammenfallen.
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Abb. 2.10 Entstehung von
Absinkinversionen iiber
Talern; links eine
schematische Skizze, rechts
mogliche Temperaturprofile
(T und z in willkiirlichen
Einheiten)

T —e

In besonders ausgeprigter Form tritt diese Inversionsbildung in Erscheinung,
wenn der Absinkvorgang nicht bis zum Boden durchgreifen kann, weil die absinken-
de Luft wegen der topographischen Struktur der Erdoberfliche schon weiter oben
seitlich abflieen muf3; wie in Abb. 2.10 skizziert ist, kann ein solcher Fall typischer-
weise tiber kriftig eingeschnittenen Télern auftreten. Dann sitzt unter der durch
Absinken erwidrmten und oft sehr trockenen Luft eine Blase aus kalter, feuchter Luft
mit Nebel- und Wolkenbildung. Diese Kaltluftblase kann sich unter Umstidnden bei
schwacher solarer Einstrahlung im Winter oder auch schon im Spétherbst tage-, ja
sogar wochenlang halten. Der Temperaturverlauf kann dabei recht unterschiedlich
aussehen; in Abb. 2.10 sind einige Moglichkeiten angedeutet.

Eine weitere hidufig zu beobachtende Inversion ist die sog.
Grundschichtinversion. Diese kann mit der gerade beschriebenen Absinkinversion
zusammenfallen, ist aber eine allgemeinere Erscheinung. Thre Lage stimmt ungefihr
mit der Obergrenze der Bodenreibungszone (s. Kap. 3), einer etwa 500 bis 1 500 m
michtigen Schicht tiber dem Boden, iiberein und hiangt auch genetisch mit dieser
zusammen. Thre Ursache ist in erster Linie die Anreicherung von Wasserdampf,
Dunst und Staub in der Bodenreibungszone; diese Beimengungen fiihren zu
verminderter solarer Einstrahlung und erhohter thermischer Abstrahlung. Hinzu
kommt als weiterer genetischer Faktor die nichtliche Auskiihlung vom Boden
her. Die Grundschichtinversion ist deshalb in der Nacht am besten ausgebildet,
doch kann sich auch wihrend des Tages eine Inversion oder — in abgeschwichter
Form — ein unteradiabatischer, den Austausch blockierender Temperaturgradient
ausbilden. Abbildung 2.11 zeigt schematisch das typische Temperaturprofil einer
gut entwickelten Grundschichtinversion.

freie Atmosphare
ca. 0,7°/100 m

Abb. 2.11 Schematisches
Temperaturprofil einer
Grundschichtinversion, mit T
und z in willkiirlichen
Einheiten

7777 /AN 7777 77 77 777
Nacht Tag (ca. 0,3-0,4°/100 m)
—_—> T
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Meist eher lokale Erscheinungen sind die néchtlichen Bodeninversionen. Bei
klarem Wetter kiihlt, nach Beendigung der solaren Einstrahlung, der Boden in
der Nacht durch thermische Abstrahlung schneller aus als die Luft. Die niedri-
gere Bodentemperatur teilt sich den untersten Luftschichten mit (s. dazu auch
Abschn. 2.2.3), die dann kilter werden als die dariiber lagernde Luft. Die
Austauschbehinderung kann zu einer Anreicherung von Wasserdampf und damit zu
einer Selbstverstirkung der Inversion fithren. Bei hinreichend weit fortschreitender
Abkiihlung kann in den Bodeninversionen Wasser als Bodennebel auskondensieren.
Die Michtigkeit von Bodeninversionen liegt meist in der Gréenordnung einiger
Meter. Nach Sonnenaufgang l6sen sich die nichtlichen Bodeninversionen in der
Regel auf, sie konnen sich aber — besonders bei Nebelbildung — auch bis in die
spiten Vormittagsstunden halten.

2.3.2 Quantitative Formulierung eines Stabilititsmafes;
Brunt-Viiisdld-Schwingungen und Schwerewellen

Zu quantitativen Formulierung eines Stabilititsmafles betrachten wir die
Auftriebskraft bzw. die damit verbundene Vertikalbeschleunigung, die ein Luftpaket
der Dichte p in einer ruhend gedachten Umgebung der Dichte p* erfihrt; p bzw.
p* sind dabei von z und von T (Temperatur des betrachteten Luftpaketes) bzw. T*
(Temperatur der Umgebung) abhingig. Es gilt, mit g als Erdbeschleunigung, die
einfache Bewegungsgleichung (Dichte - Beschleunigung = Kraftdichte)

dv,

Da keine signifikanten Druckunterschiede zwischen dem Luftpaket und seiner
Umgebung zu erwarten sind, konnen wir die Dichte proportional zu 1/T ansetzen
und erhalten, nach dv, / dt aufgelost,

1/T*—1/T  T-T*

de/dt=g'1/—T & T

(2.74)

Wir stellen uns jetzt vor, dal das betrachtete Paket durch eine Storung aus sei-
ner Ruhelage, fiir die Top = T} gilt (der Index O soll auf die Ausgangs- bzw.
Ruhelage hinweisen), ausgelenkt wird; dabei soll sich die Temperatur des ausge-
lenkten Luftpakets trocken-adiabatisch mit der Hohe @ndern (auf die Modifikationen
bei feucht-adiabatischem Aufstieg eines Luftpaketes kommen wir spiter noch zu-
riick). Bei einer Auslenkung aus der Ausgangslage um eine Strecke Az gilt deshalb
fiir das Luftpaket

Tz) =Ty —T - Az (2.75)
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(mit " als trocken-adiabatischem Temperaturgradienten). Die Temperatur der
Umgebung dndert sich dagegen mit dem aktuell vorliegenden Temperaturgradienten
—y; es gilt

T(2) =Ty —y-Az=To—vy- Az (2.76)
Damit wird
T(z) — T*(z) = (y —T) - Az, (2.77)
und wir erhalten schliefSlich fiir die Vertikalbeschleunigung

dvg y—T
—S=9. - A 2.78
TR z (2.78)

oder, wenn wir auf den im Abschn. 2.2.1 abgeleiteten Zusammenhang zwischen
dem Gradienten der potentiellen Temperatur und dem der aktuellen Temperatur
zuriickgreifen (und im weiteren das Symbol * weglassen),

dv, g do
D8 8 Al 279
dt 0 dz °F 2.79)

Als StabilititsmaB, das mit —B2 bezeichnet sein soll, definieren wir jetzt die auf die
Einheit der Auslenkung bezogene Vertikalbeschleunigung:

2 1 dv, g do

BT = Az dt 8 dz’ (2.80)
Die GroBe —B? ist negativ fiir stabile Schichtung, Null fiir neutrale Schichtung
und positiv fiir labile Schichtung (B selbst wird bei labiler Schichtung ima-
gindr). Negatives Vorzeichen ist gleichbedeutend mit einer zur Ausgangslage
zuriicktreibenden Beschleunigung; bei stabiler Schichtung stellt die abgeleitete
Bewegungsgleichung offensichtlich die Gleichung eines harmonischen Oszillators
dar. Multipliziert man diese Bewegungsgleichung noch mit der Dichte p,

dv,

so sieht man, daB p - B2 die Direktionskonstante (d.h. die Proportionalititskonstante
zwischen Auslenkung und riicktreibender Kraft) dieses Oszillators darstellt. Da das
Quadrat der Kreisfrequenz eines harmonischen Oszillators durch den Quotienten
aus der Direktionskonstanten und der Masse bzw. Dichte beschrieben wird, folgt
hieraus, dafl B gerade die Kreisfrequenz der bei stabiler Schichtung moglichen in-
ternen Schwingung der Atmosphire ist (bei labiler Schichtung ist die Losung der
Bewegungsgleichung eine ansteigende Exponentialfunktion, da B dann imaginér
wird). Die zugehorige Schwingungsfrequenz v, die sog. Brunt-Viisild-Frequenz,
ist durch
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B (2.82)
V= —— = .
2.1

D |0q
CLlCL
N|D

1
2.7

gegeben. Die Periodendauern 1/v dieser internen Schwereschwingungen betragen
beispielsweise ca. 1/4 Std. fiir y =0,8 K/100 m, d.h. fiir eine méBig stabile Lage,
und etwa 5 min fiir eine isotherme Schichtung mit y =0.

Diese Schwingungen geben Anla zu internen Schwerewellen in der
Atmosphire. Eine nihere Behandlung dieser Schwerewellen fiihrt an dieser Stelle
zu weit, deshalb wollen wir uns auf einige Anmerkungen beschrinken.

Schwerewellen treten bevorzugt im Lee von Gebirgsziigen auf und konnen
besonders bei Fohnlagen beachtliche Amplituden und Vertikalgeschwindigkeiten
aufweisen. In Abb. 2.4 hatten wir den Fohneffekt skizziert. Tendenziell kommt es
bei Fohn zur Ausbildung stabiler Schichtungen, da von der Hohe trockene und war-
me Luft herbeigefiihrt wird und sich iiber die meist kiltere Bodenluft schichtet;
durch die Auslenkung der Stromung an dem Gebirge kann dann eine Schwingung
ausgelost werden, die sich als interne Schwerewelle iiber weite Strecken fortpflanzt.
Dabei kann letztere — vermutlich durch eine resonanzartige Wechselwirkung zwi-
schen der Grundstromung und der Welle — zu sehr grolen Amplituden angeregt
werden; auf diese Weise sind wahrscheinlich die gelegentlich auftretenden stur-
martigen Fallwinde, mit oft verheerenden Wirkungen, im Lee von Gebirgen zu
erklédren.

Es ist bemerkenswert, dafl solche Wellen im Lee groBer Gebirgsziige oft
noch in sehr groflen Hohen, mehrere tausend Meter oberhalb der Gipfelhohe der
Gebirge (bei bestimmten Wetterlagen sogar in der Stratosphire), und auch in grof3er
Entfernung von der auslosenden Erhebung zu finden sind. Bisweilen sind solche
Wellen auch vom Boden her zu beobachten, nimlich dann, wenn die Auslenkung
nach oben iiber die Kondensationsgrenze des Wasserdampfes hinausfiihrt; in den
Wellenkdmmen bilden sich dann periodisch walzenartige Wolken parallel zu den
Gebirgskdmmen aus.

2.3.3 Effekte bei konvektiv-turbulenter Durchmischung
und bei kollektiver Hebung und Senkung der Luft

In diesem Abschnitt wollen wir diskutieren, wie das Temperaturprofil und damit
die Schichtungsstabilitéit durch vertikale Bewegungen in der Atmosphire beeinfluf3t
werden konnen, und zwar einerseits durch konvektiv-turbulente Bewegung und
Durchmischung und andererseits durch kollektive Hebung oder Senkung der ther-
misch geschichteten Luft.

Das Phianomen der Turbulenz wird im 6. Kap. ausfiihrlicher behandelt werden;
wir wollen hier nur erwdhnen, da3 Turbulenz sowohl durch Scherkrifte in einer
Stromung als auch durch thermische Auftriebskrifte angestoen werden kann und
daf} mit der vollig ungeordneten turbulenten Luftbewegung Mischungseffekte und
damit ein Ausgleich von Konzentrationsunterschieden verbunden sind.
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Der Einflu} dieser Durchmischung durch Turbulenz und Konvektion auf die
Schichtungsstabilitit ergibt sich aus dem mit der Durchmischung verbundenen
WirmefluB3:

— Bei neutraler Schichtung nimmt ein Luftpaket, das von oben nach unten oder
von unten nach oben transportiert wird, in jedem Punkt die Temperatur seiner
Umgebung an; das bedeutet, da3 bei neutraler Schichtung kein Energietransport
durch turbulente Mischung erfolgt.

— Bei stabiler Schichtung mit unteradiabatischem Temperaturgradienten wird bei-
spielsweise ein aufsteigendes Luftpaket eine niedrigere Temperatur annehmen als
seine Umgebung, d.h. einen niedrigeren Energieinhalt haben als das Paket, dessen
Platz es eingenommen hat, und das zum Ausgleich nach unten abgesunken ist,
wo es wirmer, d.h. energiereicher als seine Umgebung ist. Dies entspricht einem
effektiven Energietransport bzw. Warmeflufl von oben nach unten, oder — bei der
tiblichen Vorzeichenkonvention — einem negativen Warmefluf3.

— Bei labiler Schichtung mit iiberadiabatischem Temperaturgradienten gilt ganz
analog, daB3 durch die turbulente Durchmischung Wirme von unten nach oben
transportiert wird, oder dal — anders ausgedriickt — eine labile Schichtung mit
einem positiven vertikalen Wéarmeflufl gekoppelt ist.

Richtung bzw. Vorzeichen und Stirke des turbulenten Wérmeflusses stellen inso-
fern weitere Kriterien fiir die Schichtungsstabilitét dar. In beiden angefiihrten Féllen
der nichtadiabatischen Schichtung ist der Wirmestrom so gerichtet, daf tendenziell
eine neutrale Schichtung mit adiabatischem Temperaturgradienten angestrebt wird.
Da die turbulente Durchmischung bei labiler Schichtung wesentlich stérker ist als
bei stabiler, kann man davon sprechen, daf labile Schichtungen eine starke Tendenz
zur Selbstauflosung zeigen.

Als zweiten Punkt wollen wir den Einflul kollektiver Hebungen oder — in der
Praxis meist wichtiger — kollektiver Senkungen auf die Schichtungsstabilitit disku-
tieren. Hierzu betrachten wir anhand von Abb. 2.12 eine Luftschicht z.B. der Dicke
Az =175 -7 mit der Druckdifferenz Ap = p(z;)—p(z1) zwischen der Oberseite und
der Unterseite. Diese Schicht soll zunéchst in einer etwas groferen Hohe liegen
und dann in einer geordneten Bewegung absinken. Solche Absinkbewegungen (sog.
Subsidenzen) sind typischerweise in Hochdruckgebieten zu beobachten.

Bei der Absinkbewegung bleiben die Masse pro Flicheneinheit und damit die
Druckdifferenz zwischen Ober- und Unterseite erhalten. Durch die Druckzunahme
wird aber die betrachtete Schicht immer diinner, d.h. das zu konstantem Ap gehorige
Az =1z;41 —z; wird beim Absinken, bei zunehmendem i entsprechend Abb. 2.12,
immer kleiner.

Fiir eine anfinglich neutrale Schichtung bleibt dies ohne Folgen, sie bleibt neu-
tral. Eine anfinglich stabile oder labile Schichtung wird aber in ihrer Tendenz
verstirkt. In Abb. 2.12 ist dieses Verhalten angedeutet: Die zunichst oben lie-
gende Schicht sinkt unter Erhaltung der Druckdifferenz und unter sukzessi-
ver adiabatischer Erwdrmung ab; die Anfangs- und Endpunkte der aktuellen
Temperaturverldufe in der Schicht bewegen sich dabei auf Adiabaten. Dann
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Abb. 2.12 Verstirkung der Nichtadiabasie bei kollektiver Abwirtsbewegung (bzw.
Abschwichung der Nichtadiabasie bei kollektiver Aufwirtsbewegung). Horizontale Linien:
Isobaren als gedachte Schichtbegrenzungen; gestrichelte Linien: adiabatischer Temperaturverlauf;
schriage durchgezogene Linien: Beispiele aktueller Temperaturverldufe (1 und 2 mit iiberadia-
batischer labiler Schichtung, 3 mit neutraler Schichtung, 4 und 5 mit unteradiabatischer stabiler
Schichtung)

ergibt sich durch die mit dem Absinken der druckédquidistanten Schichten ver-
bundene vertikale Stauchung eine Verstirkung der jeweiligen Tendenz. Fall 4 in
Abb. 2.12 demonstriert beispielweise, wie aus einer anfangs schwach stabilen
Schichtung wihrend des Absinkens eine kriftige Inversion wird; wie schon frii-
her erwéhnt, spielt dieser Effekt eine Rolle bei der Ausbildung und Verstirkung
von Subsidenzinversionen in Hochdruckgebieten. Insgesamt ist der geschilderte
Mechanismus bei stabiler Schichtung wesentlich bedeutsamer als bei labiler, da
bei labilen Lagen kollektive Bewegungen thermisch geschichteter Luft nicht sehr
wahrscheinlich sind.

2.3.4 Feuchtlabilitit und Aquivalenttemperatur

Die bisherigen Stabilitétsiiberlegungen — und auch die Einfithrung der potentiel-
len Temperatur im vorangegangenen Abschnitt — waren von der Voraussetzung
trockener Luft ausgegangen. Es liegt auf der Hand, daf} die Freisetzung urspriing-
lich latenter Energie bei dem feucht-adiabatischen Aufstieg von Luft oberhalb
des Sittigungsniveaus Energieinhalt und Temperatur eines Luftpaketes und damit
die Schichtungsstabilitit nachhaltig dndern. Steigt ein feuchtes Luftpaket in einer
neutral oder sogar schwach stabil geschichteten Atmosphére auf, so wird seine
Temperatur nach Uberschreiten des Kondensationsniveaus mit weiter zunehmen-
der Hohe wesentlich langsamer abnehmen als es dem Temperaturgradienten seiner
Umgebung entspricht; es ist also immer wirmer als diese und wird deshalb im-
mer positive Auftriebskrifte erfahren: Die Schichtung ist beziiglich des feuchten
Luftpakets labil, obwohl sie nach den im vorhergehenden Abschnitt angefiihr-
ten Kriterien beziiglich trockener Luft neutral oder sogar stabil wire. Eine solche
Schichtung heifit feucht-labil. Erst wenn die aktuelle Temperaturabnahme mit der
Hohe noch langsamer ist, als es dem feucht-adiabatischen Temperaturgradienten
entspricht, wird die Schichtung auch beziiglich des feuchten Luftpaketes stabil.
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Abb. 2.13 Skizze zur
Feuchtlabilitit. m

Durchgez.ogen.e Kurve: \ I - feucht-labil
feucht-adiabatischer \ X
\ II : generell labil

Temperaturverlauf; I : .

. . II1: generell stabil
strichpunktiert:
trocken-adiabatischer ~.
Temperaturverlauf; t .

1T

gestrichelt: drei aktuelle
Temperaturschichtungen. Der ™ I~
Punkt (zo,To) sei der

Ausgangspunkt der Hebung

des gedachten Luftpakets. bt
Die Schraffur kennzeichnet : : : '~
den feuchtlabilen Bereich |AT<0AT>0 .

|
l
trocken feucht T

T —=

Abbildung 2.13 soll diese Beziehungen noch etwas verdeutlichen. In die-
sem (z,T)-Diagramm steige ein Luftpaket von dem Ausgangspunkt (zo,Tp), der
oberhalb des Kondensationsniveaus liegen soll, entlang dem als durchgezogene
Linie gezeichneten feucht-adiabatischen Temperaturgradienten auf; der trocken-
adiabatische Temperaturgradient ist zum Vergleich strichpunktiert eingezeichnet.
Entspricht nun der aktuelle Temperaturverlauf der gestrichelten Linie I, so ist das
aufsteigende Paket an jedem Punkt, z.B. bei z;, wirmer als seine Umgebung, die
Schichtung entsprechend Linie I ist also feucht-labil, wihrend sie, wie der Vergleich
mit der strichpunktierten Linie zeigt, gegeniiber einem trocken-adiabatisch auf-
steigenden Luftpaket stabil wire. Zur Vervollstdndigung des Bildes sind noch die
Schichtungslinien II und III eingezeichnet; im Fall II ist die Schichtung generell
labil, im Fall III generell stabil.

Effekte dieser Art konnen betridchtlich werden. Ein quantitatives Mal dafiir ist
die Aquivalenttemperatur — das ist die Temperatur, die ein Luftpaket annehmen
wiirde, wenn die ganze in ihm gespeicherte latente Wérme in fithlbare Wéarme um-
gesetzt wiirde — oder, fiir manche Anwendungen noch besser, die entsprechende
dquivalent-potentielle Temperatur.

Die Kondensationsenergie pro Volumeneinheit ist py-L, wobei py die
Dichte des Wasserdampfs und L die Kondensationswidrme pro Masseneinheit
Wasserdampf bedeuten. Division durch pr, - cp, d.i. die Warmekapazitit der Luft pro
Volumeneinheit (pr, bedeutet die Dichte der Luft), ergibt die zusétzliche Erwérmung
AT,

-L L
AT=2 2 2 (2.83)
pL - Cp Cp
wobei s das Mischungsverhiltnis von Masse Wasserdampf pro Masseneinheit Luft
bedeutet (den Unterschied in den Wirmekapazititen von trockener und von feuchter
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Luft kénnen wir hier vernachlissigen). Damit ist die Aquivalenttemperatur Tye zur
aktuellen Temperatur T gegeben durch

L
Tae=T+s- —, (2.84)
Cp

bzw. die dquivalent-potentielle Temperatur 0, zur aktuellen potentiellen Tempera-
tur 6 durch

L
e =045 —. (2.85)
Cp

Der Zahlenwert von L betrigt (etwas von der Temperatur abhingig) etwa
2500 J/g, der von cp etwa 1 J/g- K. Weiter betrigt beispielsweise bei 15°C und
70% relativer Feuchte s~ 12,4 - 10~3; damit ergibt sich unter diesen Bedingungen
eine Aquivalenttemperatur von 46°C oder — anders ausgedriickt — ein Uberschu3
der Aquivalenttemperatur iiber die aktuelle Temperatur von 31°C. Wenn ein
Luftpaket sehr hoch, bis in sehr kalte Schichten, aufsteigt, kondensiert fast der
ganze Wasserdampf aus; die hohe Temperaturdifferenz wird damit weitgehend ak-
tiviert, wodurch ein Luftpaket in die Lage versetzt werden kann, auch kriftige
Inversionsschichten zu durchstof3en.
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Kapitel 3
Atmosphirische Dynamik

In diesem Kapitel werden — ohne Anspruch auf Vollstindigkeit — die wichtigsten
zum Verstdndnis von Luftbewegungen und Zirkulationen erforderlichen Grundlagen
der atmosphirischen Dynamik besprochen. Die Vorgehensweise soll sich dabei an
den klassischen Erhaltungssitzen von Impuls, Masse und Wirbelstérke orientieren,
erginzt durch 2 Abschnitte, die sich spezifisch aus dem Aufbau der Atmosphire
ergeben.

In diesem Sinne besprechen wir zunidchst — im Abschn. 3.1 — die auf ein
Luftvolumen einwirkenden Krifte und deren Zusammenwirken und leiten hieraus
eine allgemeine Bewegungsgleichung ab und diskutieren sie. Daran anschlieend
behandeln wir kurz die Kontinuititsgleichung.

Im Abschn. 3.2 kommt dann die sog. Vorticity-Gleichung zur Sprache, die aus
der Erhaltung der Wirbelstirke folgt.

Anschliefend — in Abschn. 3.3 — setzen wir uns mit den Kriften in Feldern
mit horizontalem Temperaturgefille und den daraus folgenden Luftbewegungen
auseinander.

Zum Schluf} — im Abschn. 3.4 — werden Aspekte der Bodenreibung disku-
tiert, soweit sie sich aus den dynamischen Grundgleichungen erschliefen lassen,
und die Begriffe der Planetaren Grenzschicht, der Ekman-Schicht und der Prandtl-
Schicht eingefiihrt. Eine detaillierte Beschreibung der Dynamik der bodennahen
Luftschichten und der diese Dynamik bestimmenden Austauschprozesse folgt
spéter im 7. Kapitel

3.1 Kriifte in der Atmosphire und die allgemeine
Bewegungsgleichung

Wie gerade dargelegt, werden wir in diesem Abschnitt die in der Atmosphire
wirksamen Krifte, d.h. Druckgradientkraft, Coriolis-Kraft, Schwerkraft und
Reibungskraft, besprechen und die aus deren Zusammenwirken folgende
Bewegungsgleichung aufstellen. Sofern nicht ausdriicklich auf etwas anderes hin-
gewiesen ist, beziehen sich alle Uberlegungen auf Kriifte pro Volumeneinheit.

W. Roedel, T. Wagner, Physik unserer Umwelt: Die Atmosphdre, 4th ed., 99
DOI 10.1007/978-3-642-15729-5_3, © Springer-Verlag Berlin Heidelberg 2011
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3.1.1 Gradient- und Coriolis-Kraft und der geostrophische Wind

Unter der Wirkung eines Druckgradienten erfihrt Luft eine Kraft pro Volumen-
einheit von

1?*p = —grad p 3.

(p sei der Druck, IEp die auf das Volumen bezogene Druckgradientkraft) bzw. eine
Beschleunigung von

dv 1 d 10
a s Eede (3.2)
Kraft und Beschleunigung sind dem Druckgradienten entgegengerichtet, d.h. sie
zeigen zum Gebiet niedrigeren Druckes hin. Zur Ableitung dieser Beziehungen
wird, wie in Abb. 3.1 fiir die x-Komponente illustriert, die Kraft auf einen
infinitesimalen Quader der Fldache A und der Dicke dx berechnet.

Die Kraft auf diesen Quader ist durch

A p(x) — A p(x +dx)

9 (3.3)
=A- [p(x) - (px) + 8—p . dx]
X

d
=—-A-—-dx
dax
gegeben. Da A - dx gerade das Volumen des infinitesimalen Quaders ist, betréigt die
Kraft pro Volumeneinheit

ap

Fox = .
px 0x

3.4

Zusammen mit den entsprechenden Ausdriicken fiir die y- und z-Komponenten
ergibt sich die oben angegebene Beziehung (s. Gl. 3.1).

AP z
7,
Z 7,
I l”,
+A - p(x) '/:/’/ -A-p(x+dx)
7 <~
7
L~ P 4 / 7,
Abb. 3.1 Zur Begriindung Y VL
der Druckgradientkraft auf -
einen Quader mit der . )
Querschnittsfliche A und der " x‘+ o >
Dicke dx X
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Weiterhin erfihrt jede Masse, die sich in einem mit der Winkelgeschwindigkeit
® rotierenden Bezugssystem mit einer Geschwindigkeit v relativ zu die-
sem Bezugssystem bewegt, eine Tragheitskraft, die Coriolis-Kraft, die pro
Volumeneinheit gegeben ist durch

Fe=-2-p-[Vx&]. (3.5)

Die Erde ist ein solches rotierendes System, deshalb kann die Coriolis-Kraft bei
Stromungen in der Atmosphére (und in gleicher Weise im Ozean) eine wesentli-
che Rolle spielen. Da die Coriolis-Kraft diese Bedeutung fiir die atmosphirische
Dynamik hat, sie andererseits aber oft als ,,etwas Seltsames* empfunden wird, wer-
den die Coriolis-Kraft und die eben angegebene Beziehung in der Ergénzung 3.1
etwas eingehender begriindet und abgeleitet.

Fiir atmosphérische Stromungen ist normalerweise nur die Komponente von
ﬁc relevant, die parallel zur Erdoberfliche liegt; die zur Erdoberfliche senk-
rechte Komponente ist gegeniiber der Schwerebeschleunigung vernachléssigbar.
Weiterhin sind auch nur Krifte auf horizontale, bodenparallele Stromungen von
Interesse; vertikale Stromungen sind zu wenig ausgedehnt und meist auch zu
langsam, um die Coriolis-Kraft zur Auswirkung kommen zu lassen (selbst unter
volliger Vernachlédssigung der Reibung kann die Coriolis-Kraft bei einer verti-
kalen Stromung, die mit 5 m/s eine Hohendifferenz von 1000 m durchliuft,
lediglich einen seitlichen Versatz von grofenordnungsmiBig 10 m bewirken, bei
100 m Hohendifferenz wiren es sogar nur 10 cm; solche Effekte werden durch die
horizontalen Winde und Turbulenzen vo6llig tiberdeckt).

Die wirksame horizontale Komponente der Coriolis-Kraft wird damit dem
Betrage nach auf

Fc=2-p-v-Q, (3.6)

reduziert; dabei sollen v die horizontale Geschwindigkeit und €2 die Komponente
der Winkelgeschwindigkeit der Erddrehung senkrecht zur Erdoberflache bedeuten
(wir schreiben fiir die Winkelgeschwindigkeit speziell der Erdrotation €2 bzw. Q
anstelle von w bzw. ®). Da ;] = - sing (mit ¢ als geographischer Breite) ist,
ergibt sich fiir den Betrag der Coriolis-Kraft parallel zur Erdoberfliache

Fc =2-p-v-Q-sin
¢TI e | (3.7)
=p-v-f mit f=2.Q:sing.

Die so definierte GroBe f wird als Coriolis-Parameter bezeichnet. Natiirlich gilt
nach wie vor, dal die Coriolis-Kraft senkrecht auf der Richtung der Geschwindig-
keit steht. Hierbei ist fiir einen lokalen Beobachter die Coriolis-Kraft auf der
Nordhalbkugel nach rechts und auf der Siidhalbkugel nach links gerichtet.

In einem irdischen kartesischen Koordinatensystem, dessen z-Richtung die
Vertikale und dessen x- und y-Richtung die beiden horizontalen Koordinaten sind
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(mit der x-Achse in West-Ost- und der y-Achse in Stid-Nord-Richtung), konnen wir
damit, im Kontext dieses Abschnitts,

Q=(0, Q-cosg, Q-sing) (3.8)

setzen. Die Komponentendarstellung der Coriolis-Kraft in einem solchen
Koordinatensystem ergibt sich durch Ausfithrung des Vektorproduktes unmittelbar
zu

-

Fe =2.p- Lv x EzLJ = (Fcx-FeyoFe,)
3.9)

= 2+ (Vy - sing - v - COSQ, - Vx - SINg,vy - COS ¢)

Wie schon zu Beginn des Abschnitts diskutiert konnen die z-Komponenten der
Windgeschwindigkeit und der Coriolis-Kraft gegeniiber den Komponenten in x- und
y-Richtung vernachlissigt werden, und es folgt

IEC = SZ-(Vy~sing0, — Vg -sing, 0) = (p-f-vy, —p-1-vy,0) (3.10)

Als Anhaltspunkt fiir die GroBe der Coriolis-Kraft sei angegeben, da} in 45°
geographischer Breite eine Horizontalgeschwindigkeit von 10 m/s fast genau zu
einer Coriolis-Beschleunigung von 1073 m/s? fiihrt; das ist das 10~*-fache der
Schwerebeschleunigung.

Wir betrachten jetzt eine Bewegungsform, die nur durch den Druckgradienten
und die Coriolis-Kraft bestimmt ist. Wir gehen davon aus, daf} die zunéchst ru-
hend gedachte Luft in Richtung des Druckgefilles beschleunigt wird. Sobald
eine von Null verschiedene Geschwindigkeit aufgebaut ist, setzt die Coriolis-
Kraft ein und lenkt die Stromung nach rechts ab (wir legen jetzt einmal die
Verhiltnisse auf der Nordhalbkugel zugrunde); die Geschwindigkeit erhilt eine
Komponente senkrecht zum Druckgefille. Die Stromung wird weiter beschleunigt,
bis sich ein Gleichgewicht einstellt, d.h. bis Coriolis-Kraft und Druckgradientkraft
entgegengesetzt gleich sind. Da die Coriolis-Kraft immer senkrecht auf der
Geschwindigkeit steht, mufl im Gleichgewicht die Geschwindigkeit auch senkrecht
auf der Druckgradientkraft und damit auf dem Druckgradienten stehen. In Abb. 3.2
wird diese Gleichgewichtseinstellung illustriert.

Die sich im Gleichgewicht einstellende Stromungsform wird ,,geostrophi-
sche Bewegung®™ oder ,.geostrophischer Wind“ genannt. Geostrophische Winde
laufen parallel zu den Isobaren, den Linien gleichen Druckes; dabei herrscht,
in Windrichtung gesehen, auf der Nordhalbkugel rechts Hochdruck und links
Tiefdruck, auf der Siidhalbkugel kehren sich diese Verhiltnisse gerade um. Da
geostrophische Winde senkrecht zum Gefille des Luftdrucks wehen, konnen sie
Druckunterschiede prinzipiell nicht ausgleichen.

Als Gleichung des horizontalen geostrophischen Windes mit dem

Geschwindigkeitsvektor v, = (Vgxs Vgy, 0) erhalten wir wegen Fc + f:p = 0 mit

EZ= (0,0, 2 - sing) = (0,0,f/2) die Bezichung



3.1 Kirifte in der Atmosphire und die allgemeine Bewegungsgleichung 103

a g y b ; ¢ T
>
Fo s /A dV/at AF
v ar ’
IFRes .
\ N —3 \Wind
\"
. > >
S
Fe —_—
J( -';C= _'-;p Isobaren
H H H

Abb. 3.2a-c Zur Einstellung des geostrophischen Gleichgewichtes auf der Nordhemisphére.
(a) zelgt ein Zw1schenstad1um es liegt noch kein Gleichgewicht vor, die aus der Summe von

Fp und Fc resultierende Kraft FRes beschleunigt die Stromung mit Beschleunigungskomponenten
in Richtung der Geschwindigkeit (wodurch der Betrag wichst) und senkrecht zur Geschwindigkeit
(wodurch die Richtungen von Geschwindigkeit und Coriolis-Kraft weiter in Richtung auf den

Glelchgewmhtszustand hin gedreht werden). Bei (b) ist das Gleichgewicht erreicht, es ist FC =

—Fp und FReb = 0. In (c) ist die resultierende isobarenparallele Windstromung angedeutet (H und
T bedeuten Gebiete hohen und tiefen Luftdrucks)

2-p-[\7gx§2]—gradp=0. (3.11)

In Komponenten geschrieben lautet diese Gleichung

P'f'ng_&ZO

ap
o fve — X 0
P Vox dy

(3.12)

oder nach den Geschwindigkeitskomponenten aufgelost

1 odp

p-f dy
ap

1
p-f 9x

Vgx =
(3.13)

Vay

Besonders tibersichtliche Verhiltnisse ergeben sich, wenn wir den Druckgradienten
in eine der Koordinatenrichtungen legen. Abbildung 3.3 zeigt dies: Im linken Teil
der Zeichnung zeigt grad p in die positive x-Richtung, der Wind weht dann in die
positive y-Richtung. Im rechten Teil von Abb. 3.3 weist grad p in die positive y-
Richtung, die zugehorige Stromungsrichtung ist die negative x-Richtung.
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Abb. 3.3 Zur Richtung des
geostrophischen Windes

Das Modell des geostrophischen Windes beschreibt die tatsdchlichen mittleren
Winde oft verbliiffend gut, aber schon allein aus der Tatsache, dal geostro-
phische Winde keine zeitlichen Anderungen des Druckes an einem gegebenen
Ort zulassen, ist klar erkennbar, daf3 diese Stromungen nur eine Niherung dar-
stellen konnen. Wichtige Beispiele fiir nichtgeostrophische oder ageostrophische
Winde sind die Stromungen unter dem Einflul von Reibung, die wir im néchsten
Abschnitt besprechen werden. Hier wollen wir noch kurz auf eine andere Form ei-
nes ageostrophischen Windes eingehen, nimlich auf einen Wind, bei dem Coriolis-
und Druckkraft nicht im Gleichgewicht stehen, ohne daf eine weitere dullere Kraft
im Spiel ist.

Hierzu gehen wir davon aus, daf} sich unter der Wirkung eines Druckgradienten
zunichst ein geostrophischer Wind aufgebaut hat, und fragen, was passiert, wenn
dieser Wind dank seiner Massentrigheit in ein Gebiet mit niedrigerem oder hohe-
rem Druckgradienten hineinweht. Ist der Druckgradient in der neuen Umgebung
kleiner als zuvor, so ist die Coriolis-Kraft groer als die Druckgradientkraft;
in der neuen Umgebung ist der Wind ,,iibergeostrophisch®. Abbildung 3.4 zeigt
modellhaft diesen Fall. Unter der Wirkung der resultierenden Kraft tritt eine
Beschleunigung entgegen dem Druckgefille, zum hoheren Druck hin, auf. Mit der
Drehung der Windrichtung erhilt die resultierende Kraft eine Komponente entgegen
der Stromungsrichtung, die Stromung wird gebremst. Ubergeostrophische Winde
pumpen also auf Kosten ihres Impulses und ihrer kinetischen Energie Luft auf die
Seite des hohen Druckes.

Der umgekehrte Fall tritt ein, wenn der Druckgradient in einer neuen Umgebung
groBer ist als zuvor. In der neuen Umgebung ist der Wind dann ,unter-
geostrophisch®; es stellt sich eine resultierende Kraft mit einer Komponente in
Stromungsrichtung ein, der Wind wird unter Ablenkung zur Seite des tieferen
Druckes hin beschleunigt.

3.1.2 Bewegung unter dem Einfluf} von Reibungskridften

Reibungskrifte treten in einem Gas, oder allgemeiner in einem fluiden Medium,
dann auf, wenn Geschwindigkeitsscherungen vorliegen. Der fiir die Dynamik
der Atmosphidre wohl wichtigste Fall von Reibung ist die Bodenreibung, d.h.
die Reibung durch Geschwindigkeitsscherung zwischen den niherungsweise
geostrophischen Winden der freien Atmosphire und der Erdoberfliche, wo die
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Abb. 3.4a,b Modell des iibergeostrophischen Windes. (a) zeigt den Anfangszustand beim
Einlaufen der Stromung in ein Gebiet mit schwicherem Druckgradienten; die resultierende Kraft

}?Res lenkt die Stromung nach rechts, zur Seite des hohen Druckes hin, ab. (b) stellt ein weiter
entwickeltes Stadium dar, in dem die Bremsung der Stromung bei gleichzeitigem ,,Pumpen® in
Richtung auf H hin erkennbar ist

Geschwindigkeit der Stromung Null wird. Wir werden im Abschn. 3.4 auf die-
se planetare Scherungszone detailliert eingehen. In dem vorliegenden Abschnitt
wollen wir, nach einem kurzen Uberblick iiber den Einflu} der Reibung auf das bis-
her behandelte Zusammenspiel von Gradient- und Coriolis-Kraft, einige allgemeine
GesetzmiBigkeiten der Reibung besprechen.

Um eine qualitative Einsicht in das Zusammenwirken von Druckgradientkraft,
Coriolis-Kraft und Reibungskraft zu erhalten, machen wir einen sehr einfa-
chen Ansatz und nehmen eine Reibungskraft an, die der Geschwindigkeit ent-
gegengesetzt proportional ist. Dieser Ansatz mufl nicht korrekt sein, er ist
aber heuristisch brauchbar. Durch das ,Einschalten” dieser Reibung wird die
Stromungsgeschwindigkeit und damit die Coriolis-Kraft im Vergleich zu einer
geostrophischen Stromung reduziert; der Wind erhilt eine Komponente in der
Richtung auf das Gebiet tieferen Druckes hin. Im stationédren Fall wird sich dann
ein Gleichgewicht zwischen der Druckgradientkraft, der Corioliskraft und der
Reibungskraft IER einstellen, wie es Abb. 3.5 zeigt.

>

-

..;(

Abb. 3.5a,b Stationires
Kriftegleichgewicht (a) und
Stromungsform (b) unter dem
Einflul von Reibungskriften,
insbesondere von c Isobaren
Bodenreibung H

Vgeostr.)
/ /

?R = -(Ep+?c)




106 3 Atmosphirische Dynamik

Der Wind hat jetzt auch im stationdren Fall eine Komponente in Richtung des
Druckgefilles; dies bedeutet, dafl unter dem Einflu} der Reibung, insbesondere der
Bodenreibung, Druckgegensitze ausgeglichen werden konnen.

Je stirker der EinfluB der Bodenreibung ist, oder — anders ausgedriickt — je rauher
die Erdoberfliche ist, um so grofler wird der Winkel zwischen der Windrichtung in
Bodennihe und der geostrophischen Windrichtung. Als Anhaltswerte betragen in
mittleren geographischen Breiten diese Winkel

— iiber dem Meer etwa 15 bis 30°,
— iiber ,,glattem* Land, wie z.B. Sandbdden, etwa 25 bis 40°,
— iiber ,,rauher* Erdoberfliche, wie z.B. Wald oder bebautem Land, etwa 35 bis 50°.

Oberhalb der bodennahen Reibungschicht dreht die Windrichtung dann stetig in die
Richtung des geostrophischen Windes, wie er in der freien Atmosphire herrscht.
Der Abschn. 3.4 wird Naheres zu dieser sog. Ekman-Spirale bringen.

Wir wollen jetzt versuchen, einen Einblick in die physikalischen
GesetzmiBigkeiten der Reibung zu gewinnen. Prinzipiell beruht Reibung in
fluiden Medien auf Impulsaustausch zwischen verschieden schnellen Schichten,
also auf durch Geschwindigkeitsgradienten bedingten Scherkriften. Im Fall der
Reibung in Luft oder allgemeiner in Gasen kann man davon ausgehen, daf3 dieser
Impulsaustausch durch Diffusion zwischen verschieden schnellen Schichten
zustande kommt (im Gegensatz etwa zu Fliissigkeiten, wo zwischenmolekulare
Anziehungskrifte zu diesem Austausch beitragen konnen). Als Diffusion wird hier
sowohl die molekular-viskose Diffusion als auch die turbulente Diffusion, also
der durch Turbulenz bedingte Austausch ganzer ,.Luftpakete”, bezeichnet. Beide
Prozesse werden ausfiihrlich in Kap. 6 diskutiert.

Fir die weitere Diskussion und zur Ableitung eines Ausdrucks fiir die
Reibungskraft wollen wir annehmen, daf} die Luft mit der Geschwindigkeit vy (z) in
Richtung der x-Koordinate stromt, und daf} ein Gradient von vx(z) in Richtung der z-
Koordinate existiert, wie das in Abb. 3.6 skizziert ist. Wir betrachten jetzt zunéchst
das Zustandekommen von Scherkiften anhand von Abb. 3.6a. Zwei verschieden
schnell stromende Schichten, die durch die Koordinaten ,,z;“ und durch ,,z,* cha-
rakterisiert sind, sollen sich an einer gedachten (und gestrichelt eingezeichneten)
Fliche beriihren. Sobald Luftpakete (oder im elementaren Fall Luftmolekiile) durch
diese Flache hindurchdiffundieren, iiben die beiden Schichten Reibung aufeinan-
der aus: Luftpakete mit der horizontalen (!) Geschwindigkeit vx(zy) diffundieren
abwirts (in z-Richtung!) in die langsamere, mit vy(z;) flieBende Schicht, und um-
gekehrt diffundieren Luftpakete mit der Horizontalgeschwindigkeit vy (z) aufwirts
in die schnellere, mit vx(zy) flieBende Schicht. Hierdurch wird netto Impuls, ge-
nauer die x-Komponente der Impulsdichte, p - v, abwérts transportiert, mit der
Konsequenz, daf} die Schicht bei z; beschleunigt und die Schicht bei z, verzogert
wird.

Die hierbei auftretende Schub- und Scherkraft bzw. die damit verbun-
dene ImpulsfluBdichte bezeichnen wir, auf die Flidcheneinheit bezogen, als
Schubspannung t. In dem in Abb. 3.6a skizzierten Fall wollen wir mit der
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Abb. 3.6a Erzeugung von a
Scherkriften (Flachenkriften) Az Transport von Impuls p - v, (z,)
durch Impulsaustausch nach z,
zwischen verschieden N
schnellen Schichten; (b) 22 £ ez}
Zustandekommen von T T T T -0
Volumkriften durch P B P
Divergenz des Impulsflusses. "z, O v (z))
Niheres zu beiden Teilen im T —
Text ransport von Impuls p - v,(z,)
X ¥%(2) nach z, X
b
Az
T,,(z+dz)-A
T
x =< — _J
- dz| f -7
AR " . x>
+1,(2)-A
v, (2)

Indizierung Ty, genauer angeben, daf} die Stromung mit der Impulsdichte p - vy in x-
Richtung und die Normale der Fliche, an der Reibung ausgeiibt wird, in z-Richtung
zeigen, oder anders ausgedriickt, daf} ,.x-Impuls® in z-Richtung diffundiert. Das
Vorzeichen von t wihlen wir gleich dem Vorzeichen des Impulsdiffusionsstromes.
Wird beispielsweise wie im Beispiel der Abb. 3.6a netto Horizontalimpuls abwiirts,
d.h. in negativer z-Richtung transportiert, so soll t4, ebenfalls negativ werden.

Unter Zugrundelegung dieser Notation lautet der elementare Newtonsche Ansatz
fiir die Schubspannung, soweit sie durch molekularviskose Reibung, d.h. durch
thermische Diffusion von Impuls verursacht wird

dvy
dz
dvy

P dz

ll

Txz

(3.14)

Die hier auftretende Proportionalitdtskonstante n heifit dynamische Zahigkeit; ihre
Einheit ist N - s/m? = Pa - s (eine dltere Einheit ist 1 Poise = 0,1 Pa - s); fiir Luft
von 20°C liegt  bei etwa 1,8 - 107 Pa - s. Die Konstante v in der zweiten Zeile der
Darstellung von ty,, mit v = n/p (p soll die Dichte bedeuten), heif3t kinematische
Zihigkeit. Thre korrekte Einheit ist m/s, gebriuchlicher ist allerdings cm?/s (friiher
als ,,Stokes* bezeichnet); die Gro3enordnung von v in Luft ist 0,15 cm?/s bei 20°C.

Die besondere Bedeutung der kinematischen Zahigkeit v liegt darin, daf} wir sie
als thermische Diffusionskonstante des Impulses auffassen konnen. Bei angenom-
mener Konstanz der Dichte kénnen wir schreiben
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i g = —vep dvx _ . de-vx)
pxz e dz dz

~dpy
dz

(3.15)

Dabei bedeuten px = p - vx wieder die x-Komponente der Impulsdichte und
Jpx,z die diffusive Fludichte dieser Impulsdichtenkomponente in z-Richtung. Diese
Darstellung ist dem Fickschen Ansatz fiir die thermische Diffusion einer beliebigen
skalaren Beimengung,

dc

S (3.16)

=-
mit ¢ als Konzentration und j, als diffusive FluBdichte, vollig analog. In Kap. 6
wird ausgefiihrt werden, daf diese Analogie nicht nur formaler Natur, sondern auch
physikalisch begriindet ist.
Wir erweitern diesen Ansatz noch, indem wir aufler der thermischen Diffusion
noch den diffusiven Transport durch turbulente Prozesse (s. auch hierzu Kap. 6)
beriicksichtigen:

Vx

dz

Tz =—(K+v)-p- (3.17)
Hierbei ist K der Koeffizient der turbulenten Diffusion (anders als v kann K hohen-
und richtungsabhiéngig sein).

Die uns letztlich interessierende Kraft pro Volumeneinheit erhalten wir jetzt —
entsprechend Abb. 3.6b — aus folgender Uberlegung: auf ein Volumenelement mit
der horizontalen Grundfliche A und der vertikalen Dicke dz wirken von unten die
Kraft +t4,(z) - A und von oben die Kraft t4,(z + dz) - A. Die Vorzeichen miissen so
gewdhlt werden, damit z.B. bei dvx/dz > 0 und damit t4, < 0 oben eine positive (d.h.
in positive x-Richtung zeigende) und unten eine negative Kraft auf das Volumen
einwirken. Damit wird die Netto-Kraft auf das Volumenelement

—Txz(z +dz) - A + 14,(2) - A

B dy,

= () + e dz | - A+ 1(2) - A (3.18)
dtx,

= -A-dz.
dz z

Nach Division durch das Volumenelement A - dz erhalten wir fiir die auf die
Volumeneinheit bezogene Reibungskraft Fr

dtx, djpx z
Fr = — = - = 3.19
R dz dz ( )

Ausgeschrieben lautet diese Beziehung
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dty, d
Fr = — = —_
R dz +dZ

dVy
((K +Vv)-p- 1 ) . (3.20)

Wir haben bisher nur die Reibung betrachtet, die durch vertikale Scherung horizon-
taler Stromungen verursacht wurde; wir haben — mehr oder minder unausgesprochen
— unberiicksichtigt gelassen, daf} die Schubspannung ihrem Wesen nach ein Tensor
ist. In der Tat ist die Erweiterung auf beliebige Stromungsformen und auf beliebig
gerichtete Scherkriifte aulerordentlich kompliziert und uniibersichtlich. Wir wollen
deshalb an dieser Stelle auf die Verallgemeinerung verzichten. Da uns in dem hier
diskutierten Zusammenhang fast immer nur horizontale Reibungskrifte interessie-
ren, die durch die vertikale Scherung horizontaler Stroémungen verursacht werden,
wollen wir den Ansatz lediglich durch einen analogen Ausdruck fiir die y-Richtung
erginzen. In diesem Sinn setzen wir fiir den Kraftvektor

- dtxz dTXZ dtyz
Fr = (Fg «,Fry,0) = — = — N ,0 3.21
R = (Fr x.Fry,0) 5 ( o dz (3.21)

unter der Primisse, daB wir die Schubspannung als Vektor der Form T = (TxzTyz> 0)
schreiben diirfen. Diese Notation ist mathematisch natiirlich nicht ganz korrekt, sie
ist aber fiir die meisten Anwendungen ausreichend und auch in sich konsistent.

3.1.3 Der Einfluf der Schwerkraft; das Geopotential

Bei der Behandlung der Gravitationskraft im Schwerefeld der Erde geht man
meistens mehr oder weniger stillschweigend von der Vorstellung aus, daf} die
Schwerebeschleunigung genau in die Senkrechte zeigt, die Schwerkraft also kei-
ne Horizontalkomponente hat. Bei groflerer Ausdehnung des betrachteten Systems
mufl man jedoch die Veridnderlichkeit der Erdbeschleunigung in Rechnung stel-
len. Dabei ist insbesondere zu beriicksichtigen, dal wegen der Breitenabhéngigkeit
der Gravitationsbeschleunigung die Flidchen gleicher Hohe iiber dem Meeresspiegel
nicht mehr Fldchen gleicher potentieller Energie sind (der Meeresspiegel selbst ist
natiirlich eine Aquipotentialflsiche).

Allgemein kann man die Schwerkraft als die Kraft schreiben, die gleich dem
negativen Gradienten der potentiellen Energie im Schwerefeld ist; da die poten-
tielle Energie — wenn auch sehr schwach — von den horizontalen Koordinaten
abhingig ist, haben dieser Gradient und damit die Schwerkraft eine horizontale
Komponente. Fiir die Belange der atmosphérischen Dynamik reicht es i.allg. aus,
die Breitenabhingigkeit der potentiellen Energie zu beriicksichtigen. Um diesem
Sachverhalt Rechnung zu tragen, fithren wir das Potential des Schwerefeldes der
Erde, das Geopotential @, als Funktion der Hohe z und der geographischen Breite
@ mit
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z
@(Z,@) = /g(z”(ﬂ) : dZ’ (322)
0

ein (wobei die Schwerebeschleunigung g als positiver Wert einzusetzen ist) und
schreiben dann fiir die Kraft im Schwerefeld

-

Fg = —p - grad ©. (3.23)

Die Bezugshohe z = 0 ist dabei durch die Meeresoberfliche gegeben, die — wie
erwihnt — per se eine Aquipotentialfliiche ist.

Die wichtigsten Ursachen fiir die Breitenabhingigkeit von g sind die Abplattung
der Erde und die breitenabhingige Zentrifugalkraft durch die Erdrotation. Eine em-
pirische Formel fiir die Abhingigkeit der Schwerebeschleunigung von der Breite ¢
und der Hohe z (in m) ist

2(z.¢) = 9,8006 - (1 — 0,0026 - cos 2¢) - (1 —3,1- 107" - 2) m/s?, (3.24)

wobei die z-Abhingigkeit genau genommen nur iiber dem Ozean korrekt ist.

Nach dem oben Gesagten tritt eine Beschleunigung auch dann auf, wenn eine
Isohypsenfliche, d.h. eine Fliche gleicher Hohe, zugleich Isobarenfldche, nicht aber
Fliache gleichen Geopotentials ist; umgekehrt tritt keine Beschleunigung auf, wenn
die Isobarenfliche zugleich Fliache gleichen Geopotentials ist, d.h. fiir die effek-
tive Druckgradientkraft ist der Druckunterschied auf einer Aquigeopotentialfiziche
ausschlaggebend. Es ist deshalb in der dynamischen Meteorologie gebrduchlich, als
vertikale Koordinate nicht die geometrische Hohe z zu wihlen, sondern eine von
der geographischen Breite abhingige geopotentielle Hohe h, die so festgelegt ist,
daf gleichen Zahlenwerten von h gleiche Werte des Geopotentials entsprechen. h
ist definiert durch

O(z,9) = gy - h(z,p) (3.25)
bzw.

O(z,0)
20

h(z,p) =

L (3.26)
= fg(Z/, (p) . dZ/
g o

mit dem festen Zahlenwert go = 9,80 m/s. Einheit fiir h ist der (ortsabhiingige) geo-
potentielle Meter (gpm); diese Einheit ergibt sich aus dem geometrischen Meter (m)
angenihert durch Multiplikation mit go/g(z,¢). Die Flichen gleicher geopotentieller
Hohe h werden als geopotentielle Isohypsen bezeichnet.
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3.1.4 Die allgemeine Bewegungsgleichung

Aus der Summe aller bisher diskutierten Krifte ergibt sich die allgemeine Beweg-
ungsgleichung fiir ein Luftvolumenelement zu

-

V=—gradp—p-grad<b+2~p~<?1x§2>+IER (3.27)

P'a

oder mit den in den vorhergehenden Abschnitten diskutierten Beschrinkungen auf
horizontale Scher- und Coriolis-Krifte

0- % =—gradp—p-grad ®+p- - (vy, — v4.,0) — %(‘EXZ,‘C};Z,O). (3.28)
Den Beschleunigungsterm auf der linken Seite der Gleichung kann man weiter auf-
spalten in eine rein zeitliche Geschwindigkeitsinderung bei festgehaltenem Ort,
v / at, und in eine sog. Feldbeschleunigung, d.h. in einen rdumlichen Anteil, der
dadurch zustande kommt, daB ein Luftpaket bei seiner Bewegung in dem gegebenen
Geschwindigkeitsfeld an einen anderen Ort gelangt, wo die Stromung eine andere
Geschwindigkeit hat. Die x-Komponente dieses riumlichen Anteils von dv / dt ist
z.B.

<dvx> 8Vx~%+% dy+8& dz
Feld

dt ox dt oy Sdt 9z dt
(3.29)
0Vyx n dVx n 0Vyx (rad v.) -3
= Y “Vy +— v, = (gradv,) -V
ax oy T 9z ° g .

Die Feldbeschleunigung 14t sich fiir die x-Komponente also schreiben als
Skalarprodukt aus dem Gradienten von vy, d.h. dem Vektor, der die Anderung von
vx entlang einem Wegelement beschreibt, und der Geschwindigkeit, mit der dieses
Wegelement zuriickgelegt wird.

Fiir alle Komponenten zusammen kann man dies symbolisch in der Form

(d?) V-V (3.30)
— = (v - A .
dt / pela

schreiben, wobei der auf v wirkende Operator (v - V) als formales Skalarprodukt
Vx - 8/8x + vy - B/By + v, - 8/82 zu verstehen ist. Damit wird die Bewe-
gungsgleichung zu

av - - L = -
p~a—\t]+p~(V~V)V: —gradp—p-grad®+2-p- (VX Q)—i—FR. (3.31)
Diese Bewegungsgleichung ist als Navier-Stokes-Gleichung oder als Eulersche
Gleichung bekannt. Allgemein versteht man unter der Eulerschen Betrachtung-
sweise in der Hydrodynamik die Betrachtung vom Standpunkt eines festen
Beobachters aus, wihrend die Lagrangesche Betrachtungsweise von der Sicht eines
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mit der Stromung mitbewegten Beobachters ausgeht (s. hierzu auch Abschn. 6.3.2).
Eine wichtige Eigenschaft der Eulerschen bzw. der Navier-Stokesschen Gleichung
ist die Nichtlinearitit: Wegen der Feldbeschleunigung bzw. wegen der damit
verbundenen Trigheitskrifte werden diese Gleichungen in der Geschwindigkeit
quadratisch.

Fiir manche Anwendungen der Eulerschen Gleichung kann noch eine weitere
Formulierung der Feldbeschleunigung niitzlich sein. Diese lautet

(d_v) =F -V)v= 1 ~grad v2 — [V x rot V] . (3.32)
dt / Feiq 2

Diese Beziehung 148t sich durch eine einfache Erweiterung der oben angegebe-
nen Darstellung (s. Gl. 3.29) mit anschlieBender geeigneter Zusammenfassung der
Terme beweisen; wir wollen dies fiir die x-Komponente zeigen, der Beweis fiir die
beiden anderen Komponenten verlduft natiirlich analog:

G- V)9) 8vX+ 8vx+ 3VX+ A vy
V- \'4 = Vy - — Vy + —— vV, —— Vy*®—— — Vy » ——
X *oax Y ay ‘9z Y ay Yoax
dVx A
R PR Py
0Vy dvy av, dvx  Ovy
_V"'ax Vy'ax +VZ.8Z v ay X
dvx 0V,
+VZ.<BZ 8x>
LoV - .1 a(v-v) - -
=V-g—V}ertZV—I-VZJ'OtyV:E- 9% —[erotv]x
1 - -
=§-gradxvz—[vxrotv]x.

(3.33)

Die GroBenordnung der Feldbeschleunigungen bzw. Trigheitskrifte ergibt sich aus
einer einfachen Uberlegung: Die Feldbeschleunigung ist von der GroBenordnung
von v - |grad v|, |grad v| ist seinerseits grolenordnungsmifig etwa gleich dem
Betrag der Geschwindigkeit dividiert durch eine Strecke 1, auf der Betrag oder
Richtung (oder beides) der Geschwindigkeit sich wesentlich dndern, oder — allge-
meiner ausgedriickt — die fiir die Anderung der Geschwindigkeit charakteristisch ist
(das kann z.B. der Kriimmungsradius sein). Damit ergibt sich als Abschétzung der
Trégheitskraft

- . v

Fxp-|(v-V)V|] = p'T. (3.34)
Die in den vorangegangenen Abschnitten behandelten Stromungen sind Sonderfille
der allgemeinen Bewegung. Insbesondere ist der geostrophische Wind ein
Spezialfall der allgemeinen Bewegung mit folgenden Bedingungen:
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— die Bewegung ist gleichformig-geradlinig; das bedeutet, daf3 die linke Seite der
Eulerschen Gleichung Null wird,

— es treten keine Reibungskrifte auf,

— die Schwerkraft bleibt unberiicksichtigt.

Ein weiterer Spezialfall, auf den wir noch kurz eingehen wollen, ist die
sog. Trigheitsbewegung. Dies ist die idealisierte reibungsfreie Bewegung eines
Luftpaketes ohne Einwirkung &uflerer Krifte, insbesondere ohne Einwirkung von
Druck- und Reibungskriften, jedoch unter der Wirkung einer anfinglich vorge-
gebenen Geschwindigkeit vo. Bei Vernachlidssigung der Breitenabhingigkeit des
Coriolis-Parameters ergibt sich eine Kreisbewegung infolge eines Gleichgewichts
zwischen der Tréagheitskraft als Zentrifugalkraft und der Coriolis-Kraft als
Zentripetalkraft. Der Kreis wird auf der Nordhalbkugel im Uhrzeigersinn, auf
der Siidhalbkugel entgegengesetzt dazu durchlaufen. Mit R als Radius des
Kriimmungskreises lautet die Gleichung dieser einfachen Trigheitsbewegung unter
Beschrinkung auf die Betrige der Vektoren

_dv —V(z) f (3.35)
. = . = IT-V .
P dt P R P 0
oder nach R aufgelost
R = —Vfo. (3.36)

Der Radius des Trigheitskreises ist ein gewisses Maf fiir die Dimensionen einer
Bewegung, fiir die die Coriolis-Kraft relevant wird. Bei Stromungsmustern, de-
ren Ausmafle deutlich unter R liegen, kann die Coriolis-Kraft i. allg. vernachlissigt
werden.

Bei einer angenommenen Geschwindigkeit der Stromung von vop = 5 m/s wird
R

—ca.35km fiir ¢ = 90° (d.h. an den Polen),

—ca.45km  fiir ¢ = 45° (d.i. etwa Norditalien oder Montreal/Canada),
—ca. 130 km fiir ¢ = 15° (als typisch tropische Breite),

—unendlich  fiir ¢ = 0° (d.h. am Aquator).

Die Umlaufzeit dieser Trigheitsbewegung

2-m-R
TO: =
Vo

2.7
—_ 3.37
F (3.37)

betriigt in Polnihe gerade 12 Std., in unseren Breiten etwa 19 Std. und am Aquator
unendlich; sie ist offensichtlich von der Geschwindigkeit und von der GrofBe des
Tréagheitskreises unabhéngig.
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3.1.5 DieKontinuitditsgleichung; Konvergenzen und Divergenzen

Aufler der Bewegungsgleichung, die die Erhaltung des Impulses zum Ausdruck
bringt, ist zur vollstindigen Beschreibung einer Bewegung noch die Kontinui-
titsgleichung erforderlich, die aus der Erhaltung der Masse folgt.

Zur Ableitung der Kontinuitdtsbedingung betrachten wir ein Luftvolumen V mit
der Masse M = f p - dV; da Masse weder erzeugt noch vernichtet wird, dndert
sich der Masseninhalt von V nur durch ZufluB oder Abflu. Die Massenstromdichte
J durch die Volumenoberfldche ist durch das Produkt aus Massendichte p und
Geschwindigkeit v gegeben, j = p - V. Damit konnen wir die Massenbilanz fiir
das betrachtete Volumen in der Form

d > S
3 p~dV=—¢j~do=—¢p-V~do (3.38)
Vol Obf Obf

schreiben, wobei j positiv gerechnet werden soll, wenn der Fluf3 aus dem Volumen
herausfiihrt (genauer ausgedriickt, der Vektor der Oberfliichennormalen, 0, soll in
den Auflenraum zeigen). Vertauscht man auf der linken Seite die partielle Ableitung
nach der Zeit mit der Integration iiber das Volumen, und wendet man auf die rechte
Seite der Gleichung den Gaufischen Satz an,

%p-?-dG:/div(p-V)-dV, (3.39)
Obf Vol
so erhilt man
ap . -
e dV=— [ div(p-v)-dV (3.40)
Vol Vol
oder
ap . -
a5t +div(p-v) ) -dV =0. (341
Vol

Da diese Beziehung von dem betrachteten Volumen unabhingig sein muf, erhalten
wir schlieBlich die Kontinuitétsgleichung

0 - 0
—p—i—div(p~v)=—p

ot ot +p-divv+v-grad p=0. (3.42)

Fiir viele, eigentlich fiir die meisten, dynamischen Anwendungen, soweit sie sich
auf horizontale Bewegungen beziehen, ist es moglich, die Luft praktisch als inkom-
pressibel zu betrachten, da die Dichtevariationen sehr klein sind oder raumlich und
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zeitlich sehr langsam verlaufen. Dann verschwinden alle Ableitungen von p; die
Kontinuitétsgleichung wird auf die einfache Beziehung

divv=0 (3.43)

reduziert, das Stromungsfeld ist divergenzfrei.

Mit den in der meteorologischen Terminologie iiblichen (und im weiteren auch
von uns benutzten) Bezeichnungen ,,Konvergenz“ und ,Divergenz“ sind keine
Konvergenzen und Divergenzen im dreidimensionalen Raum, im Sinne von div v #
0, gemeint, sondern fast immer horizontale Konvergenzen (dvy / X + dvy / dy <0)
oder horizontale Divergenzen (9vy / 0x + vy / dy > 0), denen implizit eine ent-
sprechende Divergenz (dv, / dz > 0) oder Konvergenz (dv, / 0z < 0) in vertikaler
Richtung gegeniibersteht.

Wir werden uns, wie angedeutet, bei der Besprechung der Dynamik und
der Zirkulation diesem Sprachgebrauch anschlieen, solange keine Gefahr von
MiBverstindnissen besteht, bei der formalen Darstellung aber bei horizontalen
Konvergenzen und Divergenzen den Index H anfiigen, also z.B. die Bezeichnung

divyy v = (3vx/9x + dvy / dy) (3.44)

einsetzen.

Erginzung 3.1
DieCoriolis-Kraft

Die Coriolis-Kraft ist eine Trigheitskraft, die ein mit einem gleichférmig rotieren-
den Bezugssystem wie z.B. der Erde verbundener Beobachter bemerkt, wenn sich
eine Masse relativ zu diesem System bewegt. Ein ruhender, besser gesagt, ein sich in
einem Inertialsystem befindlicher Beobachter kann diese Kraft dagegen nicht fest-
stellen. Krifte dieser Art werden deshalb oft als Scheinkrifte bezeichnet, wenn auch
diese Bezeichnung nicht unbedingt sehr gliicklich ist (in dem rotierenden System ist
die Coriolis-Kraft sehr real zu spiiren).

Um die Coriolis-Kraft bzw. die Coriolis-Beschleunigung formal zu beschreiben,
untersuchen wir die Transformation der Beschleunigung bei dem Ubergang zwi-
schen einem rotierenden Bezugssystem und einem Inertialsystem. Zu diesem Zweck
stellen wir die Regel fiir die Transformation des Operators ,,Differenzieren nach der
Zeit* auf und wenden diese bei der zweimaligen Differentiation des Ortsvektors
I = (x,y,z) an. Wir schreiben fiir die Differentiation in dem rotierenden System d/dt,
fiir die in dem Inertialsystem d'/dt.

In Abb. 3.7 ist ein mit der Winkelgeschwindigkeit @ rotierendes Bezugsystem
dargestellt. Wir untersuchen die zeitliche Anderung eines mit dem Bezugssystem
rotierenden, ansonsten beliebigen Vektors q. Im ersten Schritt soll g relativ zu dem
rotierenden System in Ruhe sein. Wir zerlegen q in eine Komponente q, = q - cos ¢
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Abb. 3.7 Skizze zu der von >
einem Inertialsystem aus A
gesehenen zeitlichen
Anderung eines Vektors g,
der sich mit einem mit der
Winkelgeschwindigkeit o
rotierenden Bezugssystem
mitbewegt

— s d'q =d'qq = gg-do
=q-sing-dd

parallel zu @ und in eine Komponente qs = q - sin ¢ senkrecht zu & (q sei der
Betrag von ¢, ¢ sei der Winkel zwischen q und ®). Aus der Zeichnung kann man
dann sofort entnehmen, daB} bei einer infinitesimalen Drehung des Systems um einen
Winkel d'¢

d'q, =0
(3.45)
dq,=q,-d® =q-sing -d'?
. d'v
und weiter wegen ® = ——
dt
d/
, (3.46)
ddctls =q-w-sing

gilt. Da diese zeitliche Ableitung von q ersichtlich sowohl auf q selbst als auch
auf ® senkrecht steht, ist die Definition des Vektorprodukts beziiglich Richtung und
Betrag erfiillt. Unter Beriicksichtigung der Rechtsschraubenregel fiir das Vorzeichen
konnen wir schreiben

-

d'q S

— =—|(q x o]. 3.47
5 = " laxa] (3.47)
Addieren wir zu diesem durch die Rotation des Systems bedingten Anteil der zeit-
lichen Anderung von g noch die zeitliche Anderung beziiglich des Systems selbst,

so erhalten wir schlieBlich die gesuchte Transformation fiir die Differentiation des
— als beliebig angenommenen — Vektors g,
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dq_dd

o " [q X u)] . (3.48)

Wie erwihnt, wenden wir diese Beziehung zuerst auf den Ortsvektor T an,

dr  dr
T =3 - Fxal. (3.49)

=

. . . . . r
und im zweiten Schritt auf die so erhaltene Ableitung T

% d (dF\ [dF
—_— =— | — - — x
ez de \ dt a
d(E E oo
=a<a—[rxw]>—|:<a—[rxw]> xwi| (3.50)

d*

_dtz_z.[fxa)}r[@xag)xa)].

dt

Da wir uns fiir die auf der Erde selbst, d.h. fiir die in dem rotierenden Bezugs-
system auftretende Beschleunigung interessieren, 16sen wir noch nach dieser auf
und erhalten

dr  d¥r a (G x &) x 3] 3:51)
—_— = — = X W — I'X ®W) XmW|. .
diz2  di? dt

Der erste Term auf der rechten Seite ist die durch dullere Krifte verursachte und
deshalb auch in dem Inertialsystem zu beobachtende Beschleunigung, der dritte
Term, mit dem Betrag r - w?, ist die ~gewohnliche® Zentripetalbeschleunigung,
und der mittlere Term, der die Geschwindigkeit relativ zu dem rotierenden System
explizit enthilt, stellt schlieBlich die gesuchte Coriolis-Beschleunigung oder, nach
Multiplikation mit der Dichte p, die Coriolis-Kraft

- . .. dr
FC=2-p~[r><oo] <m1t v=a> (3.52)

dar.

3.2 Die Erhaltung der Wirbelstirke (,,Vorticity*)

Neben den allgemeinen Bewegungsgleichungen stellen die Gleichungen zur
Darstellung der Erhaltung der Wirbelstirke weitere wichtige dynamische
Grundgleichungen dar. In der dynamischen Meteorologie ist es iiblich, sich bei der
Behandlung dieser Gleichungen auf Wirbel mit senkrechter Achse, d.h. auf Wirbel,
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Zirkulationen oder Scherungen in den horizontalen Stromungen zu beschrinken.
Weiterhin hat es sich eingebiirgert, fiir die Wirbelstérke horizontaler Strémungen
die englische Bezeichnung ,,Vorticity* in den deutschen Sprachgebrauch zu iiber-
nehmen. Wir werden uns hier diesen Vereinbarungen anschliefen.

3.2.1 Vorticity und Vorticity-Gleichung

Das natiirliche MaB fiir die Vorticity horizontaler Stromungen ist die vertikale
Komponente, d.h. in unserer Nomenklatur die z-Komponente, des Vektors rot v,
des sog. Rotors von V. Wenn wir die Vorticity mit ¢ bezeichnen, so gilt also

{ =rot, V. (3.53)
Allgemein ist die Rotorkomponente rot, v senkrecht zu einer vorgegebenen Fliche

definiert als die auf die Flicheneinheit bezogene Zirkulation Z einer Stromung auf
dieser Fliche. Fiir Z gilt

Z= %\7 - ds, (3.54)

d.h. die Zirkulation ist das Integral der Geschwindigkeit v {iber einen geschlossenen
Weg s. Damit wird die Definition von rot, v gegeben durch

- " -
rot,v = lim — - %V - ds, (3.55)

A—0

wobei A die von dem Weg s eingeschlossene Fliche bedeutet. Aquivalent dazu ist
die Definition

- d N
rot,v = aA % v - ds. (3.56)

Gehen wir von dieser allgemeinen Definition wieder zu horizontalen, in der x-y-
Ebene gelegenen Stromungen zuriick, so gilt fiir die Darstellung in rechtwinkligen
Koordinaten

. 0 a
{=rot,v = Dy _ Vx.
X ay

(3.57)

Diese Beziehung folgt unmittelbar aus Abb. 3.8: Wir bilden die Zirkulation dZ
entlang der Umrandung der infinitesimalen, in der x-y-Ebene gelegenen Fldche
dA =dx - dy,



3.2 Die Erhaltung der Wirbelstirke (,,Vorticity*) 119

Abb. 3.8 Zur Darstellung z
von ¢ in kartesischen
Koordinaten

- vy (x+dx)

E)vy
= vy(x) + x -dx

dZ = vx(y) - dx + vy(x + dx) - dy — vx(y +dy) - dx — vy(x) - dy

vy 0
= vx(y) - dx + [Vy(x) + % . dx] -dy — |:Vx(y) + Bl; . dy] -dx — vy(x) - dy

0 0
_ [a_y_a_} dx - dy,

X y
(3.58)

mit nachfolgender Division durch die Fliche dA = dx - dy.

Fiir das Vorzeichen von £ (ebenso wie von rot, V) soll, wie in Abb. 3.8 eingezeich-
net, die Rechtsschraubenregel gelten: Bei einer Zirkulation bzw. Drehung auf der
Erdoberfliche im Uhrzeigersinn weist ¢ = rot,V in die negative z-Richtung, d.h. in
die Erde hinein (entsprechend einem negativen Wert von ¢), bei einer Drehung ent-
gegen dem Uhrzeigersinn aus der Erde heraus (entsprechend einem positiven Wert
von ¥).

Vorticity zeigt sich in zwei Formen (und natiirlich jeder Kombination davon):

— in gekriimmten Bewegungen,
— in geradlinigen Bewegungen mit horizontaler Windscherung.

Die einfachste Form einer gekriimmten Bewegung ist die starre Rotation, fiir die
bei jedem Radius r gilt

V=w-T. (3.59)

Die Zirkulation ist in diesem Fall
Z:f?/-d§=v-2-n-r=2-n~m-r2, (3.60)

und die Division durch die zugehorige Fliche - r* ergibt

= 2. (3.61)
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Abb. 3.9 Zur Berechnung hN
der Vorticity einer L3 > v(r+dr)
gekriimmten Stromung AN 3
s =v(r)+ XN
s or
< V()
-
e _ r+dr
—~
7 -
7 S/ -
7 //
A7 de

die Vorticity ist in diesem Fall also gerade das Doppelte der Winkelgeschwindigkeit.

Der allgemeine Fall einer gekriimmten Bewegung ist in Abb. 3.9 dargestellt.
Die Zirkulation dZ ist in diesem Bild entlang der Berandung des infinitesimalen
Flichenstiickes dr - r - d¢ zu nehmen, wobei r der momentane Kriimmungsradius
der Bewegung ist.

Bei der Berechnung von dZ ist zu berticksichtigen, dafl der Kriimmungsradius
einer Stromung immer senkrecht auf der momentanen Geschwindigkeit steht, daf3
also die Randstiicke der Linge dr in Richtung von r keinen Beitrag liefern. Unter
Vernachldssigung von Produkten von drei Differentialen gilt

dZ = —v(@)-r-dp +v(r+dr)-(r+dr)-deg
- d A dr) - d
=—v(r)-r-dp + V(I‘)+§- r|-(@+dr)-de (3.62)
av
:V(r)-dr-d<p+a—-r-dr~d<p
r

und nach Division durch die infinitesimale Fliche dA =dr - r - do

dZ v(r) ov
“9A- —i—ar. (3.63)
Der zuvor erwihnte spezielle Fall der starren Rotation, ¢ = 2 - w, folgt natiirlich
auch aus dieser allgemeinen Beziehung durch Einsetzen von v =r - w.

Ist die Stromung stationér, so fallen Stromlinien und Bahnen der Luftteilchen
oder der Luftpakete zusammen. In diesem Fall ist fiir die Anwendung der zuletzt
angeschriebenen Beziehung fiir ¢ manchmal eine Formel fiir den Kriimmungsradius
niitzlich, die hier ohne Begriindung angegeben werden soll (der Beweis ist in vielen
Lehrbiichern der Analysis und in manchen Darstellungen der theoretischen Physik
zu finden): Sind die Koordinaten x und y der Bahnen als Funktion der Weglinge s
gegeben, d.h. sind x = x(s) und y = y(s), so gilt fiir den Kriimmungsradius einer
Bewegung in der x-y-Ebene



3.2 Die Erhaltung der Wirbelstirke (,,Vorticity*) 121

y y b
A . A }\
NG N
—\ vy AN Q
N\ AN
N\ = vy (X)
)
y 3\ b 1 J l\h b’
al v, = v (y) a a’
> X > X
av, av, v, v,
‘a_<0, Vy 0' a =0 E‘(O; VX—OI ay =
g ~ J A\ ~—
Vy avy 0 <0
C= O—a—y >0 C = &' - <

Abb. 3.10 Zur Erkldrung der Vorticity durch Geschwindigkeitsscherung einer geradlinigen
Stromung. Die Pfeile geben die Geschwindigkeitsfelder wieder, die gestrichelten Linien sollen
Sonden (,,MeBlatten*) darstellen, die mit der Stromung mitschwimmen und dabei gedreht wer-
den. Links dreht sich die MeBlatte, die anfangs in der Position aa’ liegt, im weiteren Verlauf
in zyklonaler Richtung (positive Vorticity) in die Position bb’; in dhnlicher Weise dreht sich
rechts die MeBlatte aus der anfinglichen Position aa’ in antizyklonaler Richtung in die spitere
Position bb’

I
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Die zweite anfangs erwédhnte Form von Vorticity, die Scherung einer geradlinigen
Stromung, ist in Abb. 3.10 erldutert; sie ergibt sich unmittelbar aus der Formulierung
von { = rot Vv, in kartesischen Koordinaten.

Um nun die Vorticity-Gleichung als Ausdruck der Erhaltung der Wirbelstidrke
— bezogen auf ein Inertialsystem — formulieren zu konnen, miissen wir zu der
bisher betrachteten, auf die Erdoberfliche bezogenen Wirbelstirke ¢, die im fol-
genden als relative Vorticity bezeichnet werden soll, noch den von der Erddrehung
herrithrenden Anteil addieren. Entsprechend dem oben abgeleiteten Ausdruck
(s. Gl 3.61) fiir eine starre Rotation ist dieser Anteil gerade das zweifache
der zur Erdoberfliche senkrechten Komponente der Winkelgeschwindigkeit der
Erdrotation, also 2 - 2 - sin ¢, d.h. die GroBe, die wir als Coriolis-Parameter f ein-
gefiihrt hatten. Die gesamte Wirbelstidrke, die sog. absolute Vorticity, betrdgt dann

n=C+f (3.65)
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Auf der Nordhalbkugel ist diese Formulierung im Vorzeichen ohne weiteres korrekt,
da hier die Erddrehung zyklonal, d.h. gegen den Uhrzeigersinn gerichtet ist; auf der
Siidhalbkugel muf} das Vorzeichen von f wechseln.

Bei Abwesenheit duBerer Krifte konnen wir jetzt den Satz von der Erhaltung der
Wirbelstirke als Kontinuititsgleichung formulieren:

0 - 0 o
8_Tt] + divg(n - v) = a—T + 1 -divgv + v - gradyn =0 (3.66)

Gleichwertig ist eine zweite Formulierung,

d -

Sl + 1 - divgv =0, (3.67)
dt

wenn man unter der totalen zeitlichen Ableitung von 1 die Summe aus der rein

zeitlichen Ableitung am festgehaltenen Ort und der Anderung der Vorticity entlang

der Stromungslinien,

d a a a 0
_n—_n _n.vx+_n.v—_n

= = v - grad 3.68
dt 9t ax ay 7 gr TV eradan (3.68)

versteht.
Bei Beriicksichtigung von dufleren, in F zusammengefaf3ten Kriften lautet der
Satz von der Erhaltung der Vorticity

Bn . N 1 -
— +divg(n - v) = — - rot,F. (3.69)
at P

Wir haben in diesem Abschnitt die Vorticity-Gleichung in eher axiomatischer
Form als Ausdruck des Postulates der Erhaltung der Wirbelstirke eingefiihrt. Die
strenge, aber formal etwas umstindliche Begriindung der Vorticity-Gleichung aus
der allgemeinen Bewegungsgleichung ist in der Ergiinzung 3.2 zu finden.

3.2.2 Potentielle Vorticity

Zu dem Begriff der sog. potentiellen Vorticity gelangt man, kurz gesagt, durch
Kombination der Sétze von der Erhaltung der Wirbelstdrke und der Erhaltung der
Masse. Die Bezeichnung wird in zwei etwas verschiedenen Bedeutungen ange-
wandt: Die erste, eher integrale Definition geht auf Rossby zuriick; die zweite,
eher differentielle Definition stammt von Ertel. Beiden Definitionen ist gemein-
sam, daB sie die Anderung der absoluten Vorticity bei vertikalen Streckungen
oder Stauchungen stromender Luft beschreiben, dal sie dabei unter gewissen
Bedingungen Erhaltungsgroflen formulieren, und daf} sie sich auf sog. barotrope
Schichtungen beziehen. Der Begriff der Barotropie ist im nédchsten Abschnitt er-
kliart; hier sei vorweggenommen, dal in einer barotrop geschichteten Atmosphire
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das horizontale Windfeld in geostrophischer Niherung unabhingig von der
Hohe ist.

Um die Rossbysche Definition der potentiellen Vorticity einzufiihren, greifen
wir in einem barotropen Stromungsfeld eine beziiglich der Dichte horizontal ho-
mogene vertikale Luftsdule mit einer unteren Begrenzung bei z = z; und einer
oberen Begrenzung bei z = z, heraus; die Differenz der Luftdrucke in diesen bei-
den Hohen sei mit Ap = p(z3) — p(z1) bezeichnet. Im Verlauf der Stromung konnen
z; und 25 sich #@ndern, z.B. beim Uberstromen eines Hindernisses; ganz allgemein
konnen hiervon sowohl die vertikale Michtigkeit der betrachteten Séule, d.h. die
Differenz z, — z1, als auch die Dichte p der Luft beeinfluit werden. Die gesam-
te Masse der Luft in der Sdule denken wir uns als konstant; dann wird mit einer
vertikalen Stauchung in der Regel eine VergroBerung des Sdulenquerschnitts, d.h.
eine horizontale Divergenz der Stromung, und mit einer vertikalen Streckung eine
Verkleinerung des Querschnitts, d.h. eine horizontale Konvergenz, einhergehen.

Zur Darstellung des Zusammenhangs zwischen vertikaler Stauchung bzw.
Streckung und horizontaler Divergenz bzw. Konvergenz, d.h. zur Beschreibung der
Massenbilanz, fithren wir die Kontinuitétsgleichung

9 L -
9 | divip -9+ 2PV _ (3.70)
ot 0z

ein (sieche Abschn. 3.1.5), die wir wegen der horizontalen Homogenitit der Siule
auch in der Form

ap -
- . di
5 + p - divgv +

ap-v
°-va) _ (3.71)
0z
schreiben konnen. Wir integrieren von z; bis z, wobei wir von der Voraussetzung
Gebrauch machen, daB vy und damit auch divgv hohenunabhiingig sein sollen:

Z 2

V%) 2
9 ) 3p -
/—p~dz+divHpr-dz+/M~dz=O. 3.72)
Jat 0z
z|

Z] Z]

Integration iiber z und partielle Ableitung nach der Zeit sind vertauschbar, ferner ist
dp = —p - g - dz; deshalb gilt mit Ap = p(z2) — p(z1) <0

V4

d ? . . Ap

- p~dz—dev~;+[<p-vz>zzm — (P V2)yeq, | = 0. (3.73)
Z]

Der erste und der dritte Term beschreiben die Anderung des Inhaltes der Luftsiule
pro Einheit der Sdulenquerschnittsfliche; dabei entspricht der erste Term einer
Anderung der Masse bei festgehaltenen Ober- und Untergrenzen der Siule, der drit-
te dagegen beschreibt die Wirkung einer vertikalen Bewegung der Sdulengrenzen.
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Multiplizieren wir diese Massendnderung noch mit g, gehen wir also zu den ent-
sprechenden Druckinderungen tiber, so beschreiben der erste und der dritte Term
zusammen die totale zeitliche Anderung des Druckunterschiedes zwischen z und
z1, und wir erhalten

dAp . .
T + leHV . Ap =0 (3.74)
oder
- 1 dAp
di = - —. 3.75
1IVHV Ap  dt ( )

Diese Gleichung, die den gesuchten Zusammenhang zwischen der horizontalen
Divergenz und der Anderung der vertikalen Michtigkeit beschreibt, verkniipfen
wir mit der Vorticity-Gleichung

d -
@ +1-divgv =0 (3.76)
dt
oder
divyy = —+ . 9 3.77)
Vg = —— - — )
H n dt
zu

I dap 1 d
e P (3.78)
Ap dt n dt

oder, nach Multiplikation mit Al zZu

1 dA 1 d
__2._p.n+_._n= (3.79)
(Ap) dt Ap dt
Die linke Seite ist offensichtlich die Ableitung der Funktion
Zr(0) = —- (3.80)
Ap
nach der Zeit, d.h.
dZR(t)/dt =0 (3.81)

oder

ZR(t) = const. (3.82)
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Diese Funktion Zr bezeichnen wir als (Rossbysche) potentielle Vorticity . In
einer barotrop geschichteten Atmosphire ist — nach der Ableitung — Zgr eine
Erhaltungsgrofle.

Gleichung (3.80) stellt die korrekte Definition von Zg dar, die die
Verinderlichkeit der Dichte beriicksichtigt. Vernachlédssigt man ndherungsweise die-
se Verdnderlichkeit, so erhdlt man den einfachen Zusammenhang, daf3 der Quotient
n/(zo — z1) eine Konstante ist, d.h. dal die absolute Vorticity und die vertikale
Michtigkeit der Sdule zueinander direkt proportional sind. Diese Ndherung erlaubt
eine gewisse Veranschaulichung der oft als sehr abstrakt empfundenen potentiel-
len Vorticity und deren Erhaltung: Stellen wir uns die betrachtete Sdule starr um
eine senkrechte Achse rotierend vor, so ist ihr Tragheitsmoment bei konstant gehal-
tener Masse proportional zum Quadrat ihres Durchmessers, d.h. proportional zur
Querschnittsfliche. Diese ist aber bei konstanter Dichte und damit konstant ge-
haltenem Volumen ihrerseits umgekehrt proportional zur Linge der Sdule, oder
anders ausgedriickt, das Trdgheitsmoment der Siule ist umgekehrt proportional
zu ihrer Linge. Wegen der Erhaltung des Drehimpulses muf3 deshalb bei einer
Streckung der Séule deren Rotationsgeschwindigkeit proportional zu ihrer Linge
zunehmen und umgekehrt bei einer Stauchung abnehmen (ganz dhnlich dem be-
kannten Pirouetteneffekt beim Eislauf); das Verhiltnis n/(zp — z;) zwischen der
Rotationsgeschwindigkeit der Sdule (fiir die die Vorticity ja ein MaB ist) und ihrer
Linge bleibt konstant.

Zu der zweiten Definition der potentiellen Vorticity , Zg (nach Ertel), gelangt
man, wenn man eine thermisch geschichtete Atmosphire betrachtet, in der nur
adiabatische Vorginge ablaufen sollen.

Den beiden Begrenzungsflichen der oben betrachteten Luftsdule, z; und z,
sollen die potentiellen Temperaturen 0; und 6, entsprechen, deren Differenz
A6 = 6y — 6; bei adiabatischen Hebungen und Senkungen erhalten bleibt. Bei
hinreichend kleinen Differenzen zwischen z; und z; kann man setzen

do
AO=0, —0; =(z5-21)- e const. (3.83)
Z
. Ap
Andererseits gilt dann auch Ap ~ —(zp —z1) - g - p bzw. (z; - 21) ® ———, S0
g p
dass
Ap df
) const (3.84)
g-p dz
bzw.
Ap = const - £ p (3.85)
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werden. Setzt man nun diesen Ausdruck in die oben abgeleitete Definition der
Rossbyschen potentiellen Vorticity (s. Gl. 3.80) ein, so erhdlt man, wenn man noch
die Schwerebeschleunigung g in die Konstante hereinzieht und statt Zr jetzt Zg
schreibt, die Ertelsche potentielle Vorticity

do
7g = — - 1 = const. (3.86)

Die Einheit von Zg ist K - m?/kg/s. Die absoluten Werte der Ertelschen Vorticity
sind sehr klein; typische GroBenordnungen sind 1077 bis 10° K - m?/kg/s in der
Troposphire und 10~ bis 1073 K - m?/kg/s in der Stratosphire. Als abgeleite-
te Einheit wird deshalb die ,,Potential Vorticity Unit*“, PVU, mit 1 PVU = 10°°
K - m?/kg/s verwendet.

In Abb. 3.11 ist als erstes Anwendungsbeispiel eine interessante und fiir die
atmosphirische Dynamik wichtige Folge der Erhaltung der potentiellen Vorticity
skizziert. Eine thermisch geschichtete Luftstromung lduft von links gegen ein
Hindernis an; dies kann z.B. ein Berg oder im Extrem auch Teil eines Kontinentes
sein. Im unteren Teil der Zeichnung (Vertikalschnitt) sind zwei Stromlinien mit den
Hohen z; und z> und mit den potentiellen Temperaturen 6; und 0, eingezeichnet.
Wenn die Stromlinien beim Anstromen an das Hindernis und beim Uberstromen
vertikal zusammengedriickt werden, dndert sich mit Az = z, — z; auch db/dz, da
ja bei adiabatischer Hebung bzw. Senkung 6; und 6, gleich bleiben und somit
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|d0/dz| ~ 1/Az wird. Dann muf} sich — bei konstantem Zg — auch n proportional
zu 1/|d6/dz| dndern.

In dem Modell wird davon ausgegangen, daf} die anstromende Luft weitab von
dem Hindernis sich geradlinig und scherungsfrei bewegt, d.h. dal £ = 0 und damit
n = f sind. Werden jetzt vor und iiber dem Hindernis die Stromlinien zusammen-
gedriickt, so wird Az kleiner und damit |d6/dz| groBer; n wird kleiner, und damit
wird auch die relative Vorticity kleiner (die Anderung des Coriolis-Parameters f
wollen wir der Einfachheit halber vernachlidssigen): Die Stromung erfihrt eine
antizyklonale Kriimmung, wie es in der Aufsicht im oberen Teil der Abb. 3.11
dargestellt ist.

Unter Umstidnden konnen im Lee des Hindernisses die Stromungslinien iiber
eine kurze Strecke auch einmal so weit auseinanderlaufen, daf3 |d6/dz| klei-
ner als [d6/dz|o wird, daBl sich also kurzfristig eine zyklonale Kriimmung ein-
stellt. In der Praxis ist aber der Effekt der antizyklonalen Kriimmung durch das
Zusammendriicken der Stromlinien iiber dem Hindernis weit stirker, so dal} netto
im Lee des Hindernisses eine antizyklonale, nach rechts gerichtete Ablenkung zu
beobachten ist. Diese Ablenkung kann Anlaf zur Initialisierung einer Welle geben;
einen besonders wichtigen Fall, die Anregung sog. Rossby-Wellen, werden wir in
dem Kapitel iiber die atmosphirischen Zirkulationen aufgreifen.

Der skizzierte Mechanismus und die Richtung der Ablenkung hingen iibri-
gens nicht vom Vorzeichen von d6/dz ab. Ebenso erhilt man auch fiir thermisch
neutrale Schichtung eine entsprechende Ablenkung; man kann unter Ausnutzung
der Rossbyschen potentiellen Vorticity eine analoge Uberlegung anstellen (die
allerdings nicht so unmittelbar anschaulich ist, da die Anderung von Ap, etwa an-
hand von Gl. (3.75), etwas schwieriger zu iiberblicken ist als die Anderung von
do/dz).

In Abb. 3.12, die — als Jahresmittel — die Verteilung der Ertelschen potentiellen
Vorticity in Abhéngigkeit von der Hohe und der geographischen Breite zeigt, steht
der Charakter von Zg als einer weitgehend konservativen Quasi-Luftbeimengung
im Vordergrund. Der steile Gradient bei dem Ubergang von der Troposphiire in die
Stratosphire legt es nahe, Zg als Indikator fiir stratosphérische Luftmassen zu ver-
wenden und iiber die potentielle Vorticity anstelle der thermischen Definition eine
dynamische Definition der Tropopause einzufiihren. So hat z.B. Danielsen (1984)
vorgeschlagen, als extratropische Tropopause die Fliche mit Zg = 1,6 PVU zu
definieren (auf den genauen Zahlenwert kommt es dabei wegen des sehr steilen
Anstiegs von Zg nicht an). Im Umfeld der subtropischen Tropopausenbriiche und
dquatorwirts davon ist eine scharfe Definition der Tropopause iiber die Ertelsche
potentielle Vorticity schwieriger, aber auch dort gilt die Regel, dal Luftmassen
mit Zg > 5 PVU der Stratosphére und solche mit Zg < 1 PVU der Troposphéire
zuzuordnen sind. In Aquatorniihe versagt schlieBlich die potentielle Vorticity als
globale Kenngrofle, da dort der Coriolisparameter, der die absolute Vorticity we-
sentlich mitbestimmt, verschwindet (im Abschn. 4.3.4, der sich mit der Stratosphire
und dem Stratosphiren-Troposphidren-Austausch befaflt, werden wir darauf
zuriickkommen).
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Abb. 3.12 Jahresmittel der Ertelschen potentiellen Vorticity Zg als Funktion der Hohe und der
geographischen Breite (in Anlehnung an Andrews et al. 1987); die fett gestrichelte Kurve zeigt
den ungefihren Verlauf der Tropopause

Ergianzung 3.2

Ableitung der Vorticity-Gleichung aus der allgemeinen
Bewegungsgleichung

Wir schreiben die Bewegungsgleichung in der Form

v 1 N N 1 -
a—r—i—i~gradv2—[erotv]—f-(vy,—vx,O)zE-F (3.87)

(s. Abschn. 3.1.4), wobei F fiir die Summe der duBeren Krifte stehen soll, und bil-
den von beiden Seiten die Grof3e rot,; dabei addieren wir auf der linken Seite noch
af/0t = 0 (der Coriolis-Parameter hingt natiirlich nicht explizit von der Zeit ab).

Der erste Term der linken Seite ergibt dann, mit Vertauschen von Orts- und
Zeitableitung

ov of drot,y of ot of Oy
ot,— + — = — =24 — = —.
ot ot at at  Jdt  Jt at

(3.88)

Der zweite Term oben verschwindet, da der Rotor von einem Gradienten Null ist.
Der dritte Term ergibt mit rot v = (0,0,0)
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rot, [V x rot V] =rot, [vy - ¢, — vy -, 0]

_8(Vx C) . 8(Vy . C)

x ay
(3.89)
AN at vy at
= —( - —Vx+ — — .__Vy._
X X ay ay
= —-divg v — v - grady C.
Fiir den vierten Term liefert eine ganz analoge Rechnung wie eben
a(f - af-v
rot, [f (Vy, . VX,O)] _ (f-vx) . ( y)
9x dy (3.90)

= —f.divy vV — V- grady f.
Wenn wir jetzt alle Terme vorzeichenrichtig zusammenfassen, erhalten wir

0 . L. 1 -
8—?+§-divHv—v~gradH§+f~d1vHv+V‘gradHf:—-rotZF (3.91)
P

oder mitnn =¢+f

a .. 1 N
a—? +1n-divg v+ v-gradg n = - -rot, F, (3.92)
p

d.h. genau die Vorticity-Gleichung.

3.2.3 Beschleunigung und Windfelder als Folge horizontaler
Temperaturgefille. Barotrope und barokline Schichtung.
Thermischer Wind

Der Zweck dieses Abschnittes ist, eine gewisse Briicke zu schlagen zwischen der
in diesem Kapitel behandelten atmosphérischen Dynamik und der im 1. Kapitel
diskutierten Energetik der Atmosphére. Wir wollen hier die Entstehung beschleuni-
gender Krifte als Folge von horizontalen Temperaturunterschieden und die daraus
folgenden Windfelder besprechen.

Zur Einfithrung betrachten wir eine warme und eine kalte Luftmasse, die jeweils
entsprechend der barometrischen Hohenformel geschichtet und — wie in Abb. 3.13
gezeigt — durch einen Zwischenbereich, eine sog. Frontalzone getrennt sind. Am
Boden sei der Druck iiberall gleich; wegen

dp=-—p —=-dz (3.93)
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Abb. 3.13 Zur Entstehung Tiefer Druck =z Hoher Druck
horizontaler Beschleunigung -

_____ _r ~ —— e

durch geneigte Isobaren in
einer Frontalzone und zum
Begrift der barotropen und
baroklinen Schichtung

(s. Text). Die durchgezogenen
Linien stellen die Isobaren,
die gestrichelten die
Isothermen dar. Die starken
Pfeile symbolisieren die
Richtung des
Druckgradienten, die diinnen
Pfeile deuten die horizontalen
Krifte oder Barotrope Barokline Barotrope
Beschleunigungen an

Schichtung

(s. Kap. 2) nimmt der Druck in der kalten Luftmasse mit der Hohe schneller ab als in
der warmen. In dem Ubergangsbereich, in der Frontalzone, sind deshalb die Flachen
gleichen Druckes gegeniiber den Flidchen gleicher Hohe geneigt. Damit bekommt
der Druckgradient, der nach seiner Definition auf den Isobaren senkrecht steht, eine
horizontale Komponente; es entsteht ein Druckgefille von warm nach kalt, das — wie
in Abb. 3.13 angedeutet ist — mit der Hohe zunimmt. Entsprechend tritt in diesem
Bild, bei gleichem Druck an der Erdoberfliche, eine mit der Hohe zunehmende
horizontale Windbeschleunigung von der warmen zur kalten Seite auf. Betrachten
wir eine Flidche gleicher Hohe, so sehen wir, daf} sich bei gleichem Bodendruck in
der Hohe tiber der kalten Seite ein Gebiet relativen Tiefdruckes und iiber der warmen
Seite ein Gebiet relativen Hochdruckes entwickelt.

Sowohl im gefillelosen Warmluft- als auch im gefillelosen Kaltluftgebiet sind
die Isobaren, die Flichen gleichen Druckes, auch gleichzeitig Isothermen, Fliachen
gleicher Temperatur; gleichwertig ist die Aussage, dafl Isobaren und Isothermen
parallel verlaufen. Eine solche Schichtung wird ,,barotrop* genannt. Im Bereich der
Frontalzone sind dagegen die Isothermen gegen die Isobaren geneigt, oder anders
ausgedriickt, in der Frontalzone schneiden sich Isothermen und Isobaren. Eine sol-
che Schichtung heif3t ,,baroklin®. Wir werden sehen, dal} eine barokline Schichtung
Anlal zu Zirkulationsbeschleunigungen und zu dynamischen Instabilititen geben
kann.

Abbildung 3.13 ist der Deutlichkeit halber etwas verzerrt gezeichnet; in
Wirklichkeit laufen in der Frontalzone die Isothermen noch wesentlich steiler als die
Isobaren. Beispielsweise entspricht eine Temperaturdifferenz von 10°C zwischen
kaltem und warmem Bereich einem Anstieg der Isothermen in der Frontalzone um
1000 bis 1500 m. Unter der gleichen Bedingung unterscheiden sich die barometri-
schen Skalenhohen zwischen kalter und warmer Seite um etwa 3,5%; daraus folgt,
daf z.B. in 1 km Hoéhe die Isobaren in der Frontalzone um etwa 45 m und selbst in
5 km Hohe nur um etwa 200 m ansteigen.
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Wir wollen jetzt untersuchen, zu welchen Konsequenzen eine barokline Schich-
tung in einer Frontalzone nach Art der Abb. 3.13 fiihrt. Wir betrachten dazu zwei
Grenzfille:

— eine (kleinrdumige) direkte thermische Zirkulation unter Vernachldssigung der
Coriolis-Kraft,
— eine (grofrdaumige) geostrophische Luftbewegung.

Der erste Fall, eine direkte thermische Zirkulation ohne Beeinflussung durch die
Coriolis-Kraft, ist in Abb. 3.14 skizziert. Zur Erkldrung — oder eher zu einer
Plausibilitdtsbetrachtung, der eine strengere Begriindung folgt — gehen wir von
der vorhergehenden Abb. 3.13 aus. Dort ist der Bodendruck zunichst iiberall
gleich; in der Hohe ist dagegen auf einer Fliche konstanter Hohe der Druck auf
der warmen Seite hoch, auf der kalten Seite tief. Dies ist natiirlich kein stabiler
Zustand, ohne Coriolis-Kraft folgt die Stromung dem Druckgefille; es entsteht eine
Hohenstromung von warm nach kalt. Schon aus Kontinuitétsgriinden muf3 auf der
warmen Seite Luft aufsteigen, auf der kalten Seite absinken. Der Kreis schlief3t sich
am Boden; dort flieBt Luft von der kalten Seite zur warmen, es bildet sich auch am
Boden eine Druckdifferenz aus, mit dem hoheren Druck auf der kalten und mit dem
niedrigeren Druck auf der warmen Seite. Auch wenn keine so modellhafte direkte
Zirkulation vorliegt wie eben beschrieben, sind innerhalb einer Region mit starken
horizontalen Temperaturunterschieden die Bodendriicke im warmen Bereich ten-
denziell niedriger als im kalten und entsprechend die Driicke in der Hohe tiber dem
warmen Bereich hoher als tiber dem kalten.

Wir haben damit das Zustandekommen einer Zirkulation bei barokliner
Schichtung qualitativ plausibel gemacht; wir wollen jetzt noch quantitativ zei-
gen, daf} in einer baroklin geschichteten Atmosphire prinzipiell Zirkulations-
beschleunigungen auftreten miissen. Wenn man so will, treten diese Be-
schleunigungen schon in einem quasi mikroskopischen Ma@stab auf; die Zirkulation
nach Abb. 3.14 kann man als Summe {iber diese Beschleunigungen auffassen.

Abb. 3.14 Zur Entstehung —— Sy

einer direkten thermischen Hoher Druck | = Tiefer Druck
Zirkulation; fiir Details s. 4 - 7
Text (Legende wie fiir Abb. Kalt Warm
3.13)




132 3 Atmosphirische Dynamik

Abb. 3.15 Zur Erkldrung der baroklinen Zirkulation: 2 Isothermenflichen (T;,T) und 2
Isobarenflichen (py,pz) schneiden sich; hierbei entstehen gewissermafien Vierkantrohre, sog.
Solenoide, mit einer Raute (mit den Eckpunkten 1, 2, 3, 4) als Querschnittsfliche. Die geraden
Pfeile an der Umrandung der Raute deuten den Integrationsweg an (s. Text); der Rundpfeil in der
Mittesymbolisiert die resultierende Zirkulationsbeschleunigung

Wir greifen aus der Abb. 3.14 eine Isothermen-Isobaren-Raute heraus; in Abb.
3.15 ist diese skizziert. Es soll gezeigt werden, dafl bei dem Umlauf um eine solche
Raute eine resultierende Zirkulationsbeschleunigung auftritt.

Im Abschn. 3.2 hatten wir als Zirkulation die Grofe

7 f P&, (3.94)

d.h. das Integral der Geschwindigkeit iiber einen geschlossenen Weg eingefiihrt. Als
Zirkulationsbeschleunigung erhalten wir hieraus
dz d [,
— = — (@ v-ds. 3.95
dt dt (3:95)
Durch Vertauschen der Integration nach dem Ort mit der Ableitung nach der Zeit
und Anwendung der Produktregel bekommen wir

dz d . v . .ds I I
E:%a(v-ds)zfd—\t]ds—i—%v-dd—i:%wds—i—%v-dv (3.96)

mit a = d?//dt. Beriicksichtigen wir noch, da3 das zweite Integral als geschlos-
senes Wegintegral iiber ein vollstindiges Differential verschwindet, so ergibt sich
schlieBlich die Zirkulationsbeschleunigung zu

az fiq ds (3.97)
— =¢a-ds. .
dt
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Danach erhalten wir bei einem vollen Umlauf um eine Raute auf dem Weg
1 -2 — 3 — 4 — 1 (nach Abb. 3.15) fiir die Zirkulationsbeschleunigung

dz I 1 . 1
_:%a.ds:—%—.gradp.dS:_f_,dp
dt o ;

2

3 4 1
1 1 1 1
=— —-dp+ | —-dp+ [ —-dp+ [ —-dp].
p p p p
2 3 4

1

(3.98)

Das zweite und das vierte Integral verschwinden, da auf den Isobaren dp = O ist. Das
erste und das dritte Integral sind auf den Isothermen zu bilden; p kénnen wir liber
die Gasgleichung (p = M - p/R - T; s. hierzu z.B. Kap. 2) eliminieren, dabei kann
wegen der Isothermie T vor das jeweilige Integral gezogen werden. Damit erhalten
wir als Zirkulationsbeschleunigung

iz _ T / +T (3.99)
a 2 - .

oder schlieBlich

dz R
= ~|—— (Ty —Ty) - ln . (3.100)
dt Pz

In dem Beispiel der Abb. 3.15 mit T; > T, und p; > p, ist diese resultierende
Zirkulationsbeschleunigung negativ, d.h. entgegen dem Umlaufsinn der Integration
gerichtet. Dies ist in Abb. 3.15 angedeutet und entspricht natiirlich der pauschaleren
Uberlegung, wie sie in Abb. 3.14 skizziert war.

Jetzt betrachten wir den zweiten oben genannten Grenzfall, eine geostrophi-
sche Bewegung unter dem Einfluf der Coriolis-Kraft. Wir gehen davon aus,
daf sich in der Frontalzone nach Abb. 3.13 unter der Wirkung der skizzier-
ten horizontalen Druckkrifte — und unter Vernachldssigung der Bodenreibung
— ein geostrophisches Windfeld ausbildet. Der Wind weht dann senkrecht zur
Horizontalkomponente des Druckgradienten; unter den Verhiltnissen der Abb.
3.13 zeigt die Stromungsrichtung auf der Nordhemisphidre vom Betrachter weg
in die Zeichenebene hinein. Da in geostrophischer Niherung kein Druckausgleich
stattfindet, bleibt die Konfiguration von Abb. 3.13 erhalten.

Dieser geostrophische Wind als Folge eines horizontalen Temperaturgefilles
wird als ,,Thermischer Wind“ bezeichnet. Da die Horizontalkomponente des
Druckgradienten mit der Hohe wichst, nimmt auch die Geschwindigkeit des ther-
mischen Windes mit der Hohe zu. Abbildung 3.16 soll die Verhiltnisse noch einmal
verdeutlichen; in der Zeichnung sind der Temperaturgradient in die y-Richtung und
die Stromungsrichtung in die x-Richtung gelegt.

Fiir die Aufstellung einer Gleichung fiir den thermischen Wind gehen wir von der
barometrischen Hohenformel und von der Gleichung des geostrophischen Windes
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Abb. 3.16 Zur
Verdeutlichung des Az /
thermischen Windes. Die | | ~ f /5
gestrichelten Linien links in | R - _ ',_____y
der y-z-Ebene stellen die i N e | /
Isobaren dar; rechts, in der ? - /l —t I Y
x-z-Ebene, ist symbolisch das P I _ 1 - -y | /

ne. Ist 53 N =7 < —
Geschwindigkeitsprofil T & I /X o
eingezeichnet. Die Zeichnung -7 <- 0/ T F — 0z
gilt fiir die nordliche _ )|3/ “ e R //
Hemispha - P T T w@

phire A© v
W F,

aus; dabei soll, wie auch in Abb. 3.16, die x-Richtung die Stromungsrichtung sein.

Es gelten (s. Gln. 2.1 und 3.12)

ap
9z —P-g
5 (3.101)
_p = —f. p - Vx
dy
Wir ersetzen p wieder iiber die allgemeine Gasgleichung, p = M - p/R - T, und
erhalten
9 M-g-
o _ _M-gp (3.102)
0z R-T
oder
al M-
P8 (3.103)
0z R-T
und
ad M-f.
B__ Py (3.104)
ay R-T
oder
dlnp M-f
=— - Vx. (3.105)
ady R-T

Wir differenzieren Gleichung (3.103) partiell nach y und GIl. (3.105) nach
z, und setzen anschliefend beide Ableitungen gleich. Damit erhalten wir die
Differentialgleichung des thermischen Windes zu
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Pnp  M-g 9T  M-f 0(vyT)

_ AT _ (3.106)
dy - 0z R-T? dy R 0z
oder
d T 0T
wh _ & T (3.107)
0z f.T2 dy

Diese Gleichung verkniipft das horizontale Temperaturgefille dT/dy mit der ver-
tikalen Zunahme der Windgeschwindigkeit. Die Gleichung 146t sich ohne grofien
Fehler noch etwas vereinfachen, wenn wir T durch die iiber die Hohe gemittelte
Temperatur Ty, ersetzen. Dann kann 1/T vor die Ableitung nach z gezogen werden.
Diese ergibt schlieBllich

d aT
&Z_L__m (3.108)
0z f-T,m Oy
oder nach Integration iiber die Hohe z
oT
V(@) = V() = o s (3.100)

Im 4. Kapitel werden wir die GesetzmiBigkeiten des thermischen Windes zur
Erkldarung der Windsysteme der gemiBigten Breiten heranziehen; dort werden wir
auch Zahlenbeispiele fiir die eben abgeleiteten Gleichungen anfiihren.

3.3 Bodenreibung und spezielle Dynamik der bodennahen
Luftschichten

Dieser Abschnitt gibt eine erste Ubersicht iiber die Dynamik der unteren, durch die
Bodenreibung beeinfluften Luftschichten. Eine detailliertere Behandlung mit der
Diskussion der bodennahen Austauschprozesse folgt spiter in Kap. 7.

Um den Einflu} der Bodenreibung in den unteren Schichten der Troposphire zu
verstehen, gehen wir von folgender Vorstellung aus:

— In der freien, durch den Boden unbeeinfluiten Atmosphére wird eine geostrophi-
sche Stromung aufgebaut.

— Als deren Folge bildet sich iiber der Erdoberfliche eine Grenzschicht aus, d.h.
eine reibungsbestimmte Schicht, in der die Stromungsgeschwindigkeit von Null
an der Erdoberfliche bis zur Geschwindigkeit des geostrophischen Windfeldes
ansteigt, ganz in Analogie zu der Grenzschicht, die sich z.B. an der Auflenhaut
eines Flugzeugs ausbildet.

Diese Grenzschicht, als ,,Planetare Grenzschicht bezeichnet, ist gréBenord-
nungsmifig etwa 1 000 m stark; bei labiler Schichtung mit entsprechend heftigerem
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Vertikalaustausch wird sie etwas hoher, bei stabiler Schichtung etwas niedriger.
In der untersten Teilschicht, die unmittelbar an der Erdoberfliche anliegt (oder —
wie man gerne sagt — an der Erdoberfliche ,haftet*), wird die Dynamik durch die
molekulare Viskositit und bei stéirker strukturierten Oberflichen auch durch den
Staudruck an Stromungshindernissen bestimmt. Die Dicke der molekular-viskosen
Unterschicht liegt in der Groenordnung Millimeter. Dariiber dominiert der Einflufl
der turbulenzbedingten Reibung. Damit ist schon eine erste dynamische Einteilung
in einen molekular-viskosen und in einen turbulenten Bereich vorgegeben; wie wir
gleich sehen werden, bietet sich fiir den turbulenten Bereich noch eine weitere
Unterteilung in zwei Schichten mit unterschiedlicher dynamischer Charakteristik
an, in die sog. Prandtl-Schicht und die sog. Ekman-Schicht .

Um uns ein Bild von der planetaren Grenzschicht oberhalb der molekular-
viskosen Schicht zu machen, gehen wir von der Bewegungsgleichung fiir hori-
zontale stationire Stromungen, mit dv / dt = 0 und ohne Beriicksichtigung des
Geopotentials, aus, mit dem Verstindnis, daB v = (vx,vy,0) und 1= (Txz:Tyz,0)
sind. Zur Vereinfachung wollen wir annehmen, daf die Druckgradienten nicht ho-
henabhéngig sind, und ferner in der Komponenten-Darstellung der Vektoren nur die
x- und die y-Komponente hinschreiben. Fiir die Stromung mit Reibung folgt dann
aus den Uberlegungen im Abschn. 3.1

1 ap 9 1 d ad
b _p’_p -|—f-(Vy,—VX)= L 'Exz’ Tyz
o dax ady P dz 0z

(3.110)
_ 4k, (2 0 ]
dz 0z 0z
und fiir die reibungsfreie geostrophische Stromung gilt
1 dp ap
_5'<5’5> E (Vs — Vex) = 0, (3.111)

wobei der Index g wieder auf ,,geostrophisch® hinweist. Da die Grenzschicht-
stromung durch das geostrophische Windfeld angetrieben sein soll, ist es nahe-
liegend, die Stromung in der Grenzschicht auf die geostrophische Stromung zu
beziehen, d.h. eine Gleichung fiir die Differenz zwischen geostrophischer und
aktueller Stromung aufzustellen. Durch Subtraktion der zweiten von der ersten
Gleichung ergibt sich, jetzt gleich komponentenweise nach der Geschwindigkeit
aufgelost,

1 d dvy
VX—VgX—¥'£ KZE (3112)
1 d vy
— =—— - —|K;- . 3.113
Yy T Vey f dz( ? BZ) ( )
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Dies sind die Grundgleichungen der planetaren Grenzschicht. Wir wollen
die Diskussion dieser Gleichungen vorerst zuriickstellen und zunéchst eini-
ge Uberlegungen zur bodenniichsten turbulenten Schicht, zur Prandtl-Schicht,
anstellen.

Es liegt nahe, anzunehmen, dall die Reibungskrifte eine um so grofere Rolle
spielen, je ndher die Erdoberfliche ist; dies 146t vermuten, dal es moglich sein
sollte, eine bodennahe Schicht zu definieren, deren Dynamik ausschlieBlich durch
die Reibung bestimmt wird, in der also Druck- und Coriolis-Krifte gegeniiber den
Reibungskriften nicht mehr ins Gewicht fallen. Im stationdren Fall hiee dies, daf
iiber die Dicke Az dieser ausschlieBlich reibungsbestimmten Schicht die Anderung
von t oder, anders ausgedriickt, Az - dt/dz gegeniiber T vernachldssigbar sein
sollte. Tatsdchlich hat es sich als sinnvoll herausgestellt, eine solche Schicht, die
Prandtl-Schicht, iiber die Bedingung

T = const (3.114)

zu definieren; das bedeutet, da3 innerhalb der Prandtl-Schicht mit einer hohenkon-
stanten Schubspannung gerechnet werden kann.

Die oben angegebene Grundgleichung der planetaren Grenzschicht ermdglicht
es abzuschitzen, unter welchen Bedingungen die Annahme t = const sinnvoll ist:
In Bodennihe liegt die Schubspannung erfahrungsgemailf in der Gré3enordnung von
0,1 bis 0,3 N/m?. Fiir die Anderung mit der Hohe kénnen wir betragsmiiBig abschiit-
zen, daB dv/dz =~ p - f- |v —vg| < p - f- vgist. Mit p = 1,3 kg/m?, f = 10#/s und
vg = 10 m/s erhalten wir

dr —3N/m3
4, < 13107 Nm?, (3.115)
zZ

Diese Abschiitzung ist eher vorsichtig, da |[v — vg| schon in Bodennihe deutlich
kleiner als v, ist und mit wachsender Hohe rasch weiter abnimmt. dt/dz wird also in
der GréBenordnung von 10-3N/m? oder darunter liegen. Verglichen mit dem Wert
fiir T selbst bedeutet dies, daf sich pro Meter T nur um wenige Zehntel Prozent
dndert.

Daraus folgt, dall wir die Méchtigkeit der Prandtl-Schicht mit Tt & const zu etwa
50 m, mit einer Variationsbreite zwischen etwa 20 und 100 m, annehmen konnen.
Um einem nicht selten anzutreffenden Miflverstindnis entgegenzuwirken, sei noch
einmal wiederholt, daf} das Modell einer Schicht mit Tt = const in Bodenndhe mog-
lich ist, weil Az - dt/dz klein gegen T ist, nicht aber, weil dort dt/dz selbst besonders
klein wire (aus der Bewegungsgleichung sieht man, da3 dt/dz in Bodennihe sogar
einen Maximalwert erreicht, da dort auch |\7g — V| maximal ist).

Oberhalb der Prandtl-Schicht, in der Ekman-Schicht, dreht die Windrichtung
dann stetig von der Bodenwindrichtung in die Richtung des geostrophischen Windes
der freien Atmosphire; die Spitze des Windvektorpfeiles beschreibt dabei eine
Spirale, die sog. Ekman-Spirale, die in Abb. 3.17 skizziert ist. Die mathematische
Beschreibung der Ekman-Spirale ist etwas aufwendig und nur unter spezielleren
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E

Abb. 3.17 Ekman-Spirale Geostrophischer Wind

Richtung des
Druckgefalles

Geostrophische Windrichtung

Annahmen fiir den turbulenten Diffusionskoeffizienten K, analytisch moglich; sie
ist in der Ergénzung 3.3 zu finden.

Zusammenfassend erhalten wir den in Abb. 3.18 dargestellten Hohenaufbau der
planetaren Grenzschicht mit der durch die Dynamik vorgegebenen Unterteilung in
die molekular-viskose unterste Schicht, in die durch die Bodenreibung weitgehend
allein bestimmte Prandtl-Schicht und in die durch das Zusammenspiel aller Krifte
bedingte Ekman-Schicht.

Ergianzung 3.3

Analytische Losung der Gleichung der planetaren Grenzschicht

Wie schon im Text zuvor angedeutet, besteht eine prinzipielle Schwierigkeit bei der
Behandlung der planetaren Grenzschicht, oder genauer gesagt, der Ekman-Schicht,
darin, einen plausiblen Ansatz fiir K, zu finden. Fiir eine erste Ubersicht ist es aber
ausreichend, K, als konstanten, von der Hohe unabhingigen Wert einzusetzen; ein
guter Mittelwert dafiir (s. Kap. 6) ist K, = 5 - 10* cm?/s. Wenn wir mit einem
konstanten K in die Gleichungen der planetaren Grenzschicht (Gln. 3.112 u. 3.113)
gehen, so vereinfachen sich diese zu

10* |
"Freie Atmosphére” 1=0
O A
102 | "Ekman-Schicht" %;— =fp[(V-Vy)-&,]
T N
10" |-
€ 1L "Prandtl-Schicht" Planetare
~ Grenzschicht
T=constz 0
01
Abb. 3.18 Die dynamische 102/
Struktur der planetaren 3 M
103 J
Grenzschicht Schicht
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K, d2vy
VX—VgX:T'? (3116)
K, dvg
Yy Vey = 3.117)

Eine relativ einfache analytische Losung dieser Gleichungen ist im Komplexen
moglich. Wir identifizieren die (vx,vy)-Ebene mit der GauBBschen Zahlenebene und

setzen, miti = /—1,
Vetiovg=v (3.118)
und
Vox + 1 Vgy = Vg. (3.119)

Die Multiplikation der zweiten der oben angegebenen Gleichungen (s. Gl. 3.117)
mit i und die nachfolgende Addition beider Gleichungen ergeben

2 2
(Vx+i-Vy)—(Vgx+i-ng)=%.(d VV_j.%)

dz? dz?
(3.120)
K, [d*v d?vy
=—1+:- — —
f dz? dz?
oder
K, d*v
VeV = —i — . —. 3.121
e f 4 ( )

Nehmen wir jetzt noch zusitzlich an, dal vy von der Hohe unabhingig ist, die
Schichtung also ndherungsweise barotrop ist, und dafl damit die Ableitung von v —
vg nach z gleich der Ableitung von v ist, so wird die Gleichung in v — v, homogen
und kann mit einem Exponentialansatz gelost werden:

v—vg=(vo—vg) -exp (i(l +1)- -z), (3.122)

2K,

wobei vg die Geschwindigkeit bei zg bedeutet. Da die Differenz zwischen dem ak-
tuellen und dem geostrophischen Wind, v — v, mit der Hohe z abnehmen muf, ist
nur das negative Vorzeichen im Exponenten sinnvoll. Wir erhalten damit

f f
v—vg = (Vo — vg) ~exp<— TR -Z)-exp(—i- K -Z>- (3.123)
Z Z
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Die Differenz v — v, beschreibt also eine Exponentialspirale in der komplexen
Ebene und ist bei gegebenem v und gegebenem v, konstruierbar.

Allerdings ist vo bei vorgegebenem vy — oder umgekehrt — nicht mehr frei
wihlbar, sondern muf} einer Randbedingung geniigen: Nach der Definition der
Prandtl-Schicht mit t = const, d.h. Vernachlissigbarkeit aller Krifte aufler der
Reibung, muf fiir z = 0 die Schubspannung parallel zur Stromungsrichtung sein.
Damit ist auch d(v — Vg)/dZ|Z:0 parallel zu vo. Andererseits folgt aus der an-
gegebenen Losung der Gleichung der planetaren Grenzschicht (s. Gl. 3.122)

d(v—ve)
dz

= —(1+1)-
z=0

(vo — vg). (3.124)

2-K,

Der Vorfaktor —(1 + i) ist eine komplexe Zahl mit dem Betrag /2 und der Phase
5 - m/4 = 225°. Daraus folgt, dal vy gegeniiber vo — vy um 225° entgegen
bzw. um 135° im Uhrzeigersinn gedreht sein mufl. Abbildung 3.19 soll diese
Zusammenhinge verdeutlichen.

Diese zusitzliche Randbedingung beinhaltet:

— Der Winkel n zwischen der geostrophischen und der Boden-Windrichtung darf
hochstens 45° werden; dann wird vg = 0;

— |vol kann trivialerweise hochstens gleich |vg| sein; in diesem Fall muBl n = 0
werden;

— nach dem Sinussatz besteht die Beziehung

Ivol : |vg| =sin(45° —n) : sin(135°) = V2 - sin(45° — n), (3.125)

woraus fiir die Betréige von vo und vy der Zusammenhang

Vol = |vg| - V2 sin(45° — 1) (3.126)

Re

Abb. 3.19 Zur relativen
Lage von v, vo — Vg und vy
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K, =5-10*cm?/s gom_____'95M _ 250m
n =30° T~ 330m
v | = 0,367-1v |
° g N 415m
500 m
\
\
|
_
30° ) 750 m
>—= 950 m

Abb. 3.20 Hodograph einer Ekman-Spirale fiir die im Text genannten Anfangsbedingungen. An
den Enden der v-Vektorpfeile sind die zugehorigen Hohenmeter angeschrieben

bzw. fiir die komplexen GréBen vo und v, selbst

vo=eM. v, - -sin(45° — .
vy - V2 - sin(45° — 1) (3.127)

folgt.

Mit dieser Relation und der oben angegebenen Losung der Gleichung fiir v — v,
(s. GlL. 3.123) ist es jetzt moglich, v(z) eindeutig zu berechnen oder zu konstru-
ieren. In Abb. 3.20 ist ein Beispiel fiir K, = 5 - 10* cm?/s, f = 10*/s und fiir
einen Anfangswinkel 1 zwischen Bodenwind und geostrophischem Wind von 30°
durchkonstruiert.

Theoretisch néhert sich die Ekman-Spirale dem geostrophischen Wind asymp-
totisch (wobei in der analytischen Losung die Windgeschwindigkeit sogar leicht
grofBer sein kann als die des geostrophischen Windes); praktisch kann man ansetzen,
daf die Ekman-Spirale in die freie Atmosphire iibergeht, sobald v(z) die Richtung
von Vg (und angenidhert auch den Betrag von v,) erreicht hat. In dem Beispiel von
Abb. 3.20 ist dies bei 950 m der Fall; dieser konstruierte Wert fiir die Michtigkeit
der Ekman-Schichtstimmt mit den in der realen, angenihert neutral geschichteten
Atmosphire beobachteten Werten (Grolenordnung 1 km) iiberraschend gut iiberein.
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Kapitel 4
Die atmosphirische Zirkulation

In diesem Kapitel sollen die wichtigsten Erscheinungsformen der atmosphérischen
Zirkulation beschrieben und qualitativ bis halbquantitativ erkldrt werden. Eine
vollstidndige quantitative Behandlung (soweit eine solche iiberhaupt mdoglich ist)
tiberschreitet den Rahmen dieses Buches. In diesem Zusammenhang sei auf das
zwar schon etwas dltere, aber immer noch aktuelle und gut lesbare Buch von Palmén
u. Newton (1969) verwiesen; auch Biicher iiber die atmosphérische Dynamik (z.B.
Gill 1982; Defant u. Defant 1958) enthalten zahlreiche Informationen iiber die
atmosphérischen Zirkulationen.

Wir beginnen mit einer Ubersicht iiber die groBriumigen, globalen Zirkulations-
formen. In einem darauffolgenden eigenen Abschnitt wird, wegen ihrer beson-
deren Komplexitiat und auch wegen ihrer besonderen Wichtigkeit, die Zone der
Westwinddrift mit Wellen, Fronten, Zyklonen und Antizyklonen besprochen. Im
dritten Abschnitt werden wir dann auf weitere Details der globalen Zirkulation
wie z.B. auf tropische und subtropische Winde, auf rdumliche und zeitliche
Variationen (Einflu} der Jahreszeiten, Monsun, El Nifio-Phdnomen, Nordatlantische
Oszillationen u. dgl.), oder auf stratosphirische Stromungen eingehen. Einige
Anmerkungen zu kleinrdumigen Zirkulationen bilden den Schluf dieses Kapitels.

4.1 Globale Zirkulationsmuster

Abbildung 4.1 soll zunichst einen Uberblick iiber die groBen atmosphirischen
Zirkulationssysteme vermitteln. Das Bild skizziert gewissermaBen den mittleren
Normalfall, den wir in diesem Abschnitt besprechen wollen; Details und Variationen
werden dann — wie gerade erwihnt — in den folgenden Abschnitten niher behandelt.

Das beherrschende Windsystem der tropischen Breiten beiderseits des Aquators
bis zu etwa 30° bis 35° siidlicher und nordlicher Breite ist das System der Passate.
Diese Winde wehen in der Regel relativ gleichmifig, auf der Nordhalbkugel
aus Nordost, auf der Siidhalbkugel aus Siidost. In der Aquatorialzone laufen
die Passatstromungen zusammen. Dieser Konvergenzbereich heif3t ,,Innertropische
Konvergenz* oder ,,Innertropische Konvergenzzone®, hiufig werden aber auch die
englischen Abkiirzungen ITC oder ITCZ verwendet. Die Passate entstehen — grob
gesprochen — durch das Aufsteigen feuchter, erhitzter Luft in der Zone stérkster

W. Roedel, T. Wagner, Physik unserer Umwelt: Die Atmosphdre, 4th ed., 143
DOI 10.1007/978-3-642-15729-5_4, © Springer-Verlag Berlin Heidelberg 2011
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Polarhoch
Zirkumpolare Ostwinde
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Abb. 4.1 Schema der grofirdaumigen globalen Zirkulationsmuster. Linke Textspalte: Wichtigste
bodennahe horizontale Winde; rechte Textspalte: Meridionale Zirkulation. Fiir die weiteren Details
s. Text

solarer Einstrahlung; in Bodenndhe muf} Luft dquatorwérts nachfliefen, unter dem
EinfluB der Coriolis-Kraft wird diese Strémung nach Westen abgelenkt. Im Sinne
der im 3. Kapitel. besprochenen thermischen Zirkulation ist der Luftdruck innerhalb
der ITC relativ niedrig und steigt zu den hoheren Breiten hin an, wo die Luft wieder
absinkt. Zwischen der ITC, die — wie spiter noch diskutiert werden wird — von dem
geographischen Aquator mehr oder minder stark abweicht, und dem Aquator selbst
kann wegen der Umkehr der Coriolis-Kraft Westwind als Gegenstomung auftreten;
diese Erscheinung ist allerdings fast ausschlieBlich iiber Land zu beobachten, wo
auch die Variationen der ITC viel ausgeprigter sind als tiber den gro3en Meeren.

Die an die Passatzone sich polwirts anschlieBenden ,,Rof8breiten® bei etwa 30°
bis 35° sind durch hiufige Windstille gekennzeichnet, der Bodenluftdruck ist hoch
(;,subtropischer Hochdruckgiirtel*), die Vertikalkomponente der Stromung ist, wie
auch in der Passatzone, abwirts gerichtet.

Noch weiter polwirts schliefit sich dann die Zone der ,,Planetaren Westwinddrift*
an, die von etwa 35° bis etwa 70° reicht. Hier iberwiegen Winde aus westlicher
Richtung oder Winde mit westlicher Komponente, doch herrscht keine den Passaten
vergleichbare regelmifige Stromung. Die mittlere Westwinddrift ist von Winden
verschiedener Richtung iiberlagert; typisch fiir diese Zone sind Wellenbewegungen
unterschiedlicher Wellenldnge, das Auftreten von ausgedehnten Fronten, von
Zyklonen (Tiefdruckgebieten) und Antizyklonen (Hochdruckgebieten). Diese
Erscheinungen werden im nédchsten Abschnitt gesondert besprochen.

Prinzipiell 148t sich die Westwinddrift als thermischer Wind verstehen, der
durch das Temperaturgefille zwischen den Tropen oder den Subtropen und den
polaren Breiten angetrieben wird; Abbildung 3.15 liefert hierzu unmittelbar ei-
ne Modellvorstellung. Jedoch 148t sich das Geschehen in der Westwinddrift damit
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allein nicht beschreiben. Erst durch Einbeziehen der vielfiltigen Wellenbewegungen
und ,,Storungen® konnen Zirkulationsmuster und Luftdruckverteilungen in der Zone
der Westwinddrift verstanden werden.

An der Polarfront treffen die kilteren Luftmassen der hohen Breiten mit den
wirmeren Luftmassen der gemiBigten Breiten und der Subtropen zusammen. Im
Bereich der Polarfront ist der Luftdruck relativ niedrig, zu den Polen hin steigt
er dann wieder etwas an. In den hochpolaren Regionen selbst, im EinfluBbereich
groBer Eisflichen, herrschen zirkumpolare Ostwinde vor; diese sind allerdings, im
Gegensatz zu den anderen globalen Windsystemen, auf die unteren Luftschichten
bis etwa 3 km Hohe beschrinkt, aulerdem dringen Ausldufer der Westwinddrift bis
in hochpolare Breiten vor. Diese hochpolaren, vor allem iiber der Antarktis gut zu
beobachtenden Ostwinde sind ihrem Wesen nach kalte Fallwinde, sog. katabatische
Winde, die durch die Auskiihlung der Luft tiber den groen Eisflichen angestof3en
und unter dem Einfluf} der Coriolis-Kraft nach Westen abgelenkt werden.

Der Name ,Polarfront® und weitere Bezeichnungen wie ,Polarluft* oder
. Tropikluft* sind historischen Ursprungs und koénnen bisweilen zu MiBverstind-
nissen fithren. Die Polarfront darf man sich nicht als eine gleichmiBige, in einem
polnahen Bereich die Erde umspannende Front vorstellen; sie ist ein unregelma-
Biges, stark strukturiertes Gebilde, das einerseits bis in sehr hohe Breiten reichen
kann, das andererseits oft auch weit dquatorwérts vorstoft. Ebenso ist unter Polarluft
nicht allgemein arktische oder antarktische Luft zu verstehen; sie ist — grob ge-
sprochen — Luft aus relativ hohen Breiten, polwirts von der Polarfront, und hiufig
maritimen Ursprungs (und deshalb keineswegs unbedingt sehr kalt), im Gegensatz
zur ,, Arktikluft” bzw. ,,Antarktikluft”, die von den Eis- und Schneeflichen kommt
und normalerweise wirklich sehr kalt ist. Dementsprechend ist auch ,, Tropikluft*
ein Sammelbegriff fiir Luft aus niedrigen, meist subtropischen Breiten und von der
heiBen Aquatorialluft zu unterscheiden.

Um die ganzen Verhiltnisse noch etwas zu verdeutlichen, zeigt Abb. 4.2 noch
die breitenabhingige Verteilung des mittleren Luftdruckes in Bodennéhe. In der
Abbildung sind die Luftdruckminima der subpolaren Tiefdruckrinnen und die
Maxima der subtropischen Hochdruckgiirtel, ebenso das relative Minimum der ITC
und die relativen Maxima der Polarhochs zu erkennen. Die Abbildung zeigt auch,
daf auf der Siidhalbkugel — bedingt durch die riesigen kalten Inlandeismassen der
Antarktis — die Luftdruckunterschiede zwischen Subtropenhoch und Subpolartief
etwa dreimal so groB sind wie auf der Nordhalbkugel. Ahnliches gilt fiir das
antarktische Polarhoch im Vergleich zu seinem arktischen Gegenstiick.

Auf der rechten Seite von Abb. 4.1 ist versucht, die meridional-vertikale
Komponente der globalen Zirkulation zu skizzieren. In der Zone der Passatwinde,
zwischen innertropischer Konvergenz und subtropischem Hochdruckgiirtel, tritt
die sog. Hadley-Zirkulation auf, die durch aufsteigende Luft in der ITC, pol-
wirts stromende Luft in der Hohe, absinkende Luft in den Subtropen und in der
Passatzone und schlieBllich durch die zur ITC weisende Meridionalkomponente der
Passate in der Nihe der Erdoberfliche gekennzeichnet ist (so erscheint das Bild
zumindest im Jahresmittel; wir werden sehen, daf} diese Zirkulationsform wihrend
des Hochsommers iiber den groffen Landmassen mehr oder weniger unterdriickt ist).
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Eine direkte Entsprechung zu dieser tropischen Hadley-Zelle ist im Bereich
der Westwinddrift nicht zu finden. Die oft diskutierte ,, Ferrel-Zirkulation* oder
sogar ,Ferrel-Zelle* ist nicht als solche existent, sondern nur als Mittel iiber
viele Einzelprozesse zu verstehen. Tendenziell entstehen Tiefdruckgebiete eher
in der Nihe der Polarfront oder tendieren dazu, polwirts zu driften, wih-
rend Hochdruckgebiete eher in der Nihe des Subtropengiirtels entstehen oder
dazu neigen, dorthin zu driften. In Tiefdruckgebieten steigt die Luft auf, in
Hochdruckgebieten sinkt sie ab; horizontale Stromungen sorgen fiir den Ausgleich.
Im raumzeitlichen Mittel konnen diese Stromungen zu einem hypothetischen
Zirkulationsmuster, eben zu der Ferrel-Zirkulation, zusammengefalit werden, des-
sen Charakteristika absinkende Luft auf der Subtropenseite, polwirts stromen-
de Luft in Bodennihe, aufsteigende Luft auf der Subpolarseite und schlieflich
dquatorwirts flieBende Luft in der Hohe sind, das aber als reale, permanente
Zirkulationsform nicht existiert.

Zur Ergidnzung zeigt Abb. 4.3 in leicht idealisierter Form die Verteilung
der mittleren zonalen, breitenkreisparallelen Windgeschwindigkeiten in einem
Meridionalschnitt durch die Atmosphire. Die aktuellen Windgeschwindigkeiten
konnen Maxima aufweisen, die weit iiber diese gemittelten Geschwindigkeiten hin-
ausgehen. Insbesondere treten im Bereich der Tropopausenbriiche rdumlich eng
begrenzte, zeitlich sehr variable Biander mit sehr hohen Windgeschwindigkeiten (in
der Groflenordnung bis zu 100 m/s) auf; das sind der Subtropenjet im Bruchbereich
zwischen der Tropopause der Tropen und der Tropopause der gemifigten Breiten,
und der Polarjet im EinfluBbereich der Polarfront. Diese Jets tragen zwar zu
den beiden Maxima bei, die in Abb. 4.3 in ca. 10 km Hohe zu sehen sind, er-
scheinen aber wegen ihrer hohen Variabilitidt nicht unmittelbar in der gemittelten
Windgeschwindigkeitsverteilung.

Uber den groBen Ozeanen wie iiber den groBen Kontinenten sind im einzelnen
gewisse Abweichungen von dem global gemittelten Bild der Abb. 4.3 zu beob-
achten: Uber den groflen dquatorialen Landflichen, vor allem iiber Zentralafrika,
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Abb. 4.3 Meridionalschnitt durch die Atmosphdre mit Isolinien der mittleren zonalen
Windgeschwindigkeiten (m/s), positiv fiir Westwinde und negativ fiir Ostwinde; Westwinde sind
zusitzlich schraffiert

treten auf der Sommerseite zwischen dem Agquator und etwa 10° geographischer
Breite und bis in etwa 3 bis 4 km Hohe Westwinde, die schon erwihnte dquatoriale
Gegenstromung, auf. Uber den groBen Wasserflichen (Zentralatlantik, Pazifik) sto-
Ben die tropischen und subtropischen Ostpassate oft nicht so weit in die Hohe vor,
so dal3 sich in etwa 8 bis 15 km Hohe eine Art durchgehender ,,Westwindbriicke*
zwischen den beiden Hemisphéren ausbilden kann.

Zusammen mit den vertikalen Austauschzeiten bestimmen die globalen
Zirkulationsmuster die Durchmischungszeiten der verschiedenen atmosphirischen
Teilbereiche. Typische atmosphirische Durchmischungszeiten sind in Tabelle 4.1
angegeben.

Tabelle 4.1 Typische atmosphérische Durchmischungszeiten

vertikal

Grenzschicht Minuten bis Stunden
Freie Troposphire Tage bis Wochen
Troposphére-Stratosphére 1-2 Jahre

horizontal

entlang von Breitenkreisen Tage bis Wochen
entlang von Lingenkreisen 1-2 Monate

interhemispharisch 1-2 Jahre
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4.2 Die Zone der Westwinddrift

Wie in der vorhergehenden Ubersicht schon angedeutet, ist die Westwinddrift in
idealisierter Form als thermischer Wind in dem Ubergangsbereich zwischen den
warmen subtropischen und den kalten subpolaren Breiten zu erkldren; die Zone
der Westwinddrift ist als groBrdumige Frontalzone aufzufassen. Wihrend in den
Tropen, zwischen den beiden Subtropengiirteln, die Temperaturdnderung mit der
Breite relativ gering ist, finden wir polwirts von den Subtropengiirteln relativ grofie
horizontale Temperaturgefille in der Gré8enordnung von — im Mittel — etwa 3 bis
10 K/1000km (s. Abschn. 1.5). Setzen wir diese mittleren Temperaturgradienten
in die Gleichung des thermischen Windes (Abschn. 3.3) ein, so erhalten wir, mit
f=10"%/s, vertikale Anstiege der Windgeschwindigkeit von 1 bis 3 m/s pro 1000
m Hohendifferenz. Ein Vergleich mit Abb. 4.3 zeigt, dal diese Rechnung die
tatsdchlichen mittleren Windgeschwindigkeiten gut wiedergibt.

Im vorhergehenden Abschnitt wurde aber auch schon angedeutet, daf3 diese idea-
lisierte Betrachtungsweise den tatsdchlichen Verhiltnissen nur sehr unzureichend
gerecht wird. Schon die tigliche Beobachtung des Wetters in unseren Breiten zeigt,
dafl zwar Winde mit westlicher Komponente recht hiufig sind, daf} aber alle anderen
Windrichtungen ebenfalls vorkommen, ja dal bei manchen Wetterlagen sogar lan-
ge anhaltende Ostwinde wehen konnen. Ebenso wechseln Lagen mit sehr geringen
horizontalen Druck- und Temperaturunterschieden mit Frontlagen ab, in denen sehr
abrupte Anderungen von Druck und Temperatur zu beobachten sind.

Wir wollen bei dem Versuch, ein qualitatives bis halbquantitatives Bild der
Westwinddrift zu zeichnen, diese Variabilitéit in den Vordergrund stellen. Zunichst
sollen die Storungen der Westwinddrift in der idealisierten Form groBrdumiger
Wellen diskutiert werden. Im nichsten Schritt soll dann der Begriff der Front be-
sprochen werden, und dabei die Polarfront etwas stirker herausgestellt werden, die
die Dynamik der Westwinddriftzone wesentlich mitbestimmt. Im letzten Abschnitt
sollen schlieBlich die Tief- und Hochdruckgebiete behandelt werden.

4.2.1 Barotrope und barokline Wellen

Eine Welle ist — ganz allgemein gesprochen — die rdumliche Fortpflanzung einer
Storung in einem schwingungsfiahigen Medium. Es ist selbstverstindlich, daf in ei-
nem so komplexen stromenden Medium, wie es die Atmosphire darstellt, Storungen
vielfiltiger Art und damit auch ebenso vielfiltige Wellenformen auftreten. Eine sy-
stematische Behandlung der atmosphirischen Wellen, die halbwegs dem Anspruch
auf Vollstindigkeit gerecht werden konnte, wiirde den vorliegenden Rahmen bei
weitem sprengen. Hier sollen deshalb nur die Wellen betrachtet werden, die fiir die
groBriumige Struktur der Westwinddrift relevant sind; aber auch dabei miissen wir
uns auf die einfachsten Grundlagen und modellhaften Vorstellungen beschrinken.
Betrachtet man eine polzentrierte Wetterkarte (Abb. 4.4 zeigt ein schemati-
sches Beispiel), so fillt auf, daf die Polarfront und mit ihr weite Teile der
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Westwinddriftzone ein globales Wellenmuster aufweisen mit etwa 3 bis 5 Wellen
pro Erdumkreisung. Dabei sind einige wichtige Eigenschaften dieser Welle zu
beobachten:

— zumindest tendenziell setzt die Wellenbildung bevorzugt immer wieder an den
gleichen Stellen auf der Erde ein;

— die Wellen sind weit davon entfernt, gleichmiBige Wellen, etwa im Sinn einer
Sinuswelle, zu sein; die Polarfront ist oft unterbrochen, sie weist Ausbriiche
dquatorwirts und singularitdtenartige Spitzen polwirts auf;

— die Lage und die Wanderungsgeschwindigkeiten der grolen Wellen, und auch
die Wanderungsgeschwindigkeiten der Tief- und Hochdruckgebiete sind in al-
len Hohen durch die Troposphire hindurch annihernd die gleichen, ganz im
Gegensatz zur Windgeschwindigkeit selbst, die wegen der baroklinen Struktur
der Westwinddriftzone und besonders der Polarfront mit der Hohe zunimmt.

Die letztgenannte Tatsache legt den Schlu nahe, daB3 Struktur und
Geschwindigkeit der groen Wellen durch eine mittlere troposphirische Stromung
bestimmt werden. Diese mittlere Geschwindigkeit wird in der Regel durch die
Stromung in etwa 5 bis 6 km Hohe, bei ca. 600 bis 500 hPa, reprisentiert. In dieser
Hohe ist die Stromung anndhernd divergenzfrei; dieses Hohenniveau wird bisweilen
als quasi-barotrop bezeichnet, da die unter der Voraussetzung der Barotropie und
Divergenzfreiheit zu berechnenden Wellenstrukturen in dieser Hohe weitgehend
realisiert sind. Oberhalb und unterhalb dieser quasi-barotropen Schicht machen sich
bei barokliner Schichtung Kon- und Divergenzen bemerkbar, die ausschlaggebend
fiir die ganze Zyklonendynamik sind.

In diesem Sinne werden wir im folgenden zuerst die barotropen Wellen (Rossby-
Wellen) unter der Voraussetzung von Hohenunabhiingigkeit und Divergenzfreiheit
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besprechen, und dann im zweiten Schritt die Dynamik barokliner Wellen und die
dabei auftretenden Konvergenzen und Divergenzen behandeln.

Wir betrachten die Westwinddrift zunédchst modellhaft als einen barotropen, be-
ziiglich der Hohe homogenen geostrophischen Grundstrom, in dem ,,Storungen* als
Ablenkungen senkrecht zu dem Grundstrom auftreten konnen (die Richtung des
Grundstroms sei die x-Richtung, von Westen nach Osten positiv; die meridiona-
le Richtung sei, polwirts positiv, die y-Richtung). Eine Ursache fiir das Entstehen
solcher Storungen sind z.B. Ablenkungen durch die Erhebungen der Kontinente;
wir haben bei der Besprechung der potentiellen Vorticity (Abschn. 3.2) einen
Mechanismus dafiir angedeutet. Damit wird auch einsichtig, dafl die Wellenbildung
bevorzugt an bestimmten geographischen Orten einsetzt.

Die Stromung sei, wie schon erwihnt, divergenzfrei. Mit den angegebenen
Koordinatenrichtungen folgt hieraus fiir die Vorticity-Gleichung

dn d¢ df d¢ df
L == .— =0. 4.1
de T dt Ta T a Ty @1
Die rechte Seite kann so geschrieben werden, weil der Coriolis-Parameter f nur
von der y-Koordinate abhingt. Es ist (mit R als dem Erdradius und mit ¢ als
geographischer Breite)

df df d 1
=—~—¢=2o§2~cos¢o—. 4.2)
dt  de dy R
Damit erhalten wir
d¢ 2-Q-cosp
e . =0 4.3
a v R .3)

oder, wenn wir noch — wie iiblich —

_df 2-Q-cosp

= — = 4.4
B dy R 4.4)
schreiben,
L _p @5)
— =—B-vy. .
dt Y

Wie in Abb. 4.5 schematisch dargestellt, muf} bei einer dquatorwirts gerichteten
Stromung (vy negativ) { zunehmen, d.h. es tritt eine Kriimmung entgegen dem
Uhrzeigersinn auf, die die Stromung zuriicktreibt. Nach Erreichen der tiefsten Stelle
des ,,Troges™ nimmt ¢ wieder ab, bleibt aber positiv bis zum Nulldurchgang. Dann
kehren sich die Verhiltnisse um: Wenn die Stromung den polarwirts gerichteten Teil
der Welle durchlduft, ist ¢ negativ, es tritt eine Kriimmung im Uhrzeigersinn auf, die
die Stromung ebenfalls wieder zuriicktreibt: es bildet sich ein ,,Riicken* aus.
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Zur Ableitung der Dispersionsrelation der Rossby-Wellen, d.h. des Zusammen-
hangs zwischen der Ausbreitungsgeschwindigkeit ¢ und der Wellenldnge A\, ma-
chen wir die vereinfachende Annahme, daf} die Stromungsgeschwindigkeiten nicht
von y abhingen sollen, d.h., daf} gelte

Ivx 0 %Z

0. (4.6)

dy ’ dy

Mit genau der gleichen Argumentation wie bei der Ableitung der allgemeinen
Bewegungsgleichung (Abschn. 3.1.4) konnen wir fiir die totale Ableitung von ¢
nach der Zeit setzen

¢ oz ¢ ¢
@ ot + vx + vy By’

- 4.7

¢ war definiert durch ¢ =0vy/0x—0vx/dy; nach der Voraussetzung oben ist aber
dvx/0y =0, d.h. es wird ¢ = dvy/9x. Wegen der gleichen Voraussetzung verschwin-
det aber auch d¢/dy, d.h. wegen

9 9tvy 0%y

= = ——=0. 4.8)
dy  0x-dy  dy-0x
Wir erhalten also
dc  d¢ e 9ty 3%vy
o _ > R . . 4.9
at ot TV ax Tkt T a2 (4.9)
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Andererseits hatten wir oben

d¢
S=py (4.10)

abgeleitet. Der Vergleich der beiden Gleichungen liefert

82vy 32Vy
ox ot V0 o

= —B vy, (4.11)

(wobei noch vy &~ v gesetzt ist, die Geschwindigkeit in x-Richtung ist ndherungs-
weise gleich der Geschwindigkeit vy des Grundstroms).

Mit dem Ansatz vy =a - sin (o - t—k - X), wobei k =2 - 7t/ ist, erhalten wir, nach
Ausfiihrung der zweimaligen Differentiation und anschlieBender Division durch vy,
schliefBlich die gesuchte Dispersionsrelation

k-w—vy-k>=—8 (4.12)

oder, nach Division durch k% und unter Berticksichtigung der Tatsache, dal die
Phasengeschwindigkeit ¢ der Wellen durch ¢ = w/k gegeben ist,

b

—. 4.13
12 (4.13)

C=Vvy— P = Vo
Fiir die groBrdumige Struktur der Westwinddrift sind vor allem die annzhernd sta-
tiondren Wellen ausschlaggebend, die sich nach einem Hindernis bilden (man kann
sich das durch Vergleich mit den ebenfalls stationdren Wellen veranschaulichen,
die sich in einer Wasserstromung nach einem Hindernis bilden, z.B. in einem Bach
im Lee eines grofen Steines). Fiir diese Wellen ist c =0, wir erhalten dann fiir die
Wellenlidnge '\

2
s

4.72

) vo - R
A=2mm- |[—=2-1+ | ——. (4.15)
B 2. Q- cosp

Einsetzen von Zahlenwerten ergibt beispielsweise hs=7190 km fiir eine geo-
graphische Breite von 60° bei einer Geschwindigkeit des zonalen Grundstroms
von 15 m/s. Die Wellenldngen der angenéhert stationdren Rossby-Wellen be-
tragen also in hoheren Breiten viele tausend Kilometer. Auf einen Breitenkreis
kommen deshalb nur sehr wenige Wellen, ganz entsprechend der Darstellung
in Abb. 4.4 (bei ¢ =60° ist der Erdumfang entlang eines Breitenkreises gerade
20000 km).

0=vo—§8-

(4.14)

oder
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Wie schon erwéhnt, spiegeln die quasi-barotropen Rossby-Wellen angenzhert
»mittlere” troposphérische Verhiltnisse wider und beeinflussen die groBSrdaumige,
globale Struktur der Westwinddriftzone. Barotrope Wellen sind stabil, auch bei
groBBen Amplituden wirken ausreichende riicktreibende Krifte; Instabilitdten und
Singularititen wie die Entstehung von Zyklonen kénnen in dem barotropen Modell
nicht erkliart werden. Wir wollen deshalb jetzt die Dynamik barokliner Wellen
betrachten, letztlich mit dem Ziel, die Entstehung von Zyklonen an Fronten zu
verstehen.

Zu diesem Zweck werden wir versuchen, den Zusammenhang zwischen der
Geometrie und der Dynamik dieser Wellen einerseits und den daraus folgenden
Konvergenzen und Divergenzen andererseits aufzufinden. Bei der Behandlung baro-
troper Wellen waren wir von der Voraussetzung der Divergenzfreiheit der Stromung
ausgegangen. Diese Voraussetzung ist, wie erwihnt, nur in einer mittleren Schicht
der Troposphire, etwa bei 5 bis 6 km Hohe, annidhernd erfiillt, wihrend in den
dariiber und darunter liegenden Schichten Kon- und Divergenzen zu erwarten sind.

Die allgemeine mathematische Behandlung ist kompliziert und aufwendig; sie
wird deshalb getrennt in der Ergidnzung 4.1 durchgefiihrt. Wir wollen hier die wich-
tigsten Fakten an dem noch relativ leicht zu iibersehenden Fall einer stationidren
Welle mit ¢ = 0 qualitativ plausibel machen und die Ergebnisse der Rechnung kurz
zusammenfassen.

Abbildung 4.6 skizziert eine stationdre barokline Welle. In der Zeichnung
sind drei Hohenniveaus angedeutet: in einer mittleren Hohe das quasi-barotrope
Niveau, mit divergenzfreier Stromung und konstanter absoluter Vorticity, unten
ein bodennahes Niveau, in dem die Windgeschwindigkeit v kleiner ist als die
Stromungsgeschwindigkeit v des quasi-barotropen Niveaus, und oben das Niveau
der Hohenstromung, wo eine Stromungsgeschwindigkeit vorherrscht, die grofer als

Divergenz Konvergenz

Héhenstrémung

v>vy)

Quasi-barotropes Niveau
(v> vy ; M, = const)

Bodennahe Strémung
(V<)

Konvergenz Divergenz

Abb. 4.6 Anderungen der Vorticity und Entstehung von Konvergenzen und Divergenzen in
einer stationdren baroklinen Welle. Die geschwungenen Linien kennzeichnen die horizontalen
Stromungen in verschiedenen Hohen (fiir weitere Details s. Text)
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v ist (um noch einmal Mif3verstindnissen vorzubeugen: Das Wort ,,quasi-barotrop*
bezieht sich nicht auf den Verlauf der Isobaren und Isothermen, sondern soll die
Divergenzfreiheit der Stromung zum Ausdruck bringen).

Aus der Definition der Vorticity (s. z.B. Gln. 3.57 und 3.65) kann man zumindest
qualitativ ersehen, dal mit htheren Stromungsgeschwindigkeiten groBere absolute
Betrige der relativen Vorticity verbunden sind; fiir das Vorzeichen gilt, dal zyklo-
nale Stromung positiver und antizyklonale Stromung negativer relativer Vorticity
entsprechen. Hieraus ergeben sich die in Abb. 4.6 eingezeichneten Beziehungen
zwischen der absoluten Vorticity ng der Stromung in dem quasi-barotropen Niveau
und der absoluten Vorticity der Bodenwinde und der Hohenstromung: Im zyklo-
nalen Teil der Welle ist 1 am Boden kleiner und in der Hohe grofler als mo;
im antizyklonalen Teil der Welle kehren sich die Verhiltnisse gerade um. In der
Abbildung ist der hieraus folgende Verlauf der Vorticity skizziert: In der Hohe
nimmt die absolute Vorticity in der Halbwelle zwischen zyklonalem Trog und anti-
zyklonalem Riicken ab (An = 0) und in der Halbwelle zwischen Riicken und Trog
zu (An > 0); in der bodennahen Stromung gelten fiir die Anderung von n gerade die
entgegengesetzten Vorzeichen.

Weiterhin verschwindet in einer stationiren Welle die zeitliche Anderung von 1
an einem festen Ort,

M _ o, (4.16)
a '

damit wird die Vorticity-Gleichung (s. GI. 3.66) auf

divg(n - V) = n - divygV + v - gradyn = 0 4.17)
oder
. V-grad
divgv = V- gradyn (4.18)
n

reduziert. Fiir eine qualitative Abschitzung konnen wir in Gl. (4.18) noch grad n
durch den Quotienten aus An und dem Abstand zwischen einem Wellental und
einem Wellenberg, A\/2, annidhern und erhalten

L 2-v-An
divyv ~ —— 4.19)
A-n

Nehmen wir in unserem einfachen Modell jetzt noch an, daf die absolute Vorticity
generell positiv ist, d.h. dal der Betrag der relativen Vorticity iiberall kleiner
ist als der Coriolis-Parameter, so konnen wir der Gl. (4.19) entnehmen, daf
Stromungsdivergenz und Vorticity-Anderung gegenliufig sind, daB also die in
der Abb. 4.6 eingezeichneten Kovergenzen und Divergenzen zu erwarten sind: In
dem polwirts gerichteten Teil der Welle steht einer bodennahen Konvergenz eine
Divergenz in der Hohenstromung gegeniiber, die Folge ist eine aufwirts gerichtete
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Vertikalbewegung der Luft. Ganz analog korrespondiert in dem dquatorwirts ge-
richteten Teil eine bodennahe Divergenz mit einer Konvergenz in der Hohe, mit der
Konsequenz einer abwiérts gerichteten Vertikalbewegung.

Die mathematische Behandlung in der Ergénzung 4.1 zeigt, da die hier un-
ter speziellen Annahmen plausibel gemachten Beziehungen allgemein gelten und
dal weiter die Divergenzen bzw. Konvergenzen in der Hohenstromung viel stir-
ker sind als die entsprechenden Konvergenzen bzw. Divergenzen in der bodennahen
Stromung; dies ist eine unmittelbare Folge der Zunahme der Windgeschwindigkeit
mit der Hohe. Damit konnen wir die Uberlegungen dieses Abschnitts und die
Ergebnisse der Ergdnzung 4.1. zusammenfassen:

In dem polarwirts gerichteten Zweig einer baroklinen Welle tritt in der obe-
ren Troposphire, in ca. 8 bis 11 km Hohe, eine sehr starke horizontale Divergenz
der Stromung auf, der eine vergleichsweise schwache Konvergenz in Bodennihe
gegeniibersteht. Die Folgen davon sind Druckabfall und aufwirts gerichtete
Vertikalbewegung. Im dquatorwirts gerichteten Zweig der Welle kehren sich die
Verhiltnisse gerade um. Durch die Dynamik der baroklinen Welle werden star-
ke Konvergenzen in der Hohe ausgelost, mit denen schwache Divergenzen in
Bodennihe korrespondieren. Die Konsequenzen sind entsprechend Druckanstieg
und Absinken der Luft. Im {iberndchsten Abschnitt, der sich mit der Genese von
Zyklonen und Antizyklonen befaflt, werden wir sehen, dafl diese Mechanismen
zu einer Instabilitit der baroklinen Welle fiihren. Wegen der Zunahme der
Windgeschwindigkeit mit der Hohe wird die Dynamik der baroklinen Wellen
(und damit auch die Zyklogenese) entscheidend von der Stromung in der oberen
Troposphire bestimmt. Die stirksten Effekte sind dort zu erwarten, wo in der Hohe
die grofiten Windgeschwindigkeiten auftreten.

4.2.2 Fronten

Lagern oder bewegen sich Luftmassen unterschiedlicher Temperatur in einer gewis-
sen Nachbarschaft, so bildet sich eine Frontalzone aus, entsprechend dem Schema
von Abb. 3.12. Ist der Ubergangsbereich zwischen den beiden Luftmassen relativ
schmal, so erhalten wir eine Front, d.h. eine relativ diinne Zone mit ausgeprig-
tem horizontalem Temperaturgradienten und entsprechend mit hoher Baroklinitit.
Die horizontale Méchtigkeit einer grolen Front, wie z.B. der Polarfront, liegt in der
GroBenordnung von einigen zehn Kilometern (um Mif3verstindnissen vorzubeugen:
Diese Angabe bezieht sich auf die ,,Dicke* der Front in einer bestimmten Hohe,
nicht auf ihre horizontale Ausdehnung insgesamt, die einige hundert Kilometer
betragen kann!). Zonen dieser Art entstehen bevorzugt, wenn die beiden be-
teiligten Luftmassen sich aufeinander zubewegen und dabei seitlich ausweichen
miissen.

Der groe horizontale Temperaturgradient in der Front kann nach dem Gesetz des
thermischen Windes zu sehr hohen Windgeschwindigkeiten in der Hohe fiihren. Im
Bereich der Polarfront bilden diese Maxima des thermischen Windes die subpolaren
Strahlstrome (Subpolarjets). In Abb. 4.7, die einen schematischen Querschnitt durch
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Abb. 4.7 Schematischer 1l ]
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die Polarfront darstellt, sind in diesem Gebiet die Isotachen, d.h. Linien gleicher
Geschwindigkeit eingezeichnet; der Wind weht auf der Nordhalbkugel aus der
Zeichenebene heraus auf den Betrachter zu. Fiir das in der Abbildung eingezeich-
nete Windmaximum von etwa 75 m/s in 10 km Hohe ist nach der Gleichung des
thermischen Windes ein mittlerer horizontaler Temperaturgradient von etwa 2,5 K
auf 100 km erforderlich.

Fronten sind in der Regel keineswegs Gebilde in der Art einer vertikalen
Wand, sondern weisen eine betrichtliche horizontale Ausdehnung auf; sie sind eher
Flachen, die nur sehr schwach gegen die Horizontale geneigt sind. In Abb. 4.7 ist
angedeutet, daf} die Polarfront in der Hohe mehrere hundert Kilometer gegeniiber
der Frontlage am Boden polwirts verschoben sein kann. Dieser Sachverhalt ist kei-
neswegs erstaunlich: An sich sind zwei ruhende Luftmassen mit unterschiedlicher
potentieller Temperatur nur dann in einem stationdren Gleichgewicht, wenn die
Luft mit hoherer potentieller Temperatur mit waagrechter Trennfliche iiber der Luft
mit niedrigerer Temperatur lagert. Es ist eine Folge der Relativbewegung zwischen
den Luftmassen, da} Trennflichen mit von Null verschiedener Neigung iiberhaupt
moglich sind.

Fiir eine stationdre, im Gleichgewicht befindliche Front, in der nur geostro-
phische Winde auftreten, ist der Neigungswinkel o gegeniiber der Horizontalen
gegeben durch

tga=— —— (4.20)
g

wobei die Indices w und k bei den Temperaturen T bzw. den Geschwindigkeiten v
die ,,warme‘ bzw. die , kalte* Luftmasse bezeichnen; f ist der Coriolis-Parameter, g
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die Schwerebeschleunigung. Da AT = Ty, — Tx meist klein gegeniiber der mittleren
Temperatur T ist (z.B. AT &~ 10 K gegeniiber T &~ 300 K), kann man mit Av = vy,
— vk die Gleichung auch schreiben

Lop &y 421
ga=_ T o (4.21)
(diese Gleichung ist als Formel von Margules bekannt).

Die angegebene Beziehung Bt sich aus folgender Uberlegung ableiten:
Gleichgewicht an der Front herrscht dann, wenn auf beiden Seiten iiberall der glei-
che Druck herrscht. Wenn wir von einem beliebigen Punkt P der Frontfliche aus
(s. Abb. 4.8) ein infinitesimales Wegstiick ds = (0, dy, dz) auf der Front selbst wei-
tergehen, so muf auch die Druckidnderung dp auf der kalten und der warmen Seite
gleich sein, d.h. es muf} gelten

dp dp

dp = (grad p),, - ds = (grad p)y - dS mit gradp = <0, 5’ 3 ) , 4.22)
y 0z

oder

tgo=— = . (4.24)

Die barometrische Hohenformel liefert

9
8—" — —g-p, (4.25)
Z

Abb. 4.8 Zur Ableitung der
Margules-Formel (s. Text) X
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und die Gleichung des geostrophischen Windes liefert

Setzt man diese beiden Beziehungen in die Gleichung oben (s. Gl. 4.20) ein, so
erhilt man

(o vw = (P vk

f
— 4.27)
g Pk — Pw

tga =

Ersetzt man noch p mit Hilfe der Gasgleichung durch die Temperatur T, wobei p
~ 1/T ist, so erhdlt man schlielich die oben angegebene Margules-Formel (s. Gln.
4.20 bzw. 4.21).

Geht man von den Bezeichnungen der Abb. 4.8 aus, so liegt a zwischen 0° und
90°, tg a ist also stets positiv. Da AT = Ty, — Tk trivialerweise positiv ist, muf
auch Av = vy — vg positiv sein, d.h. die Geschwindigkeiten miissen sich relativ
zueinander so verhalten wie sie in Abb. 4.8 eingezeichnet sind (auf die absoluten
Geschwindigkeiten kommt es dabei nicht an). Das bedeutet, daf} die Windscherung
in einer geostrophischen Front zyklonal ist, oder — was dasselbe aussagt — daf} die
relative Vorticity positiv ist.

Die bisher beschriebene ideal geostrophische Front, charakterisiert durch die
frontparallele Stromung, kommt allerdings in der Natur nur ausnahmsweise vor. In
der Regel treten Stromungen mit Komponenten senkrecht zur Frontfliche auf; die
Front wandert. Zusitzlich macht sich die Bodenreibung bemerkbar.

StoBt kalte Luft gegen einen wéirmeren Luftkorper vor, so spricht man von einer
Kaltfront; schreitet umgekehrt warmere Luft auf einen kélteren Luftkorper zu, so
spricht man von einer Warmfront. In Abb. 4.9 ist versucht, die charakteristischen
Merkmale beider Fronttypen in Schnitten parallel zur Grundstrémung darzustel-
len. Da die troposphirischen Windgeschwindigkeiten in der Regel mit der Hohe
ansteigen, dringt sich die Kaltfront in der Hohe stirker vor als unten. Wegen
der damit verbundenen tendenziellen Labilitdt wird der Vertikalaustausch in der
Front, vor allem in deren Spitze, sehr intensiv; es wird in betrdchtlichem Malle
Horizontalimpuls aus der Hohe zum Boden hin transportiert. Dies hat zwei un-
mittelbare Konsequenzen: Zum einen wird die Front als Ganzes relativ schnell.
Zum anderen wird die Bodenreibung sehr wirksam. Beide Effekte zusammen ha-
ben zur Folge, da} sich die Kaltfront in Bodennihe stark aufsteilt; sie kann in
ihrem unteren Teil tatsdchlich auch als eine einige hundert Meter hohe, fast senk-
rechte Wand auftreten, oder sich sogar ,,iberschlagen®. Die fiir eine Kaltfront
typischen Niederschldge sind konvektive Schauer; in der Regel horen diese nach
dem Durchgang der Front rasch auf.

Beim Voranschreiten einer Warmfront tritt dagegen eine groBflachige
Aufgleitbewegung auf; der warme Luftkorper schiebt sich iiber den kalten. In die-
ser Konstellation bleiben der Vertikalaustausch und damit der vertikale FluB8 von
Horizontalimpuls viel schwicher als in einer Kaltfront; eine Warmfront bewegt
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Abb. 4.9 Typische Strukturen von Kaltfronten (links) und Warmfronten (rechts); die mittlere
Grundstromung lduft von links nach rechts. Die angeschriebenen horizontalen und vertikalen
AusmalBe sind nur als ungefihre Anhaltswerte zu verstehen

sich deshalb deutlich langsamer als eine vergleichbare Kaltfront. Die aufsteigen-
de Luftbewegung erstreckt sich iiber eine relativ grole Fliche; die resultierende
Schichtbew6lkung mit lang anhaltenden, gleichférmigen Niederschlédgen ist fiir eine
Warmfront typisch.

4.2.3 Zyklonen und Antizyklonen in der Westwinddriftzone

In dem Abschn. 4.2.1 hatten wir Wellen besprochen, die fiir die groBridumi-
ge Struktur der Westwinddriftzone und fiir das Auftreten von Strdmungen in
dem von Westen kommenden Grundstrom verantwortlich sind. Vor allem die
langwelligen quasi-barotropen Wellen, die sog. Rossby-Wellen, sind fiir die glo-
bale Struktur dieser Zone bestimmend. Da die Initialstorungen fiir diese Wellen in
der Regel von bestimmten geographischen Gegebenheiten ausgehen, findet man die
charakteristischen Wellenauslenkungen auch immer wieder in den gleichen geo-
graphischen Regionen. Die von den Rossby-Wellen vorgezeichnete Struktur der
Westwinddrift und der Polarfront bewirkt, dal Zyklonen (Tiefdruckgebiete) oder
ganze Zyklonenfamilien immer wieder an den gleichen Stellen entstehen; bekannte
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Gebiete dieser Art sind der Nordatlantik um Island oder der Nordpazifik um die
Aleuten-Gruppe.

Eine modellmiBig streng barotrope Rossby-Welle konnte fiir sich allein al-
lerdings keine Zyklone erzeugen, da sie in dem Sinne ,stabil” ist, daf kei-
ne Selbstverstirkungsmechanismen wirksam sind, die zu Singularititen in der
Welle fithren konnten. Zum Entstehen einer Zyklone ist erforderlich, daf3 in der
Wellenbewegung eine Instabilitit auftritt, d.h. daf3 eine durch eine Initialstérung ver-
ursachte Auslenkung weiter verstirkt wird. Solche Selbstverstirkungseffekte sind
an barokline Schichtungen gekoppelt.

Wir wollen hier das Zustandekommen einer solchen sog. baroklinen Instabilitit
qualitativ plausibel machen und die Entwicklung einer Storung zu einer Zyklone
diskutieren. Fiir eine quantitative Behandlung sei auf eine grundlegende Arbeit zur
Instabilitdt zyklonenerzeugender Wellen von Charney (1974) verwiesen, teilweise
auch auf die anfangs des 4. Kapitel. erwédhnten Biicher.

Bei der Diskussion der baroklinen Wellen war gezeigt worden, dafl im polwirts
gerichteten Zweig dieser Wellen eine starke Divergenz der Hohenstromung auf-
tritt, der eine (schwichere) Konvergenz in Bodennihe gegeniibersteht. Die Folge
ist eine aufwirts gerichtete Vertikalbewegung und — wegen der dominierenden
Hohendivergenz — ein Abfall des Luftdrucks in diesem Bereich; es bildet sich
ein — wenn man will — ,,embryonales® Tief, ein relatives Luftdruckminimum,
aus. Der absinkende Luftdruck gibt — in geostrophischer Niherung — Anla3 zu
einer Umstromung des Minimums in zyklonaler, dem Uhrzeigersinn entgegenge-
setzter Richtung (die Druckgradientkraft zeigt in Bewegungsrichtung nach links,
die Coriolis-Kraft nach rechts). Ein entsprechender Vorgang mit umgekehrtem
Vorzeichen lduft auf dem dquatorwirts gerichteten Zweig der Welle ab: Eine starke
Konvergenz der Hohenstromung und eine (schwichere) Divergenz in Bodennihe
fiihren zu einer Absinkbewegung der Luft und zu einem Luftdruckanstieg; das
relative Luftdruckmaximum wird antizyklonal, im Uhrzeigersinn, umstromt. Im
Bezugssystem der Welle bildet sich eine Stromungsform aus, wie sie im oberen Teil
von Abb. 4.10 gestrichelt eingezeichnet ist: In der polwirts gerichteten Halbwelle
(dem ,,Riicken*) ist die resultierende zusitzliche Stromung ebenfalls polwirts ge-
richtet, im Bereich der dquatorwirts gerichteten Halbwelle (dem ,,Trog®) tritt eine
zusitzliche dquatorwirts gerichtete Stromung auf. Diese Stromungen, die von den
baroklinen Kon- und Divergenzen induziert worden sind, lassen die Amplitude der
Welle anwachsen, die Welle wird verstiarkt. Damit nimmt aber auch, entsprechend
den in der Ergédnzung 4.1 abgeleiteten Gleichungen, die Intensitit der horizontalen
Divergenzen und Konvergenzen weiter zu, die ihrerseits wieder eine Verstiarkung der
Luftdruckdifferenzen zur Folge hat. So entsteht ein Riickkopplungsmechanismus,
der die Welle instabil werden 146t und zum Aufbau grofer Luftdruckunterschiede
fiihrt.

Im unteren Teil von Abb. 4.10 sind nun Stromungsmuster und Frontverlauf
gezeigt, wie sie durch eine Uberlagerung der im oberen Teil der Abbildung
skizzierten, durch die barokline Dynamik bedingten Stromungsform und der
Grundstromung entstehen. Diese Darstellung zeigt — wiewohl noch rein schema-
tisch, modellmifBig und zweidimensional — schon wesentliche Grundziige eines
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Abb. 4.10 Schematischer
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realen Zyklonensystems und 146t verstehen, wie es in einer baroklinen Welle zur
Ablosung separater Wirbel und geschlossener Isobaren kommt. Wenn wir die ge-
zeigte Wellenfront als (nordhemisphérische) Polarfront interpretieren, so sehen
wir in der Skizze schon den fiir ein entstehendes Tiefdruckgebiet charakteri-
stischen nach Norden vorstoSenden Warmluftkeil mit Winden aus siidlicher bis
stidwestlicher Richtung. In der Abbildung sind auch die wichtigsten Frontstrukturen
angedeutet: In Zugrichtung der Zyklone vor dem Warmluftkeil, d.h. ostlich da-
von, eine Warmfront, hinter dem Warmluftkeil eine Kaltfront mit Winden aus
westlicher bis nordlicher Richtung. Die Abbildung deutet auch schon leicht die
Asymmetrie zwischen den dynamisch wesentlich aktiveren Tiefdruckgebieten und
den vergleichsweise passiveren Hochdruckgebieten an.

Selbstverstandlich ist eine reale Zyklone — im Gegensatz zu dem skizzierten
Schema — ein duflerst komplexes, dreidimensionales Gebilde, bei dem signifikante
Unterschiede der Stromungsmuster in den unteren und den hoheren atmosphiri-
schen Schichten festzustellen sind, und innerhalb dessen in komplizierter Weise
aufwirts und abwirts gerichtete Luftbewegungen auftreten. Dabei ist wichtig,
dafl die aus den iiblichen Wetterkarten bekannten und in Abb. 4.10 skizzierten
Wirbel, d.h. geschlossene Isobaren mit annihernd wirbelformigen, in Bodennihe
noch zusitzlich durch die Reibung beeinflufiten Winden, weitgehend auf die unte-
re Troposphire beschrinkt sind, wihrend in der Hohenstromung die urspriingliche
Wellenform im wesentlichen erhalten bleibt. Auch nimmt die Schirfe der Fronten
mit der Hohe ab. Wie schon diskutiert, ist die Front in der Hohe gegeniiber der
Bodenfront weit nach Norden verschoben; in der Regel eilen auch die Phasen der
Wellen in der Hohe gegeniiber denen der Bodenwellen etwas voraus, so daf} das
Maximum der Divergenz in der Hohe angeniéhert iiber dem maximalen Ausschlag
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Abb. 4.11 3 Stadien der Zyklogenese (s. Text). Obere Reihe: Aufsicht; untere Reihe: Langsschnitt
entlang der strichpunktierten Gerade AA’. Die Richtung der Grundstrdmung ist von links nach
rechts: 1 Anfangsphase, 2 Hohepunkt, 3 vollentwickelte Zyklone

(,,Riicken*) der Bodenwelle auftritt. Wenn wir hier und im folgenden ohne weitere
Angaben von der unteren Troposphére oder von Bodennihe sprechen, so sind da-
mit tibrigens Hohen bis etwa 2—-3 km gemeint, die Angabe ,,in der Hohe* meint den
Bereich etwa zwischen 7 und 10 km.

Abbildung 4.11 zeigt jetzt schematisch, in drei typischen, wenn auch sehr verein-
fachten ,,Momentaufnahmen®, die Entstehungsgeschichte einer Zyklone. Die obere
Reihe gibt die Aufsicht von oben wieder, mit der Lage der Fronten in Bodennihe
und in der Hohe (typisch ca. 8 km), sowie einigen Isobaren in Bodennihe (die
letzteren sollen nur die Situation skizzieren, die gezeichnete Dichte der Linien
ist kein Maf} fiir den aktuellen Druckgradienten). In der unteren Reihe sind die
dazugehorigen Vertikalschnitte entlang der strichpunktierten Schnittlinie AA” zu
sehen.

(1) zeigt die Anfangsphase: Durch eine Initialstérung entsteht eine Welle mit
einem Warmluftvorstofl nach Norden und einem Kaltluftvorstol nach Siiden. Unter
der Wirkung der baroklin bedingten Divergenz im polwirts gerichteten Zweig der
Hohenstromung steigt die Luft im Warmluftsektor auf, der Bodendruck sinkt, die
Amplitude der Welle wird in der zuvor beschriebenen Weise verstirkt.

Bei (2) ist die Zyklone im Hohepunkt ihrer Entwicklung. Wie schon er-
wihnt, ist die Wanderungsgeschwindigkeit einer Kaltfront wegen des intensiveren
Impulsaustauschs grofer als die einer Warmfront. Hierdurch wird der Warmluftkeil
immer stirker eingeengt, bis er schlieBlich von der Erdoberfliche abgelost wird
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und zu einer sog. Okklusion (s. weiter unten) entartet. Die tatsdchliche dreidi-
mensionale Luftbewegung ist extrem kompliziert und kaum bildlich darzustellen.
Die schematischen Stromungspfeile sollen aber auf einen besonders wichtigen
Sachverhalt hinweisen: Im KaltluftvorstoB ist in der Regel eine aus nordwestlicher
Richtung kommende, tendenziell absinkende Stromung zu beobachten, der eine auf-
steigende Stromung aus siidlicher bis siidwestlicher Richtung gegeniibersteht. Die
Kaltluft wird dabei durch Wirmeaufnahme vom Boden und durch Vermischung
langsam erwédrmt, wihrend umgekehrt die Warmluft Energie abgibt. So be-
wirkt ein Zyklonensystem einen diffusionsartigen meridionalen Energieaustausch
und netto einen polwirts gerichteten Energiestrom. Ebenso werden auch andere
Beimengungen diffusionsartig transportiert.

In Analogie zu Abb. 4.9 ist die Aufgleitbewegung an der Warmfront iiber ei-
ne grofe Fliche ausgedehnt; an der Vorderseite eines Tiefs befindet sich das
eigentliche Schlechtwettergebiet mit lang anhaltenden Niederschligen. Auf der
Riickseite ist das Wettergeschehen wechselhaft, mit béigen Winden und schauerar-
tigen Niederschlidgen, aber auch mit zwischenzeitlichen Aufheiterungen. Nach dem
Durchgang der Kaltfront wird das Wetter wieder freundlicher; es setzen sich dann
allmédhlich die Konvergenzen in der Hohenstromung durch, verbunden mit Absinken
der Luft und Auflésen der Wolken.

Teil (3) von Abb. 4.11 zeigt die vollentwickelte Zyklone: Die schnellere Kaltfront
hat die Warmfront eingeholt, die beiden Kaltluftsektoren haben sich am Boden ver-
einigt, die Warmluft ist vom Boden abgehoben worden. Dieser Vorgang und ebenso
das dabei entstehende Gebilde werden als ,,Okklusion® bezeichnet. Im unteren Teil
der Abbildung sind iibereinander zwei Prototypen von Okklusionen gezeichnet. Die
obere Konstellation tritt eher im Sommer auf. Der abziehende Kaltluftkorper (Kp)
ist dabei wirmer als der vorstoBende (K»); damit hat die Okklusion in Bodennihe
den Charakter einer Kaltfront. Diese Situation kann z.B. eintreten, wenn sich Kj
iiber Land schon etwas erwirmt hat, wihrend K, aus kiihler maritimer Luft besteht.
Im Winter tritt eher der unten gezeigte Fall ein: Der erste, abziehende Luftkorper
ist sehr kalt, etwa weil er iiber dem winterkalten Kontinent ausgekiihlt wurde; K;
dagegen, der vorstolende Luftkorper, ist vergleichsweise wirmer, z.B. wegen sei-
nes maritimen Ursprungs, und gleitet auf K; auf; der Durchzug der Okklusion hat
den Charakter einer (schwachen) Warmfront. Die Zeit vom Auftreten einer ersten
Wellenstorung bis zur voll entwickelten Okklusion betrégt typisch 1 bis etwas tiber
2 Tage; die Dimensionen einer voll entwickelten Polarfrontzyklone liegen in der
Groflenordnung von 1 000 bis 3 000 km.

Wir haben bisher die dynamische Seite der Zyklogenese in den Vordergrund
gestellt; nur so lassen sich die Entstehung eines groBen Tiefdruckgebietes aus
der Instabilitit einer baroklinen Welle erkldren und das Miflverstindnis vermei-
den, die grofien Zyklonen verdankten ihre Existenz in erster Linie thermischen
Auftriebskriften. Selbstverstidndlich spielt aber bei der Zyklogenese auch die
Thermik eine Rolle. Schon das Nebeneinander von warmer und kalter Luft an
einer Front oder in einer noch nicht zu weit entwickelten Okklusion stellt einen
Vorrat an thermischer bzw. potentieller Energie dar, der zumindest im Rahmen der
durch die Frontdynamik (wie sie zum Beispiel in der Margules-Formels (s. Gl. 4.21)
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zum Ausdruck kommt) gesteckten Grenzen zur Verstiarkung des Auftriebs und der
dynamischen Instabilitdt beitragen kann. In noch viel stirkerem MaBe (und oh-
ne prinzipbedingte Einschrinkung) gilt dies fiir die latente Wirme, die durch die
Kondensation von Wasserdampf in Gebieten mit aufwiérts gerichteter Luftbewegung
frei wird. In der Tat gibt es in kleinem, eher lokalem Maf3stab Zyklonen, etwa in
der Form gewittriger Hitzetiefs, die durch thermische Auftriebskrifte und durch
die Freisetzung latenter Energie initiiert werden; diese sind aber den kleinrdumigen
Zirkulationen zuzuordnen und nicht der Gegenstand dieses Abschnitts.

Zum Schluf} dieses Abschnitts wollen wir noch kurz auf die Bildung von
Antizyklonen, Hochdruckgebieten, eingehen. Versucht man, die Entstehung von
Antizyklonen zu erkldren, so lassen sich zunéchst dhnliche dynamische Argumente
wie bei der Zyklogenese heranziehen: Im dquatorwérts gerichteten Teil einer Welle
tritt in der Hohe eine kriftige Konvergenz, in der unteren Atmosphére eine schwa-
che Divergenz auf. In der Folge sinkt die Luft ab, getrieben vor allem von der
Konvergenz der Hohenstromung, der Bodendruck steigt an. Das sich so bildende
Hoch wird, in geostrophischer Nédherung, antizyklonal, im Uhrzeigersinn umstromt;
in Bodennihe, unter dem Einflu} der Bodenreibung, stromt die Luft aus dem Hoch
aus. Hochdruckgebiete dieser Art werden also bevorzugt in den dquatorwérts ge-
richteten KaltluftvorstéBen innerhalb der planetaren Wellen auftreten. Allerdings
bringt dieses Bild noch nicht zum Ausdruck, daf} die Antizyklonen viel passive-
re, wesentlich weniger Eigendynamik entfaltende Gebilde sind als die Zyklonen.
Dies hingt ganz wesentlich damit zusammen, dafl die Frontgebilde, die fiir die
Zyklonendynamik so wesentlich sind, jetzt viel weniger in Erscheinung treten; in
Hochdruckgebieten besteht eher eine Tendenz zur Auflosung von Fronten, da in
der bodennahen Divergenz der Stromung gegensitzliche Luftmassen auseinander
gefiihrt werden.

Ein zweiter Mechanismus zur Bildung von Hochdruckgebieten wird bei den
subtropischen Hochdruckzellen wirksam: Dieser Typ tritt auf, wenn in der
Scherungszone zwischen den westwirts stromenden Passaten und den nach Osten
flieBenden Winden der Westwinddriftzone ein antizyklonaler Wirbel angetrieben
wird. Unter der Wirkung der Coriolis-Kraft wird Luft — und wieder in erster Linie in
den hoheren Schichten der Atmosphire — in das Innere dieses Wirbels gepumpt, bis
die nach auBlen weisende Druckgradientkraft und die entgegen gerichtete Coriolis-
Kraft sich etwa die Waage halten. Das bekannte Azorenhoch ist ein typischer
Vertreter der auf diese Weise entstehenden Antizyklonen.

Natiirlich kommen Misch- und Zwischenformen dieser beiden Typen der
Antizyklogenese vor. So kann z.B. ein weitreichender Kaltluftvorsto3 bis zu den
Subtropen vordringen und dort die Erzeugung einer Antizyklone in der pla-
netaren Scherungszone noch verstidrken, oder ein vorhandenes und sich schon
wieder abschwichendes Hoch regenerieren. Auch die Hochdruckgebiete iiber dem
winterlichen Zentralasien konnen oft als Mischtypen angesehen werden.

Im Gegensatz zu Zyklonen, deren Lebensdauer durch ihre eigene Dynamik
auf einige Tage beschrinkt ist, konnen Hochdruckgebiete, vor allem winterliche
Hochdruckgebiete, sich oft wochenlang halten.
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Die Witterung in Hochdruckgebieten kann unterschiedlich sein. Die
Absinkbewegung fiihrt zur Erwidrmung der Luft, zur Reduzierung der relati-
ven Feuchte und zur Auflosung von Wolken. Tendenziell ist in Hochdruckgebieten
schones, trockenes Wetter zu erwarten. In hoheren Lagen, vor allem auf Bergen,
ist Hockdruckwetter auch meist durch Wolkenfreiheit und gute Sicht gekennzeich-
net. Andererseits greifen aber die Absinkbewegung und die damit verbundene
Erwédrmung nicht immer bis zum Boden durch, so daf} sich in Bodennihe und
insbesondere in Tallagen Subsidenzinversionen (s. Abschn. 2.3.1) ausbilden kon-
nen; ist die Luft noch zusitzlich relativ feucht, so konnen an der Inversionsgrenze
Wolkenfelder entstehen und sich halten, verbunden mit Nebel und feucht-
kalter Witterung unterhalb dieser Wolken. Es hingt dann von der Intensitit der
Sonnenstrahlung, von der Geldndestruktur, von der Stirke der Winde und von der
Luftfeuchte ab, ob solche Subsidenzinversionen rasch aufgelost werden oder sich
lange halten konnen.

Ergianzung 4.1

Konvergenzen und Divergenzen in baroklinen Wellen

Zur Ableitung des Zusammenhangs zwischen Geometrie und Dynamik der baro-
klinen Wellen einerseits und der horizontalen Konvergenzen und Divergenzen der
Stromung andererseits miissen wir von der Vorticity-Gleichung

an

ausgehen.

Mit Hilfe dieser Gleichung wird im ersten Schritt der Zusammenhang zwischen
der Stromungsdivergenz einerseits und der raumlichen Anderung der Vorticity ande-
rerseits hergestellt. Im zweiten Schritt wird diese raumliche Anderung der Vorticity
selbst berechnet; beide Schritte zusammen ergeben dann die gesuchte Abhéngigkeit
der horizontalen Konvergenzen und Divergenzen von der Struktur der baroklinen
Wellen.

Wie bei der Behandlung der barotropen Wellen setzen wir wieder alle
Ableitungen nach y gleich Null; damit reduzieren sich in der Vorticity-Gleichung
das erste Skalarprodukt zu vy - dn/0x und die Divergenz der Geschwindigkeit zu
0vy/0x, und wir erhalten

an an n Iy
—_— = Vy + — .
ot *oax 7 X

=0. (4.29)

Fiir eine stationidre Welle mit ¢ = 0 verschwindet dn/dt, die zeitliche Ableitung an
einem festen Punkt. Bei einer nicht stationiren Welle sieht ein ortsfester Beobachter,
an dem die Welle vorbeilduft, dagegen gerade diejenige zeitliche Ableitung, die
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der Advektion von Vorticity durch die Welle entspricht, d.h. dn/dt = — - In/dx
(mit negativem Vorzeichen, weil positive Divergenz der Vernichtung von Vorticity
entspricht). Wir erhalten also

dVyx
0x

an
(Vy—C) - — +1- =0 (4.30)
dx
oder, nach der gesuchten Stromungsdivergenz aufgelost

9 an/o
VX — (v —c)- n/ox 431)
ax n

1 muf jetzt aus der Stromungsform berechnet werden. Hierzu gehen wir von einer
harmonischen Welle der Form y = A - sin (k - x) aus. Die Vorticity ist gegeben durch
(Ableitungen nach y werden gleich Null gesetzt)

dvy
n=f+r==1f+—=
0x

a (dy a (dy dx
T <dt) T (ax dt) (4.32)
_ 9%y dx 9y 9 [dx
0 ax2 dt o ax ax \dt /)’

Wir diirfen an dieser Stelle fiir dx/dt allerdings nicht einfach die Stromungsge-
schwindigkeit vy einsetzen, sondern miissen beriicksichtigen, da3 zur dynamisch
wirksamen Kriimmung nur die Relativgeschwindigkeit zwischen der Stromung
(Geschwindigkeit vx) und der Welle (Phasengeschwindigkeit c) beitrdgt. Man
kann sich das am besten veranschaulichen, wenn man zwei Grenzfille betrach-
tet: Bei einer stationdren Welle (c = 0) durchléduft die Stromung das geometrische
Wellenmuster gerade mit der Stromungsgeschwindigkeit vy; die dynamisch rele-
vante tatsdchliche Bahnkriimmung des stromenden Mediums ist gleich der geome-
trischen Kriimmung der Welle. Im zweiten, fiktiven Grenzfall vy = c lduft das ganze
Wellenmuster starr mit der Stromung mit, die geometrische Kriimmung der Welle
tragt nichts zur dynamisch wirksamen Kriimmung der tatsdchlichen Stromung bei.
Wir miissen also fiir dx/dt die Relativgeschwindigkeit (vx — ¢) einsetzen und erhalten
wegen d(vx — ¢)/dxX = dv/0x (c hingt nicht von x ab)

3%y  dvx dy
=f —c). —2 =2
7 =0 9x2 + ox dx

(4.33)

Fiir den Coriolis-Parameter setzen wir noch f = f+ B - A - sin(k - x), wobei f den
Coriolis-Parameter auf der Hohe der Mitte (Grundlinie) der Welle und § = df/dy
bedeuten. Gehen wir jetzt mit dem oben angegebenen harmonischen Ansatz fiir y in
diese Gleichung, so erhalten wir
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0 -
an -k-A-cos(k-x)+f+B-A-sin(k-x) (4.34)
X

n=—(vy—c)-k* A-sin(k-x)+

Wir wollen jetzt den mittleren Gradienten der Vorticity zwischen einem unteren
Umkehrpunkt der Welle (,,Trogminimum®, dort sei 1 = nr) und einem oberen
Umkehrpunkt (,,Riickenmaximum®, nr) berechnen (bzw. auch zwischen einem
oberen und einem unteren Umkehrpunkt). Da cos(k - x) an den Umkehrpunkten
verschwindet, sind

nr=y—c)-k>-A+f—B-A (4.35)
mR=—-(y—c)- kK- -A+f—B-A (4.36)

und weiter der mittlere Gradient zwischen nt und nr

o\ _mr—nr _ 4A oo
<£)Tak_ A2 A [(VX -k /3]' (4.37)

Um nun zu der gesuchten entsprechenden Stromungsdivergenz zu kommen,
gehen wir auf den oben abgeleiteten Zusammenhang (s. Gl. 4.31) zwischen
Stromungsdivergenz und Vorticitygradienten zuriick; fiir die mittlere Vorticity set-
zen wir noch n = f und erhalten damit fiir die Divergenz der Stromung zwischen
einem Trogminimum und einem Riickenmaximum

<3Vx> .9 (8n/8x)T_)R=4-A-(vx—c)
T—R

i ,7 e R |

(4.38)

Ganz analog ergibt sich fiir die mittlere Divergenz der Stromung zwischen einem
Riicken und einem Trog

<8Vx) A S [ -0 K2-p]. (4.39)

ax R—)T_ )\.f‘

Wenn wir in diesen Gleichungen die linke Seite, d.h. die Divergenz der Stromung
gleich Null setzen, so mufl die eckige Klammer auf der rechten Seite ebenfalls
gleich Null werden, und wir erhalten genau wieder die schon oben abgeleitete
Dispersionsrelation (s. Gln. 4.12 bzw. 4.13) fiir eine divergenzfreie, barotrope Welle.

Wir konnen jetzt weiter argumentieren, dafl die Wanderungsgeschwindigkeit der
Welle als Ganzes durch die Verhiltnisse im dquivalent-barotropen divergenzfreien
Niveau um etwa 500 hPa gegeben ist. Die Windgeschwindigkeit in dieser Hohe sei
vo, und es gilt, dal ¢ = vo — B/k2 ist. Diese Beziehung setzen wir in die fiir die
Divergenz der Stromung abgeleiteten Gleichungen (s. Gln. 4.38 bzw. 4.39) ein und
erhalten
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dvx _ A (-0 v B el
<8X>T—>R_+ A-f [(VX V0+k2) K '81|

4.A- —
— +# - (vx — Vo) - k2 (4.40)
A-f
16-7%-A- (v —c¢)
=+ TE; - (vx — Vo)

sowie

9 4.A. —
(&) B A0 e
0X )Rt A-f

4.41)

16-72-A- (v —¢)
A3 f

(vx — Vo).

Damit haben wir den gewiinschten Zusammenhang zwischen der Struktur der ba-
roklinen Wellen und der horizontalen Divergenz bzw. Konvergenz der Stromung
gefunden.

Die Ausbreitungsgeschwindigkeiten ¢ der dynamisch relevanten, fiir die
Zyklogenese wirksamen Wellen liegt in der Grofenordnung von 1 m/s oder so-
gar darunter (man kann das anhand der Zuggeschwindigkeit der Zyklonen und
Antizyklonen abschitzen). Die tatsdchlichen Windgeschwindigkeiten vy liegen in
allen Hohen — von den ersten Metern iiber dem Boden vielleicht abgesehen — we-
sentlich dariiber. Wir kénnen deshalb fiir die weitere Anwendung der Gleichungen
¢ gegeniiber vk vernachléssigen.

Die Gleichungen zeigen fiir den polwirts gerichteten Teil der Stromung (T — R)
horizontale Divergenz (dvx/dx > 0, wenn vy groBer ist als vo, das heifit in der Hohe,
oberhalb der dquivalent-barotropen Schicht, und horizontale Konvergenz (9v/0x <
0) fiir vx < vy, also in der unteren Troposphire, unterhalb der dquivalent-barotropen
Schicht. Fiir den dquatorwérts gerichteten Teil der Stromung (R — T) kehren sich
diese Verhiltnisse um: horizontale Konvergenz fiir vx > v, also in der Hohe, und
horizontale Divergenz in der unteren Troposphire.

Die Gleichungen zeigen weiterhin, da3 die Dynamik der Wellen ganz ent-
scheidend von der Stromung in der Hohe bestimmt wird. Nehmen wir fiir ein
Rechenbeispiel an, daB3 die Windgeschwindigkeiten in Bodennihe 5 m/s, im
dquivalent-barotropen Niveau 10 m/s und in der Hohe 20 m/s betragen, so ist die
Konvergenz bzw. die Divergenz in der Hohe achtmal so stark wie die korrespon-
dierende Divergenz bzw. Konvergenz in Bodennihe. Noch eindrucksvoller zeigt
sich der tiberwiltigende Einflul der Hohenstromung im Bereich des Subpolarjets:
Rechnen wir, bei sonst gleichen Zahlen wie eben, mit einer Hohenstromung von
60 m/s (s. Abb. 4.6), so wird rechnerisch die Divergenz/Konvergenz in der Hohe
sogar 120 mal so stark wie die Konvergenz/Divergenz in Bodennihe. Wenn die-
se Rechenbeispiele auch etwas zu stark simplifizieren, so zeigen sie doch ganz
deutlich, da die Dynamik der baroklinen Wellen und damit die Zyklogenese
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entscheidend von der Stromung in der oberen Troposphire bestimmt werden,
und daf die stirksten Effekte im EinfluBbereich des Subpolarjets zu erwarten
sind.

Die dynamischen horizontalen Divergenzen und Konvergenzen in der Hoéhe,
im Bereich der groBten Windgeschwindigkeiten, kénnen auch erkldren, warum
die Tropopause iiber Tiefdruckgebieten absinkt und iiber Hochdruckgebieten an-
steigt: Die starke horizontale Hohendivergenz, die zu einem Tiefdruckgebiet
fiihrt, und die damit einhergehende starke vertikale Konvergenz (knapp unterhalb
der Tropopause) ,saugen* gewissermallen die Tropopause nach unten; umge-
kehrt ,,pressen* die mit starken horizontalen Konvergenzen verbundenen vertikalen
Divergenzen, die zu einem Hochdruckgebiet Anla3 geben, die Tropopause nach
oben. Der Effekt ist betrichtlich; die Unterschiede der Tropopausenhthe zwischen
Tief- und Hochdruckgebieten konnen bis zu 3 km betragen.

4.3 Weitere Details der globalen Zirkulation

Nach der vorangegangenen relativ breit angelegten Diskussion der Zirkulation der
gemifigten Breiten werden wir in diesem Abschnitt zunéchst in vergleichsweise
knapper Form die mittlere Zirkulation der tropischen und subtropischen Breiten
besprechen. AnschlieBend werden die rdumlichen (z.B. durch die Verteilung der
Land- und Wasserflachen bedingten) und die zeitlichen (z.B. durch den Wechsel
der Jahreszeiten hervorgerufenen) Modifikationen der mittleren Zirkulationsmuster
behandelt. In Abschn. 4.3.3 soll dann eine im ersten Anschein sehr speziell anmu-
tende raumzeitliche Anomalie zur Sprache kommen, ndmlich das im dquatorialen
pazifischen Raum angesiedelte El Nifio- oder ENSO-Phidnomen. Die Rechtfertigung
dafiir gibt die Vermutung, dafl dieses Phinomen weit iiber seinen unmittelbaren
Wirkungsraum hinaus das globale Wettersystem beeinfluflt, ja dafl das Verstidndnis
dieses Phidnomens vielleicht sogar Einsichten in unser gesamtes Klimasystem
ermoglicht. Der letzte Teil dieses Abschnitts befaf3t sich mit den stratosphérischen
Stromungen und mit dem Austausch von Spurenstoffen zwischen der Stratosphire
und der Troposphire.

4.3.1 Passate, Hadley-Zelle und Subtropenjet

Der in Abschn. 4.2 beschriebene Mechanismus der Westwinddrift als thermi-
scher Wind ist an die Existenz der Coriolis-Kraft und an wirksame horizontale
Temperaturgradienten gebunden. Wie aus Abb. 1.30 hervorgeht, sind in den Tropen
und Subtropen die Temperaturgradienten deutlich kleiner als in den hoheren Breiten,
und die Coriolis-Kraft nimmt zum Aquator hin ab. Damit kann sich in den Tropen
die Hadley-Zirkulation als eine direkte Zirkulationsform durchsetzen mit aufstei-
gender Luft in der heiBen Aquatorialzone oder, genauer gesagt, im Breitengiirtel
mit der hochsten solaren Einstrahlung und mit absinkender Luft in den Subtropen;
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angetrieben wird diese Zirkulation zu einem groBen Teil durch die beim Aufsteigen
der Luft freiwerdende Kondensationswiarme und weniger durch die oft recht schwa-
chen horizontalen Temperaturunterschiede. Die hieraus resultierende bodennahe
Stromung zur innertropischen Konvergenzzone wird durch die restliche Coriolis-
Kraft abgelenkt; so kommen die zumindest iiber dem Meer recht gleichmifig
wehenden Nordostpassate auf der Nordhalbkugel und die Siidostpassate auf der
Stidhalbkugel zustande. Natiirlich ist diese Erkldrung recht qualitativ, aber eine ge-
schlossene theoretisch-physikalische Begriindung dafiir, dal gerade in einer Breite
von 30° bis 35° die eine Zirkulationsform die andere ablost, ist nicht bekannt.
Lediglich numerische Simulationen in allgemeinen Zirkulationsmodellen sind in
der Lage, die Breiten dieses Ubergangs einigermafen richtig zu prognostizieren.
Die rdumliche Verteilung der Bezirke mit Auf- bzw. Abwértsbewegung und auch
die Geschwindigkeiten der auf- und absteigenden Luft sind recht asymmetrisch.
Uber groBe Gebiete herrscht eine absinkende, ziemlich gleichmiBige und relativ
langsame Bewegung vor (s. hierzu Abb. 4.12); man findet deshalb in der Passatzone
ausgedehnte Absinkinversionen, deren Hohe dquatorwirts langsam zunimmt. Die
aufsteigende Bewegung konzentriert sich dagegen auf heftige konvektive, oft ge-
wittrige Ereignisse mit relativ geringer horizontaler Ausdehnung (Gréenordnung
100 km), aber mit hoher Vertikalgeschwindigkeit (sog. ,.hot towers*). Die hohe
Anfangsfeuchte der aufsteigenden tropischen Luft und der damit gekoppelte grolie

18 km

16 km
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A\Y

2 km

1km

Abb. 4.12 Schematischer Querschnitt durch die Hadley-Zelle. Rechts die auf meist eng um-
grenztem Raum aufsteigende heile Luft iiber der ITC (,hot towers®), die dank ihrer hohen
Aquivalenttemperatur bis in die Stratosphire vorstoBen kann, links der AnschluB an die mittle-
re Zirkulation der hoheren Breiten, in der Mitte die groBraumig absinkende Luft der Passatzone.
Schraffiert das zonale Windmaximum des Subtropenjets (STJ). Die Zeichnung ist nicht mafstib-
lich; s. hierzu die Skala rechts
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Gehalt an latenter Wirme bedingen eine hohe Aquivalenttemperatur und erlau-
ben, daB} die tropischen Konvektionszellen durch die Tropopause hindurch in die
Stratosphire vorstofien.

Der obere, polwirts gerichtete Zweig der Hadley-Zirkulation tritt weniger aus-
geprigt in Erscheinung als die bodennahe Stromung zur ITC hin (und weniger
ausgeprigt, als es nach Abb. 4.12 den Anschein hat). Dies hingt damit zusam-
men, daf die polwirts gerichteten Stromungsgeschwindigkeiten kleiner sind als die
bodennahen dquatorwirts gerichteten und weiterhin damit, daf3 der obere polwirts
gerichtete Zweig mit einer sehr starken nach Osten flieBenden Stromung gekoppelt
ist, die die Meridionalstromung eher als Mittel iiber Fluktuationen dieser Westwinde
denn als eigenstiandige Stromungsform erscheinen 14f3t.

Eine einfache Uberlegung auf der Basis des Drehimpulssatzes zeigt, daB die in
dieser ostwirts gerichteten Hohenstromung auftretenden Windgeschwindigkeiten
sehr hohe Werte annehmen konnen. Wenn L den Drehimpuls pro Masseneinheit
und J das Trdgheitsmoment pro Masseneinheit bedeuten, beides auf die Erdachse
bezogen, ferner 2 die Winkelgeschwindigkeit der Erddrehung und o die
Winkelgeschwindigkeit der Luft relativ zur Erde (ebenfalls beziiglich der Erdachse),
so gilt

L =J(2+ w) = const. (4.42)

Mit v als zonaler Geschwindigkeit der Luft relativ zur Erde, ¢ als geographischer
Breite und R als Erdradius gilt, wegen J = (R - cos ¢)? (das Trigheitsmoment einer
Masse ist dem Quadrat ihres Abstandes von der Drehachse proportional) und wegen
o = V/(R - cos ¢) weiter

L =(R-cosp)® [Q+ v/ (R-cosp)] = const. (4.43)
Starten wir jetzt mit einer Stromung, die am Aquator (¢ = 0) noch keine zonale

Komponente aufweisen soll (v = 0), in Richtung auf hohere Breiten, so folgt aus
der Konstanz des Drehimpulses

R?.Q =R?-cos’p - [Q+ v/(R-cosp)] (4.44)
oder aufgelost nach v

_ R-Q- (I — cos’p)
N Ccos@

v =R-Q-sing? - tg ¢. (4.45)
Mit R - © = 40000 km/Tag ~ 450 m/s ergibt sich bei ¢ = 30° eine ost-
wirts gerichtete Stromungskomponente von etwa v = 130 m/s. Im Mittel sind
die tatsdchlich auftretenden Geschwindigkeiten nicht ganz so hoch; sie liegen im
Winter bei etwa 50 m/s, im Nordsommer bei etwa 20 m/s und im Siidsommer
bei etwa 35 m/s. In der Spitze treten allerdings dort, wo diese Stromung mit den
Ausldufern der Westwinddrift zusammentrifft, tatsdchlich Windgeschwindigkeiten
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von 100 m/s und mehr auf. Diese schnellen, meist sehr unregelméBigen Strome
werden als Subtropenjets bezeichnet; in Abb. 4.12 ist das Gebiet maximaler
Windgeschwindigkeit schraffiert eingezeichnet.

Subtropenjets sind also eine unmittelbare dynamische Folge der Drehim-
pulserhaltung, im Gegensatz zu den Subpolarjets, die Maxima des thermischen
Windes sind und ihre Existenz den groflen horizontalen Temperaturgradienten im
Bereich der Polarfront verdanken.

4.3.2 Zeitliche und rdaumliche Variationen der Stromungsmuster

Im Gegensatz zu dem bisher beschriebenen globalen, weitgehend symmetri-
schen Zirkulationsschema treten signifikante Unterschiede zwischen der Nord- und
Stidhalbkugel auf, ferner verlagern sich die Zirkulationsmuster im Rhythmus der
Jahreszeiten, und schliellich iibt die Verteilung der Ozeane und Kontinente einen
starken Einfluf} auf die aktuelle Zirkulation aus.

Der meridionale Energieaustausch ist im Mittel auf der Nordhalbkugel grofBer als
auf der Siidhalbkugel, da die auf der Nordhemisphire konzentrierten Landmassen
den Austausch durch regionale Storungen und durch die durch die Bodenreibung
verursachten stirkeren Abweichungen von dem geostrophischen Wind begiinsti-
gen. Weiter ist die Strahlungsbilanz der Antarktis stirker negativ als die der Arktis.
Beide Effekte fiihren dazu, dal die Temperatur- und Druckgegensitze auf der
Siidhalbkugel groer werden als auf der Nordhalbkugel; damit werden auch die
Windgeschwindigkeiten wesentlich hoher (hierzu trigt natiirlich auch bei, daf3
die zonalen Winde zwischen etwa 45° und 70° nicht durch Landoberflichen und
-erhebungen behindert werden). Zur Illustration dieses Gegensatzes zwischen Nord-
und Siidhemisphére sei noch einmal auf Abb. 4.2 zuriickverwiesen, die den mittleren
Luftdruck als Funktion der geographischen Breite zeigte (s. auch Abb. 4.14 weiter
unten).

Die Siid-Nord-Asymmetrie hat auch zur Folge, dafl die ITC im Mittel um 5°
nordlicher liegt als der geographische Aquator. Abgesehen davon zeigt die ITC auch
eine ausgeprigte Abhingigkeit von der Jahreszeit. Der Zenitstand der Sonne vari-
iert ja im Verlauf eines Jahres von 23° Nord (nordliche Sommersonnenwende) bis
23° Siid (stidliche Wintersonnenwende). Mit dieser Wanderung des Zenitstandes
der Sonne ist eine Verlagerung der ITC und des ganzen Zirkulationssystems verbun-
den. Der Einflufl der unterschiedlichen Einstrahlung, bedingt durch den variierenden
Sonnenstand, ist um so groBer, je stirker die Temperatur der Erdoberflache auf eine
temporire Anderung der Einstrahlung reagiert und je hoher der Anteil der Abgabe
der eingestrahlten Energie in Form von fiihlbarer Wirme ist. Hier treffen zwei
Effekte zusammen, die beide eine stidrkere Verlagerung der ITC iiber den groflen
Landmassen als iiber den Ozeanen zur Folge haben. Die wirksame Wirmekapazitit
der Ozeane ist ungleich grofer als die der Kontinente; die am schnellen Austausch
der Wirme beteiligte Deckschicht des Meeres ist groenordnungsmiBig etwa 75 m
stark, withrend die Eindringtiefe der jahreszeitlichen Temperaturschwankungen in
die feste Erde nur von der Groenordnung Meter oder sogar darunter ist. Damit ist
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klar, daB die Oberflichentemperatur viel weniger auf Anderungen der Einstrahlung
reagiert als der feste Erdboden. Weiterhin betridgt — wie in Abschn. 1.4.1 bespro-
chen — iiber dem Ozean der Anteil der fiihlbaren Wéarme nur etwa 11%, wihrend
tiber Land fiihlbare und latente Wirme von gleicher Groenordnung sind. Alles in
allem ist deshalb der EinfluB der jahreszeitlichen Anderung des Sonnenstandes iiber
den Kontinenten sehr viel grofler als tiber den Ozeanen.

Uber den Ozeanen weicht deshalb die aktuelle Lage der ITC nur um etwa
+5° von der mittleren Lage bei 5°N ab, wihrend unter dem Einfluf grofler
Landmassen Abweichungen um bis zu £25° zu beobachten sind, was immer-
hin einer jahreszeitbedingten Verlagerung der ITC um insgesamt etwa 5000 km
entspricht.

An dieser Stelle ist es vielleicht von Interesse, darauf hinzuweisen, daf} die
troposphirische Witterung auf die astronomisch vorgegebenen Anderungen der
Einstrahlung i. allg. erst mit einer Verzégerung von ungefihr einem Monat reagiert.
So liegt zum Beispiel die wirmste Zeit des Sommers nicht etwa um den 21. Juni,
dem Zeitpunkt der Sommersonnenwende, herum, sondern eher Ende Juli bis Anfang
August. Ahnliches gilt fiir die kalte Jahreszeit; die kiiltesten Tage sind erst einige
Wochen nach der Wintersonnenwende zu erwarten. Genau so folgt auch die ITC
dem Sonnenstand mit etwa vierwochiger Verzogerung; die stirksten Auslenkungen
sind Ende Juli bis Anfang August zu beobachten.

In Abb. 4.13 sind die groBrdumigen oberflaichennahen Windsysteme sowie der
Verlauf der innertropischen Konvergenz im Nordsommer und im Nordwinter wie-
dergegeben; Abb. 4.14 zeigt analog die mittlere Luftdruckverteilung auf der Erde im
Juli und im Januar. Die relative Konstanz der ITC iiber den Ozeanen und die star-
ke Verschiebung der Zirkulationsmuster iiber den grofen Landmassen von Asien,
Afrika und Siidamerika sind deutlich zu erkennen. Ein besonders eindrucksvolles
Beispiel fiir den Einflul der Kontinente sind die bekannten siidasiatischen Monsune.
Unter der Einwirkung der groflen Landmassen Siidasiens, iiber denen im Sommer
die Luft erhitzt wird, verlagert sich die sommerliche ITC bis 25°N und sogar
noch dariiber hinaus; umgekehrt fiihrt die Erhitzung der Luft {iber Australien im
Stidsommer zu einer Auslenkung der ITC bis etwa 20°S. Mit dieser Verlagerung
der ITC ist ein jahreszeitlicher Wechsel der Hauptwindrichtung verbunden. In Abb.
4.13 sind die Sommermonsune aus stidwestlicher Richtung und die Wintermonsune
aus nordostlicher Richtung zwischen dem indischen Subkontinent und dem Horn
von Afrika besonders gut zu erkennen: Die ITC wird im nordlichen Hochsommer
bis zum Himalaja-Anstieg nach Norden ausgelenkt; die siidliche Passatstromung
greift weit auf die Nordhalbkugel iiber und wird dort von der Coriolis-Kraft statt
nach Westen nach Osten abgelenkt (dieser Effekt wird auch als Gegenstromung
bezeichnet).

Abbildung 4.13 1468t auch erkennen, daf} die ,,idealen* globalen Zirkulations-
formen auf der Siidhalbkugel viel besser realisiert sind als auf der Nordhalbkugel,
wo sich der Einfluf} der Kontinente mit groen Heiz- und Kiihlflichen und stéirkerer
Bodenreibung bemerkbar macht.

Alles in allem stellen sich wéhrend der extremen Jahreszeiten Zirkulations-
formen ein, bei denen die Hadley-Zellen der Sommerseite stark reduziert sind und
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Sommer

Winter

0000800 /7C
——————— Aquator
——Wendekreise
: Null-Meridian
Abb. 4.13 Vorherrschende oberflichennahe Winde und Lage der ITC im Nordsommer (oben) und
im Nordwinter (unten) (Nach Lamb 1972 und Gross 1972)
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Abb. 4.14 Mittlere Luftdruckverteilung im Juli (oben) und im Januar (unten), nach mehreren
Quellen. Die durchgezogenen Linien stellen Isobaren im Abstand von 5 hPa dar

die Hadley-Zellen der Winterseite weit auf die Sommerhalbkugel iibergreifen; in
Abb. 4.15 ist dieses Ubergreifen als globales Mittel am Beispiel des Siidsommers
dargestellt. In der groBen ,,Rolle* der nordlichen Winterzirkulation (oben in Abb.
4.15) werden etwa 400 - 10'® g/Monat umgesetzt, in der kleinen Rolle der siidlichen
Sommerzirkulation dagegen nur etwa 10 bis 15 - 10'® g/Monat. Die entsprechenden
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Abb. 4.15
Zirkulationsmuster der
Hadley-Zelle wihrend des
Nordwinters/Stidsommers Nordwinter/
(oben) und wihrend der Sudsommer
Ubergangszeit (unten) (Nach
Louis, zit. bei Reiter 1975)
Frahjahr
(Mérz-Mai)

Werte wihrend der Ubergangszeit (unten in Abb. 4.15) liegen bei etwa 100 bis 150
- 10'® g/Monat, die Vergleichswerte fiir die Meridionalzirkulation in dem Gebiet
der Westwinddrift bei etwa 20 bis 50 - 10'® g/Monat (alle Zahlenwerte nach Reiter
1975). Die Gesamtmasse der Atmosphére — als Bezugsgrofe — betréigt etwa 5 200 -
10'8 g.

Jahreszeitliche Wechsel der Zirkulationsmuster sind auch zum groflen Teil
fr den an sich recht langsamen Interhemisphérenaustausch zwischen Nord-
und Siidhalbkugel verantwortlich. Zum Teil sind dies monsunartige Wechsel der
Meridionalzirkulaton in der Stratosphidre, durch die nach Reiter (1975) pro Jahr
etwa 15% der Stratosphidrenmasse ausgetauscht werden, zum Teil sind es die ge-
schilderten Verlagerungen der ITC in der Troposphire, wodurch Luft, die z.B. im
Friithjahr dem nordlichen Zirkulationssystem angehort, im nérdlichen Hochsommer
in das siidliche Zirkulationssystem einbezogen wird. Auch hierzu trigt — selbst im
globalen Mittel gesehen — der beschriebene Zirkulationswechsel iiber Siidasien,
Indonesien und Australien einen sehr groflen Anteil bei, da dort eben die stérk-
ste Nord-Siid-Asymmetrie in der Verteilung der Land- und Wasseroberflichen
besteht.

Eine weitere, eher regionale, Variation von Zirkulationsmustern stellen die
»Nordatlantischen Oszillationen* (NAO) dar; diese sind in neuerer Zeit wegen ih-
res grofen Einflusses auf das europdische Winter-Klima stidrker in das Blickfeld
gekommen (erste Hinweise finden sich schon bei Walker u. Bliss 1932; eine frii-
he detaillierte Beschreibung haben Van Loon u. Rodgers 1978 gegeben, ein guter
Uberblick ist bei Hurrell u. Van Loon 1997 zu finden).

Die Bezeichnung ,,Nordarlantische Oszillation* bezieht sich auf eine nahezu
periodische Schwankung der Luftdruckdifferenz zwischen den niedrigen und den
hohen Breiten der Westwinddriftzone iiber dem Atlantik. Die Intensitdt dieser
Schwankung wird iiblicherweise mit Hilfe eines NAO-Index beschrieben; dieser
Index wird durch den Quotienten aus der aktuellen Abweichung der genannten
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Luftdruckdifferenz von dem langjdhriger Mittel und der Standardabweichung dieses
Mittels dargestellt. Abbildung 4.16 (nach Hurrell 1995) zeigt den Verlauf des NAO-
Index fiir die Winter (Dezember bis Mirz) (zwischen 1865 und 1995); die diinn
gezeichnete Kurve stellt den tatsdchlichen Verlauf dar, die fett gezeichnete Kurve
das Ergebnis einer TiefpaBfilterung, die den ldngerfristigen Trend besser erkennen
1468t (die Zahlenwerte des NAO-Index hingen etwas von den Beobachtungsorten
ab; die hier dargestellte Kurve nach Hurrell 1995 ist aus Daten von Stationen in
Lissabon und auf Island gewonnen).

Eine Frequenz-Analyse des NAO-Index 148t zwei dominante Frequenzen erken-
nen, eine mit eine Periode von etwa 2,1 bis 2,5 Jahren (die in Abb. 4.16 schon
»mit bloBem Auge* zu sehen ist) und eine mit einer Periode von etwa 6 bis
8 Jahren; daneben zeigt sich ein durch die ldangerfristigen Variationen bedingtes
niederfrequentes Kontinuum (nach Hurrel u. Van Loon 1997).

Wie schon angedeutet, haben die NAO einen bestimmenden Einfluf} auf das
Winter-Klima in Europa bis hin zu dem asiatischen Kontinent: Ein hoher Wert
des NAO-Index bedeutet eine grofe meridionale Luftdruckdifferenz; nach dem
Prinzip des geostrophischen Windes (siehe z.B. Gl. 3.13) hat eine grofe meridionale
Druckdifferenz ihrerseits einen mit hoher Geschwindigkeit stromenden Westwind
zur Folge. Mit diesem ist ein intensivierter Warme- und Feuchtigkeitstransport
von dem im Winter im Vergleich zum Kontinent wirmeren Atlantik auf das kél-
tere europdische bzw. eurasische Festland verbunden. Hohe Werte des NAO-Index
sollten also mit milden (und stiirmischen) Wintern korrelieren, und umgekehrt
niedrige NAO-Indexwerte mit kalten, eher wind- und niederschlagsarmen
Wintern.

<«— NAO-index —»
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Abb. 4.16 Verlauf des NAO-Index zwischen 1865 und 1995 (Winterwerte, Dezember bis Mirz).
Diinn gezeichnet: Anderungen von Jahr zu Jahr. Fette Kurve: Mittels Tiefpass-Filter geglitteter
Verlauf (Perioden unter 4 Jahren sind unterdriickt)
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Schon bei einem ersten Blick auf Abb. 4.16 scheinen sich Bestitigungen fiir
diese Uberlegung finden zu lassen: Der Autor erinnert sich selbst noch an den
extrem kalten, aber sonnigen Winter 1962/63, in dem der Neckar bei Heidelberg
mehr als sechs Wochen zugefroren war; die meisten Leser werden sich noch an den
iiberaus stiirmischen, aber relativ milden Winter 1989/1990 erinnern. Aber natiir-
lich ist in Anbetracht der Komplexitit des Wettergeschehens nicht zu erwarten, daf
die dargelegte einfache, direkte Argumentation auf jeden Einzelfall anwendbar ist.
Im lidngerfristigen Mittel kann aber die Korrelation zwischen hohen NAO-Indizes
und milden Wintern bzw. zwischen niedrigen Indexwerten und strengen Wintern
sehr gut verifiziert werden: Hurrell u. Van Loon (1997) zeigen, daf} im Mittel einer
Zunahme des NAO-Index um eine Einheit eine Temperaturzunahme in Mittel- und
Nordeuropa von etwa 0,8 bis 1,2°C entspricht (wieder fiir die Periode Dezember bis
Mirz). Im 6stlichen Mittelmeerraum und in dem Gebiet zwischen Syrien und Saudi-
Arabien kehrt sich das Vorzeichen der Relation wieder um (bis zu etwa —0,4°C pro
Index-Einheit). Ebenso zeigen die Temperaturen iiber Gronland eine scharf gegen-
laufige Tendenz (bis etwa —1,5°C pro Index-Einheit): Milde Winter in Europa sind
mit sehr strengen Wintern in Gronland korreliert.

Die Amplitude der durch die NAO verursachen (oder zumindest damit korre-
lierten) Temperaturvariationen liegt demnach selbst im Mittel deutlich iiber 1°C.
Diese Schwankungen sind erheblich grofler (etwa um einen Faktor 3) als die
Anderungen der globalen oder auch der nordhemisphirischen mittleren bodenna-
hen Temperaturen, auf die wir in Kap. 10 zu sprechen kommen werden, sie zeigen
aber teilweise eine verbliiffende Ahnlichkeit im prinzipiellen zeitlichen Verlauf (sie-
he hierzu Abb. 10.4). Diese Beobachtung wirft natiirlich die — noch nicht schliissig
zu beantwortende — Frage auf, ob die NAO ein ,,selbstindiges* Klimaphdnomen
sind oder ob (und wieweit) sie ihrerseits auf die globalen oder nordhemisphirischen
Klimavariationen reagieren.

4.3.3 El Niiio/Southern Oscillations (,,ENSO*)

Die Bezeichnung ,,El Nifio* bedeutet ,,Christkind* (eigentlich ,,Der Junge*) und
wurde von den Anchovis-Fischern der dquatorialen stidamerikanischen Pazifik-
Kiiste (d.i. die Kiiste von Equador und Nordperu) gepriagt. Urspriinglich war
damit die Erscheinung gemeint, dafl das normalerweise kalte, ndhrstoff- und fisch-
reiche Wasser vor der Kiiste in manchen Jahren, hédufig (nicht immer) um die
Weihnachtszeit, durch warmes, nihrstoffarmes Wasser verdringt wird, mit entspre-
chend nachteiligen Folgen fiir die Fischerei. In der Regel stellen sich nach einem
solchen Ereignis nach einigen Wochen wieder ,,normale* Bedingungen mit kaltem
Meerwasser vor der Kiiste ein.

In einzelnen Jahren konnen aber die El Nifio-Ereignisse dramatische, ja kata-
strophale Stirke erreichen und sich iiber viele Monate hinziehen, so zum Beispiel
1982/1983, dem bis dahin stidrksten El Nifio des 20ten Jahrhunderts, oder 10 Jahre
zuvor, 1972/1973, als fast der ganze Anchovis-Bestand vor der stidamerikanischen
Westkiiste zugrunde ging. Inzwischen wurde der El Nifio von 1982/1983 von dem
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Anomalie der Temperatur
der Ozeanoberfliche

Relative Anderung der
Wasserdampf-Gesamtsaule

Abb. 4.17 Anomalien der Ozeanoberflichentemperatur (oben) und des atmosphirischen
Wasserdampfgehalts (unten) aus Satellitenmessungen wihrend eines starken ENSO-Ereignisses
(1997/1998). (Temperaturdaten (Januar 1998) vom NOAA Satellite and Information service
(http://www.osdpd.noaa.gov/ml/ocean/sst/), Wasserdampfdaten (Oktober 1997 bis Mirz 1998) aus
Wagner et al. (2005)

El Nifio-Ereignis von 1997/1998 noch in seiner Stérke iibertroffen. Abbildung
4.17 (oben) zeigt die Anomalien der Oberflichentemperaturen der Ozeane wéhrend
dieses El Nifio-Ereignisses mit Abweichungen von bis zu 5°C im 6stlichen Pazifik.

Es ist nun zumindest in der wissenschaftlichen Sprechweise iiblich gewor-
den, unter einem El Nifio- oder ENSO-Ereignis nicht das fast normale Ansteigen
der Wassertemperatur um die Weihnachtszeit mit nachfolgender relativ rascher
Wiederabkiihlung zu verstehen, sondern eben ein anormales, herausragendes
Ereignis. Solche Ereignisse treten in Intervallen von etwa 3 bis 10 Jahren, aber ohne
erkennbare RegelmaBigkeit auf (siehe Abb. 4.18).

Die Bezeichnung ENSO ist aus den Anfangsbuchstaben von EL Nifio und
Southern Oscillations gebildet; die Southern Oscillations (s.u.) stellen das atmo-
sphirische Pendant zu El Nifio dar. Wie wir sehen werden, ist das ENSO-Phinomen
ein exzellentes Beispiel fiir eine weitreichende Wechselwirkung zwischen dem
tropischen Windsystem und den ozeanischen Stromungen. Im Normalfall weht
liber dem &dquatorialen Pazifik ein kréftiger Siidostpassat. Damit sind relativ hohe
Luftdrucke liber dem Ostpazifik vor der stidamerikanischen Westkiiste, etwa zwi-
schen 80° und 110° westlicher Lénge und ein ausgeprigtes Tiefdruckgebiet iiber
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Abb. 4.18 ENSO-Index aus Messungen von Temperatur, Luftdruck, Windgeschwindigkeiten und
Bewolkungsgrad. Positive Werte kennzeichnen die warme ENSO-Phase (El Nifio). Daten vom
NOAA Earth System Research Laboratory (http://www.estl.noaa.gov/psd/enso/)

der ,,Inselbriicke” zwischen Siidostasien und Australien, bei etwa 110° bis 150°
ostlicher Linge verbunden. Durch die Siidostpassate werden Meeresstromungen
angetrieben, deren wichtigste Merkmale der relativ kalte, von hoheren siidli-
chen Breiten zum Aquator flieBende Humboldt-Strom vor der amerikanischen
Westkiiste und die westwirts gerichtete dquatoriale Stromung sind. Das Wasser wird
von der amerikanischen Kiiste weggetrieben und staut sich vor der indonesisch-
australischen Inselbriicke. Dieser Zustand ist im oberen Teil von Abb. 4.19
dargestellt. Die Amplitude dieses Staus ist an der Meeresoberfliche auf den er-
sten Blick sehr klein, im Mittel etwa 30 bis 50 cm (iiber eine Strecke von
rund 12000 km, d.h. mehr als 1/4 des Erdumfangs!). Dieser Stau spiegelt
sich aber in der Meeresschichtung wider: Die Ubergangsschicht zwischen dem
warmen Oberflichenwasser und dem kalten ozeanischen Tiefenwasser, die sog.
Thermokline, wird im Westen, vor Indonesien/Australien, auf etwa 200 m Tiefe
heruntergedriickt, wihrend sie im Osten, vor Siidamerika, auf weniger als 50 m
Tiefe angehoben wird. Die Neigung des internen Dichtesprungs (einen solchen
stellt die Thermokline dar) ist um rund 3 Groenordnungen stérker als die Neigung
der Wasseroberfliache; dieser Unterschied ist auf die entsprechend geringeren in-
ternen Dichteunterschiede, verglichen mit dem Dichtesprung an der Oberfliche,
zurlickzufiihren. Die geringe Tiefe der Thermokline vor Siidamerika ermdglicht
das Aufsteigen (,,Upwelling®) von kaltem Wasser in Kiistennihe, mit den schon
erwihnten positiven Folgen fiir die Fischerei.

Auf der Westseite dieses Systems kommt das Wasser, das ja mehr als 10000 km
in der Aquatorzone zuriickgelegt hat und dabei aufgeheizt worden ist, mit ho-
her Oberflichentemperatur, bis iiber 30°C, an. Die Folge davon sind hohe
Verdunstungsraten, mit der weiteren Konsequenz der Freisetzung riesiger Mengen
latenter Wirme in den indonesischen Tiefdruckgebieten. Der Westpazifik vor der
indonesischen Inselbriicke gilt als das Gebiet der Erde mit den héchsten atmosphé-
rischen Energieumsitzen.

In der Atmosphire bildet sich zwischen dem ostpazifischen Hoch und dem indo-
nesischen Tief eine gewisse longitudinale Zirkulation (,, Walker-Zirkulation‘) aus,
mit einer bodennahen nach Westen gerichteten Passatstromung, aufsteigender Luft



4.3 Weitere Details der globalen Zirkulation

Abb. 4.19 Schematische,
idealisierte Darstellung des
ENSO-Phinomens. Oben:
Normale Walker-Zirkulation
mit oberflichennahen
Stidostpassaten und
Absenkung der Thermokline
im Westpazifik. Unten:
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in den indonesischen Tiefs, einem Riickflul von Westen nach Osten in der Hohe
und grofflachig absinkender Luft iiber dem Ostpazifik.

Um nun die Abweichung von diesem ,,Normal“-Zustand und damit das El Nifio-
Phidnomen zu erkldren, miissen wir auf die sog. ,,Southern Oscillations* zurtick-
greifen. Walker (1923, 1924) hat bei dem Versuch, das gelegentliche Ausbleiben
des indischen Monsunregens zu verstehen, eine Art ,,Luftdruckschaukel* zwischen
dem dquatorialen Mittel- und Ostpazifik und der indonesischen Inselbriicke entdeckt
und hierfiir den Ausdruck ,,Southern Oscillations* geprigt: Stieg der Luftdruck iiber
Indonesien, so sank er tiber dem Ostpazifik und umgekehrt (ein Mal3 hierfiir ist der
Walker-Index oder Southern-Oscillation-Index; dieser wird aus der Abweichung
der Differenz der Luftdrucke iiber den Oster-Inseln und der Station Darwin in
Nordaustralien vom langjdhrigen Mittel gebildet, mit positivem Vorzeichen, wenn
der Druck im Osten iiber und im Westen unter dem Mittelwert liegt). Walker
(1923, 1924) konnte beobachten, dafl die Diirren in Indien signifikant mit negati-
ven Southern Oscillation Indices korreliert sind; dies war ein erster Hinweis auf die
erst viel spiter registrierten globalen Konsequenzen des ENSO-Phinomens.

In der Zeit etwa um den September herum tritt nun hdufig (aber keines-
wegs zwingend!) der Effekt auf, dal der Walker-Index negativ wird, und dal3
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im Zusammenhang damit die Passatwinde deutlich schwicher werden, ja daf} in
Einzelfillen die dquatoriale Passatzirkulation zusammenbricht. Dann verringert sich
der nach Westen gerichtete Windschub auf die Ozeanoberfliche, das im Westen
gestaute Wasser ,,schwappt® in einer Art Welle oder Eigenschwingung (einer sog.
Kelvin- Welle) zuriick. An der Wasseroberflidche bleibt die Amplitude dieser Welle
wieder klein, d.h. im Dezimeterbereich, die Amplitude der internen Welle an der
Temperatur- und Dichtesprungschicht betrigt dagegen 20 bis 40 m, beim Auflaufen
auf die stidamerikanische Kiiste sogar noch deutlich mehr. Dieser Fall ist im unteren
Teil der Abb. 4.19 skizziert. Die Welle benétigt zur Uberquerung des Pazifiks einige
Monate und trifft etwa um die Jahreswende an der amerikanischen Westkiiste ein.
Dort wird durch die Absenkung der Thermokline das Upwelling des kalten Wassers
unterbunden, ein El Nifio-Ereignis kann eintreten.

Das Zuriickschwappen des Wassers in Form einer Kelvin-Welle ist auch der
Grund dafiir, daB das ENSO-Phinomen auf die Aquatorzone beschriinkt ist (siehe
Abb. 4.17). Kelvin-Wellen konnen sich nur ausbilden, wenn der Einflufl der
Coriolis-Kraft klein bleibt. Wegen der riesigen Ausdehnung der El Nifio-Welle
ist diese Bedingung nur in unmittelbarer Nihe des Aquators erfiillt (in kleineren
Dimensionen, wie z.B. in Binnenseen, konnen Kelvin-Wellen auch in héheren und
hohen Breiten auftreten).

Im Regelfall kehren die Druck- und Strémungsverhiltnisse innerhalb kurzer Zeit,
innerhalb einiger Wochen, wieder zum ,,Normal‘“-Zustand zuriick. Ein El Nifo-
Ereignis im engeren, dramatischen Sinn tritt ein, wenn eine — an sich prinzipiell
immer vorhandene — positive Riickkopplung stark genug wird, um die normale
Passatzirkulation zum Zusammenbrechen zu bringen: Wegen der nach Osten lau-
fenden Kelvin-Welle und der damit verbundenen Absenkung der Thermokline kann
das Wasser des Mittel- und Ostpazifiks deutlich wirmer werden. In der Folge wird
auch tiber dem Ostpazifik und an der siidamerikanischen Westkiiste in groBlem
Umfang latente Warme in aufsteigenden Luftstromungen freigesetzt. Im Extrem
kann die Walker-Zirkulation umgekehrt werden, oberflichennahe Winde wehen
dann von Westen nach Osten. Es liegt auf der Hand, da hierdurch die nach
Osten laufenden Wellen verstérkt werden: dadurch wird aber wieder die Freisetzung
latenter Wirme im Osten begiinstigt, und so fort; der ProzeB ist positiv riickgekop-
pelt und verstérkt sich selbst. Diese Situation (s. auch den unteren Teil von Abb.
4.19) ist durch im Vergleich zum langjdhrigen Mittel ungewohnliche Trockenheit
in Indonesien und durch zum Teil katastrophale, mit grofen Uberschwemmungen
verbundene Regenfille im Ostlichen Pazifik und an der stidamerikanischen Kiiste
gekennzeichnet.

Der hier dargestellte Mechanismus, der auf Ideen von Wyrtki (1975, 1982) zu-
riickgeht, beschreibt wohl das ENSO-Phinomen als solches qualitativ recht gut. Bis
jetzt steht aber noch eine Erkldrung dafiir aus, warum ein ENSO-Phénomen iiber-
haupt auftritt (oder auch, wenn man so will, warum es nicht regelmifBig auftritt), und
welche Prozesse Ausloser dafiir sein konnten. Zufillige Fluktuationen in der Ost-
West-Position der indonesischen Tiefs wurden ebenso als Ursache vermutet wie
tropische Wirbelstiirme (Ramage 1986) oder Schwankungen in der Intensitit der
Wechselwirkung zwischen Wind und Meeresoberfliche (Cane et al. 1986). Sicher
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ist, dal ENSO ein Beispiel dafiir ist, daf} relativ unscheinbare Einfliisse in einem
nichtlinearen System grofle Effekte auslosen konnen.

Letzten Endes ist das ENSO-Phdnomen wohl nur in einem groferen zeitli-
chen Zusammenhang zu verstehen: Die beschriebenen El Nifio-Ereignisse werden
in der Regel nach etwa 1 bis 3 Jahren von Phasen abgelost, wihrend deren der
Ostpazifik signifikant kilter ist als im Mittel, in denen also das Vorzeichen des
El Nifio-Phianomens gerade umgekehrt wird; diese Phasen sind sinnigerweise mit
der Bezeichnung ,, La Nifia*“ (Das Médchen) belegt worden. Nach weiteren 1 bis
3 Jahren tritt dann wieder ein ,,El Nifio“ ein (eine umfassende Darstellung ist bei
Philander 1990 zu finden).

Diese fast regelmiflige Aufeinanderfolge von El Nifio und La Nifia mit einer
mittleren Periode von 3 bis 5 Jahren (mit Streuungen zwischen 2 und 8 Jahren,
siche Abb. 4.18) 148t natiirlich an einen Oszillator in dem System Atmosphire +
Ozean denken. Allerdings lassen sich die Erscheinungen nicht mit einem einfachen
Hin- und Herschwingen der erwihnten Kelvinwelle erkldren; dies wiirde zu kurze
Perioden liefern.

Das erste Modell fiir einen ,,verzogerten* Oszillator haben unseres Wissens
Schopf u. Suarez (1988) vorgestellt. Der Reiz des Modells von Schopf und
Suarez liegt nicht zuletzt darin, dal Wellen- oder Oszillator-Vorstellungen
nicht a priori in das Modell eingebaut wurden, sondern daf3 diese sich als
Ergebnisse der Modellrechnung einstellten: Die Autoren sind von den elementaren
Grundleichungen fiir die Dynamik und fiir den Wérmetransport in einem gekoppel-
ten System aus Ozean und Atmosphire ausgegangen und haben diese Gleichungen
tiber eine Modell-Laufzeit von 35 Jahren integriert; die ersten 5 Jahre haben sie als
Anlaufzeit fiir ihre Analyse verworfen (Allgemeines zu Modellen dieser Art sieche in
Abschn. 10.3). Sie fanden ein komplexes Wechselspiel zwischen Kelvin-Wellen und
Rossby-Wellen des Ozeans, das insgesamt eine Schwingung mit etwa der erwarteten
Periode ergab (zu Rossby-Wellen sieche Abschn. 4.2.1; Rossby-Wellen verdanken
ihre Existenz der Variation des Coriolis-Parameters mit der geographischen Breite,
die nach GI. (4.3) bis (4.5) im Aquatorbereich maximal wird).

Zu einer (sehr verkiirzten) Beschreibung der Modellergebnisse starten wir mit
einem El Nifio zur Zeit seiner maximalen Ausprigung (etwa entsprechend dem
unteren Teil von Abb. 4.19). Wihrend dieser Phase finden wir zumindest episo-
dische Westwinde, die eine reduzierte Méchtigkeit der Warmwasser-Deckschicht
(d.h. der Schicht oberhalb der Thermokline) im mittleren und westlichen Teil des
pazifischen Beckens erzeugen. Das Signal ,,Geringe Michtigkeit der Deckschicht*
lauft in einer Rossby-Welle nach Westen, bis es die indonesische Inselbriicke er-
reicht. Dort wird es als Wellental einer Kelvin-Welle reflektiert, die dann nach Osten
lauft. Diese Welle — und damit das Signal ,,Geringe Méchtigkeit der Deckschicht
— kommt nach etwa einem Jahr an der Ostlichen Seite des pazifischen Beckens,
bei Siidamerika, an. Die geringere Michtigkeit der Deckschicht begiinstigt das
Aufquellen (,,Upwelling*) kalten Tiefenwassers: Eine La Nifia-Phase wird eingelei-
tet (wegen der im Vergleich zum Westpazifik auch im Mittel geringeren Michtigkeit
der Warmwasserdeckschicht des Ostpazifik reagiert diese wesentlich empfindlicher
auf Signale der beschriebenen Art). Hat sich La Nifia dann voll entwickelt, im
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Mittel etwa 2 Jahre nach der El Nifio-Hochphase, so beginnt der Proze3 mit um-
gekehrtem Vorzeichen abzulaufen: Ostwinde generieren im Mittell und Westpazifik
das Signal ,,Erhohte Méchtigkeit der Deckschicht®; dieses Signal lduft als Rossby-
Welle westwirts, wird bei Indonesien reflektiert, lauft als Kelvin-Welle nach Osten
und 16st dort — wegen des durch die méchtiger werdende Deckschicht unterdriickten
Aufquellens von kaltem Tiefenwasser — eine Erwdrmung aus: Ein neuer ,Junge*
wird geboren.

Soweit das Modell von Schopf und Suarez (1988) in seinen Grundziigen, auf dem
weitere, verfeinerte Modelle aufbauen. Die Frage bleibt natiirlich offen, wie nah die-
ses Modell bei der Realitit liegt. Zweifellos weist es eine bestechende Schliissigkeit
auf, es liefert etwa die richtigen Perioden und es reproduziert den richtigen Verlauf
der Kalt- und Warmwasser-Anomalien in den Temperaturprofilen der oberen 200 m
des dquatorialen Pazifiks. Letzteres hat eine wichtige Konsequenz:

Die klimatische Relevanz, aber nicht zuletzt auch die gravierenden wirtschaftli-
chen und 6kologischen Folgen haben natiirlich den dringenden Wunsch nach einer
Vorhersage von El Nifo-Ereignissen aufkommen lassen. Hierfiir wurde mittlerweile
ein relativ dichtes Netz von Sonden zur Messung des Temperaturprofils im dqua-
torialen Pazifik niedergebracht. Anhand der Beobachtung des zeitlichen Verlaufs
der Temperaturanomalien zusammen mit Modellrechnungen der beschriebenen Art
(und mit einer groBen Portion Empirie!) ist heute eine recht gute Vorhersagbarkeit
von El Nifo-Ereignissen moglich.

Ein weiterer interessanter Punkt ist die Frage nach den Fernwirkungen
(,,Teleconnections®) eines El Nifio-Ereignisses. Es liegt auf der Hand, daf eine
»Wetterschaukel* der beschriebenen Art, die sich iiber 1/4 bis 1/3 des Erdumfanges
erstreckt, nicht ohne Folgen fiir die restliche Atmosphdre bleibt. Wirkungen
dieser Art wurden auch zweifelsfrei beobachtet, es war aber auch hier bisher
noch nicht moglich, zu einer Systematik und noch weniger zu einer durchge-
henden Kausalkette zu gelangen. Stellvertretend seien deshalb hier nur einige
wenige Beispiele angefiihrt. Auf den schon von Walker (1923, 1924) entdeck-
ten Zusammenhang zwischen dem Ausbleiben des indischen Monsuns und den
damit verbundenen Diirrekatastrophen einerseits und stark negativen Southern-
Oscillation-Indices, also typischen El Nifio-Bedingungen andererseits haben wir
schon weiter oben hingewiesen. Im Jahre 1983, in der Folge des bis dahin stirk-
sten El Nifio-Ereignisses in neuerer Zeit, wurden nicht nur in der El Nifio-Zone
selbst extrem hohe Temperaturen an der Ozeanoberfliche und wolkenbruchartige
Niederschldge auf der Ostseite der ,,Schaukel” beobachtet, sondern auch extreme
Diirre in der Sahel-Zone und in Teilen von Australien, und auf der anderen Seite
extreme Regenfille im Westen der USA. Dagegen stellte sich wihrend der extre-
men Erwédrmung des dquatorialen Pazifiks 1997 in Indien ein ,,normaler® Monsun
ein. Man sollte also hinter den Teleconnections keinen immer wirksamen funktiona-
len Zusammenhang suchen, sondern sollte diese statistisch interpretieren, etwa nach
dem Schema ,,Wenn ein El Nifo auftritt, dann ist die Wahrscheinlichkeit grof3, da
in Indien der Monsun ausbleibt”. Der groe Einflul auf den globalen atmosphi-
rischen Wasserdampthaushalt wihrend des starken ENSO-Ereignisses 1997/1998
konnte anhand von Satellitendaten nachgewiesen werden (siehe Abb. 4.17). Es sei
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noch angemerkt, dafl in Europa der ENSO-Einfluf} erstaunlich gering ist; die im
vorangegehenden Abschnitt beschriebenen Nordatlantischen Oszillationen machen
sich hier viel stiarker bemerkbar.

4.3.4 Einige Charakteristika der stratosphdrischen Zirkulation
und des Austauschs zwischen Stratosphdre und Troposphdire

Definition und wichtigste Eigenschaften der Stratosphédre sind in dem Kapitel
tiber den vertikalen Aufbau der Atmosphire, im Abschn. 2.2.4, eingefiihrt wor-
den. Wir wollen jetzt anhand der Abb. 4.20 die Struktur der unteren und mittleren
Stratosphire noch etwas detaillierter betrachten und dabei auch die Moglichkeit
einer alternativen Definition der Tropopause ansprechen. Abbildung 4.1 zeigt
in einem Meridionalschnitt durch die Troposphidre und die untere Stratosphire
u.a. schematisch die Verteilung der potentiellen Temperatur (6) als Funktion der
Hohe und der geographischen Breite, links fiir die Winter- und rechts fiir die
Sommerhemisphire. Die durchgezogenen Kurven (mit gerader Beschriftung) stel-
len die Linien gleicher potentieller Temperatur (,,0-Isothermen®, , Isotropen‘) dar;
zum Vergleich sind unterbrochen und kursiv beschriftet einige Isolinien der aktu-
ellen Temperatur eingezeichnet. Die dicken unterbrochenen Kurven verweisen auf
die Lage der Tropopause (fiir Details siche Abb. 4.12).
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Abb. 4.20 Temperaturverteilungen und Zirkulationen in einem Meridionalschnitt durch die
Atmosphire bis 30 km Hohe. Durchgezogene Linien (normal beschriftet): Kurven gleicher po-
tentieller Temperatur. Unterbrochene diinne Linien (kursiv beschriftet): Kurven gleicher aktueller
Temperatur. Dicke unterbrochene Linie: Verlauf der Tropopause. Fiir die Details von Zirkulation
und Austausch (breite Pfeile) siche Text
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Das Bild 148t neben dem steilen Anstieg der potentiellen Temperatur mit der
Hohe, den wir schon im Abschn. 2.2.1 erwéhnt haben, eine gewisse Unterteilung
der Stratosphire erkennen: Die 6-Isothermen fiir 6 > 380 K sind generell oberhalb
der Tropopause zu finden; sie verlassen nirgends die Stratosphire. Die Isothermen
mit 6 unterhalb von etwa 300 bis 310 K verbleiben durchweg in der Troposphire. Im
Zwischenbereich, mit 6 zwischen 380 K und etwa 310 K, verlaufen die Isothermen
der potentiellen Temperatur teils in der Stratosphire, teils in der Troposphire, d.h.
sie schneiden die Tropopause; nur hier ist ein adiabatischer Austausch von Luft zwi-
schen Stratosphire und Troposphidre moglich. Um die Bedeutung dieser Struktur
zu betonen, hat Hoskins (1991) das Gebiet oberhalb der 380 K-Isotherme als
»Overworld bezeichnet; fiir den Bereich, innerhalb dessen die Isentropen ganz in
der Troposphire verlaufen und in der Regel sogar die Erdoberfliche schneiden, hat
er den Begriff ,,Underworld* geprigt; fiir den stratosphirischen Zwischenbereich
hat er folgerichtig die Bezeichnung ,,Middleworld* vorgeschlagen. Wir werden von
dieser Nomenklatur gelegentlich Gebrauch machen.

Im zweiten Kapitel, in Abschn. 2.2.4, hatten wir die Tropopause als die Schicht
definiert, innerhalb der die im wesentlichen konvektionsbestimmte Troposphire in
die im wesentlichen strahlungsbestimmte Stratosphire {ibergeht (in der Praxis wird
oft die Hohe, in der die aktuelle Temperatur gerade noch mit etwa 2 K pro km abfillt,
mit der Tropopausenhohe gleichgesetzt). Diese Definition wird oft als etwas dif-
fus empfunden, so da3 die Frage nach einer schirferen Festlegung der Tropopause
aufkommt. Eine solche konnen wir jetzt liefern: Im Abschn. 3.2.2 haben wir
schon die extratropische Tropopause mit der Fliche mit der potentiellen Vorticity
Zg ~ 2 PVU identifiziert. Jetzt konnen wir die Definition der Tropopause vervoll-
stdndigen, indem wir noch die tropische Tropopause mit der 6 = 380 K-Isentrope
gleichsetzen.

An dieser Stelle sei auf die sehr unterschiedliche Massenbelegung pro
Einheitsfldche (,,Sdulendichte*) von tropischer und extratropischer Stratosphire hin-
gewiesen: Die mittlere Massensédulendichte der tropischen Stratosphére, d.h. die von
der Tropopause bis zur Stratopause aufsummierte Masse pro Flacheneinheit liegt in
der GroBenordnung von etwa 1000 kg/m?, wihrend der entsprechende Wert fiir
die Siulendichte der extratropischen Stratosphire etwa 3 000 kg/m? betrigt. Die
extratropische Stratosphire hat damit eine etwa dreimal so grofle ,,Kapazitit* pro
Flacheneinheit wie die tropische. Bei der Diskussion der Ozonverteilung in Kap. 8
(siehe z.B. Abb. 8.3) werden wir darauf zuriickkommen.

Die wichtigsten Merkmale des globalen stratosphirischen Windsystems sind
aus Abb. 4.3 in dem Abschn. 4.1 zu entnehmen, die in einem Meridionalschnitt
die mittleren zonalen Windgeschwindigkeiten zeigt. Wie dort zu sehen ist, lie-
gen die Geschwindigkeitsmaxima der troposphérischen Winde knapp unterhalb
der Tropopause. In der Tropopause und in der unteren Stratosphidre nehmen die
Windgeschwindigkeiten mit zunehmender Hohe zunichst wieder ab. Erst in den
hoheren Schichten der Stratosphire steigen sie dann wieder an und erreichen jen-
seits der Stratopause, in der Mesosphire, wieder Maxima mit Geschwindigkeiten,
die im sog. Polarnacht-Jet bis zu 350 km/h gehen konnen (siche in Abb. 4.3 oben
rechts).
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Die zonalen stratosphirischen Stromungen lassen sich qualitativ als thermische
Winde verstehen: Die dquatoriale Tropopause und die untere tropische Stratosphire
sind sehr kalt (siche Abb. 2.7); dagegen ist auf der jeweiligen Sommerhalbkugel
bedingt durch die starke solare Einstrahlung die polare Stratosphére relativ warm.
Der polwirts gerichtete Temperaturanstieg nach dem Prinzip des thermischen
Windes fiihrt zu einer kréftigen westwirts gerichteten Stromung, zu einem Ostwind.
Deshalb wird im Hohenprofil im Sommer die troposphérische Westwinddrift nach
oben durch stratosphirische Ostwinde abgelost, die Sommerpole werden in riesigen
antizyklonalen Wirbeln umstromt. Auf der jeweiligen Winterhalbkugel ist dage-
gen wegen der dann sehr geringen oder verschwindenden solaren Einstrahlung die
polare Stratosphire iiber gro3e Hohenbereiche kilter als die tropische; der resultie-
rende thermische Wind ist wie in der Troposphire ein Westwind. Im Hohenprofil
setzt sich deshalb im Winter die tropophérische Westwinddrift mit ihren Storungen
in die Stratosphire hinein fort (wenn auch mit einem Zwischenminimum der
Windgeschwindigkeit in etwa 20 bis 25 km Hohe), die groflen zirkumpolaren stra-
tosphérischen Wirbel stromen im Winter in zyklonaler Richtung. In der Zeit des
Ubergangs zwischen den beiden Stromungsmustern treten oft schnelle dynamische
Erwédrmungen der Stratosphire auf, die bis zu 30° innerhalb eines Tages und mehr
als 50° tiber mehrere Tage ausmachen konnen.

Die sommerlichen Ostwinde bilden eine recht gleichméfBige zonale Stromung.
Im Vergleich dazu weisen die winterlichen Westwinde eine unregelmiBige Struktur
mit Wellenbewegungen, Instabilititen und deutlichen Meridionalkomponenten auf,
dhnlich der troposphdrischen Westwinddrift und durch deren Stérungen bedingt.
Aus dieser Struktur der Stromungsmuster folgt, dal die sommerliche Stratosphire
kaum Austausch in meridionaler Richtung aufweist, wihrend dieser im Winter sehr
intensiv werden kann. Dies ist z.B. von Bedeutung fiir die Verteilung von Ozon, das
in der tropischen Stratosphire gebildet und im Winter zu hoheren Breiten trans-
portiert wird. Im Sommer kommt dieser Austausch fast zum Erliegen, was sich
in deutlich niedrigen Konzentrationen im Herbst, verglichen mit dem Friihling,
widerspiegelt (siche Abb. 1.6).

Zwischen den beiden Hemisphéren sind deutliche Unterschiede zu beobach-
ten: Wie wir gesehen haben (siehe z.B. Abb. 4.13), verlduft die troposphirische
Westwinddrift auf der Nordhalbkugel, bedingt durch die von den Kontinenten
ausgehenden Storungen, viel unregelmifiger als auf der Stidhalbkugel. Diese un-
regelmiéBige Struktur setzt sich in die winterliche Stratosphére hinein fort, so daf3
diese in der Nordhemisphire viel stirker von Wellen und Stérungen geprégt ist als
in der Siidhemisphire. Entsprechend ist auch der winterliche meridionale Austausch
im Norden deutlich intensiver als im Siiden. Der antarktische stratosphirische
Winterwirbel (die ,, Polare Vortex*) umfliet den Pol recht gleichméBig; erst mit
Beginn des Friihjahrs treten die oben erwéhnten dynamischen Erwidrmungen auf,
die schlieBlich zum Zusammenbruch der polaren stratosphirischen Vortex fiihren.
Dagegen ist der arktische winterliche Zirkumpolarwirbel viel unregelmifiger und
weist hdufig meridionale Komponenten auf; auch tritt die dynamische Erwdrmung
oft schon wihrend des Spitwinters auf. Die Folge ist, da3 der Austausch zwi-
schen der antarktischen und der iibrigen Stratosphidre im Hochwinter praktisch
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unterbunden wird und erst im antarktischen Friihjahr einsetzt, wihrend iiber der
Arktis dieses Austausch auch wihrend des Winters nie ganz zum Erliegen kommt.
Dies hat zum Beispiel Konsequenzen fiir das stratosphérische Ozon iiber den Polen;
wir werden im achten Kapitel, bei der Diskussion des sog. Ozon-Loches, darauf
zuriickkommen.

Wir wollen jetzt die meridionale Komponente der stratosphirischen Zirkulation
und den damit zusammenhingenden Austausch zwischen der mittleren und der
unteren Stratosphire (zwischen ,,Overworld” und ,,Middleworld*) und zwischen
Stratosphire und Troposphire etwas detaillierter besprechen: Im Abschn. 4.2.1
hatten wir die Rossby-Wellen als Basis fiir die grofriumigen troposphirischen
Wellen diskutiert. Der dort behandelte Mechanismus (die Anderung der Vorticity
lieferte die riicktreibende Kraft) ist auf eine westliche Grundstromung angewiesen.
Deshalb konnen sich die troposphidrischen Wellen nur dort mit einiger Intensitét in
die Stratosphire fortpflanzen, wo sie auf eine Stromung aus westlicher Richtung
treffen, wihrend stratosphérische Ostwinde diese Propagation blockieren. Dies ist
der Grund fiir die schon erwihnten jahreszeitlichen Unterschiede, d.h. fiir die
Tatsache, dafl die winterlichen stratosphérischen Stromungen eine dhnliche wellen-
durchsetzte Struktur aufweisen wie die troposphirische Westwinddrift-Zone (und
dafl dieser Effekt auf der Nordhalbkugel stirker ist als auf der Siidhalbkugel),
wihrend die sommerlichen Ostwinde viel gleichméBiger wehen.

Die Wellenbewegungen und die damit verbundenen meridionalen Stromungs-
fluktuationen bewirken schon fiir sich allein einen diffusionsartigen Austausch
zwischen niedrigen und hohen geographischen Breiten. Allerdings vermag die
Annahme allein eines diffusionsartigen Meridionaltransports nicht, die beobachte-
ten Spurenstoffverteilungen befriedigend zu erkldren. Deshalb wurde schon friih
eine gerichtete stratosphirische Meridonalzirkulation, die sogenannte Dobson-
Brewer-Zirkulation, postuliert (sehr friihe Hinweise sind z.B. bei Brewer 1949,
bei Dobson 1956 und bei Murgatroyd u. Singleton 1961 zu finden). Allerdings
fehlte lange Zeit eine konsistente Erkldrung fiir den Antrieb einer solchen
Zirkulation. In neuerer Zeit wurde nun ein Mechanismus entdeckt (oder zumin-
dest vorgeschlagen), der eine gerichtete advektive Zirkulation in der winterlichen
Stratosphire zur Folge hat (siehe z.B. Holton et al. 1995 oder Brasseur 1997): Ein
Blick auf die Dispersionsrelationen der Rossby-Wellen (Gl. 4.13) zeigt, daf} die
Ausbreitungsgeschwindigkeit der Wellen stets kleiner ist als die Geschwindigkeit
der Grundstromung; im Bezugsystem der Grundstromung laufen die Rossby-Wellen
westwirts. Wird den Wellen nun durch nicht-lineare Prozesse westwirts gerichteter
Impuls entzogen und in die Grundstromung dissipiert (z.B. durch Fehlanpassung
von Amplitude und Schnelle beim Propagieren der Welle in Hohen geringer Dichte,
dhnlich dem Brechen von Flachwasserwellen), so wirkt sich dies letztlich als eine
westwirts gerichtete zonale Kraft auf die Grundstromung aus. Im Bezugssystem der
Grundstréomung wird in geostrophischer Ndherung diese westwirts gerichtete Kraft
durch eine ostwirts gerichtete Corioliskraft kompensiert, die resultierende meri-
dionale Stromung ist polwirts gerichtet (in einem ortsfesten Bezugssystem kann
man diesen Effekt als eine durch die Bremsung der Grundstromung verursach-
te Minderung der dquatorwirts gerichteten Corioliskraft des thermischen Windes
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sehen, wodurch die Stromung ebenfalls eine polwirts gerichtete Komponente
erhilt).

Damit ergibt sich das Bild, das in Abb. 4.20 skizziert ist (die advektiven
Stromungen sind in Abb. 4.20 mit breiten, glatten Pfeilen dargestellt): In der mittle-
ren Stratosphire (in der ,,Overworld*) wird durch den beschriebenen Mechanismus
Luft aus tropischen Breiten in extratropische bis subpolare Breiten gepumpt. Aus
Kontinuitétsgriinden mufl in den Tropen die Luft durch eine aufwirts gerich-
tete Bewegung nachgeliefert werden, wihrend in den hoheren Breiten die Luft
wieder abwirts fliet. Die vertikalen Komponenten dieser Zirkulation schneiden
die Fldachen gleicher potentieller Temperatur, d.h. die Bewegung erfolgt diaba-
tisch unter Entzug oder Zufuhr von Strahlungsenergie. Die hieraus resultierenden
Abweichungen der Temperaturen von dem fiir die Stratosphére primér postulierten
Strahlungsgleichgewicht sind nachgewiesen und bestdtigen so ein weiteres Mal
die Annahme einer gerichteten Meridionalzirkulation. Alles in allem konnen die
skizzierten Mechanismen die Beobachtungen der Temperatur- und Spurenstoff-
Verteilungen sehr gut beschreiben, wenn auch ein letzter quantitativer Nachweis
noch aussteht und wegen der Kleinheit der Effekte wohl auch schwer zu fiihren ist.

In einer sorgfiltigen statistischen Analyse hat Rosenlof (1995) die Grofenor-
dnung der in dem beschriebenen Zirkulationssystem auftretenden Geschwindig-
keiten aufgezeigt: Die meridonalen Komponenten liegen bei etwa 10 km/Tag (in
20-25 km Hohe; in groBeren Hohen steigen sie etwas an), die vertikalen bei etwa
100 m/Tag. Hieraus folgen typische Austauschzeiten zwischen mehreren Monaten
und etwa 2 Jahren (siehe Tab 4.1); dies steht in guter Ubereinstimmung mit den
beobachteten stratosphérischen Verweilzeiten von Spurenstoffen (z.B. von radioak-
tiven Aerosolen aus Bombentests; wir kommen darauf zuriick). Aus den genannten
Meridionalgeschwindigkeiten kann man auf Krifte pro Masseneinheit von etwa
1075 m/s? schlieBen (siehe z.B. GI. 3.13); dies sind — zum Vergleich — zwei bis
drei GroBenordnungen weniger als die Werte fiir den Antrieb der Westwinddrift.

Wir wollen jetzt noch versuchen, uns einen Gesamtiiberblick iiber die zum
Transport und Austausch zwischen mittlerer und unterer Stratosphédre und zwi-
schen Stratosphidre und Troposphire beitragenden Prozesse zu verschaffen (sie-
he auch hierzu Abb. 4.20). An dieser Stelle sei angemerkt, dal Fluktuationen
der Stromung, die im Mittel verschwinden, zwar nichts zu einem gerichteten
Netto-MassefluB beitragen, daf} sie aber einen diffusiven Flu3 von Spurenstoffen
in Richtung eines Konzentrationsgefilles zur Folge haben konnen; insoweit
kann bisweilen eine gewisse Differenzierung zwischen Massentransport und
Spurenstofftransport angebracht sein. Die gewellten Pfeile in Abb. 4.20 sollen auf
diffusive Mischungsprozesse hinweisen.

Neben der beschriebenen winterlichen meridionalen Zirkulation, die in der
Nordhemisphére etwa dreimal so intensiv ist wie in der Siidhemisphire (nach
Rosenlof 1995 und Appenzeller et al. 1996), tragen zum Austausch zwischen
Stratosphire und Troposphire noch die saisonale Variation der Tropopausenhohe,
in die etwa 25% der unteren Stratosphire (der ,,Middleworld*) oder ca. 10% der
gesamten Stratosphdrenmasse involviert sind, und die in Abb. 4.20 durch etwas
schmilere glatte Pfeile und durch troposphérische Konvektionszellen angedeuteten
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stratosphirischen Zweige der Hadley-Zirkulation bei (Abb. 4.20 zeigt schematisch
die FluBrichtungen und kann insofern etwas irrefiihrend sein: Natiirlich schneiden
die welleninduzierte Meridionalzirkulation und die Hadley-Zirkulation einander
nicht, sondern iiberlagern sich). Der RiickfluB} in die Troposphére erfolgt zum Teil
diabatisch, d.h. 6-Isothermen kreuzend, zum anderen Teil entlang der 6-Isothermen
zwischen etwa 310 und 380 K, oft verbunden mit intensiver Mischung zwischen tro-
posphiérischer und stratosphirischer Luft. So bewirken z.B. die Subtropenjets, die
fiir die Briiche zwischen tropischer und extratropischer Tropopause verantwortlich
sind, aus dynamischen und thermischen Griinden einen sehr effektiven Austausch
im regionalen Maf3stab. Abbildung 4.21 illustriert dies: In dieser Zeichnung ist, in
Anlehnung an eine Fallstudie von Shapiro (1980), ein Vertikalschnitt durch einen
Jet wiedergegeben. Der Schnitt zeigt das mit dem Jet verbundene, faltenartig tiefe
Eindringen der Stratosphire in die Troposphére hinein. In dieser — wenn man es so
ausdriicken will — Tropopausenfalte werden entlang den Isentropen (6-Isothermen)
stratosphirische Luft und die darin enthaltenen Beimengungen in die Troposphire
eingeleitet und durch turbulente Diffusion dort verteilt. Die dynamische Deutung
dieses Prozesses ist kompliziert und formal aufwendig; es sei deshalb an dieser
Stelle darauf verzichtet und statt dessen auf Shapiro (1981) verwiesen, der eine
detaillierte Analyse solcher Vorginge erstellt hat.

Wie schon erwihnt, liegen die charakteristischen Zeiten fiir den Austausch
zwischen mittlerer und unterer Stratosphire in der Grofenordnung von mehreren
Monaten bis zu etwa zwei Jahren. Da der Austausch zwischen unterer Stratosphére
(der ,,Underworld*) und Troposphire im Vergleich dazu eher schneller abléuft, gel-
ten diese Zeiten im wesentlichen auch fiir den Austausch zwischen der Stratosphire
und der Troposphire; ein mittlerer Wert fiir die Austauschzeit ist 15—-18 Monate.

Wegen der bestimmenden winterlichen Meridonalzirkulation in der Stratosphire,
wegen des Anstiegs der Tropopause im Friihjahr und den entsprechenden Absinken
im Herbst, vielleicht auch wegen einer (allerdings nicht gesicherten) grofe-
ren Hiufigkeit von Ereignissen nach Abb. 4.21 im Winter ist der Austausch
jahreszeitlich stark moduliert: Das Maximum des Zuflusses stratosphérischer Luft
ist im Frithjahr zu beobachten, im Spidtherbst kommt der Austausch fast zum
Erliegen.

Sowohl die angefiihrte mittlere Verweilzeit von 15 bis 18 Monaten als auch
die jahreszeitliche Modulation des Austauschs sind sehr gut in dem Verhalten von
Spurenstoffen wiederzuerkennen, die primér in der Stratosphére gespeichert wor-
den sind und von dort in die Troposphire und zum Boden gelangen. Ein typisches
Beispiel hierfiir sind langlebige Spaltprodukte aus Kernwaffentests, die bis 1962
in die Stratosphire injiziert worden sind und die dann, nach dem Teststopp, von
der Stratosphire wieder abgegeben worden sind. Abbildung 4.22 zeigt den zeitli-
chen Verlauf der 2°Sr-Aktivitit in bodennaher Luft; die Konzentration in Bodennihe
ist gegeniiber dem Zufluf} aus der Stratosphidre um rund einen Monat phasenver-
schoben, spiegelt aber ansonsten den Zufluf} sehr genau wider. Die eingezeichnete
gestrichelte Linie entspricht einer mittleren stratosphirischen Verweilzeit von etwa
17 Monaten.
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Abb. 4.21 Vertikalschnitt durch einen Jet zur Beschreibung des dort auftretenden Austauschs von
stratosphérischer und tropospharischer Luft. (Nach einer Untersuchung von Shapiro 1980) Die
durchgezogenen Kurven stellen Linien bzw. Flachen gleicher potentieller Temperatur (Einheit
Kelvin), die gestrichelten Kurven Linien bzw. Flichen gleicher Geschwindigkeit (Isotachen,
Einheit m/s) dar. Die dicke durchgezogene Kurve (x—x) entspricht der ,,gefalteten* Tropopause
bzw. der ungefihren Grenze der unmittelbaren Intrusion stratosphérischer Luft

4.4 Einige Anmerkungen zu kleinriumigen thermischen
Zirkulationen

Unter einer kleinrdumigen Zirkulation sei eine Zirkulationsform verstanden, deren
Ausdehnung zu gering ist, um die Coriolis-Kraft stirker wirksam werden zu las-
sen. Das Prinzip der thermischen Anregung einer solchen Zirkulation haben wir
im Abschn. 3.3 schon erortert: In einem Gebiet mit barokliner Schichtung steigt
die Luft auf der warmen Seite auf und sinkt auf der kalten Seite ab. Auf der
kalten Seite ist der Bodendruck hoch, der Druck in der Hohe, an der Oberseite
des Zirkulationssystems, dagegen — relativ gesehen — niedrig. Umgekehrt ist der
Bodendruck auf der warmen Seite niedrig, der Druck in der Hohe dagegen hoch.
Ein typischer Vertreter einer solchen Zirkulationsform ist das Landwind-
Seewind-System bei Strahlungswetter (d.h. bei einer Schonwetterlage ohne all-
zu starke grofBrdumige Windstromungen). Wihrend des Tages, zu Zeiten der
Einstrahlung von der Sonne, ist das Land normalerweise wirmer als das Wasser,
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das wegen seiner hohen Wirmekapazitit nur sehr trige auf die Variation der
Einstrahlung reagiert; wihrend der Nacht kiihlt das Land durch Abstrahlung ther-
mischer Strahlung stark aus und wird kélter als das Wasser. Als Folge tritt in
Bodennihe (das sind etwa 1 bis 2 km Hohe) tagsiiber, vor allem am Mittag und
Nachmittag, Seewind auf, dem in groerer Hohe (typisch 3 bis 5 km) ein allerdings
deutlich schwicher ausgeprigter seewirts gerichteter Wind entspricht. In den frii-
hen Vormittagsstunden herrscht meist Windstille; der (z.B. fiir Segler und Surfer
interessante) Seewind setzt erfahrungsgeméil zwischen etwa 11 Uhr morgens und
14 Uhr mittags ein. Uber Land, im aufsteigenden Zweig der Zirkulation, ist dabei
oft kriftige Wolkenbildung zu sehen, wihrend der Himmel iiber der See klar bleibt.
In der Nacht kehren sich die Verhiltnisse um; in Bodennihe weht ein seewirts ge-
richteter Landwind, wihrend in etwas grof3eren Hohen eine landeinwirts gerichtete
Strémung zu beobachten ist.

Ahnlich, wenn auch komplizierter, ist das System der Berg- und Talwinde im
Gebirge. Tendenziell weht an den Tagen, an denen sich iiberhaupt ein eigenes
Talwindsystem ausbilden kann (d.h vor allem wieder bei Strahlungswetter), der
Wind am Tage tal- bzw. hangaufwirts, wihrend der Nacht dagegen tal- bzw. hang-
abwirts. Die Ursache dafiir ist die starke Erwidrmung der Luft am Tage iiber dem
Boden der hochgelegenen Talsohle bzw. des Hanges im Vergleich zur Luft in glei-
cher absoluter Hohe in der Ebene oder tiber tiefer gelegenen Tallagen. Abbildung
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Kuhlflache

Abb. 4.23a,b Zur Entstehung der Talwinde am Tage (a) bzw. der Bergwinde in der Nacht (b).
Gestrichelte Linien: Isothermen. Beziiglich der geschlossen gezeichneten Stromungslinien s. Text

4.23a skizziert diesen Fall. Umgekehrt kiihlt in der Nacht der Boden durch thermi-
sche Abstrahlung aus; diese Abkiihlung teilt sich den Luftschichten in Bodennihe
mit, diese werden kilter als die Luft in gleicher absoluter Hohe iiber dem tieferen
Teil des Tales bzw. tiber der Ebene (Abb. 4.23b). In beiden Fillen fiihren die stark
geneigten Isothermen zu barokliner Schichtung und damit zur Zirkulation.

Das Berg- und Talwindsystem ist allerdings meistens nicht in der beschriebe-
nen einfachen Form zu finden, sondern wird durch Hangwinde an den Seiten der
Tiler verwickelter. So steigt z.B. an den sonnenbeschienenen Talflanken warme
Luft aufwirts, an den im Schatten liegenden Hidngen bilden sich dagegen Fallwinde
aus. Die Wechselwirkung von Berg- und Talwinden und von den Winden an den
Talflanken fiihrt dazu, daf die Zirkulationssysteme kaum in der einfachen Weise,
wie sie in Abb. 4.23 angedeutet ist, geschlossen sind. Gelegentlich kann auch ein
kriftiger talaufwirts gerichteter Wind iiber einen Satte] am Talende iibergreifen
und jenseits des Sattels, im gegeniiberliegenden Tal als Bergwind mit ,,falscher
Richtung auftreten. Ein prominentes Beispiel dafiir ist der ,,Maloja-Wind* im obe-
ren Inntal (Oberengadin), der bei schonem Wetter am spédten Vormittag als Bergwind
talabwirts zu wehen beginnt und der von den talaufwirts stromenden Winden aus
dem Bergell auf der anderen Seite des Maloja-Passes angetrieben wird.

Weitere Varianten der direkten thermischen Zirkulation sind z.B. die kalten
Fallwinde (katabatische Winde), die in einer vertikalen Méchtigkeit von einigen
zehn bis etwa hundert Metern von grofleren Gletscherflichen herabstromen, oder
die schon erwéhnten kleinen lokalen Hitzetiefs tiber heien Bodenfldchen.
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Kapitel 5
Niederschlag, Wasserkreislauf, Klimazonen

Die Atmosphire enthilt etwa 13 - 10'5 kg oder — als Fliissigwasseriquivalent aus-
gedriickt — etwa 13 - 10'> m? Wasser, zum weitaus groBten Teil in Form von
Wasserdampf. Dividiert man die letzte Zahl durch die GroB3e der Erdoberfliche,
510 - 10° km?, so erhiilt man eine mittlere dquivalente Wassersdulenhohe von 25 bis
26 mm. So wenig dies scheinen mag (als Vergleich: die mittlere Ozeantiefe betragt
etwa 3 800 m, das Gesamtvolumen der Weltmeere etwa 1,35 - 1018 m3), so wichtig
ist die Rolle, die das Wasser im atmosphirischen Geschehen spielt. Erméglicht wird
diese Rolle erst durch die auf der Erde als einzigem Planeten des Sonnensystems
realisierte Koexistenz aller 3 Aggregatzustinde des Wassers.

Die mittlere Verdunstungs- bzw. Niederschlagsrate betrigt etwa 1000 bis
1 100 mm/Jahr. Bezogen auf die mittlere Sdulenhche von 25 bis 26 mm bedeu-
tet dies, daB} der atmosphérische Wasserdampf pro Jahr etwa vierzigmal umgesetzt
wird, oder anders ausgedriickt, da3 die mittlere Verweilzeit des Wassers in der
Atmosphire knapp 10 Tage betrigt.

Diese wenigen Zahlen sollen hier nur zur Einfiihrung dienen, auf Details
werden wir spiter zuriickkommen. Zunichst werden in diesem Kapitel die mi-
krophysikalischen Aspekte des Wasserhaushaltes, Kondensation und Niederschlag,
besprochen werden. Daran schlieit sich die Diskussion des Wasserhaushaltes im
Groflen und der damit verbundenen klimatischen Aspekte an. Weiter enthilt die-
ses Kapitel zwei Abschnitte mit zunichst recht speziell anmutenden, fiir Umwelt-
und Klimaforschung aber sehr wichtigen Themen, die Auswaschwirksamkeit des
Niederschlags fiir atmosphirische Spurenstoffe und die Hydrometeorologie der
schweren Wasserisotope HDO und H,'30.

5.1 Mikrophysik der Kondensation und der
Niederschlagsbildung

Die erste Voraussetzung fiir die Bildung von Wolken oder von Nebel, d.h. fiir die
Kondensation des atmosphirischen Wasserdampfs zu kleinen Tropfchen oder zu
kleinen Eispartikeln ist das Zustandekommen einer gewissen Mindestiiberséttigung
dieses Dampfes. In gelegentlichen Fillen kann dies durch Zufuhr von zusétzlichem
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Wasserdampf geschehen; ein Beispiel dafiir sind die Nebel, die in kalter Luft
tiber warmem Wasser auftreten. In der iiberwiegenden Zahl der Fille wird die
Ubersittigung aber durch Abkiihlung bei etwa gleichbleibendem Wassergehalt der
Luft herbeigefiihrt. In einer etwas groben Unterteilung lassen sich zwei Ursachen
fiir eine Abkiihlung angeben: Der eine Mechanismus ist die isobare Abkiihlung
ohne nennenswerte Hohenidnderung des sich abkiihlenden Luftpaketes; dies ist
der typische Vorgang bei der Nebelbildung, z.B. durch Strahlungskiihlung oder
durch die Abkiihlung iiber einer kalten Bodenfliche. Der andere, letztlich wich-
tigere Proze} ist die adiabatische Abkiihlung beim Aufsteigen feuchter Luft,
deren Wasserdampf dann ab einer gewissen Hohe iibersittigt wird und auskon-
densiert. Dies fiihrt zur Bildung von Wolken, oft mit sehr scharf definierter
Untergrenze. Die verschiedenen Wolkenformen werden wesentlich durch die ver-
schiedenartigen Aufsteigemechanismen beeinfluft; so entstehen z.B. Schichtwolken
(Stratusbewolkung) beim Aufgleiten einer warmen Luftmasse iiber einer kalten,
oder Haufenwolken (Cumulusbewdlkung) beim konvektiven Aufsteigen der Luft,
etwa an warmen Sommertagen.

Ist Ubersittigung erreicht, so kann Kondensation eintreten. Wenn wir im Moment
einmal von den speziellen atmosphérischen Gegebenheiten absehen, so miissen wir
zwei Arten von Kondensation betrachten:

— Die sog. homogene Kondensation oder Nukleation, bei der durch statisti-
sches Zusammentreffen von Dampfmolekiilen in einem zuvor rein gasformigen
Medium ein neues Tropfchen, d.h. ein neues luftgetragenes Teilchen entsteht.
Hierzu sind hohe Ubersittigungen bis zu mehreren hundert Prozent erforderlich.
Daher spielt die homogene Nukleation fiir die Kondensation von Wasserdampf in
der Atmosphire keine Rolle. Homogene Nukleation in der Atmosphire ist jedoch
fiir die Bildung von Aerosoltropfchen (z.B. aus Schwefelsdure) von Bedeutung
(siehe Kap. 9).

— Die sog. heterogene Kondensation an einem schon vorhandenen Partikel, einem
sog. Kondensationskern oder -keim. Liegen nicht zu kleine Kondensationskeime
vor (etwa mit Lineardimensionen oberhalb 0,1 pwm), so kann fiir diese Art der
Tropfenbildung eine Ubersittigung von wenigen zehntel Prozent ausreichen.

Wir wollen hier eine relativ breite Behandlung der homogenen Kondensation
an den Anfang stellen, da hierdurch die thermodynamischen und kinetischen
Grundlagen fiir alle Kondensationsprozesse bereitgestellt werden (der gleiche
Problemkreis taucht z.B. auch bei der Entstehung von Aerosolteilchen auf). Im
2. Unterabschnitt soll dann die heterogene Kondensation besprochen werden; in
der realen Atmosphire ist diese allein fiir die Entstehung der Wolken und des
Regens verantwortlich, da die stets vorhandenen Aerosolpartikel schon bei niedriger
Wasserdampfiibersittigung eine heterogene Kondensation einleiten.

Wolkentropfchen wachsen durch Kondensation relativ rasch bis zu Radien in der
Groflenordnung von etwa 10 wm; ein weiteres Wachstum allein durch Kondensation
von Fliissigwasser wire aber zu langsam, um zu niederschlagsfihigen Regentropfen
zu gelangen. Hierfiir miissen andere Prozesse verantwortlich sein; mit diesen
werden wir uns im letzten Teil dieses Abschnitts beschiftigen.
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Die ganzen Prozesse der Niederschlagsbildung sind allerdings so komplex, daf3
es im Rahmen dieser Einfiihrung nicht moglich ist, sie in allen Details umfassend
und vollstindig darzustellen. Der an weiteren Einzelheiten interessierte Leser sei
deshalb auf das umfangreiche Standardwerk von Pruppacher u. Klett (1978) oder
auf das knappere, aber dennoch sehr gut lesbare Buch von Rogers u. Yau (1989)
verwiesen.

5.1.1 Die homogene Kondensation

Das prinzipielle Problem bei jeglicher Kondensation von kleinen Tropfchen oder
allgemeiner von kleinen Partikeln aus der Dampfphase heraus liegt darin, daf
mit abnehmendem Kriimmungsradius des Tropfens der Dampfdruck, der fiir ein
Gleichgewicht zwischen fliissiger und gasformiger Phase erforderlich ist, immer
groBer werden muf; dies ist bedingt durch den zunehmenden Einfluf3 der (positi-
ven) Oberflachenenergie, der die (negative) Bindungsenergie immer kleiner werden
146t (das Verhiltnis von Oberflache zu Volumen nimmt umgekehrt proportional zum
Radius zu). Auf andere Weise ausgedriickt heifit dies, daf die fiir die Existenz ei-
nes kleinen Tropfchens erforderliche Ubersittigung um so hoher wird, und zwar
sehr schnell hoher wird, je kleiner der Tropfenradius wird. Wir wollen zunichst
die Thermodynamik dieses Gleichgewichtes untersuchen; dies fiihrt zu der bekann-
ten Formel von Thomson (spiter Lord Kelvin) fiir den Zusammenhang zwischen
Kriimmungsradius und Gleichgewichtsdampfdruck. Daran anschlieend wollen wir
die Kinetik der Tropfenbildung bei der homogenen Kondensation besprechen;
dies fiihrt zu einem Ausdruck fiir die Rate der Tropfchenbildung und wird die
Notwendigkeit hoher Ubersittigungen verstindlich machen.

Bei festgehaltenem Druck lduft ein thermodynamischer Proze3 in der Natur
spontan ab, wenn die freie Enthalpie G = U + p - V — T - S des Systems
(auch Gibbssche freie Energie genannt) bei diesem Prozefl abnimmt, d.h. wenn
dG < 0 ist. Dabei bedeuten U die innere Energie und S die Entropie. Ein
Gleichgewichtszustand wird durch ein Extremum der freien Enthalpie G gekenn-
zeichnet. Diese Sachverhalte folgen unmittelbar aus den beiden thermodynamischen
Hauptsitzen,

dem Energiesatz:

dQ=dU +p-dV 5.1
und dem Entropiesatz:
d d
dQ 24 —ds. (5.2)
T irreversibel T reversibel

dQ ist dabei der differentielle Wirmeenergieumsatz (positiv gerechnet, wenn die
Energie dem System zugefiihrt wird). Die den linken Teil von Gl. (5.2) bildende
Ungleichung 14t sich aus dem Vergleich eines unvollkommenen Kreisprozesses mit
einem Carnot-Prozef ableiten und ist in fast allen Lehrbiichern der Physik zu finden;
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die Gleichung, die den rechten Teil von GI. (5.2) bildet, ist die thermodynamische
Definition der Entropie. Spontane Prozesse konnen wir mit irreversiblen Prozessen
gleichsetzen. Aus beiden Sitzen zusammen folgt deshalb unmittelbar

dU -dV
crpdy <ds (5.3)
T irreversibel
bzw. nach Multiplikation mit T
dU + P dv-T. dSlirreversibel < O, (54)

was nach der Definition von G gleichbedeutend ist mit dG < 0.
Die Anderung von G bei der Kondensation eines Dampfes zu einem Tropfchen,
AG, 146t sich in einen Volumenanteil und einen Oberflichenanteil zerlegen:

AGDampf—)Tréipfchen =n-(Lp — MDampf) +o-A. (5.5)

Dabei bedeuten n die Zahl der im entstehenden Tropfchen gerade kondensierenden
Molekiile, wp; die freie Enthalpie eines Molekiils in der unendlich ausgedehnten
homogenen Fliissigkeit (auch als chemisches Potential in der fliissigen Phase be-
zeichnet), pampt die freie Enthalpie (oder das chemische Potential) eines Molekiils
in der unendlich ausgedehnten homogenen Gasphase, o die Oberflichenspannung
und A die Oberfldche des sich bildenden Tropfens.

Um die Anderung des Volumanteils der freien Enthalpie pro Molekiil, d.h. des
chemischen Potentials, zu erhalten, denken wir uns die Kondensation aufgeteilt
in eine isotherme Kompression des Dampfes auf das Fliissigkeitsvolumen und in
den eigentlichen Phaseniibergang. Dabei wollen wir zwei Ndherungen machen: Die
Fliissigkeit selbst sei inkompressibel, und der Dampf verhalte sich wihrend der
Kompression wie ein ideales Gas. Wegen T = const bleibt dann die innere Energie
des Dampfes wihrend der Kompression konstant; ebenso bleibt bei der isother-
men Kompression eines idealen Gases das Produkt p - V unverindert, so dal die
Anderung der freien Enthalpie gerade durch dG = -T - dS gegeben ist. Da die
Kompression ein reversibler Vorgang ist, gilt T - dS = dQ. Bei Konstanz der inne-
ren Energie ist dQ die bei der Kompression abzufiihrende Wirme, d.h. gerade der
negative Wert der Volumenarbeit, oder anders ausgedriickt, ist die Anderung der
freien Enthalpie gerade durch die an dem Dampf geleistete Arbeit gegeben. Diese
konnen wir berechnen. Es ist

dipampt = —p - dvo, (5.6)
wobei v( das Aquivalentvolumen eines einzelnen Molekiils in einem idealen Gas

ist; dabei gilt vo = Molvolumen/Loschmidtzahl = (R - T)/(L - p) = k - T/p oder
p = k - T/vg. Wir erhalten also

dipampt = —k - T - dvo/vo. (5.7
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Bei konstanter Temperatur ist p - vo = const; hieraus folgt unmittelbar, daf3
dvo/vo = —dp/p ist; somit ergibt sich

dipampt = +k - T - dp/p (5.8)

oder nach Integration

Wpampt = +k - T+ (In p+ In ¢y). (5.9)

Dabei sei p im Moment einmal als Zahl, nicht als dimensionsbehaftete Grofle auf-
gefa3t (damit In p einen Sinn gibt); die Integrationskonstante c; bzw. k - T - In ¢y ist
eine Funktion der Temperatur, aber nicht des Druckes.

Wenden wir die gleiche Argumentation auf die fliissige Phase an, so erhalten
wir wegen der Inkompressibilitdt der Fliissigkeit keine Kompressionsarbeit; das
chemische Potential ist eine (unbekannte) reine Temperaturfunktion, fiir die wir
formal

mwer=k-T-Incy (5.10)

schreiben konnen. Damit erhalten wir schlieflich fiir den Volumenanteil bei der
Kondensation

WF — WDampt = —K-T-(Inp —1Incy +1Incy), (5.11)

was wir noch zusammenfassen konnen zu

W — WDampt = —K - T-1n (p/py) - (5.12)

wobei sich pg zu

pp=c2/c2 (5.13)

ergibt. Wenn wir auch iiber die Temperaturfunktionen c; und c; im einzelnen nichts
wissen, so konnen wir doch tiber pg eine Aussage machen: Bei Gleichgewicht zwi-
schen der fliisssigen Phase und dem Dampf, beide unendlich ausgedehnt und mit
ebener Grenzfliche gedacht, muf} die Differenz der freien Enthalpie verschwinden,
d.h. es muB g — Wpampr = O sein. Dann muB auch In (p/pg) = 0 sein, oder p = po.
Dies bedeutet aber, dal py gerade der Sattigungsdampfdruck ist. Bezeichnen wir
noch das Verhiltnis S = p/pg als Sittigungsverhiltnis oder kurz als ,,Séttigung*
(nicht zu verwechseln mit der Entropie), so ist

WFl — WDampf = —k-T-InS. (5.14)
und schlieBlich

AGpampf—Troptchen = —N-K-T-In S + o0 - A. (5.15)
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Der Volumenanteil von AG, die Differenz der chemischen Potentiale, ist also nega-
tiv bei Ubersittigung, gerade Null im Gleichgewicht und positiv bei Untersittigung;
der Oberflichenanteil ist immer positiv. Da die Oberfliche zu n?3 proportional ist,
konnen wir AG als Funktion von n, der Zahl der Molekiile in dem sich bildenden,
~embryonalen®, Tropfchen, in der Form

AGpampf—Trépfchen = —n - k- T - In S + const - .o (5.16)

schreiben. Abbildung 5.1 zeigt den sich hieraus ergebenden Verlauf von AG als
Funktion von n.

Die Uberlagerung des positiven Oberflichenanteils mit dem bei Ubersittigung
negativen Volumenanteil ergibt einen Sattelpunkt, ein Maximum AG* bei einer kri-
tischen Molekiilzahl n*-AG* und n* hingen sehr empfindlich von dem Grad der
Ubersittigung ab; um dies zu illustrieren, sind in der Abbildung n* und AG* fiir
zwei sich nur wenig unterscheidende Ubersittigungen eingezeichnet.

Die Berechnung von AG* und n* bzw. dem dieser Molekiilzahl entsprechenden
Tropfchenradius r* ergibt die Gleichgewichtsbedingung zwischen einer bestimmten
Ubersittigung und der entsprechenden TropfengroBe. Es ist

dr 5
_ Tropfchenmasse 3~ I PR 4. pp-L 5.17)
Molekiilmasse M N 3-M ’ '
L

wobei pp die Dichte der Tropfchenfliissigkeit, M die Molmasse und L die
Loschmidt-Zahl bedeuten. Mit diesem Ausdruck fiir n, eingesetzt in die oben ange-
schriebene Formel (s. Gl. 5.16), erhalten wir AG als Funktion des Tropfchenradius
r(mitR=k-L)

Oberftachen-
anteil

2
2
;o0 "
1 AG{(S,)
&
5 AG,(S
2 2( 2)
. Volumen - S;>1
Abb. 5.1 Schematische anteil
Darstellung der Abhingigkeit S;>8,> 1

von AG von der Zahl n der in
einem Tropfchen
kondensierenden Molekiile
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4.1-13.
AG:—%-R-T-]nS—i—#n-rz-a. (5.18)

Die Lage des Sattelpunktes AG* und damit die gesuchte Gleichgewichtsbedingung
ergibt sich aus

dAG
=0 (5.19)
dr r=r*
zu
4.2, OFL N N
—T-R~T-lns +8 - m-rf-0=0, (5.20)
oder — nach r* bzw. nach S* aufgelost — zu
N 2-0-M
e (5.21)
or-R-T-In S*
bzw. zu
§* = exp (20 M (5.22)
P \on RT ) '

Dies sind genau die beiden Darstellungen der Formel von Thomson (Lord Kelvin),
die den Zusammenhang zwischen dem Radius eines Tropfens und der dafiir im
Gleichgewicht notwendigen Ubersittigung bzw. Dampfdruckerhshung vermitteln.
In Abb. 5.2 ist dieses Gleichgewicht zwischen Ubersittigung und Tropfenradius fiir
einen in der Atmosphire wichtigen Radiusbereich wiedergegeben; aufgetragen ist
nicht S selbst, sondern die prozentuale Abweichung 100 - (S — 1) in logarithmischer
Darstellung.

Klammert man in der oben abgeleiteten Formel (Gl. 5.18) fiir AG den Faktor
4 . 1t - 1% aus und setzt fiir das verbleibende r im ersten Term den Ausdruck fiir r*
nach GL. (5.21) ein, so erhilt man den einfachen Zusammenhang

AG =14 0= 1 A, (5.23)
3 3

d.h. die Hohe des Sattelpunktes der freien Enthalpie betrigt gerade 1/3 der
Oberflichenenergie an dem kritischen Punkt r = r*.

Wir haben mit den bisherigen Uberlegungen die Begriindung dafiir erhalten,
dafl der Gleichgewichtsdampfdruck iiber einer gekriimmten Oberfliche groBer ist
als iiber einer ebenen Flidche, genauer, daf die fiir das Gleichgewicht notwendige
Ubersittigung mit exp (1/r) ansteigt. Damit wird schon qualitativ einsichtig, daB bei
einer homogenen Kondensation, bei der sicher nur sehr kleine Tropfchen entstehen
konnen, eine sehr hohe Ubersiittigung erforderlich ist (eine strengere Begriindung
folgt gleich). Damit wird aber auch evident, dafl in Gegenwart von benetzbaren
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Kondensationskeimen, die einen vergleichsweise groen Anfangsradius bereitstel-
len, die notwendige Ubersittigung (s. Abb. 5.2) viel kleiner ist, daB also schon
aus diesem Grund die heterogene Kondensation bei sehr kleinen Ubersittigungen
ablaufen kann.

Ein weiteres Ergebnis der Uberlegungen ist, daB zur Erzeugung eines Tropfchens
aus der Gasphase heraus eine positive Schwellen- oder Aktivierungsenergie AG*
bereitgestellt werden mufl, dall — anders ausgedriickt — ein entstehendes Tropfchen
iiber diese, vom Grad der Ubersiittigung abhiéingende, Energieschwelle ,,springen‘
mul}. Die Wahrscheinlichkeit dafiir, daf} ein solches Ereignis eintritt, hingt dann
sicher von der Wahrscheinlichkeit ab, mit der ein ,,embryonales” Tropfchen in
der Umgebung des kritischen Punktes r = r* zu finden ist und weiter von den
Wahrscheinlichkeiten, dass weitere Molekiile aus dem Dampf auf ein solches em-
bryonales Tropfchen auftreffen oder dass Molekiile von dem Tropfchen abdampfen.

Von dieser Uberlegung ausgehend hat Zeldovich (1942) hat einen Ausdruck fiir
die Nukleationsrate abgeleitet, dessen Giiltigkeit in vielen Experimenten bestitigt
wurde. Nach Zeldovich gilt

p? 1 2.0-m
B!

12
=G T ) - exp (—AG'k - T). (5.24)

Die etwas formal wirkende Begriindung dieser Formel ist in der Ergiinzung 5.1
zu finden.
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Abb. 5.3 Rate der 10°
homogenen Kondensation
(Nukleation) in reinem 2
Wasserdampf von 0°C als 10
Funktion der Ubersittigung
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§
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Abbildung 5.3 zeigt als Beispiel fiir die Abhéngigkeit der Nukleationsrate von
dem Ubersiittigungsgrad die Nukleationsrate in Wasserdampf von 0°C (nach Hidy
u. Brock 1970). Die Abbildung zeigt den extrem steilen Anstieg (man beachte die
MaBstédbe): Eine Zunahme von J um 4 Zehnerpotenzen geht mit einer Zunahme von
S um nur 10% einher. Man kann ohne weiteres davon sprechen, dafl beim Erreichen
einer , kritischen* Uberséittigung, die hier bei etwa S = 4,4 liegt, ,,schlagartig* oder
»spontan die homogene Kondensation einsetzt. Tatsdchlich wird oft J = 1/cm3/s
als Kriterium fiir das Einsetzen spontaner Kondensation gewihlt. Abbildung 5.4
zeigt noch — bei Anwendung dieses Kriteriums — die fiir das Eintreten homogener
Kondensation notwendige Ubersiittigung als Funktion der Temperatur.

Das weitere Wachstum der Tropfchen, die die kritische Schwelle AG* iiber-
sprungen haben, wird zunidchst durch die Kinetik der Kondensation, d.h. in
erster Niherung durch einen Ausdruck der Form dn/dt = f, - N bestimmt,
mit der Auftreffrate Bn, = Apn-Vihermisch/4. (An sei die Oberfliche eines aus n
Molekiilen bestehenden Tropfchens). Mit weiterem Wachstum und damit weiterem
Bedarf an Dampfmolekiilen wird aber schnell die Geschwindigkeit, mit der diese
Dampfmolekiile durch Diffusion herantransportiert werden konnen, der limitierende
Faktor (Néheres hierzu in Abschn. 5.1.3).

5.1.2 Heterogene Kondensation

In dem vorangehenden Abschnitt hatten wir die Thomson-Formel als Gleichge
wichtsbedingung fiir die Koexistenz zwischen Wasserdampf und einer gekriimm-
ten Fliissigwasseroberfliche abgeleitet. In Abb. 5.2 war die fiir das Gleichgewicht
zwischen Dampf und Tropfen notwendige Ubersittigung als Funktion des
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Tropfenradius wiedergegeben. Das Ergebnis war — kurz zusammengefalit —, dafi sehr
kleine Tropfchen nur in Dampf existieren konnen, der um mehrere hundert Prozent
tibersittigt ist, dafl aber groflere Tropfen bei Dampfdriicken stabil sind, die nur we-
nige zehntel Prozent iiber dem Dampfdruck einer ebenen, unendlich ausgedehnten
Wasseroberflache liegen.

Im Fall der heterogenen Kondensation stellt nun ein Kondensationskern (d.h.
ein zumindest benetzbares Aerosolpartikel ausreichender Grofie) einen gewissen
Anfangsradius fiir den sich bildenden Wolken- oder Nebeltropfen bereit: Dank
der polaren Eigenschaften der Wassermolekiile werden die Partikel fast spontan
mit einer Wasserhaut iiberzogen; der Kondensationskern liefert dann eine feuch-
te Oberfliche mit hinreichend geringer Oberflichenkriimmung, so daf} die fiir eine
Kondensation notwendige Ubersittigung klein bleiben kann. Nach Abb. 5.2 kann
z.B. ein benetzbares Teilchen mit 1 wm Radius schon bei 0,1% Ubersiittigung einen
Tropfenkeim darstellen.

Bei nicht vollstindig benetzbaren Partikeln sind die Verhiltnisse ein wenig
ungiinstiger, da dann durch den von Null verschiedenen Kontaktwinkel zwi-
schen Teilchenoberflache und Fliissigkeit ein effektiver Kriimmungsradius wirksam
wird, der etwas kleiner als der Partikelradius ist. So betrigt z.B. die fiir das
Einsetzen von Kondensation notwendige Ubersittigung iiber einem Teilchen mit
1 wm Radius bei vollstindiger Benetzbarkeit (Kontaktwinkel 0°) etwa 0,1%,
bei einem Kontaktwinkel von 5° etwa 0,6% und bei einem Winkel von 12°
schon etwa 3%. Dies édndert aber prinzipiell nichts daran, dal Aerosolpartikel
mit Lineardimensionen in der GrofBenordnung von Mikrometern schon bei
Ubersiittigungen in der GroBenordnung von zehntel Prozent bis Prozent als
Kondensationskeime wirksam werden konnen; wir werden gleich sehen, dafl bei
I6slichen Aerosolteilchen die Verhiltnisse noch giinstiger liegen.
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Fiir einfache Abschitzungen bei niedrigen Ubersittigungen ist es iibrigens
zweckmaifBig, die Thomson-Formel in der Form

p(r)  const . 2-0-M
In—= = mit const = ——— (5.25)
Po r pp-R-T

zu schreiben und fiir kleine Ubersittigungen Ap = p(r) — po die linke Seite in

A A A
mPe AP <1 + —p) ~ 2P (5.26)
Po Po Po

zu entwickeln, was schliefSlich

A 1

) const - — (5.27)
r

ergibt.

Bisher sind wir davon ausgegangen, dafl die zur Verfiigung stehenden
Aerosolpartikel zwar benetzbar sind (von 6ligen oder fettigen Partikeln einmal abge-
sehen, sind sie das fast alle), aber nicht 16slich. Sind die Aerosolteilchen aber zusitz-
lich noch ganz oder auch nur teilweise 16slich, so wird die heterogene Kondensation
noch weiter erleichtert, weil die geloste Substanz den Gleichgewichtsdampfdruck
erniedrigt.

Diese Dampfdruckerniedrigung wird durch das Raoultsche Gesetz beschrieben,
nach dem die Absenkung Ap des Dampfdruckes mit dem osmotischen Druck der
Losung, posmose, tiber

__ PDampf
PF1

Ap R-T-n_ (5.28)

(im Rahmen der Giiltigkeit der Zustandsgleichung idealer Gase) zusammenhingt.
Dabei bedeuten pp und ppampr die Dichten der Tropfchenfliissigkeit und des
Dampfes und np, die Zahl der Mole der gelosten Substanz pro Volumeneinheit
der Losungsfliissigkeit (die Begriindung ist in fast jedem Lehrbuch der Physik zu
finden). Der Effekt kann beachtlich sein: Beispielsweise betrdgt der Dampfdruck
bei 0°C iiber einer gesittigten Losung von NaCl nur 76,3% des Dampfdrucks von
reinem Wasser, liber einer gesittigten MgCly-Losung bei der gleichen Temperatur
sogar nur 35%.

Die Wassermenge in einem Tropfen ist dem Tropfenvolumen und damit der drit-
ten Potenz des Tropfenradius r proportional. Fiir eine vorgegebene Menge 16slicher
Substanz wird damit ny proportional zu 1/r3. Wir kénnen deshalb fiir die relative
Dampfdruckerniedrigung Ap/pg durch im Tropfchen geloste Substanzen

Ap  const

Po B r

(5.29)
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schreiben; die Dampfdruckerniedrigung wird sich also vor allem bei sehr kleinen
Tropfchen bemerkbar machen.

Die Dampfdruckerhohung durch die Kriimmung der Oberfliche, Ap ~ 1/r, und
die Dampfdruckerniedrigung durch die geldste Substanz, Ap ~ —1/r3, iiberlagern
sich; der prinzipielle Verlauf des Dampfdruckes bzw. der Gleichgewichtssittigung
148t sich in der Form

Ap S_1 consty consty
Po I r’

(5.30)

darstellen (dieser einfache Zusammenhang gilt natiirlich nur fiir reine Tropfchen
ohne feste Bestandteile).

In Abb. 5.5 ist dieser Verlauf fiir Tropfchen aus Kochsalzlosung im Vergleich
zu reinen Wassertropfchen gezeigt. Aus dieser Abbildung lassen sich verschiedene
Sachverhalte ablesen:

Durch 16sliche Kerne oder 16sliche Substanzen in einem Kern wird die fiir die
Bildung von Wolken- oder Nebeltropfen notwendige Ubersittigung herabgesetzt
oder verschwindet sogar ganz.

Wenn 16sliche Kerne vorhanden sind, binden diese schon bei Untersittigung
(relative Feuchten unter 100%) Wasser und bilden stabile Losungstropfchen oder
zumindest nasse Kerne. Diese wachsen dann zwar nicht weiter, weil auf den linken
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Abb. 5.5 Gleichgewichtssittigung (in %) iiber reinem Wasser und iiber Tropfchen einer NaCl-
Losung als Funktion der Tropfenmasse bzw. des Tropfenradius, bei 20°C. Man achte auf den
Wechsel des Malistabs oberhalb und unterhalb 100% Sittigung. Unterhalb einer Sittigung von
76,3% konnen die Partikel entweder trocken oder in Losung existieren (siehe Text)
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Asten der Kurven dp/dr positiv ist, also fiir groBere Teilchen hohere Sittigungen
notwendig wiren, aber es stellt sich an jedem Punkt der Kurven ein stabiles
Gleichgewicht ein. Eine Folge davon ist unter anderem, daf} 16sliche Aerosolteilchen
bei hohen, aber doch unter der Sittigung liegenden Feuchten durch Wasseraufnahme
merklich anwachsen konnen, mit der Konsequenz deutlich groflerer optischer
Streuquerschnitte; feuchte, aber noch ungesittigte Luft wirkt dann dunstig (im 9.
Kapitel kommen wir darauf zurtick).

Unterhalb einer Wasserdampfsittigung von 76,3% ist ein Hysterese-Effekt zu
beobachten. Der Zustand eines Partikels (trocken oder in Losung) hingt von sei-
ner Vorgeschichte ab: wird ein urspriinglich trockener Partikel einer steigenden
Luftfeuchte ausgesetzt, so tritt ab einer Sittigung von 76,3% schlagartig Benetzung
und Losung des Partikels ein. Wird hingegen ein bereits geloster Partikel einer sin-
kenden Luftfeuchte ausgesetzt, so bleibt der geloste Zustand auch unterhalb einer
Siattigung von 76,3% erhalten.

Die Reduzierung der notwendigen Ubersittigung durch 16sliche Substanzen hat
zur Folge, daf in der Natur schon relativ kleine Aerosolpartikel mit Radien herunter
bis etwa 0,1 pwm als Kondensationskeime wirksam werden, wenn sie ganz oder teil-
weise 16slich sind (siehe Abb. 5.6). Unlosliche Partikel kommen dagegen meist erst
zum Zuge, wenn sie Radien in der Gréenordnung von 1 pm oder dariiber aufwei-
sen. In der Regel kann man damit rechnen, daf} in kontinentaler Umgebung einige
hundert Partikel pro cm® diese Bedingung erfiillen; iiber dem Meer liegt diese Zahl
bei etwa 50 bis etwas iiber 100. Diese Haufigkeiten spiegeln sich in den typischen
Tropfenkonzentrationen in maritimen und kontinentalen Wolken wider.

Als Beispiel zeigt Abb. 5.7 zwei gemittelte Wolkentropfen-Grofienspektren,
zusammen mit den totalen Tropfenkonzentrationen, einmal fiir Schonwetter-
Cumuluswolken, zum anderen fiir regnende Cumuluswolken.
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Abb. 5.7 Mittlere TropfengroBenspektren links fiir Schonwetter-Cumuli, rechts fiir Cumulus-
Wolken, die gerade zu regnen beginnen (Nach Battan u. Reitan 1957). Die Gesamtfliissig-
wassergehalte der Wolken lagen links bei 0,15 bis 0,2 g/m3, rechts bei 0,8 bis 1,0 g/m3

5.1.3 Die weitere Entwicklung des Niederschlags

Wie aus Abb. 5.7 hervorgeht, werden durch die Kondensation primér Tropfchen mit
Radien in der Grolenordnung von 5 bis 10 pwm gebildet; die Tropfenkonzentrationen
liegen typischerweise bei wenigen hundert Tropfchen pro cm?. Lediglich in ge-
wissen Ausnahmefillen, wie z.B. in voll entwickelten Gewitterwolken, in denen
die Wasserdampfdiffusion durch heftige Konvektion beschleunigt werden kann,
oder in Wolken iiber dem Ozean, wo dem Wasserdampf groBe, hygroskopische,
aber nicht sehr zahlreiche Seesalzpartikel angeboten werden, sind Radien in der
GroBenordnung von 20 wm mit typischen zugehorigen Tropfchenkonzentrationen
zwischen 50 und 100/cm> zu finden. Pauschal betrigt der Gehalt einer Wolke an
fliissigem Wasser im Stadium des Ausregnens etwa 1 bis 2 g Fliissigwasser pro m?,
in konvektiven Wolken vielleicht noch ein wenig mehr.

Wenn man das Wachstum eines einzelnen Tropfens in einer Modellumgebung
mit unbegrenztem Wasserdampfnachschub betrachtet, so wird die Wachstumsge-
schwindigkeit durch die Rate der Diffusion von Wasserdampf zu den Tropfen
hin und durch die Schnelligkeit der Abfuhr der freigewordenen latenten Wirme
vom Tropfen weg limitiert. Beide Transportprozesse sind langsam; so ist zum
Beispiel der fiir die Diffusionsgeschwindigkeit mafgebliche Konzentrationsgradient
des Wasserdampfs nur durch die minimale Ubersittigung von wenigen zehntel
Prozent oder noch darunter gegeben. Wir wollen hier auf die Behandlung der recht
komplizierten Theorie des diffusiven Tropfenwachstums verzichten und nur wenige
beispielhafte Ergebnisse referieren (der interessierte Leser sei z.B. auf die sehr klare
Darstellung bei Mason 1971 verwiesen).



5.1 Mikrophysik der Kondensation und der Niederschlagsbildung 209

Bei einer Temperatur um 0°C, einer Wolkenhthe von etwa 1 km und einer
Ubersittigung von 0,1% benétigt ein Tropfen mit einem anfinglichen Radius von
5 wm etwa 8 bis 15 min (je nach seinem Gehalt an Kondensationskernmaterial),
um auf einen Radius von 10 wm anzuwachsen. Das weitere diffusive Wachstum
durch Kondensation bis zu einem Radius von 20 pm nimmt weitere 30 bis 50 min
in Anspruch, und die Zeiten fiir eine weitere Vergrolerung des Tropfenradius, z.B.
auf 35 pm, bemessen sich schon nach Stunden.

In der realen Atmosphire sind die Bedingungen fiir das Tropfenwachstum eher
noch ungiinstiger, da der Verbrauch an Wasserdampf bei der Kondensation bzw.
dem Wachstum eines Ensembles von Tropfchen, wie es in einer Wolke vorliegt, die
aktuelle Ubersittigung rasch reduziert. Ob eine ausreichende Ubersittigung auf-
rechterhalten werden kann oder nicht, ist letztlich eine Frage der Schnelligkeit, mit
der die Wolkenluft gegebenenfalls weiter abkiihlt.

Andererseits konnen nur groere Tropfen aus einer Wolke zur Erdoberfliche fal-
len, da nur diese eine Chance haben, die untersittigte Zone unterhalb der Wolke zu
durchqueren, ohne zu verdampfen. So kann z.B. ein Tropfchen mit 10 pwm Radius
in Luft mit 90% relativer Feuchte nur eine Strecke in der Grofenordnung eines
Millimeters zuriicklegen, bevor es verdampft. Bei einem Tropfchen mit 100 wm
Radius betrigt diese Strecke schon viele Zentimeter bis wenige Meter, bei einem
Tropfen mit 0,5 mm Radius liegen die Fallstrecken schon im Kilometer-Bereich.
Tatsichlich haben Regentropfen typischerweise Radien in der Grolenordnung meh-
rerer Zehntel Millimeter bis wenige Millimeter. Abbildung 5.8 zeigt eine fiir
Mitteleuropa typische Verteilung der Regentropfenradien.

Das Wachstum der Wolkentropfen bis zur GroBle der Regentropfen ist somit ein
zentrales Problem der Niederschlagsbildung. Wir wollen hier die beiden wichtigsten
Mechanismen fiir die Bildung von Niederschlag betrachten:

— Die Koaleszenz in der fliissigen Phase, d.h. die Koagulation kleinerer Tropfen zu
grofBeren,

— die Regenbildung iiber die Eisphase, in der ilteren Literatur oft als Bergeron-
Findeisen-Prozef} bezeichnet.

Die Niederschlagsbildung durch Koaleszenz kann man sich etwa folgender-
mafen vorstellen: In dem Spektrum der Wolkentropfchen sind Tropfen unter-
schiedlicher GréBe und damit unterschiedlicher Fallgeschwindigkeit enthalten. Die
groBeren und schnelleren Tropfchen konnen die kleineren einfangen und auf diese
Weise selbst anwachsen.

Um die bei der Koaleszenz auftretenden Fragen auch quantitativ etwas besser in
den Griff zu bekommen, machen wir ein einfaches Modell (shnliche Uberlegungen
treten tibrigens auch bei der Behandlung des Auswaschens von Aerosolen durch den
Niederschlag auf): Ein Tropfen mit dem Radius R fillt mit der Geschwindigkeit
W durch ein Wolkenvolumen, in dem kleinere Tropfchen mit einem einheitlichen
Durchmesser d enthalten sind; die Fallgeschwindigkeit dieser Tropfchen sei w. Rein
geometrisch fingt der fallende Tropfen alle kleineren Tropfchen ein, die in einem
vertikalen Schlauch mit dem Radius (R + d) bzw. der Fldche 7 - (R + d)2 enthalten
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Abb. 5.8 Mittlere Verteilung %
der Regentropfenradien in
Bodennihe, nach Messungen
in Karlsruhe (Diem 1968)
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sind. Aus aerodynamischen Griinden kann aber der tatsdchliche Einfangsquerschnitt
kleiner sein als der rein geometrische Querschnitt. Man kann sich vorstellen, dafl im
Zuge der Relativbewegung zwischen Luft und fallendem Tropfen die Stromfiden
dem fallenden Tropfen ausweichen und sich hinter dem Tropfen wieder schlielen.
Wiren nun die einzufangenden kleinen Tropfchen trigheitslos, so wiirden sie dank
der viskosen Reibung zwischen Luft und Tropfchen den Stromfdden folgen; ein
Einfang wire so ausgeschlossen.

Je massereicher und damit trdger nun ein Tropfchen ist, um so weniger folgt es
der Stromung der Luft, die Chance fiir einen Einfang wéchst. Wir wollen diesem
Sachverhalt durch die Einfiihrung eines Einfangwirkungsgrades ¢ Rechnung tra-
gen, der das Verhiltnis des effektiven Einfangsquerschnittes zu dem geometri-
schen Querschnitt m - (R + d)> darstellt. AuBer dem eben angedeuteten
rein hydrodynamischen Effekt geht in diesen Koaleszenzwirkungsgrad zumin-
dest bei grofen einfangenden Tropfen noch ein, daf diese sich bei strei-
fender Beriihrung mit den kleinen Tropfchen etwas deformieren und so die
kleinen Tropfchen quasi abprallen lassen konnen (s. hierzu z.B. Beard u.
Ochs 1984, die zwischen dem Kollisionswirkungsgrad starrer Kugeln und dem
Einfangwirkungsgrad deformierbarer Tropfen unterscheiden); bei grolen Tropfen
konnen die Unterschiede bis zu 50% ausmachen, wihrend sie bei kleinen ein-
fangenden Tropfen zu vernachldssigen sind. In der Tabelle 5.1 sind einige
Werte fiir den Einfangswirkungsgrad zusammengestellt und mit dem theoretischen
Kollisionswirkungsgrad verglichen (nach Daten von Klett u. Davis 1973 und Beard
u. Ochs 1984).

Sind L (& 1 g/m?) der spezifische Fliissigwassergehalt der regnenden Wolke,
- R+ d)2 der geometrische Querschnitt des von dem fallenden Tropfen erfaf3ten
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Tabelle 5.1 Einfangwirkungsgrade als Funktion der Radien R des einfangenden und r des
eingefangenen Tropfens

R = 10 pm 20 pm 50 pm 100 pwm 250 wm 500 pwm

r=

5 pm 0,04 0,05 0,19 0,48 0,57 0,56

(0,49) (0,63) (0,65)

10 pm - 0,17 0,53 0,70 0,67 0,61
(0,58) (0,81) (0,87) (0,88)

20 pm - - 0,58 0,65 0,57 0,48
(0,75) (0,94) (0,95) (0,96)

30 pm - - 0,58 0,51 0,49 0,49
(0,88) (0,97) 0,97) (0,97)

(In Klammern: Kollisionswirkungsgrade fiir starre Kugeln).

Schlauches, und (W — w) die Geschwindigkeit, mit der der groB3e Tropfen die klei-
nen Tropfchen einholt, so ist die Rate des Massenzuwachses des fallenden Tropfens
durch (mit M als Tropfenmasse)

dM

E=L-s-n-(R+c1)2.(W—w) (5.31)
gegeben. Da ferner
4. ;3
M:pW~T-R (5.32)
und damit
dR dM dR dM 1
T =_--=.__ - (5.33)
dt  dt dM  dt pw-4-7-R?
gilt, erhalten wir fiir die Geschwindigkeit des Tropfenwachstums
dR e L [(R+d\?
—=—|—) -(W—-w). (5.34)
dt pw - 4 R

Die Fallgeschwindigkeit von Tropfen wird bis zu einem Radius von etwa 30 bis
40 pm durch das Gleichgewicht zwischen der Schwerkraft und der Stokesschen
Reibungskraft (= 6 - - n - R - W, mit ) als der im 3. Kapitel schon eingefiihrten
dynamischen Zzhigkeit der Luft) beschrieben. Fiir R = 10 pm erhilt man beispiels-
weise eine Fallgeschwindigkeit von W = 1,2 cm/s, fiir R = 30 pwm eine solche
von W = 11 cm/s (im Giiltigkeitsbereich des Stokesschen Gesetzes wichst die
Fallgeschwindigkeit proportional zu R?). Fiir groBere Tropfen ist das Stokessche
Gesetz nicht mehr anwendbar, da dessen Voraussetzung, eine laminar-viskose
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Stromung um den Tropfen herum, nicht mehr erfiillt ist. Nach experimentellen
Daten von Gunn u. Kinzer (1949) und nach mit diesen iibereinstimmenden halb-
empirisch gewonnenen Formeln von Beard (1976) erreichen in Bodennéhe Tropfen
mit 100 pwm Radius eine Geschwindigkeit von 72 cm/s, solche von 250 pm
Radius eine Geschwindigkeit von 2 m/s und solche von 500 wm Radius eine
Geschwindigkeit von 4 m/s; die hochsten iiberhaupt beobachteten bodennahen
Geschwindigkeiten lagen bei 8 m/s bis 9 m/s, die von Tropfen mit Radien ober-
halb von 1,5 mm erreicht wurden. Bei strenger Giiltigkeit des Stokesschen Gesetzes
hingt die Fallgeschwindigkeit nicht von dem Luftdruck ab, bei groB3en Tropfen
nimmt dagegen die Geschwindigkeit bei fallendem Druck etwa proportional zum
Kehrwert der Quadratwurzel aus dem Druck zu.

Mit diesen Werten fiir die Fallgeschwindigkeiten und den Zahlenwerten fiir € aus
der Tabelle 5.1 konnen wir jetzt anhand der Gleichung fiir dR/dt die Schnelligkeit
des Tropfenwachstums durch Koaleszenz abschitzen: Betrachten wir z.B. einen
Tropfen mit 100 wm Radius, der durch ein Ensemble von Tropfchen mit 10 pm
Radius fillt, so erhalten wir eine Wachstumsrate von 0,13 m/s, oder anders ausge-
driickt, der Tropfen wichst in rund einer Minute um 10% an. Fiihren wir die gleiche
Rechnung fiir einen kleineren einfangenden Tropfen von 20 wm Radius durch, so
ist dR/dt nur noch etwa 3 - 1073 pm/s; der Tropfen benotigt etwa 10 min fiir eine
Radiuszunahme von 10%. Dieses Ergebnis ist insofern iiberraschend, als einerseits
Cumulus-Wolken schon 1/4 Std. nach ihrer Entstehung regnen konnen, andererseits
Tropfen mit Radien oberhalb von 20 pwm, d.h. Tropfen, die durch Koaleszenz schnell
genug wachsen konnten, in den Spektren der Wolkentropfengro3en kaum vertreten
sind. Diese Diskrepanz beschreibt ein bis heute noch nicht ganz befriedigend gelo-
stes Problem der Wolkenphysik, namlich die Frage, wie die Tropfchen die Liicke im
GroBenspektrum zwischen — sagen wir — etwa 20 und 50 pm iiberwinden kénnen.
Wir wollen auf die Losungsansitze hier nicht ndher eingehen; das Problem wird
aber vielleicht dadurch etwas relativiert, daB nur ein Regentropfen auf einige 10*
Wolkentropfchen entfillt.

Alles in allem ist die Fliissigwasserkoaleszenz kein sehr wirkungsvoller, oder
besser ausgedriickt, kein sehr schneller Prozef3; vor allem verliduft die Anfangsphase
sehr langsam. Die Grofle der letztendlich entstehenden Regentropfen und die
Ergiebigkeit der Niederschlidge hingen natiirlich ganz entscheidend von dem ef-
fektiven Fallweg ab und damit einmal von der Michtigkeit der Wolke unterhalb
der Gefriergrenze, zum anderen von den in der Wolke herrschenden Aufwinden.
Bei groer Michtigkeit der Wolken unterhalb der Gefriergrenze, wie sie z.B. in den
Tropen wegen der dort hoch liegenden 0°C-Hohe zu finden sein kann, gefordert
noch durch heftige konvektive Aufwinde, wie sie in Gewittern auftreten, kann die
Koaleszenz zu sehr grofitropfigen und auch sehr ergiebigen Regen fiihren. In den
gemiBigten Breiten dagegen, in denen die Michtigkeit der Wolken unterhalb der
Gefriergrenze meist gering ist, fithrt der Koaleszenzprozef3 eher zu kleintropfigen,
wenig ergiebigen Niederschldgen.

Die Bildung groBer Regentropfen lduft in hoheren Breiten meistens ganz oder
teilweise iiber die Eisphase, in der wesentlich wirksamere Sammelprozesse als
die Koaleszenz zum Tragen kommen. Alles in allem sind allerdings die Vorgédnge
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bei der Bildung von FEispartikeln in Wolken schlechter bekannt als die bei der
Kondensation von Dampf zu fliissigen Tropfchen. Schon die Frage, ob Eiskristalle
in Regenwolken weitgehend durch Gefrieren unterkiihlter fliissiger Tropfchen oder
durch Bildung direkt aus der Dampfphase entstehen, wird kontrovers beantwortet
(allerdings ist die experimentelle Uberpriifung auch nicht ganz einfach).

Zur Einleitung des Gefrierens unterkiihlter Wassertropfchen sind, dhnlich wie bei
der heterogenen Kondensation, Gefrierkerne erforderlich; vollig kernfreies Wasser
kann bis etwa —40°C unterkiihlen, ohne zu gefrieren. Ahnliches gilt natiirlich auch
fiir die Sublimation direkt aus der Dampfphase. Die Anforderungen an die Gefrier-
und Sublimationskerne, die wir unter dem Begriff Eiskeime zusammenfassen wol-
len, sind zum Teil denen an Kondensationskerne dhnlich, zum Teil aber auch von
ganz anderer Art:

— sie miissen, in Analogie zu den Kondensationskernen, eine gewisse Anfangsgrofie
zur Verfiigung stellen, um den Anteil der aufzubringenden Oberflichenenergie
klein zu halten;

— sie miissen gewisse chemisch-kristallographische Bedingungen erfiillen, um als
Kristallisationskeime fiir Wassereis dienen zu konnen;

—sie diirfen nicht loslich sein, oder doch nur wenig 16sliche Beimengungen
enthalten, da geloste Substanzen die Gefriertemperatur herabsetzen, und da au-
Berdem natiirlich nur eine feste Substanz die genannten Anforderungen an die
Kristallstruktur erfiillen kann.

Nur wenige Partikel sind deshalb als Eiskeime geeignet; ihre Zahl liegt um
mehrere Grolenordnungen unter der Zahl der wirksamen Kondensationskerne. Die
Fahigkeit eines Partikels, als Eiskeim wirken zu konnen, hingt in hohem Malle
von der Temperatur ab. Abbildung 5.9 verdeutlicht diesen Zusammenhang und gibt
Hinweise auf die absolute Zahl wirksamer Eiskeime.
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Der generelle Verlauf von Abb. 5.9 146t sich dahingehend interpretieren, daf die
Anforderungen an die Ahnlichkeit der Struktur von Eiskristall und Eiskeim mit ab-
nehmender Temperatur immer geringer werden, oder umgekehrt, dal ein Mineral
bei um so hoherer Temperatur als Eiskeim wirksam werden kann, je niher seine
Struktur an der des Eises liegt. Ein herausragender Vertreter solcher Substanzen
ist das Silberjodid, AgJ, das z.B. zur Einleitung kiinstlicher Niederschlidge einge-
setzt wird; seine Gitterkonstanten betragen 0,458 und 0,749 nm, die des Wassereises
selbst —im Vergleich dazu — 0,452 und 0,736 nm. Ein in der Natur relativ hdufig vor-
kommendes Mineral, das ebenfalls gute Voraussetzungen als Eiskeim mitbringt, ist
das Kaolinit, ein Aluminiumsilikat. Die Gitterkonstanten von Kaolinit sind 0,516
und 0,735 nm; das Mineral wird bei etwa —8 bis —10°C wirksam.

Sekundér konnen weitere Keime durch das Auseinanderbrechen bereits gebilde-
ter Eiskorner entstehen; Eis selbst ist natiirlich das ideale Material fiir Eiskeime.
Diese sekundire Eiskeimbildung ist als solche gesichert, es ist aber wenig dariiber
bekannt, unter welchen Umstiinden sie zu einer wirklich wirksamen Vermehrung
von Eiskeimen fiihrt.

Im groflen und ganzen gefrieren die ersten Wolkentropfchen bei Temperaturen
von etwa —12 bis —15°C; in warmeren Wolken kommen kaum Eispartikel der ersten
Generation vor. Sind nun die ersten Eiskristalle entstanden, so liegt in der Wolke
ein Gemisch von Eiskristallen, unterkiihlten fliissigen Tropfchen und Wasserdampf
vor. Der Gleichgewichtswasserdampfdruck ist, wegen der hheren Bindungsenergie
im Eiskristall, iber Eis wesentlich niedriger als iiber fliissigem Wasser. In Abb.
5.10 sind die Sattigungsdampfdrucke iiber fliissigem Wasser und tiber Eis ein-
ander gegeniibergestellt. Dieser Unterschied der Dampfdrucke hat zur Folge, daf
Wolkenluft, die gegeniiber fliissigem Wasser gerade wasserdampfgesittigt oder al-
lenfalls minimal iibersittigt ist, iiber Eis sehr stark tibersittigt ist, z.B. um 16% bei
—15°C und um 47% bei —40°C.
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Infolge dieser hohen Ubersittigung wichst der Eiskristall zunichst sehr schnell
durch Andiffundieren von weiterem Wasserdampf. Der fiir die Diffusionsge-
schwindigkeit mafgebende Konzentrationsgradient ist ja iliber Eis 2 bis 3
GroBenordnungen groBer als iiber Wasser (20 bis 30% Ubersiittigung iiber Eis ste-
hen zehntel Prozent oder weniger iiber Wasser gegeniiber). Bei —15°C konnen die
Eiskristalle durch diffusive Anlagerung von Wasser innerhalb weniger Minuten zu
Eisnadeln oder Schneekristallen mit Gré8en von 100 bis 150 pwm anwachsen.

Eis- oder Schneekristalle dieser GréBe sind schon recht schwer und haben des-
halb schon merkliche Fallgeschwindigkeiten. Damit ist einerseits moglich, daf3 die
durch Kondensation entstandenen Eisteilchen selbst schon Niederschlagspartikel
bilden und als feine Eiskristalle oder — nach dem Schmelzen in tieferen
Schichten der Atmosphire — als Nieseltropfchen zum Boden fallen; bei der reinen
Fliissigwasser-Kondensation wire ein solcher Prozef3 ja nicht denkbar. Andererseits
ermoglicht die relativ hohe Fallgeschwindigkeit auch weitere Mechanismen fiir das
Wachstum eines Eiskristalls durch Koagulation mit einem zweiten eingefangenen
Eispartikel oder mit eingefangenen Fliissigwassertropfchen.

Der Proze3 des Einfangens von fliissigen Wassertropfchen durch Eiskristalle
wird Akkretion genannt. Dieser Mechanismus fiihrt zu graupelartigem Schnee und
— im Extrem — zu groflen Hagelkornern. Die Wahrscheinlichkeit des Einfangens
wird durch dhnliche Uberlegungen beschrieben, wie wir sie bei der Behandlung der
Fliissigwasserkoaleszenz kennengelernt haben, mit der zusitzlichen Komplikation,
dal die geometrische Gestalt der Eisteilchen viel schwerer in den Griff zu be-
kommen ist als die der Wassertropfchen und mit der Vereinfachung, dafl beim
Aufeinandertreffen eines Eispartikels und eines Wassertropfchens Kollisions- und
Einfangwahrscheinlichkeit wohl gleich sind, da ein unterkiihltes Tropfchen sofort
festfriert, sobald es mit einer Eisoberfliche in Beriihrung kommt.

Alles in allem ist die Akkretion sicher ein sehr effektiver Prozef, sobald die
GroBe des einfangenden Teilchens — sagen wir — etwa 100 pm erreicht hat. Der
bevorzugte Temperaturbereich fiir die Akkretion liegt bei etwa —12 bis —15°C, da
bei diesen Temperaturen einerseits bereits hinreichend grofe Eiskristalle entstehen
konnen und andererseits der Gehalt der Wolke an unterkiihlten Tropfchen noch rela-
tiv hoch ist; sie kann im Prinzip aber auch bei allen anderen Temperaturen ablaufen,
bei denen Eispartikel und unterkiihlte Tropfchen nebeneinander existieren.

Der andere erwéhnte Prozef3, das Einfangen von Eispartikeln durch andere
Eispartikel, wird als Aggregation bezeichnet. Dieser Mechanismus fiihrt z.B. zu
groBen Schneeflocken. Uber seine Effizienz lassen sich nur schwer quantitative
Aussagen machen, da einerseits die rein aerodynamische Kollisionswahrscheinli-
chkeit wegen der komplexen Struktur der Eisteilchen nicht leicht in den Griff
zu bekommen ist, und andererseits die Wahrscheinlichkeit des Haftens nach ei-
nem Treffer, die sicher von der Struktur der Teilchen und von der Temperatur
abhingt, deutlich unter 100% liegen kann, aber kaum zu berechnen oder zu
messen ist.

Wenn die durch Akkretion oder Aggregation hinreichend grofl gewordenen
Eisteilchen zur Erdoberfliache fallen, so hingt es natiirlich von der atmosphérischen
Temperaturverteilung, aber auch von der Gro3e und der Struktur der Teilchen ab, ob
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sie wihrend des Fallens schmelzen und als Regentropfen auf der Erde ankommen
oder ob sie als Eispartikel oder als Schneekristalle zum Boden fallen. Systematische
Aussagen hierzu lassen sich aber kaum machen.

Ergianzung 5.1

Die Rate der homogenen Nukleation nach dem Ansatz
von Zeldovich (1942)

Im Haupttext war angedeutet worden, dass die Nukleationsrate abhingt von der
Zahl oder Dichte embryonaler Tropfchen am Sattelpunkt der freien Energie, AG*,
von der Wahrscheinlichkeit, mit der ein Dampfmolekiil auf ein Tropfchen trifft und
von der Wahrscheinlichkeit, mit der von dem embryonalen Tropfchen ein Molekiil
wieder abdampft.

Die Auftreffrate, d.h. die Wahrscheinlichkeit dafiir, dass pro Zeiteinheit ein mo-
nomeres Molekiil auf ein aus n Molekiilen bestehendes Tropfchen auftrifft, sei mit
Bn bezeichnet; B, ist allgemein gegeben durch das Produkt aus der Oberfliche
des Aggregates und der Auftreffrate pro Fldcheneinheit, N - Vihermisch/4, mit
Vihermisch = (8 - k - T/ - m)]/Z‘

Die einfachste Annahme fiir die Berechnung der Wahrscheinlichkeit, ein em-
bryonales Tropfchen bei r = r* zu finden, ist die, dass sich in einem System aus
Molekiilen und statistisch gebildeten Molekiilaggregaten ein thermodynamisches
Gleichgewicht einstellt, und dass die Boltzmann-Statistik die Wahrscheinlichkeit
dafiir beschreibt, dass in diesem System gerade z, aus n Molekiilen bestehende
Tropfchen zu finden sind. Danach ist

zp = N -exp[-AG(n)/k - T]. (5.35)
Speziell wird man gerade
z* =N-exp [—AG*/k . T] (5.36)

Aggregate mit der kritischen Molekiilzahl n* am Sattelpunkt erwarten. N = z; ist
dabei die Dichte der monomeren Molekiile (eigentlich miiite man die Gesamtzahl
der Zustinde tiber die thermodynamische Zustandssumme berechnen; da aber die
Zahl der monomeren Molekiile weit iiberwiegt, kann man N einfach mit dieser Zahl
identifizieren).

Die Annahme eines thermodynamischen Gleichgewichts fiihrt allerdings zu
Widerspriichen: Die Ubergangsenthalpie AG nimmt jenseits des Maximums AG*,
im Bereich der groBeren Tropfchen mit mehr als n* Molekiilen, rasch ab und wird
schnell negativ. Im thermodynamischen Gleichgewicht miiite dann die Zahl der
Tropfchen z, mit n > n* wegen der Proportionalitit zu exp (—AG/KT) sehr schnell
zunehmen, d.h. die Verteilung z, hitte ein scharfes Minimum am kritischen Punkt
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n*, aber die Zahl der groBen Tropfchen wire beliebig hoch. Eine solche Verteilung
kann nicht realistisch sein. Ein weiterer Einwand l4uft darauf hinaus, da3 im thermo-
dynamischen Gleichgewicht die Rate der Bildung von Teilchen mit grolerem n, die
dem Einfangen weiterer Dampfmolekiile entspricht, genau so grof} sein muf} wie die
Rate der Bildung von kleineren Teilchen, die dem Abdampfen von Molekiilen ent-
spricht. Damit wire die Nettonukleationsrate Null, es wiirden keine neuen Teilchen
gebildet.

Eine realistische Verteilung, die wir im Gegensatz zur Gleichgewichtsverteilung
7, mit Z, bezeichnen wollen, sollte sich ergeben, wenn die groBen Tropfchen aus der
Verteilung weggenommen wiirden, wenn also ein NettofluBJ = J_, —J. > 0 postu-
liert wird. Dabei bedeuten n die Zahl der Wassermolekiile in einem Aggregat, J_, die
Rate der Bildung von Tropfchen oder Aggregaten mit grolerem n aus Aggregaten
mit kleinerem n durch Ankondensation weiterer Dampfmolekiile, J. die Rate der
Bildung von Aggregaten mit kleinerem n aus Aggregaten mit grolerem n durch
Abdampfen von Wassermolekiilen. Fiir n < n* werden sich die beiden Verteilungen
z, und Z, praktisch nicht unterscheiden, insbesondere ist sicher z; = z; = N, die
Zahl der monomeren Wassermolekiile; oberhalb des kritischen Punktes n* wird z,
aber abfallen und fiir hinreichend grofle n verschwinden.

Oben haben wir mit B, die Wahrscheinlichkeit dafiir bezeichnet, da3 pro
Zeiteinheit ein Dampfmolekiil auf ein Tropfchen trifft, das aus n Molekiilen be-
steht; entsprechend sei y, die Wahrscheinlichkeit dafiir, da} pro Zeiteinheit ein
Molekiil von einem Tropfchen aus n Molekiilen wieder abdampft. Dann gilt fiir
eine Gleichgewichtsverteilung

BnZn — Yn+1 - Znt+1 =0, (5.37)

fiir die angenommene realistische Verteilung dagegen

J=Bn"Zn — Yos1 - Zny1 > 0. (5.38)

Die Verteilung 7, ist unbekannt; es gentigt aber zu wissen, dafl — wie schon erwihnt
—71/z1 = 1 ist und daB fiir sehr grofe n (sagen wir, fiirn = v mit v >>n*) z, = 0
wird. Losen wir zunichst die erste der beiden Gleichungen nach yy41 auf und setzen
das Ergebnis in die zweite Gleichung ein, so erhalten wir

J:Bn_in_ﬁn‘ln.im_lzﬁn.zn.(z_n_zll_"'l) (5.39)

Zn+1 Zn  ZIn41

oder

Io_ (Z— _ Z—“) . (5.40)

Bn - Zn Zn Zn+1
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Jetzt 148t sich die unbekannte Verteilung z, durch eine einfache Summierung
eliminieren (mit der Definition von v oben):

v

J > (Zn 2n+1> . Iy
— 2T ) ==—_22_=1-0 (5.41)
Z Bn - Zn Z Zn Z1  Zy

Z
n=1 n=1 n+1

oder

[

J=— (5.42)

Wenn wir jetzt auf die Definition von z, zuriickgreifen, sehen wir, da3 z, nur in
unmittelbarer Umgebung von z* sehr klein ist, d.h., da nur die Summanden in
unmittelbarer Umgebung von n = n* nennenswert zur Summe im Nenner beitragen.
Da B, sich mit n nur sehr langsam dndert, kénnen wir deshalb ohne grof3en Fehler
alle B, durch B, ersetzen und P, dann vor die Summe ziehen. Wir erhalten

Bn* N- Bn*

J= 2 = = o (5.43)

Z_

Zn

Die weitere Auswertung wird vereinfacht, wenn wir die Grole x = n — n* als
kontinuierliche Variable auffassen und die Summe durch ein Integral ersetzen.
Dabei kann, unter Beriicksichtigung der eben erwihnten Tatsache, daf nur die na-
he Umgebung von n = n*, d.h. von x = 0, einen wesentlichen Beitrag zur Summe
bzw. zum Integral liefert, AG(n) in eine Taylor-Reihe um n = n* entwickelt werden.
Das Integral konnen wir dann von —oo bis +0o laufen lassen. Fiir die beiden ersten
Glieder der Taylor-Reihe erhalten wir

1 d’AG
AG(n) = AG(n*) + - - d"AG(m) - (n — n*)?
2 dn? .
n=n (5.44)
1 d*AG®x) 5
=AG*+ - ————= - X7
2 dx? 0
X=

daraus folgt fiir die Nukleationsrate:

1

J=N-Bps-exp (—AG*/k-T) -

+oo 1 d’AG
[ exp : @) x2 | - dx
kN 2. k-T  dx2 .
X=|
(5.45)

Das Integral 148t sich leicht auswerten, wenn man auf die Definition von AG
zuriickgeht (Gln. 5.18 bis 5.23; die zweite Ableitung liefert gerade o - d>A/dx?) und
einschlidgigen Integraltafeln entnimmt, daf3
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+00
1

/ exp (_az . XZ) dx = - /7 (5.46)
a

—00

Man erhilt schlieBlich (mit den Bezeichnungen aus dem Haupttext)

p? 1 (2-m~0

R
— *

5.2 Der globale Wasserkreislauf; Niederschlags- und
Klimazonen

In diesem Abschnitt wollen wir, ausgehend von einer kurzen Diskussion der
Verdunstung, den atmosphérischen Wasserkreislauf betrachten und dann, in einer
gewissen rdumlichen Differenzierung, zu den Niederschlags- und Klimazonen der
Erde kommen.

Zuvor sollen die wichtigsten Bezeichnungen und Begriffe, die im Zusammen-
hang mit dem Wasserdampf der Atmosphire stehen, zusammengestellt werden. Es
sind dies:

pw absolute Feuchte; das ist die Dichte bzw. Konzentration des Wasserdampfes,
gerechnet als Masse Wasser pro Volumeneinheit Luft;

S spezifische Feuchte; das ist die Masse Wasser pro Masseneinheit feuchter
Luft;

s*  Mischungsverhiltnis; das ist die Masse Wasser pro Masseneinheit trockener
Luft; es ist s = s*/(1 + s*) bzw. s* = s/(1 —s);

e aktueller Wasserdampfdruck bzw. Wasserdampfpartialdruck;

E Sattigungsdampfdruck, d.h. der bei einer gegebenen Temperatur maximal
mogliche Dampfdruck;

F relative Feuchte; das ist das Verhiltnis von der aktuellen absoluten Feuchte
zur absoluten Feuchte bei Sittigung bzw. das damit identische Verhiltnis
e/E; f wird meist als Prozentsatz angegeben, d.h. f = 100 - e/E (%);
davon abgesehen ist f gleichbedeutend mit dem im vorangehenden Abschnitt
benutzten Ubersittigungsverhiltnis S;

Tgq  Taupunktstemperatur, oder — kurz —Taupunkt (englisch ,,dew point*; des-
halb der Index d); das ist diejenige Temperatur, bei der fiir eine gegebene
absolute Feuchte gerade Sittigung eintritt; der Zusammenhang zwischen ab-
soluter Feuchte bei Sittigung und Temperatur war in Abb. 2.2 wiedergegeben
worden.

Betrachtet man Wasserdampf nédherungsweise als ideales Gas, so kann der
Zusammenhang zwischen e und py, iliber die allgemeine Gasgleichung hergestellt
werden. Es ist

e=(@mw/V)-R-T, (5.48)
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wobei ny/V die Zahl der Mole Wasserdampf pro Volumeneinheit bedeutet.
Andererseits ist, mit M, = 18,02 g/mol als Molekulargewicht des Wassers,

pw = My, - (nw/V), (5.49)
was zusammen
e = pw - R - T/My, (5.50)

ergibt. Setzt man Zahlenwerte ein, so erhilt man das Verhéltnis e(hPa)/p(g/In3)
beispielsweise zu 1,12 bei —30°C, zu 1,26 bei 0°C und zu 1,35 bei +20°C.

5.2.1 Der Kreislauf von Verdunstung und Niederschlag

Der Kreislauf des Wassers in der Atmosphire wird von Verdunstung und
Niederschlag bestimmt. In gewissem Sinn ist dabei die Verdunstung der primdre,
fiir die Grofe des Umsatzes ausschlaggebende Prozel3; durch die Verdunstung wer-
den Energiehaushalt und Wasserhaushalt miteinander verkniipft (es sei hier noch
einmal an die im 1. Kapitel angesprochene Rolle der Verdunstung bzw. der latenten
Wirme fiir den Energiehaushalt erinnert).

Die Verdunstungsrate hingt von einer Reihe von EinfluBgrofen ab, wie
Energiebilanz, Verfiigbarkeit von Wasser, Intensitdt des bodennahen Austauschs,
Art der Oberfliiche, Bewuchs u.a.. Die folgende Ubersicht gibt einige typische Werte
fiir die Verdunstung:

— In Mitteleuropa:

Unbewachsener Ackerboden ca. 180 mm/Jahr
Rasen ca. 350 mm/Jahr
Sumpfige Wiese ca. 700 mm/Jahr
Offene Wasseroberfliche ca. 500-600 mm/Jahr

— In Nordafrika:
Bewisserte Baumwollfelder ca. 3000—4 000 mm/Jahr
Offene Wasseroberfliche ca. 1000 mm/Jahr

— Globales Mittel: ca. 1000 mm/Jahr.

Diese Werte sollen einen ersten Eindruck von der Gréenordnung der Verdunstung
vermitteln und auBerdem auch den starken Einflul der Pflanzen auf die
Gesamtverdunstung demonstrieren. Einige allgemeine Umsatzgroen waren schon
zu Beginn dieses Kapitels erwihnt worden.

Die Verdunstung von Boden- oder Wasseroberflichen aus bezeichnet man als
Evaporation, die von Pflanzen aus als Transpiration. Fiir beide zusammen wurde
der Ausdruck ,,Evapotranspiration gepriagt. Weiterhin wird der tatsichlichen, der
aktuellen Verdunstung noch die sog. potentielle Verdunstung gegeniibergestellt; dies
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ist die Verdunstung, die sich einstellt, wenn der Wassernachschub keinerlei Be-
schrinkung unterliegt, wie es beispielsweise auf einer Wasseroberfliche der Fall ist.

Da es nicht ganz einfach ist, die Verdunstung direkt zu bestimmen, gibt es zahl-
reiche Versuche, Verdunstungsraten mittels mehr oder minder handlicher Formeln
mit dem Energieumsatz und mit mikrometeorologischen Grofen zu verkniipfen.
Die bekanntesten sind von (in alphabetischer Reihenfolge und ohne Anspruch auf
Vollstiandigkeit) Haude (1954), Penman (1948), Sverdrup (1936), Thornthwaite u.
Holzman (1942), und Thornthwaite u. Mather (1955) veroffentlicht worden. Zwei
dieser Ansitze, der von Sverdrup (1936) und der von Thornthwaite u. Holzman
(1942) sind in der Ergéinzung 5.2 detaillierter dargestellt; wir haben diese beiden
herausgegriffen, weil sie einerseits hidufig benutzt werden und andererseits direkt
auf physikalischen Ansitzen beruhen.

Schon am Anfang des vorliegenden Kapitels hatten wir die mittlere glo-
bale Verdunstungsrate und die ihr entsprechende Niederschlagsrate von etwa
1 000 mm/Jahr dem mittleren Wasserdampfgehalt der Atmosphire von rund 25 mm
Wasserdquivalent gegeniibergestellt und daraus auf eine mittlere Verweilzeit des
Wasserdampfes in der Atmosphire von etwa 10 Tagen geschlossen. Abbildung
5.11 zeigt nun allgemein die globalen Fliisse des Wassers im atmosphérischen
Kreislauf. Da in vielen Gegenden der Erde die Dichte der MeBstellen gering ist
und oft langjdhrige MeBreihen iiberhaupt fehlen, sind diese globalen Werte mit ge-
wissen Unsicherheiten behaftet und schwanken von Autor zu Autor (die Zahlen der
Abb. 5.11 sind zu einem groflen Teil der Darstellung von Moller 1973 entnommen;
auBlerdem sei in diesem Zusammenhang auf die sehr umfassende Darstellung von
Baumgartner u. Reichel 1975 verwiesen). Zur Umrechnung sei noch erwihnt, dafl

Atmosphare

Transport v. d. Ozeanen z. d. Kontinenten
35-10'2 m®/Jahr

£ (“everame) £

Verdunstung | Niederschlag Verdunstung | Niederschlag
437 mm/J. | 671 mm/J. 1158 mm/J. | 1060 mm/J.
bzw. bzw. bzw. bzw.
65102 m%. {10010 m3u. 418102 mPu. | 383-10" mPu.
(Flusse)

AbfluB i. d. Ozean
35-10'2 m%Jahr

Kontinent Ozean
UberschuB Niederschlag UberschuB Verdunstung
234 mm/Jahr 98 mm/Jahr

Abb. 5.11 Fliisse im globalen atmosphirischen Wasserkreislauf
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Abb. 5.12 Breitenkreismittel 2000
der jahrlichen Verdunstungs- 1800 -
und Niederschlagsraten 1600
(Nach Sellers 1965)
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die Landoberfliche der Erde 149 - 10° km? betrigt, die Wasseroberfliche 361 - 10°
km? und die Gesamtoberfliche 510 - 10® km?.

Abbildung 5.12 stellt diesen globalen Werten zonal gemittelte, meridionale
Verteilungen von Verdunstung und Niederschlag gegeniiber. Die Verteilung der
Verdunstung wird primir von der effektiven Einstrahlung und von der Verfiigbarkeit
von Wasser, d.h. auch von der Verteilung der Wasser- und Landoberfldchen be-
stimmt. Die effektive Einstrahlung, die im Kap. 1 ausfiihrlich behandelt worden
ist, hdngt wesentlich von der geographischen Breite, der Bodenalbedo und dem
Bedeckungsgrad ab. Diese Einflugrofen spiegeln sich in der Verteilung der
Verdunstung wider; so nimmt die Verdunstung von den Polargebieten zu den
Subtropen kriftig zu, erreicht ihr Maximum im Bereich der Passate und nimmt
zum Aquator hin wieder etwas ab, die absolut hochsten Verdunstungswerte treten
tiber den Ozeanen in den sommerlichen Subtropen auf. Dazu ist allerdings anzu-
merken, dafl die Verdunstungsraten in Abb. 5.12 insgesamt von der Verdunstung
tiber den Ozeanen dominiert werden. Zeichnete man dagegen die Verdunstungsraten
tiber dem Festland allein auf, so wiirden diese fast genau, wenn auch mit geringerer
Amplitude, die Niederschlagsraten widerspiegeln.

Die Niederschlagsintensitdt wird durch den Gehalt an niederschlagsfihigem
Wasserdampf in der Luft und durch die Auf- und Abwindsysteme bestimmt.
So sind auf der Erde 3 ausgeprigte Feuchtegiirtel zu beobachten, das sind die
Bereiche der ITC und die beiden Westwinddriftzonen, denen 4 ebenso aus-
geprigte Trockengebiete, die beiden Passatgiirtel und die beiden Polargebiete,
gegeniiberstehen. In der Niederschlagskurve von Abb. 5.12 sind diese Zonen klar
zu sehen; sie werden uns bei der Besprechung der Klimagiirtel wieder begegnen.

Abbildung 5.13 zeigt die zonalen Mittelwerte fiir den Gehalt der Atmosphéire
an niederschlagsfahigem Wasserdampf und fiir den Bedeckungsgrad. Das globale
Mittel des Wasserdampfgehaltes betridgt — wie schon erwihnt — etwa 25 bis 26 mm
Fliissigwasserdquivalent, das globale Mittel des Bedeckungsgrades liegt bei etwa
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Abb. 5.13 Breitenkreismittel 50
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50%. Allerdings hingt der genaue Wert empfindlich von den Kriterien ab, nach
denen eine Situation als bewdlkt klassifiziert wird (z.B. anhand eines Grenzwerts
fiir die optische Dichte der Wolke).

Die Differenzen zwischen Verdunstung und Niederschlag, wie sie in Abb. 5.12
ausgewiesen sind, miissen durch meridionalen Wasserdampftransport ausgeglichen
werden. Wasserdampf wird aus den Gebieten mit grofem Verdunstungsiiberschuf3
zwischen etwa 10° und 35° geographischer Breite sowohl polwirts als auch zur
ITC hin transportiert; wie in Abb. 1.29 dargelegt, ist damit ein erheblicher Transport
latenter Energie verbunden (siehe Abschn. 1.4.1). Auch der in Mitteleuropa fallende
Niederschlag stammt zu einem grofen Teil aus den subtropischen Regionen des
Atlantiks und des Golfs von Mexiko.

5.2.2 Klimazonenund regionale Verteilung von Niederschlag
und Verdunstung

Der Begriff ,,Klima“ ist nur schwer eindeutig zu definieren, obwohl — oder vielleicht
auch weil — jedermann eine bestimmte Vorstellung damit verbindet. Wir wollen
hier unter Klima die Summe des Witterungsgeschehens, des Wetters und seiner
Anderungen, verstehen; bestimmt wird das Klima in diesem Sinn wohl in erster
Linie durch den Verlauf der Temperatur und — subjektiv vielleicht noch wichti-
ger — durch Feuchte und Niederschlag und deren zeitlichen Wechsel. Unter diesem
Gesichtspunkt sollen auch die Klimazonen betrachten werden.

Die Temperaturverteilung auf der Erde wurde schon im 1. Kapitel eingehend
besprochen, wir wollen hier — im Umfeld dieses Kapitels — die Niederschlagsver-
hiltnisse in den Vordergrund stellen. Generell gilt fiir den Niederschlag, daf3
in aufsteigender und sich dabei abkiihlender Luft nach Uberschreitung der
Sattigungsgrenze Kondensation und Niederschlagsbildung auftreten, wéihrend in ab-
sinkender, sich erwdrmender Luft die relative Luftfeuchte gering ist und es praktisch
nicht zu Niederschldgen kommt. Damit wird schon evident, daf die im 4. Kapitel
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diskutierten globalen Zirkulationsmuster ganz entscheidend die Klimazonen der
Erde bestimmen. So treten zum Beispiel im Bereich der ITC hohe Luftfeuchten
und haufige, starke Niederschlidge auf, wir finden dort die typischen tropischen
Regenwilder. Umgekehrt sind die subtropischen Hochdruckgiirtel mit dem abstei-
genden Zweig der Hadley-Zirkulation trocken und regenarm; dort liegen die meisten
groBBen Wiistengebiete der Erde. Beriicksichtigt man noch, daf3 die Lage der ITC
und der Zirkulationsgiirtel von der Jahreszeit abhingen konnen — dies gilt vor allem
tiber den grofien Landflachen —, so kommt man auf die in der Tabelle 5.2 aufge-
fiihrten Klimazonen, deren Einteilung auf eher physikalischen Kriterien beruht, und
die im wesentlichen auf Flohn zuriickgehen (s. z.B. Flohn 1974). Fiir ganz andere
Einteilungen, die eher von phianomenologischen Kriterien oder von Auswirkungen
des jeweiligen Klimas ausgehen, sei zum Beispiel auf die gro3e Klimageographie
von Bliithgen und Weischet (1980) verwiesen.

Fiir die verschiedenen Klimazonen ergeben sich — wenn man einigermafen
charakteristische Stationen heranzieht — sehr typische Niederschlagsmuster. In
Abb. 5.14 sind einige dieser Niederschlagsmuster in Form mittlerer monatlicher
Niederschlagsmengen zusammengestellt.

Der Verlauf des Niederschlags bei der zentralafrikanischen, fast am Aquator ge-
legenen Station von Kisangani ist typisch fiir die dquatoriale Regenzone. Neben
der hohen Gesamtniederschlagsmenge sind die beiden Maxima im Friihjahr und im
Herbst charakteristisch; diese Maxima treten auf, wenn die ITC iiber die Station
hinwegwandert.

Tabelle 5.2 Klimazonen nach physikalischen Kriterien

Aquatoriale Regenzone: Ganzjihrig unter dem Einflu§ der dquatorialen Tiefdruckrinne;
5°S-10°N regenreich, oft hohe Luftfeuchtigkeit; Beispiel: Tropische
Regenwilder
Tropische Sommerregenzone:  Im Sommer im Bereich der ITC, dabei feucht und regenreich;

10°-20°N, im Winter im Bereich der subtropischen Hochdruckgiirtel,
5°-20°S dabei niederschlagsarm und meist heiter; Beispiel: Siidasien

Subtropische Trockenzone: Ganzjihrig im Bereich der subtropischen Hochdruckgiirtel;
20°-32°N sehr trocken, Niederschlédge allenfalls sporadisch; Beispiel:
20°-30°S Sahara

Subtropische Winterregenzone: Im Sommer im Bereich der subtropischen Hochdruckgiirtel,
32°—40°N heiter und trocken; im Winter dauernder oder zeitweiliger
30°-35°S Einflul der Westwinddrift, dabei ergiebige Niederschlédge;

Beispiel: Mittelmeer

GemaiBigte Zone: Ganzjihrig im EinfluBbereich der Westwinddrift; wechselnd
40°-60°N bewolkt und recht niederschlagsreich; Beispiel: Mitteleuropa
35°-55°S

Subpolare Zone: Ganzjihrig im Bereich der subpolaren Tiefdruckrinne, haufige
60°-80°N Niederschlédge; Beispiel: Island
55°-70°S

Hochpolare Zone: Ganzjihrig im Bereich der polaren Hochdruckkalotten;
80°-90°N niederschlagsarm, z.T. wiistenartig; Beispiele: Arktis und

70°-90°S Antarktis
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Die Stationen von Bombay (Kiistennidhe, 18°N) und Cherrapunji (Gebirge,
26°N) sind typisch fiir die tropische Sommerregenzone und die Monsunregen;
die Kurve von Cherrapunji zeigt zudem das Zusammenwirken von tropischem
Sommermonsunregen und Aufgleitlagen am Rand von Gebirgen, das zu den
hochsten iiberhaupt auf der Erde gemessenen Niederschlagsintensitéten fiihrt.

Assuan (25°N) ist charakteristisch fiir die subtropische Trockenzone. Der
Vergleich der fast identischen geographischen Breiten von Assuan und von Cherra-
punji demonstriert noch einmal den schon im 4. Kapitel erwidhnten Sachverhalt, daf3
die sommerliche ITC tiber Stidasien au3erordentlich weit nach Norden auswandert.

Die Niederschlagsverteilung von Palermo (38°N) kennzeichnet die subtropi-
sche Winterregenzone; im Sommer herrscht an der Station Subtropenklima, im
Winter dagegen steht Palermo unter dem Einfluf} feuchter, vom Atlantik kommender
Westwindstromungen.



226 5 Niederschlag, Wasserkreislauf, Klimazonen

\
lll Verdunstung

A |
% /_7500\,__/—80 €0

- ==<.00

400
0/.——100’\_/7 y
(\50 - iederschlag

Abb. 5.15 Verteilung von Verdunstung (oben) und Niederschlag (unten) auf der Erde (Quelle der
Daten: Atlas of the World Water Balance; Unesco Press, Paris 1975). Die Bilder zeigen Isolinien
(mm/Jahr, entspr. 1/m? - Jahr) der Verdunstungs- bzw. Niederschlagsraten; die Verdunstungsraten
iiber Land sind gestrichelt eingezeichnet

Die drei Kurven von Brest (franzosische Atlantikkiiste), von Stralburg und von
Warschau (etwa 1300 km von der Atlantikkiiste entfernt) zeigen die Niederschlags-
muster der geméBigten Zone, unter dem Einflul zunehmender Entfernung vom
Meer. Mit wachsendem Abstand vom Atlantik beobachten wir eine Abnahme
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der Niederschlagsmenge, da die verfiighare niederschlagsfihige Wassermenge
durch sukzessives Ausregnen abnimmt; auflerdem zeigt sich bei den kontinentalen
Stationen ein deutliches Sommermaximum, das durch die stirkere thermische
Konvektion iiber den erhitzten Landflichen bedingt ist.

Ergéinzend zu den Breitenkreismitteln von Verdunstung und Niederschlag aus
Abb. 5.12 zeigt Abb. 5.15 noch die regional differenzierte Verteilung dieser
GroBen. Diese Bilder sind vom klimatologischen Standpunkt her insofern inter-
essant, als sie in gewissem Mafle die Unterstrukturierung der groen Klimazonen
durch Kontinente, Gebirge und Land-Wasser-Verteilung zeigen; dazu kann ein
— aus der Abbildung nicht unmittelbar abzulesender — Einfluf} unterschiedlicher
Wassertemperaturen an der Ozeanoberfliche kommen.

Etwas pauschal ausgedriickt ist der Niederschlag im Luv der grolen Landflichen
und, noch ausgeprigter, im Luv der Gebirge wesentlich intensiver als im Lee.
So findet man selbst in den an sich trockenen Passatzonen an den Ostseiten der
Kontinente noch merkliche Niederschlige, wihrend an den Westseiten bei glei-
cher geographischer Breite oft extreme Wiistengebiete zu finden sind. Am stéirksten
sind diese Effekte dort ausgebildet, wo die Stromung {iber dem Land hohe Gebirge
iiberwinden muf}, wie z.B. die Cordilleren in Siidamerika, und wo zuséitzliche kalte
Meeresoberfliachen eine stabile Luftschichtung begiinstigen und Auftriebskréfte un-
terdriicken. Umgekehrt finden wir an den Westkiisten im Bereich der Westwinddrift
sehr hohe Niederschlagsmengen; auch hier wird dieser Luveffekt durch Gebirge
noch verstiarkt. Beispielhaft sind die Erscheinungen an den Westkiisten von
Amerika zu beobachten, wo im Bereich der Westwinddrift (Canada, nordliche
USA, siidliches Chile) die Niederschldge 3000 mm im Jahr erreichen, wihrend
in den Passatgebieten (Mexiko, nordliches Chile, Peru) die Niederschlagsintensitit
100 mm/Jahr unterschreitet. So gilt zum Beispiel die Atacama-Wiiste an der chi-
lenischen Westkiiste als das trockenste Gebiet der Erde. Dagegen fallen in den
gleichen Breiten der Passatzone an der Ostkiiste des amerikanischen Kontinents
noch durchaus merkliche Niederschlige.

Ergianzung 5.2

Formeln zur Bestimmung der Verdunstungsrate

Wir wollen hier zwei viel benutzte und noch recht iibersichtliche Ansitze zur
Bestimmung der direkt sehr schwer mef3baren Verdunstungsraten anhand relativ
leicht zu messender GroBen herausgreifen.

Eine der moglichen und bei entsprechenden Voraussetzungen auch zuverlissi-
gen Methoden beruht darauf, die Verdunstungsrate ER aus der Nettoenergiezufuhr
zur Erdoberfliche, AQ, dem Gradienten der potentiellen Temperatur, 6, und dem
Gradienten des Wasserdampfdrucks, e, zu berechnen (Sverdrup 1936). Mit der
Verdunstungswirme L und dem vertikalen Strom fiihlbarer Warme H gilt das
Energiegleichgewicht
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L-ER+H = AQ, (5.51)
oder hieraus
A A
ER = Q __48Q (552)
H L-(1+B)
L-(1+——
L-ER

Dabei stellt = H/(L - ER) das Verhiltnis der vertikalen Fliisse fiihlbarer und laten-
ter Wirme dar. Wenn man jetzt die Unterschiede der Dichten und der spezifischen
Wirmen von feuchter und trockener Luft vernachlissigt, kann man folgendermaf3en
weiter argumentieren:

de
H=_1<H.cp-p-E (5.53)
ds
L-ER=—-Kw-L-p-—
dz 5.54)
M, de o e My .
Mp-p dz pL p ML
H ML~KH'C do/dz
B = p 49/ P (5.55)

L-ER  L-My Ky de/dz

Dabei sind p der Luftdruck, pp, die Dichte der Luft, s = pw/pr die spezifische
Feuchte und Ky bzw. Kw die turbulenten Diffusionskoeffizienten fiir Wirme bzw.
fir Wasserdampf (der Begriff des turbulenten Diffusionskoeffizienten war im 3.
Kapitel eingefiihrt worden; eine eingehendere Behandlung folgt in den Kap. 6 und
7). Die turbulenten Diffusionskoeffizienten fiir Wiarme und fiir Wasserdampf sind
etwa gleich (beides sind skalare Beimengungen) und lassen sich wegkiirzen. Die
Gradienten sind im einfachsten Fall durch die Bestimmung von 6 und e in zwei
Hohen, z; und z,, zu erhalten. Es ergibt sich schlielich

_ Mi-¢p 6(z2) — 6(z1)
b=p My e(zy) — e(z1) .

oder mit eingesetzten Zahlenwerten fiir ¢, L, Mr und Mw

0(z2) — 6(z1)

=6,43-107 . p. ————,
P P e2) —e(ar)

(5.57)
wobei 6 in Kelvin, p und e in der gleichen Einheit (z.B. hPa) gerechnet wer-
den miissen. Setzt man jetzt noch f in den oben abgeleiteten Ausdruck fiir ER
ein, so erhélt man die Verdunstungsrate aus der Bestimmung von Temperatur und
Wasserdampfgehalt in zwei Hohen.

Die Anwendbarkeit und Genauigkeit der Methode hingen natiirlich davon ab,
wie genau die i.allg. recht kleinen Differenzen, die in die Formel eingehen,
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gemessen werden konnen. Auflerdem setzt die Methode eine gute horizontale
Homogenitit voraus, da in dem Ansatz keine horizontale Advektion beriicksich-
tigt ist. Wenn die notwendigen Voraussetzungen erfiillt sind, ist das Verfahren sehr
genau.

Die zweite zu besprechende Methode, der Ansatz von Thornthwaite u. Holzman
(1942), geht von der Beziehung zwischen dem Wasserdampffluf ER und dem
vertikalen Gradienten der spezifischen Feuchte

ER=—Ky:-p-— (5.58)
dz

aus und berechnet — unter der Annahme neutraler Schichtung — den Diffusions-
koeffizienten Kw = o - K aus dem Windprofil. K ist dabei der turbulente
Diffusionskoeffizient fiir Impuls; o ist das Verhiltnis zwischen dem turbulenten
Diffusionskoeffizienten fiir skalare Beimengungen und dem fiir Impuls (nur die-
ser 14t sich aus dem Windprofil bestimmen), das in Kap. 7 angesprochen werden
wird und bei eins oder etwas dariiber liegt.

Im 3. Kapitel war die reibungsbedingte Schubspannung eingefiihrt worden, die
wir hier — unter Weglassen der Indices, unter Vernachlidssigung der molekularen
Reibung gegeniiber der turbulenten und unter der Primisse, dal dv/dz > 0 ist — in
der Form

-L—:_p.K._:—p~u2

5.5
dz * (559)

schreiben wollen. Dabei ist u, eine Parametrisierungsgrofe fiir die Schubspannung,
die sog. Schubspannungsgeschwindigkeit, die im 7. Kapitel nidher behandelt werden
wird; hier soll sie einfach iiber die Gleichung 5.59 definiert werden. Es gilt dann
weiter

u2

K= ol 5.60
dv/dz ( )

Damit ergibt sich die Verdunstungsrate zu

, ds / dz
ER = —a - uj - (5.61)
dv / dz
oder, wenn wir wieder von Messungen von s und v (d.i. die mittlere horizontale
Windgeschwindigkeit) in zwei Hohen z; und z; ausgehen,

R )

ER=—a p- .
P Nz — ()

(5.62)

Der Zusammenhang zwischen der Schubspannungsgeschwindigkeit und dem
Vertikalprofil der mittleren Windgeschwindigkeit wird durch die Gleichungen
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d 1
- (5.63)
dz K z
(mit k ~ 0,4) bzw.
u
V(zp) — v(z)) = ?* -In(2z2/21) (5.64)

(die Begriindung folgt im 7. Kapitel) oder

u, =kK- V(zp) = v(z1) (5.65)

In (zz/zl)

gegeben. Setzt man dies in den Ausdruck fiir ER ein, so erhélt man

ER= —a.p x> [s(z2) = s(z1)] - [v(z2) — V(Zl)]. (5.66)

[111(Z2/Z1)]2

In dieser Form beschreibt der Ansatz von Thornthwaite u. Holzman die Verdun-
stungsrate bei neutraler Schichtung sehr gut (allerdings wieder unter der
Voraussetzung horizontaler Homogenitit). Eine Erweiterung auf nichtneutrale
Schichtung ist im Prinzip durch Einfiihrung einer Korrekturfunktion fiir das
Windprofil, die ebenfalls in Kap. 7 behandelt werden wird, moglich, doch werden
die Ausdriicke durch die dann auftretenden Integrale iiber diese Korrekturfunktion
recht unhandlich, so da wir diesen Weg hier nicht weiter verfolgen wollen.

5.3 Auswaschen atmosphérischer Spurenstoffe durch den
Niederschlag

Das Auswaschen von Spurenstoffen aus der Atmosphire, in einem sehr allge-
meinen Sinn verstanden, hat zwei Aspekte, die Reinigung der Atmosphire von
Beimengungen und die Chemie des Regenwassers selbst. Es sei hier vorwegge-
nommen, da der Niederschlag sehr effektive Mechanismen fiir die Reinigung
der Atmosphidre von Aerosolteilchen bereithdlt, da3 aber sein Einflu auf den
atmosphirischen Spurengashaushalt gering ist, von wenigen Ausnahmen einmal
abgesehen. Umgekehrt steht aber der Einflul der Spurengase auf die Chemie des
Niederschlagswassers dem der Aerosole nicht nach.

Wir werden im Abschn. 5.3.1 die Inkorporierung von Aerosolpartikeln in das
Wolken- und Niederschlagswasser behandeln und dann in Abschn. 5.3.2 in ver-
einfachter und etwas idealisierter Form (die Chemie des Regenwassers ist sehr
komplex) auf das Auswaschen von Spurengasen zu sprechen kommen.

Zuvor wollen wir zur Quantifizierung der Auswasch- und Reinigungswirk-
samkeit des Regens eine vom praktischen Standpunkt her sehr zweckmiflige
Kenngrofe einfithren, ndmlich das Verhiltnis Z = cr/cp, zwischen der
Konzentration eines Spurenstoffes im Niederschlag, cr, zu dessen Konzentration
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in der Luft, cp. Formal ist diese Grof3e Z dimensionslos, da sie Masse pro Volumen
Niederschlag dividiert durch die Masse pro Volumen Luft wiedergibt, fiir die Praxis
ist aber sehr vorteilhaft, Z in der Form

7 _ Masse/l Regen

= mit der Dimension [Z] = m’ /1 (5.67)

Masse/m3 Luft
zu verwenden. Hierbei wird die anschauliche Bedeutung von Z sofort offenbar:
1 1 Regenwasser enthilt gerade die Spurenstoffe aus Z m> Luft, oder anders aus-
gedriickt, 1 1 Regenwasser wischt gerade das Aquivalent von Z m> Luft aus.
Multipliziert man Z noch mit der Niederschlagsintensitét I (z.B. Liter Regen pro
Quadratmeter und Tag), so erhilt man mit Z - I gerade die Hohe h/t derjenigen
Luftsdule, die pro Zeiteinheit, z.B. pro Tag, ausgewaschen wird. Ein Beispiel soll
dies verdeutlichen: Wenn z.B. Z = 500 m>/1 (ein fiir Aerosole typischer Wert) und
I =2 mm/d =2 1/m? - d (ein fiir Mitteleuropa typischer Wert) sind, so ergibt das
Produkt

Wt=2Z-1=500m?/1—21/m’>-d = 1000 m/d, (5.68)

d.h. in einem Tag wird das Aquivalent einer Luftsiule von 1000 m Hohe
ausgewaschen. Setzt man diesen Wert noch in Bezug zur Skalenhohe des je-
weiligen Spurenstoffs oder mit der vom Niederschlag iiberhaupt erfa3ten Hohe
der Atmosphire, so erhélt man unmittelbar ein Maf fiir die Lebensdauer des
Spurenstoffs in der Atmosphire, soweit diese durch den Niederschlag bestimmt
ist. Rechnen wir — um das Beispiel weiterzufiihren — einmal mit einer Hohe
von 4000 m, so erhalten wir eine mittlere atmosphérische Lebensdauer der
Aerosolpartikel von 4 Tagen. Dieser Wert entspricht tatsichlich sehr gut der
Lebensdauer dieser Teilchen in dem GroBenbereich zwischen etwa 0,01 und 10 m,
in dem das Auswaschen durch den Niederschlag fiir die Lebensdauer bestimmend
ist (bei sehr kleinen bzw. sehr grolen Partikeln dominieren andere Prozesse wie
Koagulation bzw. Sedimentation, die zu einer Verkiirzung der Lebensdauern der
Teilchen in der Atmosphére fiihren).

5.3.1 Auswaschen von Aerosolpartikeln

Bei der Behandlung der fiir Aerosole wirksamen Auswaschprozesse hat es sich
als zweckmiBig erwiesen, die Prozesse innerhalb der Wolke, vor Bildung fallen-
der Regentropfen, den sog. ,rain-out”, und die Auswaschprozesse durch fallende
Regentropfen selbst, den sog. ,,wash-out”, getrennt zu betrachten. In der neueren
Literatur sind diese Bezeichnungen allerdings nicht mehr ganz eindeutig, da der
Ausdruck ,,wash-out” mittlerweile oft als Oberbegriff gebraucht wird.

Bei den Mechanismen des rain-out, die in der Wolke vor der eigentlichen
Niederschlagsbildung wirksam werden, kann man 3 Gruppen unterscheiden:
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— der Verbrauch der Teilchen als Kondensationskerne,

— die Diffusion (,,Brownsche Bewegung®) von Partikeln auf schon gebildete
Wolkentropfchen zu,

— sog. phoretische Effekte, die Mitnahme von Teilchen durch den sog. Stefan-Flow,
einen Wasserdampf-Luft-Strom, der auf ein kondensierendes Wolkentropfchen
zustromt.

Im Abschn. 5.1 hatten wir die Bildung von Wolkentropfchen durch heteroge-
ne Kondensation diskutiert. Danach erhélt eine Wolke etwa 100 bis 300 Wolken-
tropfchen pro Kubikzentimeter. Dies ist auch etwa die Zahl der Aerosolpartikel
mit Radien iiber 0,1 pwm, das heifit, fast alle Partikel mit Radien iiber 0,1 pwm
werden auch tatsdchlich als Kondensationskerne verbraucht, von den vollig unlosli-
chen Teilchen einmal abgesehen. Vergleicht man dies mit der GroBenverteilung der
Aerosole, so sieht man, daf} der ganz iiberwiegende Teil der in einem normalen at-
mosphirischen Aerosol enthaltenen Masse bei dem Prozef3 der Kondensation in die
Wolkentropfchen eingebracht wird.

Die partielle Konzentration eines Spurenstoffs im Regenwasser, die sich durch
den Verbrauch von Aerosolmasse als Kondensationskerne ergibt, cr (der Index c
steht fiir Kondensation), 146t sich in der Form

C
CRe = fL & (5.69)

darstellen. Dabei bedeuten cr, die Konzentration in der Luft, L den Fliissigwasser-
gehalt der Wolke und ¢, den partiellen Auswaschwirkungsgrad, d.h. den fiir die
Kondensation verbrauchten relativen Anteil an der gesamten auf die Volumeneinheit
Luft bezogenen Aerosolmasse. Wie schon erwihnt, liegt L bei etwa 2 cm> Wasser
pro m> Wolkenluft; e, liegt fiir Teilchen mit Ausdehnungen iiber 0,1 wm zwischen
0,5 und 1 (in der Regel niher bei 1). Hieraus ergibt sich ungefihr

CRc & _ 0,8

Ze= £ = % —0,4m3 /em® = 400m> 5.70
“T oL L 2cm?/m? e fem m/ ©-70)

mit einer Streubreite von etwa 250 bis 1000 m3/1.

Die Anlagerung durch Diffusion von Teilchen auf Wolkentropfchen wird nur bei
kleinen Partikeln mit Radien deutlich unter 0,1 pm wirksam. Analog zu dem oben
stehenden Ansatz ist der Beitrag der Partikeldiffusion zum rain-out gegeben durch

cL
CRd = — -¢&4- (1 —¢g) (5.71)
L
bzw.

Zg= 2 (5.72)
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wobei der Index d fiir Diffusion steht; der Term (1 — &) berticksichtigt, dal der Teil
der Partikel, der schon bei der Kondensation verbraucht wurde, fiir die diffusive
Anlagerung nicht mehr zur Verfiigung steht. Der partielle Auswaschwirkungsgrad
g4 ist sehr stark von der Grof3e der Teilchen abhingig; fiir Teilchen mit etwa 0,01 pm
Radius liegt er in der GroBenordnung von 0,1. Die Partikeldiffusion als rain-out-
ProzeB triagt nur wenige Prozent zur Spurenstoffkonzentration im Regenwasser bei,
fiir quantitative Angaben siehe Abb. 5.17. Die phoretischen Effekte tragen vermut-
lich nochmals um eine Groflenordnung weniger zum rain-out bei als die Diffusion
(nach Goldsmith et al. 1961).

Das bisher beschriebene Modell des rain-out geht auf Junge (1963, 1975) zu-
riick; Engelmann (1970) hat ein dhnliches Modell entwickelt, das aber zusitzlich
noch das mehrfache Wiederverdampfen und Kondensieren des Wolkenwassers be-
rlicksichtigt, jedoch unterscheidet sich dieses Modell in seinen Ergebnissen nicht
von dem Modell von Junge. In der bisherigen Darstellung ist ein weiterer moglicher
Effekt, die Erhohung der Anlagerungsrate von Partikeln an Tropfchen durch elek-
trostatische Krifte, noch nicht beriicksichtigt; siehe hierzu z.B. Wang et al. (1978),
die eine signifikante Erhchung der Anlagerungswahrscheinlichkeit gerade in dem
kritischen Bereich zwischen 0,01 und 0,1 pwm Teilchenradius finden, in dem weder
die diffusive Anlagerung noch der Verbrauch von Teilchen als Kondensationskerne
sehr effektive Prozesse sind.

Die Bedeutung des ,,wash-out* durch fallende Regentropfen fiir die Gesamtaus-
waschrate und fiir die Chemie des Regenwassers ist etwas umstritten. Bei
Spurenstoffen, deren Konzentration nur wenig hohenabhingig ist, ist der Anteil
des durch den fallenden Regen unterhalb der Wolken ausgewaschenen Materials
an der Gesamtkonzentration i. allg. nicht sehr hoch, in der Regel nur wenige
Prozent. Dagegen nimmt dieser Anteil deutlich zu, wenn die Konzentration ei-
nes Spurenstoffes unterhalb der Wolke, in der Fallstrecke des Regens, hoch ist im
Vergleich zur Konzentration in der Wolkenluft; eine solche Konstellation kann in
der Nihe von Spurenstoffquellen leicht auftreten. Auch kann der Anteil des wash-
out bei sehr gro3en Teilchen (mit Ausmallen oberhalb von 10 pwm) zunehmen, weil
fiir diese die Auswaschwirksamkeit besonders hoch ist.

Ganz allgemein hiingt die Wahrscheinlichkeit fiir ,,wash-out* (im &lteren, spe-
zielleren Sinn) sehr empfindlich von der Grof3e eines Partikels ab. Um ein etwas
quantitativeres Bild dafiir zu entwickeln, machen wir die plausible Annahme,
daf} die durch wash-out unterhalb der Wolke in dem Niederschlagswasser entste-
hende Konzentration der Spurenstoffkonzentration in der Luft und der Fallhohe
proportional ist, dal wir also schreiben kdnnen:

dcpw = —0 -cL-dz (5.73)

mit cr als der partiellen Konzentration im Regenwasser durch wash-out (dar-
auf bezieht sich der Index w), o als Proportionalititsfaktor und z als vertikaler
Koordinate. Dann ist, mit H als gesamter Fallhohe zwischen Wolkenunterseite und
Erdoberfliche,
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H
CRw = /dCR’C = —0 - CL dz=o0- E -H, (5.74)
0

OF\-‘:E

da

| H

CcL=—"- -d 5.75

°L=g /CL z (5.75)
0

die iiber die Fallhohe H gemittelte Konzentration in der Luft ist. ¢ hat offen-
sichtlich die Dimension Querschnitt/Volumen und stellt den formalen Querschnitt
einer Luftsdule dar, aus der eine Volumeneinheit Regen alle Partikel auswéscht,
oder anders ausgedriickt, die Summe aller Wirkungsquerschnitte der Tropfen aus
einer Volumeneinheit Regen. o ist normalerweise kleiner als der entsprechende
geometrische Querschnitt; wir bezeichnen das Verhiltnis zwischen dem auf eine
Volumeneinheit Niederschlag bezogenen Wirkungsquerschnitt ¢ und dem analogen
geometrischen Querschnitt als wash-out-Wirksamkeit (oder wash-out-efficiency) €
mite < 1.

Bei einer Abschitzung von ¢ ist zu beriicksichtigen, daf} sehr unterschiedliche
Mechanismen zum wash-out beitragen konnen: GroBere Partikel konnen direkt von
fallenden Tropfen eingefangen werden. Die Uberlegungen zur Abschiitzung der
Einfangwahrscheinlichkeit sind ganz analog zu denen, die wir bei der Behandlung
der Koaleszenz im Abschn. 5.1 diskutiert hatten. Mit abnehmendem Partikelradius
werden die aerodynamischen Einfliisse immer grofler, so daf3 ein direkter Einfang
kleinerer Teilchen, mit Radien unterhalb von ein oder einigen zehntel Mikrometer,
als Inkorporationsprozef3 ausscheidet. Fiir ganz kleine Teilchen stellt die thermi-
sche Diffusion der Partikel auf den Tropfen zu einen moglichen Mechanismus der
Inkorporation dar; wegen der Kleinheit der Diffusionskoeffizienten ist dieser Proze§3
allerdings nicht sehr wirksam und fiir Teilchen mit Grofen oberhalb 0,1 pm vollig
zu vernachldssigen. Im GroBenbereich um 0,1 pm und etwas groler sind weder der
direkte Einfang noch die diffusive Anlagerung von nennenswerter Wirksamkeit; der
auf diesen beiden Prozessen beruhende wash-out-Wirkungsgrad geht auf etwa 10~
zuriick. In diesem GroBenbereich konnen allenfalls Mechanismen wirksam werden,
die sonst fiir die Abscheidung von Partikeln auf Tropfen nur eine untergeordnete
Rolle spielen. Hier ist z.B. die Erhhung der Einfangwahrscheinlichkeit durch elek-
trostatische Krifte zu nennen (s. hierfiir Wang et al. 1978). Ein weiterer in diesem
Grofenbereich relevanter, fiir die Zone unterhalb der Wolke spezifischer Effekt wird
durch die dort herrschende Untersittigung des Wasserdampfes und die daraus fol-
gende teilweise Verdampfung der Regentropfen verursacht. Durch das Verdampfen
eines Teiles des Wassers kiihlen sich die Tropfen gegeniiber ihrer Umgebung ab;
hierdurch werden sog. thermophoretische Krifte wirksam, die einen zusétzlichen
Strom von Aerosolteilchen aus der wiarmeren Umgebung auf die kilteren Tropfen
hin zur Folge haben (zum Mechanismus der Thermophorese, einem Sonderfall der
Thermodiffusion, s. Ergidnzung 6.1 im 6. Kapitel). Nach Wang et al. (1978) wird
z.B. fiir ein Aerosolteilchen mit 0,1 wm Radius bei 50% relativer Feuchte die
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Auswaschwirksamkeit um rund eine GroBenordnung auf etwa 10~ und bei 95%
relativer Feuchte immerhin noch um rund einen Faktor 2 erhoht.

Abbildung 5.16 stellt die bekannten Informationen iiber die wash-out-
Wirksamkeit ¢ als Funktion des Partialradius zusammen (vor allem nach Zimin
1962; Beard u. Grover 1974; Wang et al. 1978). Die Kurven gelten fiir Tropfenradien
oberhalb etwa 250 pwm, wobei theoretische und experimentelle Daten auf einen
gewissen Abfall des Wirkungsgrades mit wachsender Tropfengréfe hinweisen.

Abbildung 5.17 zeigt noch einmal zusammenfassend die Bedeutung der ver-
schiedenen diskutierten Prozesse fiir den Spurenstoffgehalt des Niederschlags (nach
Rechnungen von Junge 1975); die Kurven A und B beziehen sich auf rain-
out-Prozesse, Kurve C auf den wash-out. Die Tabelle 5.3 gibt einige Mellwerte
fiir das Verhiltnis Z = cr/cy, in Form integraler Werte iiber alle Prozesse, alle
Tropfen- und alle Partikelradien; die Messungen wurden mit radioaktivem fall-
out als Leitsubstanz durchgefiihrt. Peirson et al. (1973) berichten von dhnlichen
Messungen anhand von Spurenmetallen als Leitsubstanzen; sie geben fiir insgesamt
23 Elemente Z-Werte zwischen 290 und 2 250 m?/1 an. Weitere Daten sind in einer
Zusammenfassung von McMahon u. Denison (1979) zu finden. Alles in allem wird
man damit rechnen konnen, daf} bei durchschnittlichen Niederschlagsverhiltnissen
die Menge von Spurenstoffen aus Aerosolen in 1 1 Regenwasser im Mittel der
Menge aus 300 bis 1000 m? Luft entspricht.

Es liegt auf der Hand, daB die in Wolken- und Niederschlagswasser inkorpo-
rierten Aerosolpartikel die chemische Zuammensetzung dieses Wassers prigen.
Die Variationsbreite der Zusammensetzung ist aulerordentlich grof3, ebenso wie
die der Aerosole, so da} sich kaum allgemeingiiltige Aussagen iiber die chemi-
sche Zusammensetzung des Regenwassers machen lassen. Ein erster Anhaltspunkt
ist, daB in 1 1 Regenwasser ca. 10 bis 100 mg Aerosolmasse inkorporiert sind;
die mengenmifig wichtigsten Bestandteile sind Rufle, Silikate, Sulfate, Nitrate,

1

10"k -
Abb. 5.16 . 102 _
Wash-out-Wirkungsgrad ¢
(zur Definition s. Text) als w
Funktion des Radius des
auszuwaschenden 103
Aerosolpartikels, fiir B 7]
Regentropfenradien oberhalb
250 pm. Die Schraffur gibt
die Bandbreite der 10% L |
experimentellen und 3 2 4
theoretischen Daten 10 10 10 1 10

verschiedener Autoren wieder
r(pm) —=
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Abb. 5.17 Z = cr/cy, als Funktion des Partikelradius. (Nach Rechnungen von Junge 1975)
Kurve A: Verbrauch der Partikel als Kondensationskerne (mit ¢, = 0,8, L = 2 cm3/m3); Kurve
B: Anlagerung an die Wolkentropfchen durch Diffusion (mit 200 Tropfen pro cm® Wolkenluft,
Tropfenradius 10 pm, Wolkenlebensdauer 30 min); Kurve C: Wash-out (mit Fallhdhe 1 km,
Regenintensitédt 10 mm/h mittlerer Tropfenradius 0,2 mm; ohne Beriicksichtigung elektrostatischer
und thermophoretischer Krifte)

Tabelle 5.3 Experimentelle Werte fiir Z = cr/cL

Versuchsbedingung Z (m3/1) Referenz

Regen, 0,1 mm/Tag 960 Hinzpeter (1958)

Regen, 1 mm/Tag 545 Hinzpeter (1958)

Regen, 10 mm/Tag 310 Hinzpeter (1958)

Schnee, 0,15 mm/Tag?® 850 Hinzpeter (1958)

Schnee, 1 mm/Tag?* 475 Hinzpeter (1958)

Schnee, 10 mm/Tag? 220 Hinzpeter (1958)

Mittel iiber 9 Jahre Niederschl. 460-850 Peirson u. Cambray (1965)
»Starke* Niederschlidge 150-450 Van der Westhuizen (1969)
(Summe von 254 mm in 3 Monaten)

»Schwache* Niederschlidge 450-1 900 Van der Westhuizen (1969)

(Summe von 25 mm in 3 Monaten)

4Fliissigwasserdquivalent.

Chloride, Kalzium, Natrium, Eisen, Aluminium, Ammonium und daneben freie
Sdure in Form hydratisierter Wasserstoffionen.

5.3.2 Auswaschen von Gasen durch den Niederschlag

Wie schon angedeutet, ist der EinfluB des Niederschlags auf den Haushalt der
meisten Spurengase gering; Ausnahmen bilden allenfalls Gase mit extrem hoher
Loslichkeit wie das Wasserstoffperoxid oder unter besonderen Bedingungen auch
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sehr reaktive Spurengase wie das Schwefeldioxid. Wir wollen dies an einigen
Beispielen illustrieren.

Der Transfer von Spurengasen durch eine Luft-Wasser-Grenze wird im 7.
Kapitel behandelt; die dort angestellten Uberlegungen gelten sinngemsi auch fiir
den Ubergang aus der Luft in einen Tropfen, mit der zusitzlichen Komplikation
durch die gekriimmten Fliissigkeitsoberflichen. Wir wollen aber hier auf den
Diffusionsvorgang selbst nicht niher eingehen, sondern annehmen, daf} zwi-
schen der Fliissigkeit und der Luft ein Losungsgleichgewicht besteht. Bei
Wolkentropfchen ist diese Annahme immer gerechtfertigt; die typischen Zeiten fiir
die Einstellung des Gleichgewichtes liegen weit unter einer Sekunde. Fiir groere
Regentropfen konnen die Einstellzeiten in der GroBenordnung mehrerer Sekunden,
bei extrem groflen Tropfen auch bis zu einer Minute liegen (s. z.B. Schwartz 1986).
Der Vergleich mit den in dem Abschn. 5.1 angegebenen Fallgeschwindigkeiten
zeigt, daB} bei einer einigermafSen homogenen Konzentration des Gases innerhalb
der Fallstrecke dennoch die Annahme eines Gleichgewichtes recht gut erfiillt ist; bei
stark hohenabhiéngigen Gaskonzentrationen und groen Tropfen ist dies allerdings
nicht mehr unbedingt zu erwarten.

Im Gleichgewicht gilt fiir das Verhiltnis der Konzentrationen eines Gases in der
Luft, cp, und im Regen- bzw. Wolkenwasser, cr, die Beziehung

cR/cL=a bzw. cr=0a-cL (5.76)

mit der Ostwaldschen Loslichkeit a. In der Tabelle 5.4 sind einige Werte fiir die
Ostwaldsche Loslichkeit aufgelistet. Die Zahlen beschreiben die rein physikalische
Loslichkeit; durch chemische Reaktionen, wie z.B. Dissoziation, konnen sich ande-
re effektive Loslichkeiten einstellen. Die Werte fiir Meerwasser sind hier schon im
Hinblick auf die Diskussion des Gasaustausches im Kap. 7 mit aufgenommen.

Bei Gasen, die im Wasser nicht weiter reagieren, ist o ganz offensichtlich mit
der oben eingefiihrten Kenngro3e Z identisch. Bei Aerosolen hatten wir typische
Werte fiir Z von 500 000 (dimensionslos geschrieben) oder 500 m3/1 gefunden, fiir

Tabelle 5.4 Ostwaldsche Loslichkeiten in Wasser

in SiiBwasser in Meerwasser®
Gase bei 0°C bei 20°C bei 0°C bei 20°C
Np 0,0235 0,0155 0,018 0,012
0, 0,0489 0,0310 0,0377 0,0245
Ar 0,0573 0,0367 0,039 0,0245
CcO 1,71 0,878 0,86 0,45
CO, 0,0354 0,0232 0,028 0,019
Kr 0,1105 0,0625 0,071 0,045
Rn 0,509 0,242
SO, 79,8 394
H,S 4,67 2,58

4mit ca. 34 bis 35%o Salzgehalt.
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ein Spurengas mit o = 1 wire der entsprechende Wert gerade 0,001 m3/I. Wenn
wir das Zahlenbeispiel vom Anfang des Abschn. 5.3 weiterfiihren und diesen Wert
noch mit der mittleren Niederschlagsintensitidt multiplizieren, so ergibt sich, daf
pro Tag gerade eine Luftsdule von etwa 2 mm (!) Hohe ausgewaschen wird, ver-
schwindend wenig also im Vergleich mit der vom Niederschlag tiberhaupt erfa3ten
Hohe von einigen tausend Metern (oder anders ausgedriickt: Die Lebensdauer die-
ses Spurengases mit o = 1 gegeniiber Auswaschen lige bei etwa einer Million
Tage). Fiihren wir die gleiche Zahlenspielerei dagegen fiir Schwefeldioxid mit einer
angenommenen effektiven Loslichkeit von 5,7 - 10* durch (eine Modellrechnung
zur Begriindung dieses Zahlenwertes folgt gleich), so erhalten wir Z ~ 57 m?/l
und, nach Multiplikation mit der mittleren Niederschlagsintensitt, eine dquivalente
Hohe der pro Tag ausgewaschenen Luftsdule von etwa 115 m. Setzt man diesen Wert
noch in Relation zu der mittleren Skalenhdhe des SO, von 1 000 bis 1 500 m, so
erhilt man eine mittlere Lebensdauer des Schwefeldioxids gegeniiber Auswaschen
durch den Niederschlag in der GroBenordnung von 1 bis 2 Wochen. Diese beiden
Beispiele mogen zur Illustration der Rolle gentigen, die der Niederschlag fiir den
Haushalt der Spurengase spielt.

Ungleich wichtiger als der Einflu} des Auswaschens von Spurengasen auf de-
ren atmosphirische Konzentration ist der Einflufl dieser Spurengase — und hier
speziell der chemisch reaktiven Gase — auf die chemische Zusammensetzung des
Niederschlags. Wir wollen dies an zwei Modellbeispielen belegen, ohne in die sehr
komplexe Chemie des Niederschlags einzusteigen, die den Rahmen dieses Buches
sprengen wiirde. Die vereinfachende Modellannahme besteht darin, daf} wir jeweils
nur eine einzelne Beimengung in Rechnung stellen, die Reaktionen mit anderen
Beimengungen, oder auch deren Einflul auf Aziditidt oder Alkalitit der Fliissigkeit,
nicht berticksichtigen. Weiterhin wollen wir wieder von der Voraussetzung eines
Losungsgleichgewichtes ausgehen.

Betrachten wir zunichst eine ideale Reinluftatmosphére; in einer solchen ist
das Kohlendioxid das einzige reaktive Spurengas. Fiir dieses gilt zundchst das
Losungsgleichgewicht

Co
o= C2AR 0 Bei 15°0), (5.77)
[CO2] L

Dabei soll das Symbol [] die Konzentration, gerechnet in Mol pro Liter, bedeu-
ten; die Indizes R bzw. L beziehen sich wieder auf Regen bzw. Luft. Das geloste
CO3 bzw. die damit im Gleichgewicht stehende Kohlensiure dissoziiert weiter zu
Hydrogenkarbonat,

CO; + H0 = H,CO3 = H' + HCO; (5.78)
mit der Dissoziationskonstanten

[H+] ) [HCO;] -7 -1 .
k==————===38-10"" Mol -1 (bei 15°C). (5.79)
[CO2]r
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Die weitere Dissoziation des Hydrogenkarbonats zum Karbonat spielt hier keine
Rolle, da dieses Gleichgewicht unter den hier angenommenen Bedingungen ganz
auf der Seite des Hydrogenkarbonats liegt (Niheres hierzu im 8. Kapitel bei der
Behandlung der Kohlendioxidchemie im Meer). Wir erhalten also

[H*]-[HCO7] =k-a-[CO2] L (5.80)

oder, da in diesem Fall [H] = [HCOJ ] ist,

[H"] = [HCO; | = vk -a-[COa]y, . (5.81)

Die gegenwirtige Konzentration von CO;, in der Luft betrdgt 16,0 mol/l (bei
1 013 hPa); setzen wir noch die Zahlenwerte fiir o und k ein, so erhalten wir

[HT] = 2,46 - 10~°mol/l (5.82)

oder einen py-Wert

Py = 10g< [H*]‘l) =561 (bei 15°C) (5.83)

Dies ist die Aziditdt von Regenwasser, falls dessen Sduregehalt nur durch das
Gleichgewicht zum atmosphérischen Kohlendioxid bestimmt ist. Allerdings kann
dieser Fall nur in extremen Reinluftgebieten realisiert sein; schon sehr geringe
Mengen anderer reaktiver Spurenstoffe wie Schwefeldioxid oder Ammoniak kon-
nen den py-Wert (und damit auch die Lage der Gleichgewichte) grundlegend
dndern.

An dem Beispiel des Kohlendioxids und seiner Dissoziationsprodukte kénnen
wir auch die Erhohung der effektiven gegeniiber der rein physikalischen Loslichkeit
beobachten (jedenfalls im Prinzip, der Effekt ist hier sehr klein). Die rein physi-
kalische Loslichkeit ist a = 1,0, die effektive Loslichkeit unter Einbeziehung der
Dissoziationsprodukte ist

[COa2] g + [HCO3]|  [14,7+2,36] pwMol/Il
[CO2]L B 14,7 pMol/1

effektive Loslichkeit = =1,16

(5.84)
In diesem Fall wird die tatsdchliche Loslichkeit nur um 16% erhoht; wir werden
aber spiter, im 8. Kapitel, sehen, dafl diese Erhthung unter den anders gearte-
ten Bedingungen des Meerwassers (hohere Alkalinitit) fast zwei Groenordnungen
ausmacht.

Wir wollen jetzt die gleiche Rechnung noch fiir die Losung von Schwefeldioxid
im Niederschlagswasser durchfiihren. Diese Substanz ist von besonderem Interesse,
da sie zu einem ganz erheblichen, sogar wohl iiberwiegenden Teil fiir den beriich-
tigten ,,sauren Regen* verantwortlich ist. Wir gehen von einer Konzentration von
10 ppb oder 0,423 nmol/l aus, wie sie in schwach belasteten Regionen zu finden ist;
die Zahlenwerte gelten wieder fiir eine Temperatur von 15°C. Schwefeldioxid bildet
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in Wasser schweflige Sdure, die gemaf

SO, + H,0 = H,S03 = H* + HSO; (5.85)
zu Hydrogensulfit dissoziiert. Die (physikalische) Loslichkeit betriagt

o= D02R _ 45, (5.86)
[SO2] L

die Dissoziationskonstante ist

[H*] - [HSO5 ]

=2,7-10"2mol - 171, (5.87)
[SO2]1r

k=

und wir erhalten

[HT] = [HSO; ] = vk - - [SO2] L = 2,39 - 10 mol - 17" (5.88)

und entsprechend als py-Wert

pyr = log ([H*] ') = 4.65. (5.89)

Eine analoge Rechnung fiir eine angenommene SO;-Konzentration von 200 ppb,
wie sie in industriell belasteten Regionen gemessen wird, ergibt einen py-Wert
von 4,0. Die Erhohung der effektiven Loslichkeit ist im Fall des SO, sehr grof;
fiir die zuerst angenommene Konzentration von 0,423 nmol/l betrigt die effektive
Loslichkeit

o-[SO] L + [HSO3'] 450,423 nmol/l + 23900 nmol/l

=5,7-10% (5.90)
[SO2]1L 0,423 nmol/l

also rund drei Groenordnungen mehr als die rein physikalische Loslichkeit von 45.

Mit diesen Rechnungen haben wir ein erstes Modell fiir die Aziditéit des sau-
ren Regens erhalten. Da sich die europdischen Schwefeldioxidkonzentrationen etwa
in dem Bereich der Rechenbeispiele bewegen (mit Extremen zwischen etwa 1
und 500 ppb), da andererseits das Schwefeldioxid sehr wahrscheinlich die domi-
nante Ausgangssubstanz fiir die Sdurebildung ist, konnen wir in guter Niherung
erwarten, dal auch der Niederschlag sich etwa in dem Bereich um py = 4
bewegt. Die tatsdchliche Sdurekonzentration wird zwar nicht primér durch die dis-
soziierte schweflige Sdure bestimmt, sondern durch deren Oxidationsprodukt, die
Schwefelsdure HySOy4, die in der ersten Stufe vollstindig dissoziiert ist; da aber
die Reaktionskette, die zur Schwefelsdurebildung in der fliissigen Phase fiihrt, iiber
das Hydrogensulfit lauft, wird bei einer weiteren Erhohung der Sdurekonzentration
das Dissoziationsgleichgewicht auf die Seite des undissozierten Produkts ge-
dringt, damit die weitere Losung von SO unterbunden und so die weitere
Produktion von Schwefelsdure gestoppt. Dies bleibt auch dann richtig, wenn
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der eigentliche Oxidationsprozel3 selbst nicht pg-abhingig ist. Der wahrschein-
lich wichtigste Mechanismus zur Erzeugung von Schwefelsdure in Regenwasser
ist die Oxidation des Hydrogensulfits durch gelostes Wasserstoffperoxid nach der
Reaktionsgleichung

HSOj; + Hy0; — HSOj + Hy0; (5.91)

dieser ProzeB ist selbst tatsdchlich nur sehr wenig py-abhingig, jedenfalls im
Bereich der im Niederschlag auftretenden Saurewerte; aus den angefiihrten Griinden
dndert dies aber nichts an unserer Uberlegung.

Abbildung 5.18 =zeigt einige Héufigkeitsverteilungen der pg-Werte von
Niederschldgen an Orten mit unterschiedlicher Belastung; aus den Kurven fiir die
stiarker anthropogen belasteten Orte, vor allem aus den Kurven A und B, geht her-
vor, daf} die Maxima der Haufigkeitsverteilung tatsdchlich bei etwa py = 4 liegen;
das einfache Modell reproduziert die realen Sdurekonzentrationen verbliiffend gut.

Dieses Ergebnis soll natiirlich nicht zu dem Schluf8 verfiihren, da3 andere
Beimengungen nicht zum sauren Regen beitragen konnten. So spielt auch die
Absorption von Stickoxiden und die Bildung von Salpetersiure eine sicher nicht
zu vernachlidssigende Rolle. Ein wahrscheinlicher Mechanismus hierfiir ist die
Losung von N»Os, das in der Gasphase gebildet wurde, im Niederschlag; das
Distickstoffpentoxid hydrolysiert dann in Wasser zu Salpetersidure gemif

100
80 |- -
60 —
R

40 |- =
Abb. 5.18 Integrale
Haufigkeiten der py-Werte
von Niederschldgen (Nach B B
Georgii 1982; Perseke 1982).
(a) Ostliches Niedersachsen 20 | T
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vorherrschenden Westwinden - b
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Nordfinnland; D: Irische
Atlantikkiiste pH
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N,0s5 + H,O — 2HNO3 — 2H*" + 2NO3 ; (5.92)

wir wollen an dieser Stelle aber nicht nidher darauf eingehen, sondern auf Heikes u.
Thompson (1983) und Richards (1983) verweisen.

Es sei noch angemerkt, dafl hohere Sdurekonzentrationen im Regen dadurch zu-
stande kommen konnen, dal schwefel- oder salpetersdurehaltige Aerosolpartikel
im Wasser inkorporiert werden. In ergiebigen Regenfillen spielt dieser Anteil
wohl kaum eine grofie Rolle, doch konnen auf diese Weise sehr hohe Sédurekon-
zentrationen in Nebel oder in Schwachniederschldgen erzeugt werden.

5.4 Grundlagender Hydrometeorologie mit stabilen Isotopen

In natiirlichem Wasser kommen neben den ,,normalen“ Wassermolekiilen, H216O,
auch die isotopisch schwereren Molekiile H,'30 und HDO vor; die Isotope 180
und D sind stabil. Das Verhiltnis der Hiufigkeiten der Molekiilarten betrdgt ca.
[H>!90] : [H2'80] : [HDO] ~ 10° : 2000 : 320; das Atomzahlverhiltnis [H] : [D] ist
entsprechend etwa 10°:160. Da die genannten verschiedenen Wasserspezies etwas
verschiedene Dampfdrucke und etwas verschiedene Diffusionsgeschwindigkeiten
haben, konnen bei der Verdampfung und bei der Kondensation Verschiebungen
in den Verhiltnissen der Isotopenhiufigkeiten eintreten; z.B. werden bei der
Verdunstung aus einem hinreichend groBen Wasserreservoir die schwereren
Molekiile im Dampf abgereichert, der Wasserdampf ist isotopisch etwas leich-
ter als das Ausgangswasser. Der Grad der Verschiebung der Isotopenhiufigkeiten
kann von verschiedenen Parametern wie Temperatur, Luftfeuchte etc. und nicht
zuletzt von der Vorgeschichte abhiingen. Die Effekte erlauben deshalb in ge-
wissem MaBe Riickschliisse auf die meteorologische oder klimatische Situation
bei der Bildung von Luftwasserdampf und Niederschlag. Damit ermoglicht die
Untersuchung der Isotopenverhiltnisse, zumindest unter giinstigen Umstidnden,
Aussagen iiber Details des atmosphirischen Wasserkreislaufs und Aussagen tiber
das Klima der Vorzeit, das Paldoklima, und tiber die Klimageschichte (z.B. anhand
von fossilen Grundwissern oder anhand von Gletscherbohrkernen) zu machen.

Dies ist der Grund, dem Verhalten der stabilen Isotope D und 180 in dem
atmosphirischen Wasserkreislauf einen eigenen Abschnitt in diesem Buch zu
widmen. Wir werden zuerst die isotopische Fraktionierung des Wassers bei der
Verdunstung behandeln, anschlieBend einige einfache, aber typische Anderungen
des Isotopengehaltes bei der Kondensation des Wasserdampfes zu Wolken oder
Niederschlag besprechen und zum Schluf einen kurzen Uberblick iiber die real
auftretenden Verschiebungen der Isotopenverhéltnisse und die daraus zu ziehenden
Schliisse geben.

5.4.1 Isotopentrennung bei der Verdunstung

An den Anfang dieses Abschnitts wollen wir einige Bemerkungen tiber gebriuch-
liche Definitionen und Bezeichnungen stellen. Die Isotopenverhiltnisse in einer
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Wasserprobe sollen mit Rp = [HDO] : [H>O] bzw. mit Rijgo = [H,'80] : [H,0]
bezeichnet werden; die eckigen Klammern symbolisieren die Konzentrationen.
Wegen der Kleinheit der Zahlen und auch aus mefBtechnischen Griinden ist es
iiblich, nicht die absoluten Massen- bzw. Zahlenverhiltnisse der isotopisch ver-
schiedenen Wassermolekiile zu betrachten, sondern die relativen Abweichungen
von einem Standard. Als international vereinbarter Standard wird ein mittleres
Ozeanwasser definiert, unter der Bezeichnung ,,SMOW* (standard mean ocean
water). Das als Standard benutzte SMOW (sog. Wiener TAEA-Standard) hat
die Isotopenverhiltnisse Rigo = 2000,5 - 10~° und Rp = 155,76 - 10~° (auf
Atomzahlen bezogen) bzw. Rp = 311,52 - 10~° (auf Molekiilzahlen bezogen). Als
relative Abweichung in Promille werden dann die sog. 3-Werte (gesprochen 3D bzw.
8180) definiert mit

Ry —R R
8 =1000-—Lrobe_—Stndud 1 ()()() - (—Pm"e - IJ (%0) - (5.93)

Standard Standard

Positive 8-Werte entsprechen in dieser Definition einem Wasser, das isotopisch
schwerer ist als das Standardwasser, negative 3-Werte einem isotopisch leichteren
Wasser.

Zur Isotopenfraktionierung zwischen der fliissigen Phase und der Gasphase bei
der Verdunstung tragen zwei Prozesse bei:

— die Gleichgewichtstrennung,
— die kinetische Trennung.

Bei der Besprechung dieser beiden Trennmechanismen wollen wir vorausset-
zen, daf3 die isotopische Zusammensetzung des Wasserkorpers, aus dem verdampft
oder verdunstet wird, sich durch die Verdampfung nicht merklich &dndert. Ein
ideales Beispiel hierfiir ist die Verdunstung iiber dem Ozean. Verdampft — als
Gegenbeispiel — ein Wasserkorper vollstindig, so tritt natiirlich keine Verschiebung
der Isotopenverhiltnisse ein, da alle Molekiile des urspriinglichen Wasserkorpers in
die Gasphase iibertreten.

Zur Beschreibung der Gleichgewichtstrennung stellen wir uns ein abgeschlos-
senes System aus fliissigem Wasser und damit im Gleichgewicht stehendem
Wasserdampf vor, ein System also, aus dem keine der beiden Phasen entfernt wird.
Der Einbau schwerer Isotope in ein Wassermolekiil fiihrt zu einer Verinderung
der Lage und der Besetzungswahrscheinlichkeiten der Quantenniveaus in den
zwischenmolekularen Potentialen derart, daf3 der Dampfdruck der isotopisch schwe-
reren Molekiile etwas geringer ist als der der leichteren. Zur Beschreibung der
Abreicherung der schwereren Molekiile im Dampf gegeniiber der fliissigen Phase
definieren wir einen Gleichgewichtstrennfaktor a:
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RD(ﬂﬁSSig) . [HDO]ﬂﬁssig / [HZO]ﬂiissig

ae(HDO) = =
Rp(Dampf) p(HDO) / p(H,0)
(5.94)
_ PH0)/ o0y _ po(H20) )
p(HDO) / [HDOljjissie  Po(HDO)
bzw.
ae(H,'80) = Riso(flissie) - poth0) ) (5.95)

Rigo(Dampf) — py(H,'0)

wobei p fiir die Partialdriicke tiiber natiirlichem Wasser und po fiir die
Sittigungsdampfdriicke iiber reinem H»O, reinem HDO, bzw. reinem H, 80 stehen.
Weiterhin fiithren wir iiber

€e = Qe — 1 (5.96)

noch die sog. Gleichgewichtstrennung ¢, ein.

Die a. und damit die & sind temperaturabhingig, sie sind bei niedrige-
ren Temperaturen groer als bei hoheren. Nach Majoube (1971) kann man die
Temperaturabhingigkeit der o durch folgende Beziehungen darstellen (wobei T
die absolute Temperatur bedeutet):

24844 176,248

In 0e(HDO) = ——— 0,052612 5.97

0 0e(HDO) = —5 — (5.97)
8 1137 0,4156

In 0e(H,'%0) = 5= — === +0,0020667. (5.98)

Aus den Gleichgewichtstrennfaktoren ergeben sich iiber

8, = w—l 1000 = L—1 1000 = ——2¢ 1000 %o (5.99)
R(fliissig) o I+¢,

e

die 3-Werte fiir die Gleichgewichtstrennung. Um normierte Werte angeben zu kon-
nen, bezieht man sich dabei wieder auf SMOW als fliissige Phase. In der Tabelle 5.5
sind einige Werte fiir o und fiir die daraus errechneten 8.-Werte wiedergegeben;
die Verldufe der 3.-Werte sind in Abb. 5.19 nochmals veranschaulicht. Die Werte
gelten fiir reines fliissiges Wasser (nicht fiir Eis); die Angaben fiir Temperaturen un-
ter 0°C sind etwas unsicher, da sie sich experimentell nur schwer verifizieren lassen.
Fiir Meerwasser sind nach Stewart u. Friedman (1975) die o (HDO)-Werte um etwa
1,6%0 hoher als fiir SiiBwasser.

Der zweite wichtige Mechanismus der Isotopenfraktionierung ist die kinetische
Trennung. Zu deren Beschreibung gehen wir von der bisherigen Voraussetzung ei-
nes Gleichgewichtes zwischen fliissiger Phase und Dampfphase ab und nehmen
an, dafl der Wasserdampf aus dem Gleichgewicht entfernt wird. In diesem Fall
mufB die Feuchte im Dampfraum kleiner sein als die Sittigungsfeuchte; es tritt
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Tabelle 5.5 Gleichgewichtstrennfaktoren und 3-Werte

Temperatur (°C)  de(HDO)  8.D (%o0) ae(H2180)  8.180 3.D/8. 180
20 1,14920 -129,83 1,01413 -13,93 9,320
-10 1,12932 -114,51 1,01285 -12,69 9,024
0 1,11231 -100,97 1,01172 -11,58 8,719
10 1,09767 —88,98 1,01070 —10,59 8,402
20 1,08502 —78,36 1,00979 —9,70 8,078
30 1,07403 —68,93 1,00897 —8,89 7,754
40 1,06446 —60,55 1,00823 —8,17 7,411
50 1,05608 —53,10 1,00756 -7,51 7,071
Abb. 5.19 3.D- und 0
8¢ 180-Werte (linke r
Ordinatenskala) und das -20 10
Verhiltnis 8.D/8. 180 (rechte L 9 T
Ordinatenskala) als Funktion a0l g O
der Temperatur i ;<
Du)
6 w

3, (%o)
3
T

-80 }

-100 -

-120
-20° -10°  0° 10° 20° 30° 40° 50° 60°
T(°C) —=

ein Nettostrom von Wassermolekiilen aus der fliissigen in die gasformige Phase
auf. Dabei miissen die Molekiile durch die laminar-viskose Grenzschicht zwischen
der Wasseroberfliche und der turbulent durchmischten Atmosphidre (s. Abschn.
3.4) hindurch diffundieren. Ist nun der Transferwiderstand fiir die verschiedenen
Molekiilsorten verschieden, da die molekularen Diffusionskoeffizienten etwas ver-
schieden sind, so tritt die kinetische Trennung als weitere Isotopentrennung ein.
Da die Diffusionskoeffizienten fiir die schwereren Molekiile etwas kleiner sind als
fiir Hy100, wird der Transferwiderstand fiir die isotopisch schwereren Wasserarten
grofer: es tritt eine weitere Abreicherung der schweren Molekiile ein.

Das Konzept des Transferwiderstandes wird im 7. Kapitel entwickelt werden;
hier sei nur vorweggenommen, daf} der Kehrwert des Transferwiderstandes Ry bei
der Diffusion einer Beimengung durch eine Schicht hindurch die Fludichte j dieser
Beimengung mit der Differenz der Konzentrationen auf beiden Seiten der Schicht,
¢y — ¢1, verkniipft,

j=2-%2 (5.100)
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und daB3 dieser Transferwiderstand in der laminaren Schicht in charakteristi-
scher Weise von dem Verhiltnis zwischen der kinematischen Zihigkeit v und der
molekularen Diffusionskonstanten D der Beimengung zusammenhéngt,

vV n
Rq (D) : (5.101)
wobei n zwischen 1/2 und 2/3 liegt (die Verwendung des Buchstabens ,,R* fiir den
Transferwiderstand — in Analogie zum elektrischen Widerstand — darf nicht zu einer
Verwechslung mit der Verwendung von R — von ,ratio” — fiir die Bezeichnung des
Isotopenverhiltnisses fiihren!).

Wir bezeichnen den kinetischen Trennfaktor mit ax und setzen die Trennfldache
zwischen Fliissigkeit und Dampfphase bei z = 0 (dort herrscht Sattigungsfeuchte)
und die Obergrenze der laminaren Schicht bei z = z; (dort wird in der Regel der
Wasserdampf untersittigt sein) an, d.h., wir setzen

R(Dampf,z = 0)

= — (5.102)
R(Dampf, z = z;)

ot

Wir konnen dann den Gesamttrennfaktor o wegen

o R(fliissig) . R(fliissig) R(Dampf, z = 0)
~ R(Dampf,z=1z) R(Dampf,z=0) R(Dampf,z = z)

= 0e -0k (5.103)

als Produkt aus dem Gleichgewichtstrennfaktor und dem kinetischen Trennfaktor
schreiben.

Wir wollen jetzt den kinetischen Trennfaktor o aus der relativen Feuchte und
den Diffusionseigenschaften der verschiedenen Komponenten ndherungsweise be-
rechnen. Fiir o gilt (mit E als dem Sittigungspartialdruck der jeweiligen Spezies
iiber dem Gemisch, e als dem aktuellen Partialdruck und f = e/E als relativer
Feuchte)

ax(HDO) = [HDO],—o / [H20l;=0 = Enpo/Emo  fmo0(z)
[HDO] 7=17) / [HZO] 7=17] eHDO(Z]) / eHZO(Zl) fHDO(Zl)
(5.104)

und analog fiir ax(H,'30). Die relative Feuchte der schwereren Spezies kénnen
wir mit folgender Uberlegung eliminieren (wobei wir weiter bei HDO als Beispiel
bleiben und bei den relativen Feuchten die Hohenangabe z; weglassen wollen):
AuBerhalb der laminar-viskosen Schicht, im turbulent durchmischten Gebiet, sind
die Transportgeschwindigkeiten fiir alle Spezies gleich und damit die Fludichten
j den Konzentrationen proportional. Damit gilt, unter Verwendung des gerade eben
abgeleiteten Ausdrucks fiir o (s. Gl. 5.104),

jm,o  [H20l,—;  fmo-[H20], [H20] .-

Ji0 _ _ — o . (5.105)
japo  [HDOJ,—,  fupo - [HDO] ,— [HDO] ,—9
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Aus Kontinuitétsgriinden miissen die FluBdichten in der laminar-viskosen Schicht
gleich den Fludichten im turbulent durchmischten Gebiet sein. Fiir die Fludichten
in der laminar-viskosen Schicht kénnen wir ansetzen:

([H20] ;=0 — [H20] ,—,) _ [0l (1 — fi,0)

i = 5.106
JH,0 R, (H,0) R, (H,0) (106

und entsprechend

. _ [HDOJ],— - (1 — fupo)
JHDO = R, (HDO) (5.107)

Dabei bedeuten Rg(H,O) bzw. R(HDO) die Transferwiderstidnde fiir den diffusiven
Transport der entsprechenden Dampfspezies durch die laminar-viskose Schicht hin-
durch. Wegen der oben abgeleiteten Beziehung fupo = fn,0/ak konnen wir fupo
ersetzen und weiter schreiben

Jm,0 [H20] ,—o Ry(HDO) - [H,0] ,—¢ - (1 — fn,0)
- = Ok - = (5.108)
Japo [HDO],—o Ry (H,0) - [HDO] ,— - (1 — fu,0/0x)
und erhalten durch Auflésen nach oy
og = 1 +(1—f )w (5.109)
k = In,0 H,0 R.(H,0) .

Wegen des zuvor erwihnten Zusammenhangs von Ry mit dem Verhéltnis von v zu
D konnen wir diesen Ausdruck umformen zu

D n
ax = fin,0 + (1 = fr0) - (D:;‘;> . (5.110)

Da die Diffusionskonstanten der verschiedenen Wasserspezies nur wenig von-
einander abweichen, konnen wir fiir das Verhiltnis der Diffusionskonstanten
niherungsweise

Dy,0/Dupo ~ 1 + ep (5.111)
setzen. Da ¢p eine kleine Zahl ist, konnen wir weiterhin

(I+ep)"~1+n-¢p (5.112)
schreiben und erhalten schlieflich

Otk=1+n~8D~(1—fH20). (5.113)
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Die kinetische Trennung ist also eine lineare Funktion des Feuchtedefizits (1 — f).
Selbstverstindlich gilt fiir H,'30 eine ganz analoge Uberlegung.
Nach Merlivat (1978) liegen die ep -Werte fiir eine Temperatur von 21°C

— bei ep ~ 0,0251 fiir HDO,
— bei ep =~ 0,0285 fiir H,'80.

Setzen wir beispielsweise fiir das relative Feuchtedefizit 1 — f = 0,5 und fiir n = 0,6,
so erhalten wir

— ax ~ 1,0075 fiir HDO,
— o ~ 1,0085 fiir H,!80.

Die kinetischen Effekte liegen also in der Grolenordnung von 10 Promille.

5.4.2 Einfache Kondensationsmodelle

Die isotopische Fraktionierung bei der Kondensation von Wolkentropfchen und bei
der Bildung von Niederschlag ist wesentlich schwieriger zu beschreiben als die
Fraktionierung bei der Verdunstung, da die oben gemachte Voraussetzung, daf3 der
Vorrat der abgebenden Phase — in diesem Fall jetzt der atmosphérische Wasserdampf
— beliebig grof} ist, bei der Kondensation sicher nicht mehr zutrifft. Das hat zur
Folge, daB sich die isotopischen Konzentrationen wihrend der Kondensation und
wihrend des Ausregnens sowohl in der fliissigen Phase als auch in der Dampfphase
fortwihrend dndern. Da im Moment der Kondensation Gleichgewichtstrennung auf-
tritt, ist das Kondensat isotopisch schwerer als der Dampf; dieser wird deshalb
mit fortschreitender Kondensation und Niederschlagsbildung immer weiter an den
schweren Isotopen abgereichert. Damit wird aber auch das weitere Kondensat, das
aus diesem Dampf entsteht, immer leichter.

Um eine Einsicht in den verwickelten Prozel der dabei auftretenden
Fraktionierung zu bekommen, wollen wir zwei Grenzfille betrachten:

— Das Kondensat bleibt im System; ein Beispiel dafiir ist die Bildung einer Wolke,
bevor Niederschlag einsetzt; dabei ist vorauszusetzen, dafl das Wolkenvolumen
nicht mit seiner Umgebung im Austausch steht.

— Das Kondensat wird nach der Kondensation sofort aus dem System weggenom-
men (sog. Rayleigh-Kondensation); die Rayleigh-Kondensation in ihrer idealen
Form ist zwar in der Natur kaum anzutreffen, doch kann man modellméBig eine
regnende Wolke damit einigermaf3en beschreiben.

Im ersten Fall ist die auftretende Fraktionierung aus einer einfachen
Bilanzrechnung zu ersehen: Wenn wir mit ny und n; die Zahl der Mole in der
Dampfphase (,,vapour) und in der fliissigen Phase (,,liquid*) und speziell mit ny
die Zahl der Mole in der Dampfphase vor Beginn der Kondensation bezeichnen,
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ferner mit Ry, Rj und Ry die entsprechenden Isotopenverhéltnisse, so gilt
ny +n; = nyp (5.114)

und
Ry -ny + Ry - = Ryp - nyp. (5.115)

Setzen wir noch V = ny/nyo (d.h. V ist der in der Dampfphase verbleibende
Bruchteil der urspriinglichen Wasserdampfmenge), so erhalten wir nach Division
der 2. Gleichung durch nyg fiir das Isotopenverhiltnis Ry des verbleibenden
Dampfes die Gleichung

Ry-V+R-(1-V)=Ry-V+oa-Ry- (1 -V)=Ryp (5.116)
oder, nach R, aufgelost,

1

— (5.117)
O + V- (1 —ae)

Rv = RV,O

und weiter mit g¢ = e — 1

1

Ry=Ryg —mM8M8M8M8M8 .
T et e (1= V)

(5.118)

Durch Multiplikation mit o, erhalten wir hieraus noch das Isotopenverhiltnis des
jeweiligen Kondensats,

Qe

eV 41

Ry =Ryp-

Dividieren wir beide Seiten noch durch den Bezugsstandard SMOW, so erhalten wir
fiir die 3-Werte

3 R R 1
Voo w0 —1 (5.120)
1000 Rsmow Rsmow 14ee-(1—-V)
oder
3 3 1
v ooy (5.121)
1000 1000 l4+e-(1-V)
und analog

I 7 D S (5.122)
1000 ~— \ 1000 l+e-(1-V) '
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Die 8-Werte sind dabei in Konsistenz mit der weiter oben eingefiihrten Definition in
Promillezahlen notiert; deshalb erscheint jeweils die Zahl 1000 im Nenner. Um den
qualitativen Verlauf noch etwas besser zu iibersehen, beriicksichtigen wir, daf € und
d/1 000 kleine Zahlen sind; dann konnen wir angenéhert 1/[1 +¢e - (1 - V)]~ 1 —
ge - (1 = V)und ¢ - d/1 000 = 0O setzen und erhalten

o (o +1) [ =g -(1-V)]-1 (5.123)
1000 1000 ¢ '
oder
By A 8y0 — 1000 - g - (1 — V). (5.124)

Der Isotopengehalt nimmt also angenihert linear mit der Menge des gebildeten
Kondensates ab.

Fiir den zweiten oben erwéhnten Fall, fiir die Rayleigh-Kondensation, kénnen
wir keine so einfache Bilanziiberlegung mehr anstellen, da das System aus Dampf
und Kondensat nicht mehr abgeschlossen ist. Wir kdnnen aber die differentielle
Beziehung

dRy-ny +R;-n) = —Ry-dn; = —a - Ry - dn; (5.125)

ansetzen. Dabei bedeutet n, die Zahl der ausgeregneten, d.h. aus dem System
aus Dampf und verbleibendem Kondensat weggenommenen Mole. Links steht
die Anderung des Isotopengehaltes des verbleibenden Systems, rechts die durch
Ausregnen weggenommene Isotopenmenge. Bezeichnen wir noch mit n = ny + ny
die Gesamtwassermenge in dem verbleibenden System, so ist natiirlich dn = —dn;.
Die Ausfiihrung der Differentiation unter Benutzung von R = o, - Ry ergibt

Ry -dny +ny -dRy + e - Ry - dnj + 0 - nj - dRy = oe - Ry - dn. (5.126)

Da in einer regnenden Wolke der Fliissigwassergehalt recht konstant ist, konnen wir
angenihert n; = const bzw. dn; = 0 setzen. Nach Umordnung erhalten wir

Ry - (1 —ae)-dn=—(n, + o - np) - dRy (5.127)
oder mit 1 — o = —€¢
Ry - € -dn = (n, + o - 1p) - dRy. (5.128)

Um diese Gleichung auf einfache Weise integrieren zu konnen, machen wir auf der
rechten Seite noch die Niherung o ~ 1 und schreiben, mit ny + nj = n,

dRy dn
=ge - —. (5.129)
Ry n

Wir erweitern links noch mit Ry o zu
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d(RRVv//RIiT(;O)_ . d_l? (5.130)
und integrieren zu
In(R,/Ry,) = € - In (n/n) (5.131)
oder
R, =Ryo - (n/ng)", (5.132)
woraus sich auch noch
R; = o - Ry = e - Ryg - (n/ng) (5.133)

ergibt (hierbei soll der Index 0 bei Ry bzw. bei n wieder den Zustand zu Beginn der
Kondensation bezeichnen).

Im Falle der Rayleigh-Kondensation nimmt der Isotopengehalt des Dampfes und
des Kondensates mit einer Potenzfunktion des Restwassergehaltes der regnenden
Wolke ab.

Angenidherte, fiir schnelle Abschitzungen geeignete 3-Werte des
Restwassergehaltes bzw. des Restdampfes ergeben sich aus

R,/R dy/1000 + 1
In(Ry/Ry) = In (M) —1In <V/—+>
Ry,0/Rsmow 8v,0/1000 + 1

= In (3,/1000 + 1) — In (3,,0/1000 + 1) (5.134)
~ 8y/1000 — 8y.0/1000

~ se~ln(n/n0) = —¢-In (no/n)

zZu

8, ~8,,—-1000-¢, -In(n,/n)  (%o) (5.135)

Wir wollen die bisher betrachteten Zusammenhinge durch ein Zahlenbeispiel
veranschaulichen, das die sukzessive Abnahme der schweren Isotope bei fort-
schreitendem Ausregnen beschreibt. Zunidchst moge Wasser aus einem Ozean,
dessen Isotopenkonzentration SMOW entspricht, bei 20°C verdunsten. Hierbei
tritt bei deuteriertem Wasser, fiir das wir das Beispiel durchrechnen wollen, ei-
ne Gleichgewichtstrennung von 8. ~ —78%o auf. Hinzu kommt eine kinetische
Trennung, fiir deren Abschdtzung wir mit einer relativen Feuchte von 70% und
einem Exponenten bei der Abhingigkeit der Transfergeschwindigkeit von der
Diffusionskonstanten von 0,6 rechnen wollen. Dann wird g ~ 0,0251 - (1 -
0,7) - 0,6 &~ 0,0045; angenihert wird dann 3 = —1 000 - ex &~ —4,5%0. Damit erhalten
wir schlieBlich bei der Verdunstung fiir den Wasserdampf ein 89 = 8. + dx von
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etwa —82,5%o0. Bei 20°C und 70% relativer Feuchte befinden sich jetzt etwa 14 g
Wasserdampf/m? in der Luft.

Jetzt nehmen wir an, dal der Dampf von seiner Quelle getrennt wird, z.B. weil
er von der Kiiste weg landeinwérts transportiert wird. Dabei sollen Abkiihlung
und Kondensation einsetzen und soweit gehen, bis die entstehende Wolke gera-
de zu regnen beginnt; dies wird passieren, wenn sich gerade etwa 2 g/m> in der
fliissigen Phase und noch 12 g/m?® in der Dampfphase befinden; dies entspricht
V = 0,86 in unserem Ansatz fiir die Gleichgewichtskondensation, die zugehori-
ge Lufttemperatur liegt bei 12°C. Bei dieser Temperatur ist e, ~ 0,095, und wir
erhalten fiir den Wasserdampf ein 8; ~ 8 —€¢ - (1 — V) - 1 000 von etwa —82,5%0 —
13%0 = -95,5%0. Bis zu diesem Punkt konnten wir mit einem abgeschlossenen
System rechnen. Der sich gerade bildende Niederschlag steht mit dem Dampf im
Gleichgewicht; nach der oben abgeleiteten Formel fiir die Gleichgewichtstrennung
ist 31 Niederschlag = 01 — 8¢ = 81 + 1000 - €¢/(ge + 1) ~ —95,5%0 + 87%0 = —8,5%.

Bei der weiteren Niederschlagsbildung — sagen wir: noch weiter land-
einwirts — rechnen wir mit Rayleigh-Kondensation. Die Abkiihlung und die
Niederschlagsbildung sollen jetzt so weit gehen, daB insgesamt 10 g/m> ausregnen
und neben 2 g/m? Fliissigwasser noch 2 g/m?> Dampf in der Luft sind; die zuge-
horige Temperatur betrigt jetzt —10°C. Der entsprechende e.-Wert ist 0,129, das
Verhiltnis no/n betrigt 14/4 = 3,5. Wir erhalten damit jetzt fiir die Dampfphase
32 = 95,5%0— (In 3,5) - 0,129 - 1 000%0 ~ —256%0. Der Niederschlag steht wieder
mit der Dampfphase im Gleichgewicht; nach der schon oben verwendeten Formel
ist jetzt 82 Niederschlag = 82 — 8¢ A~ —256%0 + 114%0 = —142%o. Der Niederschlag ist
auf dem Weg der Wolke iiber das Land isotopisch wesentlich leichter geworden.

5.4.3 Stabile Isotope in der Natur

Das zuvor abgehandelte Zahlenbeispiel zeigte modellhaft, wie die schweren Isotope
in Wasserdampf und Niederschlag wihrend des Ausregnens sukzessive immer wei-
ter abgereichert werden. In Quellnihe, die wir mit der Kiiste identifizieren konnen,
hatten wir im Niederschlag ein 8D von ca. —8%o erhalten; nachdem landeinwirts
etwa 70% des urspriinglich vorhandenen Wasserdampfs ausgeregnet waren, fan-
den wir im Niederschlag ein 3D von ca. —140%o. Qualitativ haben wir damit eine
Vorstellung von dem sog. Isotopen-Kontinentaleffekt erworben, wie diese typische
Abreicherung der schweren Isotope vom Ozean weg in die Kontinente hinein ge-
nannt wird. Das Zahlenbeispiel kann natiirlich nicht den Anspruch erheben, ein im
quantitativen Sinne realistisches Modell fiir diese Abreicherung zu sein. Abgesehen
von den Niherungen, die wir schon bei der Durchfithrung der Rechnung gemacht
haben, und ganz abgesehen von der Tatsache, daf} die Niederschlagsbildung kein
einfacher Zweistufenprozef3 und auch kein echter Rayleigh-Prozef3 ist, muf ein rea-
listisches Modell natiirlich in Rechnung stellen, daf} eine Luftmasse auf ihrem Weg
von der Wasserdampfquelle zum Ort des Ausregnens kein quellenfreies System
ist, sondern durch Verdunstung vom Boden her immer wieder von neuem mit
Wasserdampf alimentiert wird. Qualitativ zeigt das einfache Kondensationsmodell
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in dem vorhergehenden Abschnitt die Griinde fiir die Abreicherung der schweren
Isotope mit wachsender Entfernung von der Kiiste recht gut auf. Ein realistisches
Modell, das die Verdunstung iiber Land mit einbezieht, haben z.B. Sonntag et al.
(1983) aufgestellt.

Abbildung 5.20 zeigt — nach Sonntag et al. (1979) — im oberen Teil Isolinien
der 3D-Werte von europdischen Grundwissern. Die Werte entsprechen genau
dem erwarteten Verlauf; die Grundwiésser, die natiirlich den Isotopengehalt der
Niederschldge widerspiegeln, werden von der Atlantikkiiste bis nach Osteuropa
isotopisch immer leichter. Der untere Teil des Bildes zeigt eine interessante
Anwendung der Isotopenmethode auf paldoklimatische Fragestellungen. Die Sahara
liegt heute in der Passatzone; Niederschlige treten kaum auf. Die Grundwisser unter
der Sahara stammen aus der Periode der letzten Kaltzeit, ca. 20 000 Jahre vor heu-
te. Erstaunlicherweise zeigen diese fossilen Grundwisser unter der Sahara genau
den gleichen Kontinentaleffekt wie die modernen europiischen Grundwisser, ein
eindeutiges Indiz dafiir, dal wihrend dieser Kaltzeit die Zirkulationsgiirtel zumin-
dest zeitweise dquatorwirts verlagert waren, und daf} die Sahara in den Perioden,

5° West Q° 5° Ost 10°

Abb. 5.20 Isotopische
Zusammensetzung
mitteleuropdischer und
nordafrikanischer
Grundwisser (Nach Sonntag
et al. 1979). Oben: Isolinien
der heutigen 8D-Werte in
Europa. Unten: Fossile
dD-Werte in der Sahara

West | Ost
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in denen iiberhaupt Niederschlige fielen, im EinfluBbereich der Westwinddrift lag,
vielleicht dhnlich wie heute die Mittelmeergebiete.

Vom klimatologischen Standpunkt her ist besonders die Frage nach dem
Zusammenhang zwischen den Isotopenhidufigkeiten im Niederschlag und der bei
dessen Bildung herrschenden Temperatur von vorrangigem Interesse. Eine Sichtung
von umfangreichem Datenmaterial (Yurtsever u. Gat 1981) zeigt, dafl die gemittel-
ten Variationen in den Isotopenverhiltnissen in erster Linie durch die Variationen
der Temperatur zustandekommen, und dafl dem gegeniiber andere EinfluBgro3en
wenig ins Gewicht fallen. Es sei aber betont, dal diese Aussage in keiner Weise
fiir Einzelniederschldge gilt, deren isotopische Zusammensetzung aufler von der
Temperatur auch von anderen aktuellen meterologischen Gegebenheiten abhéngt.
Beispielsweise sind Niederschlige aus polaren Luftmassen isotopisch wesent-
lich leichter als Niederschlidge aus subtropischen Luftmassen, auch bei gleicher
Temperatur am Niederschlagsort. Fiir Mittelungszeiten in der Grofenordnung ei-
nes Monats heben sich diese anderen EinfluBgroen aber praktisch soweit heraus,
daf nur die Temperatur als bestimmende Grof3e bleibt.

Wir wollen den Zusammenhang zwischen Temperatur und Isotopenhéufigkeit
anhand von Abb. 5.21 diskutieren, in der Monatsmittel von §!'80-Werten gegen
die Temperatur am Niederschlagsort aufgetragen sind. Die beiden durchgezoge-
nen Kurven im oberen Teil des Bildes stellen Regressionskurven fiir das von
Yurtsever u. Gat (1981) gesichtete Datenmaterial dar, die obere bzw. linke Kurve
(Ym) bezieht sich dabei auf maritime Stationen, die untere bzw. rechte Kurve
(Yc) auf kontinentale Stationen. Der Streubereich des Datenmaterials wird durch

0
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Abb. 5.21 Mittlere DANSGAARD
8180-Werte im Niederschlag
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Niederschlagsort S | L | | |
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Die Details sind im Text
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die beiden gestrichelten Kurven eingegrenzt. Das schraffierte Gebiet oben rechts
reprisentiert Daten von tropischen und subtropischen Stationen mit sehr hoher
Niederschlagsintensitidt (Monatsniederschldge iiber 140 mm); der Effekt, dal be-
sonders ergiebige Niederschlidge isotopisch etwas leichter sind als schwichere
Niederschlédge, ist als ,,amount effect bekannt. Die beiden mit Dy und Dy mar-
kierten Gebiete umfassen Daten von arktischen und subarktischen Stationen (nach
Dansgaard et al. 1973); dabei erfaflit Dy Werte von maritimen und kiistennahen
Stationen, wihrend Dy Ergebnisse von Stationen auf dem gronlidndischen Inlandeis
wiedergibt.

Die Darstellung zeigt, dafl pauschal eine sehr starke Abhidngigkeit der 3-Werte
von der Temperatur gegeben ist; die Kurven werden dabei um so steiler, d.h.
die Abhingigkeit von der Temperatur wird um so stirker, je niedriger diese ist.
Die Darstellung zeigt aber auch, daf3 diese Abhingigkeit des Isotopengehaltes
von der Temperatur den Charakter einer Korrelation, nicht den eines funktio-
nalen Zusammenhanges hat, daf es — anders ausgedriickt — keine eindeutige,
allgemein giiltige Eichung des ,,'®O-Thermometers* gibt. Einigermafen eindeuti-
ge funktionale Zusammenhinge kdnnen, wenn tiberhaupt, nur fiir geographisch eng
abgegrenzte Gebiete, vielleicht nur fiir eine bestimmte Station, und aus den oben an-
gegebenen Griinden auch nur fiir zeitliche Mittelwerte Giiltigkeit haben. Dennoch
geben einige Autoren Regressionsgeraden fiir den Zusammenhang zwischen den
d-Werten der Niederschlidge und den Temperaturen am Niederschlagsort an. Aus
dem eben Gesagten geht hervor, dafl solche Regressionsgeraden nur Anhaltswerte
liefern, keineswegs aber eindeutige Giiltigkeit im Sinne einer Thermometereichung
beanspruchen konnen.

Die beiden bekanntesten Regressionsgeraden sind in Abb. 5.21 strichpunk-
tiert eingezeichnet (,,Yurtsever” u. ,,Dansgaard”). Es sind dies die Gerade nach
Dansgaard (1964),

3%0=-13,64+0,7-T (°C), (5.136)

die aus gronlidndischen und nordatlantischen Isotopendaten mit dem Ziel der
Interpretation von Eisbohrkernen aus Gronland abgeleitet wurde, und die Gerade
von Yurtsever u. Gat (1981),

$80=-1240,34-T (°C), (5.137)

die auf dem schon erwihnten globalen Datenmaterial beruht und die vor allem
zur Interpretation von Daten aus geméBigten und wiarmeren Breiten herangezogen
werden kann.

In neuerer Zeit haben Jacob u. Sonntag (1991) an einer Station in Heidelberg
(Siidwestdeutschland) iiber einen Zeitraum von 8 Jahren die Variation von 8180
und von 3D im Wasserdampf und im Niederschlag verfolgt. Fiir die 8'30-Werte im
Niederschlag finden sie eine lineare Regression der Form

380 = —10,8+0,27-T (°C); (5.138)
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die Autoren weisen allerdings darauf hin, dal eine quadratische Regression eine
bessere Ubereinstimmung von Daten und Regressionskurve ergiibe (auch in dem
hier benutzten Datensatz zeigt sich, dal der funktionale Zusammenhang zwischen
den Isotopenwerten und der Temperatur zu tiefen Temperaturen hin steiler und zu
hoheren Temperaturen hin flacher wird, als es Gl. 5.138 entspricht).

Abbildung 5.22 zeigt noch eine klassisch gewordene paldoklimatisch bedingte
Variation des Isotopengehaltes im Niederschlag. In dem Bild sind die 8'30-Werte,
die aus einem Bohrkern durch das gronldandische Inlandeis gewonnen worden sind,
gegen das rekonstruierte Alter des Eises aufgetragen (nach Johnsen et al. 1972);
weitere Beispiele fiir aus Bohrkernen der Antarktis und Gronland gewonnenen
Isotopenzeitreihen werden in Kap. 10 vorgestellt. Die gestrichelte Linie zeigt als
Referenz den mittleren heutigen 3'80-Wert im lokalen Niederschlag. Die starke
Abreicherung der schweren Isotope wihrend der letzten Kaltzeit (Wiirm-Eiszeit)
und die hoheren Gehalte wihrend der Zwischeneiszeiten sind deutlich zu erkennen.
Besonders bemerkenswert sind die sehr schnellen Schwankungen und Einbriiche;
sie zeigen, dafl unter Umstinden sehr drastische Klimainderungen innerhalb sehr
kurzer Zeiten, etwa innerhalb einiger hundert Jahre, aufgetreten sind und, falls ei-
ne Extrapolation erlaubt ist, vielleicht auch in Zukunft auftreten konnen. Bei der
quantitativen Interpretation der Kurve ist zu beriicksichtigen, dal Niederschlidge iso-
topisch um so leichter werden, je hoher der Ort des Niederschlags ist (dieser Effekt
ist eine Folge der Temperaturabnahme mit der Hohe und macht fiir $'80 etwa 0,2
bis 0,5%¢/100 m aus). Da wihrend anhaltender Kaltzeiten das Inlandeis méchtiger
wird, fiihrt dieser Hoheneffekt zu einer Verschiebung der Null-Linie; die hieraus
folgende abgeschitzte Null-Linie ist in Abb. 5.22 als Schraffur eingezeichnet.

Es sollen jetzt noch einige Anmerkungen zum Zusammenhang zwischen den 8D-
und den §'80-Werten folgen. In fast allen Ausdriicken, die in den vorhergehenden
Abschnitten angegeben worden sind, hiingen die 8-Werte bzw. deren Anderungen
praktisch linear von der Gleichgewichtstrennung ab; eine Ausnahme macht nur
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Abb. 5.22 3!30-Werte in einem Eisbohrkern aus dem gronlindischen Inlandeis (Station Camp
Century); die gestrichelte Linie entspricht der isotopischen Zusammensetzung rezenter, d.h.
heutiger Niederschldge am Ort der Station, die Schraffur gibt die geschitzte Basislinie unter
Berticksichtigung der groeren Hohe des Inlandeises wihrend der Kaltzeiten wieder
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die Anderung der 3-Werte bei der kinetischen Trennung wihrend der Verdunstung.
Trigt man die 8D-Werte des Niederschlags gegen die 5'80-Werte auf, so ist deshalb
angenihert eine Gerade mit der Steigung 8.D/8.'80 zu erwarten; die Gerade sollte
nicht genau durch den Nullpunkt gehen, der Achsenabschnitt wird durch die kineti-
sche Trennung bei der Verdunstung bestimmt und sollte deshalb von der Luftfeuchte
bzw. dem Feuchtedefizit wihrend der Verdunstung abhidngen. Tatséchlich entspre-
chen die gemessenen 3-Werte sehr gut dieser Vorstellung; die meisten experimentell
bestimmten 3-Werte liegen in guter Niherung auf einer Geraden der Form

SD=8-8%0+10  (%o) (5.139)

Nach Craig (1961) wird diese Gerade als ,,meteoric water line” (MWL) bezeich-
net. Die Steigung der MWL und dhnlicher funktionaler Beziehungen zwischen 3D
und 3'80 sind generell etwas geringer als die Gleichgewichtsverhiltnisse; dies ist
vermutlich auf die Dynamik der Wolken wihrend der Niederschlagsbildung zurtick-
zufiihren. Das konstante Glied von 10%o, der sog. Deuterium-Exzef3, entspricht dem
mittleren Feuchtedefizit iiber dem Meer von etwa 20 bis 25%; Wasser aus sehr
feuchten Gebieten oder aus sehr feuchten Klimaperioden sollte einen geringeren
Deuterium-Exzell aufweisen. AuBerdem sollten Niederschlige aus sehr warmen
Regionen eine schwichere Steigung der $D/3'80-Geraden als 8 zeigen, da das
8D/8.180-Verhiltnis mit wachsender Temperatur abnimmt (s. Abb. 5.19). Effekte
dieser Art treten auch tatsidchlich auf: So finden beispielsweise Yurtsever u. Gat
(1981) fiir den Niederschlag auf 15 tropischen Inselstationen eine Beziehung der
Form 8D = 6,17 - 8'80 + 4, was unseren Vorstellungen zumindest qualitativ gut ent-
spricht. Ahnlich interpretieren Sonntag et al. (1979) den gegeniiber jetzigen Werten
geringeren Deuterium-Exzel in fossilen Sahara-Grundwéssern dahingehend, daf3
das atmosphérische Feuchtedefizit wihrend der Bildungsphase des Grundwassers
in der letzten Eiszeit geringer gewesen sein miisse als heute.
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Kapitel 6
Diffusion und Turbulenz

In den vorangegangenen Kapiteln haben wir Mechanismen besprochen, die zu-
mindest vom gedanklichen Prinzip her zu geordneten Bewegungen, Stromungen
und Zirkulationen gefiihrt haben. Neben diesen Vorgidngen spielen aber stochasti-
sche, diffusionsartige Prozesse eine grofe Rolle fiir die atmosphérische Dynamik
und fiir den Transport atmosphérischer Beimengungen. Dabei ist zwischen moleku-
laren, gaskinetischen Mechanismen, wie molekularer Viskositit oder molekularer
Diffusion, einerseits und Prozessen, die mit der turbulenten Bewegung der Luft zu-
sammenhingen, andererseits zu unterscheiden. Dariiber hinaus wirft das Auftreten
von Turbulenz die Frage nach den prinzipiellen Grenzen der deterministischen
Betrachtungsweise auf.

Der Begriff Diffusion soll sehr weitgehend verstanden werden und sowohl auf
den Transport skalarer Beimengungen wie Wirme oder stofflicher Beimengungen
als auch auf den Transport von Impuls angewandt werden; schon im 3. Kapitel
wurde ja das Zustandekommen von Reibung durch die Diffusion von Impuls erklart.

Im Normalfall ist der turbulente Transport von Impuls und von skalaren
Beimengungen der gegeniiber der molekularen Diffusion viel effektivere ProzeB,
so daf} letztere meist auller acht gelassen werden kann. Eine Ausnahme ist der
Transport an der Grenze zwischen zwei Medien, wie z.B. am Erdboden oder an
der Grenze zwischen Luft und Wasser. Hier wird der molekulare Transport relevant,
da Turbulenzen durch solche Grenzen nicht hindurchgreifen konnen, und die Grofie
der turbulenten Wirbel mit der Annédherung an die Grenzfliche gegen Null geht. In
Abschn. 3.4 wurde schon angedeutet, daf3 die Dicke der Grenzschicht, in der die vis-
kose Reibung fiir die Dynamik ausschlaggebend wird, in Luft in der Gré3enordnung
von Millimetern liegt. Weiterhin ist die viskose Reibung fiir die Dissipation der tur-
bulenten Energie verantwortlich. Fiir die relevanten Dimensionen gilt hier Ahnliches
wie zuvor gesagt: Nur in den sehr kleinen Wirbeln in der Grofenordnung von
Millimetern wird die turbulente Energie verbraucht und in thermische Energie um-
gewandelt, wihrend in den grofleren Wirbeln die Energie nur von Wirbel zu Wirbel
weitergereicht wird.

Entsprechend dieser Sachlage wird in diesem Kapitel das groere Gewicht auf
der Behandlung turbulenter Transport- und Austauschprozesse liegen; diese wer-
den von dem Abschn. 6.2 an zur Sprache kommen. Zuvor, im Abschn. 6.1, sollen
aber die GesetzméBigkeiten der molekularen Diffusion diskutiert werden; dies dient
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nicht zuletzt dazu, in den ganzen Problemkreis einzufiihren und gewissermaf3en den
Idealtyp der Diffusion zu behandeln. Davon ausgehend soll im weiteren auch her-
ausgestellt werden, wo Gemeinsamkeiten zwischen der geldufigeren molekularen
Diffusion und der turbulenten Diffusion bestehen und wo wichtige Unterschiede
auftreten.

Dabei werden zunichst, in Abschn. 6.2 und 6.3, die Grundlagen fiir die
Beschreibung der Turbulenz angesprochen, dann, in Abschn. 6.4, die Theorie der
turbulenten Diffusion bzw. des turbulenten Transportes diskutiert, und schlieflich,
in Abschn. 6.5, das Prinzip der empirischen Bestimmung der Diffusionsparameter
behandelt, das die Grundlage fiir die technische Ausbreitungsrechnung liefert.

6.1 Molekulare Diffusion

Die molekulare Diffusion ,,lebt* von der Wirmebewegung der Molekiile: Nach dem
Gleichverteilungssatz der Thermodynamik hat jedes Molekiil eines Gases eine mitt-
lere kinetische Energie (Translationsenergie) von Eyi, = (Exin) = 3/2 - k- T, wobei
k = 1,38 - 10723 J/K die Boltzmann-Konstante und T die absolute Temperatur be-
deuten. In dieser Darstellung sollen, wie auch im weiteren Text, die Uberstreichung
(7) das Zeitmittel und die spitzen Klammern ({ )) das Scharmittel, d.h. das Mittel
iber alle Teilchen oder iiber alle betrachteten Luftpakete usw., symbolisieren.

Wegen Ejyin = 1/2 - m - v2 ergibt sich fiir die quadratisch gemittelte Geschwin-
digkeit der thermischen Bewegung

— 3.k-T k-T
\/:z,/(vz)z‘/ - %1,73-‘/7. 6.1)

Die so definierte quadratisch gemittelte Geschwindigkeit betrigt bei Zimmer-
temperatur beispielsweise 500 bis 600 m/s fiir Sauerstoff und Stickstoff und ca.
1 700 m/s fiir Wasserstoff. Die iiber die Maxwellsche Geschwindigkeitsverteilung
linear gemittelte Geschwindigkeit, genauer der linear gemittelte Betrag der
Geschwindigkeit, ist um etwa 8% kleiner, er betrigt

— 8-k-T k-T
VI =A(lvh) = ~ 1,60\ —. (6.2)

Die Molekiile fliegen mit dieser mittleren thermischen Geschwindigkeit, bis sie auf
ein anderes Molekiil treffen und dort in einem elastischen Stof} gestreut werden. Die
Zeit zwischen zwei StoBen betriigt unter Normalbedingungen etwa 10710 s; ent-
sprechend liegt die mittlere freie Weglinge zwischen zwei Stoflen bei 0,06 pm. Bei
dieser Streuung ist wesentlich, daf} die Richtungen vor und nach der Streuung prak-
tisch unkorreliert sind; das Molekiil kann sich gewissermalien ,,frei entscheiden®,
in welche Richtung es fliegen will, und hat nach dem Stof} keine Erinnerung an die
Vorgeschichte. Es wird sich zeigen, daf} dies ein wichtiger Unterschied gegeniiber
der spiter zu besprechenden turbulenten Diffusion ist.



6.1 Molekulare Diffusion 263

Um den Diffusionsprozef als stochastischen Vorgang zu verstehen, wollen wir
zunichst in einem einfachen Modell die Zufallsbewegung eines Molekiils bzw. eines
Molekiilensembles untersuchen. Daran schliefit sich die Besprechung der diffusi-
ven Fliisse im engeren Sinn an; dabei soll auch der Zusammenhang zwischen der
statistischen Betrachtungsweise einerseits und der Behandlung der Diffusion durch
die Ficksche Diffusionsgleichung, die ja der Kontinuumsmechanik zuzuordnen ist,
andererseits herausgearbeitet werden.

6.1.1 Ein- und dreidimensionale Zufallsbewegung als Idealtyp
einer Diffusion

Wir beginnen damit, in einem eindimensionalen Modell den Weg eines Molekiils
zu verfolgen, das z.B. zum Zeitpunkt Null an einer bestimmten Stelle, z.B. am
Koordinatenursprung, zu einer eindimensionalen Zufallsbewegung startet; genau-
er ausgedriickt, wir wollen die Wahrscheinlichkeit dafiir untersuchen, daf§ sich
das Teilchen nach einer gewissen Zeit um eine bestimmte Strecke von sei-
nem Ausgangspunkt entfernt hat. Im zweiten Schritt identifizieren wir diese
Wahrscheinlichkeit mit der Verteilungsfunktion fiir ein Ensemble von Molekiilen.

Wir gehen von einem regelmifigen eindimensionalen linearen Gitter von
Streuzentren aus; diese stellen wir uns zunichst als ortsfest vor. Das Molekiil soll,
im Koordinatenursprung (m = 0) startend, jeweils um einen Gitterpunktabstand
in freier Entscheidung nach links oder rechts springen; die Wahrscheinlichkeiten
dafiir, dal es bei einem einzelnen Sprung nach links oder nach rechts springt,
sollen gleich, d.h. jeweils 1/2 sein. Hierbei ist m die Koordinatenvariable fiir die
Entfernung vom Ursprung, d.h. m steht fiir die Zahl der Gitterpunkte bzw. fiir die
Zahl der Einzelsprungweiten vom Ursprung aus. Weiterhin sei N die Gesamtzahl
der Spriinge, n die Zahl der Spriinge nach rechts und entsprechend N — n die Zahl
der Spriinge nach links. Die Entfernung vom Ausgangspunkt nach N Schritten ist
alsom =n-(N-n) =2 -n- N Schritte.

Fiir ein einzelnes Molekiil 146t sich nun eine Wahrscheinlichkeit Py(m) dafiir
berechnen, dafl es nach N Spriingen gerade m Sprungweiten vom Ausgangspunkt
entfernt ist. Das Ergebnis 146t sich dann auf ein Ensemble von sehr vielen
Molekiilen iibertragen, die alle unabhingig voneinander am Ursprung freigesetzt
werden und jeweils N Spriinge ausfithren. Dann gibt Px(m) ndmlich unmittelbar
die Verteilungsfunktion an, d.h. von k insgesamt freigesetzten Molekiilen werden
im statistischen Mittel gerade k - Pn(m) Molekiile an der Stelle m zu finden sein.

2

Eine besonders wichtige GroBe dieser Verteilung, die Varianz o, = (m2> der

Teilchenposition beziiglich des Ausgangspunktes bzw. der quadratisch gemittelte

Abstand o, = ,/ <m2> vom Ursprung, 146t sich leicht unmittelbar errechnen, auch
ohne Kenntnis der Verteilungsfunktion selbst:

Jedes Molekiil fiihrt N unabhédngige Schritte aus; sein Abstand vom Ursprung
nach N Schritten 146t sich dann schreiben als
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N
m= Z Si, (6.3)

i=1
wobei s; (s steht fiir ,,signum*) die Richtung des i.ten Schrittes angibt, d.h. s; = 1
bedeutet einen Schritt nach rechts, s; = —1 einen Schritt nach links. Quadrierung

und Mittelbildung ergeben

N N (6.4)
=N+.Z<Si~28j>

Die zweite und dritte Zeile folgen aus der ersten, weil fiir alle i 512 = 1 gilt, und
weil s; und s; fiir i # j nicht korreliert sind, d.h. weil es zu jedem beliebigen s; im
Mittel gleich viel positive wie negative s; gibt. Damit erhilt man

Om = y/(m2) = VN. (6.5)

Dieses Ergebnis ist sehr wichtig: Bei einer Zufallsbewegung der beschriebenen Art,
bei der beide Richtungen fiir die einzelnen Spriinge gleich wahrscheinlich sind, und
die deshalb als Modell fiir die molekulare Diffusion dienen kann, nimmt der qua-
dratisch gemittelte Abstand aller Molekiile von der Stelle der Freisetzung mit der
Waurzel aus der Anzahl der Spriinge zu.

Das Modell ging bis jetzt von fest vorgegebenen Streuzentren aus. Tatsdchlich
sind aber die Molekiile selbst die Streuzentren. Das bedeutet, daf in einen einzelnen
Sto} 2 Molekiile involviert sind, daf} also innerhalb einer Stofperiode t 2 Molekiile
gestofen werden. Die tatsdchliche Stofzahl fiir jedes Molekiil betrdgt also nicht,
wie bei einem festen Gitter, N = t/t (mit t als der Zeit), sondern N = 2 - t/t. Damit
wird

t
om =2 = (6.6)
bzw.
t
2 [ 2\_, ¢
om_<m)—2 - (6.7)

Wir wollen diese Betrachtung jetzt von dem eindimensionalen Modellgas auf ein
dreidimensionales physikalisches Gas iibertragen und die ortlichen Varianzen o2 =
((x —x0)%). 03 = ((y = y0)?), 02 = ((z — 20)*), bestimmen; xo, yo. zo seien die
Koordinaten des Ausgangspunktes. Zwischen zwei Stoen legt ein Gasmolekiil in



6.1 Molekulare Diffusion 265

x-Richtung gerade die Strecke vy - T (mit vy als der x-Komponente der thermischen
Geschwindigkeit) und in y- und z-Richtung entsprechend die Strecken vy - T bzw.
v, - T zuriick. Damit werden

G%:V%-tz-ofn=2-vi-tz~% 68)
=2.vZ.t-t
und entsprechend fiir die anderen Raumrichtungen
oy =2-vy-T-t (6.9)
und
2=2-v2.t-t. (6.10)

In einem Gas im Gleichgewicht gilt natiirlich v2 = V§ = v2. Damit erhalten wir

fiir die mittlere dreidimensionale thermische Geschwindigkeit v nach dem Satz des
Pythagoras v> = v2 + v§ +vi=3.v2=3. v§ = 3. v2; damit wird

2
6=0=0=§-V-‘t-t. (6.11)

Die zwischen zwei StoBen ohne Riicksicht auf die Richtung zuriickgelegte
Wegstrecke konnen wir mit der mittleren freien Wegldnge 1 identifizieren. Da 1 =
v - T ist, erhalten wir schlieflich

2
02=02=02=§-v'1~t (6.12)

bzw.

2
X:oyzczz,/g-v-l.t. (6.13)

Wir werden gleich noch sehen, daf dieses Ergebnis allgemein gilt, nicht nur fiir den
hier diskutierten Fall der Freisetzung der Molekiile aus einer punktférmigen Quelle.

Setzen wir — um ein Zahlenbeispiel zu erhalten — fiir v die mittlere
Geschwindigkeit von Luftmolekiilen von etwa 600 m/s und fiir | die mittlere freie
Weglinge von 0,06 jum ein, so erhalten wir nach 1 Sekunde ox = oy =0, ~ 0,52 cm.
Der gemessene Wert betrigt etwa 0,6 cm; das ganz einfache statistische Modell
liefert ein verbliiffend gutes Ergebnis.

Wie gerade erwihnt, gelten die erhaltenen Ausdriicke fiir o, oy und o, nicht
nur fiir den hier diskutierten speziellen Fall. Wir wollen noch eine Ableitung be-
sprechen, die das gleiche Ergebnis in allgemeinerer Form liefert und die spéter auf
einfache Weise eine Ubertragung auf turbulente Bewegungen zuliBt und zu dem fiir
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die Theorie der turbulenten Diffusion zentralen Theorem von Taylor fiihrt (dieses
Theorem selbst wird in dem Abschn. 6.4 besprochen werden).
Hierzu betrachten wir die zeitliche Entwicklung von ¢2:

do? d d
% - a((x—xo)2>:<2-(x—xo)-d—):>: 2-(x—x0)-vy).  (6.14)

Fiir vy ist die Geschwindigkeit zum gegenwirtigen Zeitpunkt t, d.h. v4(t), ein-
zusetzen; X — X¢ ist dagegen das Ergebnis der zuriickliegenden (,.historischen®)
Geschwindigkeiten vy (t') zwischen den Zeitpunkten t’ = QO und t' = t, d.h.

t

X — X0 = /Vx(t/) -dt'. (6.15)

0

Diesen Ausdruck setzen wir oben (Gl. 6.14) ein. Da die gegenwirtige
Geschwindigkeit nicht von der ,,historischen* Zeit t' abhiingt, kénnen wir in den
weiteren Schritten v (t) unter das Integral ziehen und dann die Integration iiber die
Zeit mit der Scharmittelbildung vertauschen. Wir erhalten

do?

—= = (2-(x—x0) - Vx(t)) =2 <Vx(t) : ftvx(t’) : dt/>
dt 0

t
2. <f Vx(t) - vx(t) - dt’> (6.16)
0

2 [ {vx() - vx(t)) - dt’.

o, .

Der Integrand beschreibt offensichtlich die Korrelation zwischen den gegenwiértigen
gemittelten Geschwindigkeiten und den entsprechenden Geschwindigkeiten in der
Vergangenheit. Diese Geschwindigkeiten sind fiir die Zeit seit dem letzten zurtick-
liegenden StoB trivialerweise voll korreliert; der Integrand ist zwischen t’ = t — T und
t' =t gerade v% (t). Dagegen haben die Molekiile bei dem letzten Sto$3 die Erinnerung
an die davorliegenden Geschwindigkeiten verloren, die Geschwindigkeiten fiir t' <
t — T und die gegenwirtigen Geschwindigkeiten sind vollstdndig unkorreliert, der
Integrand ist fiir t' < t — T Null. Damit erhalten wir fiir die Integration nach t’

d2
(‘1’: :2./v§(t).dt’:2.v§-r (6.17)

t—1

(vx(t) hingt nicht von t’ ab!), bzw. mit der Argumentation von oben (s. Gl. 6.12)
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do?> 2
Ox 2.y, (6.18)
at 3

oe=2-vi.t1-t (6.19)
oder
2 2
0)2(:5.\;2.1;4:5.\;.14. (6.20)

Wir haben also mit dieser Betrachtung der Geschwindigkeitskorrelationen genau
das gleiche Ergebnis wie zuvor erhalten.

Die Berechnung der oben eingefiihrten Wahrscheinlichkeitsverteilung Pn(m)
selbst ist etwas umstindlich. Deshalb soll hier nur kurz der Gedankengang skiz-
ziert, die einzelnen Rechenschritte aber weggelassen werden. Wir gehen wieder
von dem Modell des eindimensionalen linearen Gitters aus. Die Wahrscheinlichkeit
Pn(n), daBl nach insgesamt N Schritten gerade n Schritte nach rechts und damit
N — n Schritte nach links ausgefiihrt worden sind, ist gleich dem Produkt aus der
Wahrscheinlichkeit dafiir, daf eine bestimmte einzelne Schrittkombination wirklich
auftritt (diese Wahrscheinlichkeit ist fiir alle Schrittkombinationen gleich und be-
trigt gerade 172N und der Zahl Zx(n) der unterscheidbaren Kombinationen aus
N Schritten, die als Ergebnis gerade n Schritte nach rechts haben, d.h. also der
Zahl der Realisationsmoglichkeiten fiir n Schritte nach rechts. Dabei folgt die
Zahl 1/2N fiir die Wahrscheinlichkeit fiir eine bestimmte einzelne Kombination
aus der Uberlegung, daB ein Molekiil bei jedem Schritt zwei gleichberechtigte
Entscheidungsalternativen, ndmlich rechts und links, hat, dal damit bei N Schritten
gerade 2N Kombinationen moglich sind; da alle Kombinationen gleich wahrschein-
lich sind, ist damit die Wahrscheinlichkeit fiir eine bestimmte Kombination gerade
172N,

Die Zahl Zn(n) der unterscheidbaren Schrittfolgen mit n Schritten nach rechts
ist

N!

ZN(H) = m

(6.21)
Damit ergibt sich fiir die Wahrscheinlichkeit Py(n) dafiir, da3 von N Schritten
gerade n nach rechts ausgefiihrt werden

N\ N!

Wenn von insgesamt N Schritten n nach rechts und entsprechend N — n nach links
ausgefiihrt worden sind, so ist der resultierende Abstand m vom Ausgangspunkt
durchm =n - (N -n) =2 - n— N gegeben; hieraus folgt n = (N + m)/2 und N
—n = (N — m)/2. Setzen wir diese Beziehungen in den Ausdruck fiir Px(n) ein, so
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Abb. 6.1
Wahrscheinlichkeitsverteilungen
Pn(m)fiir N = 2, 4 und 8; die
Verteilungen sind ihrer Natur
nach diskret, die
eingezeichneten Kurven

dienen nur zur

Verdeutlichung

erhalten wir die gesuchte Wahrscheinlichkeit Px(m) dafiir, da ein Molekiil nach N
Schritten gerade m Schrittweiten vom Ursprung entfernt ist. Es ist

" N! .

PN(m>=<5> Ry (N (6.23)
2 ) 2 '

In Abb. 6.1 sind einige Beispiele fiir diese Wahrscheinlichkeitsverteilung aufge-

zeichnet.

Bei sehr groflen StoB3zahlen N ergibt die Anwendung der Stirlingschen Nidherung
auf die abgeleitete Formel fiir Pn(m) eine Gaul3sche Normalverteilung:

1 m?
oder, wegen crzn =N
1 m?
) " Ym m

Wir wollen dieses Resultat wieder auf ein dreidimensionales Gas iibertragen und
nutzen hierzu die Beziehungen

N=2-t/t

X=Vg-T-m
y=vVy-1-m
Z=V,-T-m
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und weiter die in Gln. 6.8 bis 6.13 angegebenen Ausdriicke fiir ox, oy und o, aus.
Bei der Umrechnung von Verteilungsfunktionen ist noch zu beriicksichtigen, dass

dm_ 1
dx vy -1

Px(x) = Pn(m) - C;—T mit (6.26)

und entsprechende Beziehungen fiir y und z gelten miissen. Schreiben wir nach der
Substitution N = 2 - t/t noch P¢(x) anstelle von Px(X), so erhalten wir

1 x?
Pi(x) = ex <——> 6.27)
' V2o J2vE Tt P 4.v2.1-t

oder mit der gleichen Argumentation beziiglich v und 1 wie oben (s. Gln. 6.11 u.
6.12)

Py(x) = 1 x2
X cexp|l -——————
Ry S T Y E R R

2
! _exp (—X—> (6.28)
2w J2)3 v 1t 2-2/3-v-1-t

1 ( x? )
=——exp|—— |-
V2 oy 202

Entsprechende Beziehungen gelten natiirlich fiir die y- und z-Koordinaten.

Ubertragen wir dieses Ergebnis, das seiner Herleitung nach eine Wahrscheinlich-
keitsverteilung fiir den Ort eines einzelnen Molekiils darstellt, in der schon oben
diskutierten Sichtweise auf ein Ensemble von sehr vielen Molekiilen, so er-
halten wir, nach Multiplikation mit der Gesamtmenge, eine Anzahl- oder eine
Konzentrationsverteilung der am Ursprung freigesetzten Beimengung. Bedeutet
beispielsweise Cp die Gesamtmasse der freigesetzten Molekiile, so gibt

Co < x2
—.ex j—
V21 ox P 202

die Konzentration an der Stelle x zur Zeit t an.

Der so erhaltenen Wahrscheinlichkeits- bzw. Verteilungsfunktion haftet aller-
dings ein gewisser Mangel an: Die Gauf3sche Normalverteilung liefert fiir jede end-
liche Zeit t an jedem endlichen Ort x eine von Null verschiedene Wahrscheinlichkeit
bzw. von Null verschiedene Konzentration. Dies steht mit der Erfahrung und
auch mit der Vorstellung einer expandierenden Beimengungswolke mit definierter
Front im Widerspruch. Es hat sich deshalb eingebiirgert, etwas willkiirlich einen
Abstand von 2 ¢ oder auch 2,15 ¢ (was gerade einer Wahrscheinlichkeit bzw. einer
Konzentration von 10% des Maximalwertes entspricht) als den Ort der Front der
Beimengung anzusehen.

c(x,t) = ) mit oy =2/3-v-1-t (6.29)
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Die Diffusion fiihrt offensichtlich zu einer mit der Zeit immer breiter und flacher
werdenden Verteilung, oder anders ausgedriickt, die Diffusion strebt eine gleich-
mailige Verteilung der Beimengung an. Damit ist zwingend ein diffusiver Fluf3
verbunden, der vom Ort hoherer Konzentration zum Ort niedrigerer Konzentration
fiihrt. Wir werden uns im nédchsten Abschnitt eingehend mit diffusiven Fliissen
dieser Art befassen.

Zuvor wollen wir noch einen Ausdruck fiir die dreidimensionale isotrope
Verteilung bei Freisetzung aus einer Punktquelle suchen. Da die Bewegungen
in den drei Raumrichtungen voneinander unabhingig sind, und da die
Verteilungsfunktionen Wahrscheinlichkeiten darstellen, ist die dreidimensionale
Verteilungsfunktion gerade das Produkt der drei eindimensionalen Verteilungen
(wir schreiben jetzt fiir ox = oy = o, der Einfachheit halber o):

2 2 2
X"ty +z
Px,y,2) = ——F— - - 6.30
t(XyZ) (2~T[)3/2-0‘3 eXP( 2.02 ) ( )
oder auch, mit r2:x2+y2+zz,
P ——1 _r2 6.31
=G ) (©.31)

6.1.2 Diffusive Fliisse skalarer und vektorieller Beimengungen

Wir wollen den diffusiven Fluf} einer skalaren Beimengung in einem moglichst ein-
fachen Modell darstellen. Hierzu gehen wir von dem Bild aus, dal Molekiile mit
einer bestimmten kennzeichnenden Eigenschaft (z.B. der Eigenschaft ,,schwarz*)
ungleichmifig in einem Tridgergas verteilt sind. Die Molekiile dieses Tridgergases
sollen die gleichen dynamischen Eigenschaften haben wie die Molekiile der
Beimengung, es soll ihnen lediglich das Kennzeichen ,,schwarz* fehlen (bei einer
solchen Konstellation spricht man von ,,Selbstdiffusion* der dynamisch einheit-
lichen Molekiile). Bei ungleichmifBiger Verteilung der ,,schwarzen® Molekiile
existiert ein Konzentrationsgefille dieser Spezies, als dessen Folge sich, im Mittel
der thermischen Bewegung, ein Nettoflufl der ,,schwarzen* Molekiile einstellt, der
in Richtung dieses Konzentrationsgefilles, d.h. entgegen dem Gradienten, zeigt.
Wie dies im vorangehenden Abschnitt schon angedeutet war, streben die markierten
Molekiile eine Gleichverteilung an.

Um diesen FluB zu berechnen, betrachten wir die in Abb. 6.2 dargestell-
te Situation: In z-Richtung bestehe ein Konzentrationsgradient der markierten
Molekiile, die hier als Kugeln gezeichnet sind (die Trigergasmolekiile sind in der
Abbildung weggelassen); in jeder Ebene senkrecht zur z-Richtung sei die Verteilung
homogen. Wir untersuchen den Nettoflul durch die Ebene mit z = zy. Molekiile,
die diese Ebene von oben oder unten erreichen, haben im Mittel, entsprechend der
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TS558 6 S e overaes

-I Tj¢=+1/64v~c(zo-l)
- c(z,-1)

A8 2

Abb. 6.2 Zur Berechnung des diffusiven Flusses einer skalaren Beimengung

Definition der mittleren freien Weglénge 1, in den Ebenen z = zg + 1l oder z = zp — 1
ihren letzten Stof3 mit einem anderen Molekiil erlitten; wir konnen also davon aus-
gehen, daf} sie die Eigenschaften mitbringen, die diesen Ebenen entsprechen. Die
Konzentrationen der markierten Molekiile in den genannten Ebenen sind durch c(zg
+1) bzw. c(zg — 1) gegeben. Aus der elementaren kinetischen Theorie der Gase tiber-
nehmen wir die Vorstellung, daf sich in jeder der drei Raumrichtungen gerade ein
Drittel aller Molekiile mit der thermischen Geschwindigkeit v bewegt; insbesondere
soll dies fiir die z-Richtung gelten. Davon fliegt wieder jeweils die eine Hilfte, ins-
gesamt also ein Sechstel, nach oben, in die positive z-Richtung, die andere Hilfte,
also wieder ein Sechstel aller Molekiile, nach unten, in die negative z-Richtung.

Die Dichte des abwirts gerichteten Flusses aus der Ebene z = zy + 1 durch die
Bezugsebene z = z betrigt demnach

: 1

JL=_8'V'C(ZO+1) (6.32)
(da eine FluBdichte ja gerade das Produkt aus Konzentration und Geschwindigkeit
ist). Das negative Vorzeichen ist gewihlt, weil der Flu8 in die negative z-Richtung

weist. Ganz entsprechend ist die Dichte des aufwirts gerichteten Flusses aus der
Ebene z = zp — 1 durch die Bezugsebene

. 1
"= +5 -vec(zg— 1). (6.33)
Die NettofluBdichte an der Stelle z = z) ist also durch
. . . 1
o=+t =g v [0+ D4z - D] (6.34)

gegeben. Nun sind die Konzentrationen der markierten Molekiile sicher gewissen
Schwankungen unterworfen, im Mittel kénnen wir aber

dc
c(zp+1)=clzg)+1-— (6.35)
dz

und



272 6 Diffusion und Turbulenz

c(zg—1)=c(zg)—1- d_c (6.36)
dz

setzen. Damit ergibt sich fiir die gesuchten Nettoflussdichte

. 1 dc dc
o= C(ZO)_l'EJFC(ZO)_l'E (6.37)
1
L %
6 dz
oder
. 1 ! dc (6.38)
= —— .V - —_ .
2 =73 dz

Dies ist gewissermallen die Grundgleichung der molekularen Diffusion. Das
Modell liefert also eine direkte Proportionalitit zwischen der Fludichte und dem
Gradienten der Konzentration. Dies entspricht genau dem geldufigen empirischen
Fickschen Ansatz, dem sog. 1. Fickschen Gesetz. Dieses erhalten wir unmittelbar,
wenn wir

1
D==.v-1 (6.39)
3
und damit
dc
i =—_-D. = 6.40
Jz dz ( )

setzen; das so definierte D ist offensichtlich die Diffusionskonstante des Fickschen
Gesetzes. Auf drei Dimensionen erweitert lautet diese Grundgleichung (bei gleicher
Bedeutung von D)

j=-D-gradc. (6.41)

Wir sind bisher stillschweigend davon ausgegangen, daf die thermische Geschwin-
digkeit iiberall die gleiche ist. Dies ist nicht trivial; in einem Gas mit einem
Temperaturgradienten weist natiirlich auch die thermische Geschwindigkeit einen
Gradienten auf, ebenso auch die Dichte bei konstantem Druck. In der Ergénzung
6.1 wird auf den Fall eines Temperaturgradienten im Gas und die hieraus folgende
Thermodiffusion noch eingegangen.

In einem ganz analogen Bild wie zuvor kann man auch die molekulare viskose
Reibung in einem Gas beschreiben und gaskinetisch als Impulsdiffusion verstehen
(s. hierzu auch Abschn. 3.1.2). Voraussetzung ist dabei, dal das Gas als ideal be-
trachtet werden kann; dies heif3t hier vor allem, da3 Anziehungskrifte zwischen den
Molekiilen keine Rolle spielen.

Das Modell ist in Abb. 6.3 skizziert: An die Stelle eines Anstiegs der
Konzentration markierter Molekiile — wie im Bild zuvor — tritt jetzt ein Anstieg
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zo+.-III IIII III E_.__,z

Jox 1 = -1/6-v-p-u,(z,+1)

«—

]px|=+1/6V p-u,(z,-1)

$—>
>
|
=
x
<
——>

Abb. 6.3 Zur Berechnung des diffusiven Impulsflusses bzw. der molekular-viskosen Reibung in
einem idealen Gas

der x-Komponente uy der mittleren Stromungsgeschwindigkeit, oder in anderen
Worten, ein Anstieg der Beimengung x-Impuls mit der Dichte px = p - ux =n - myg
- Uyx; dabei sollen n die Anzahldichte der Molekiile, my die Masse eines Molekiils
und p = n - mg die Massendichte bedeuten.

Wir betrachten wieder die NettofluBdichte von py in der Bezugsebene z = zy;
diese ist — wie oben — gegeben durch die Differenz der Impulsdichten, welche die
mit der thermischen Geschwindigkeit v in z-Richtung fliegenden Molekiile aus den
Ebenen z = zp — 1 bzw. z = zg + 1 mitbringen, jeweils multipliziert mit v. Im Mittel
fliegen dabei wieder ein Sechstel aller Molekiile in die positive und ein weiteres
Sechstel in die negative z-Richtung.

Dementsprechend betrigt die Dichte des abwirts gerichteten Flusses von px = p
- Uy in der Bezugsebene

. 1
Jxp =g vepuzo+ 1) (6.42)

und die entsprechende Dichte des aufwirts gerichteten Flusses

) 1
joxt = i v p-ux(zg — 1). (6.43)

Die NettoimpulsfluBdichte j,x, die gleich der im 3.1.2 eingefiihrten Schubspannung
Tx ist, ergibt sich damit zu

. 1
Jox = Wxz = 8 Vep [ux(ZO — 1) —ux(zg + 1)]

1 (z0) — 1 duy (z0) — 1 duy 6.44)
=—-v-p-lux(zg) —1- — —ux(zg) — 1-
6 VP 4z X dz
1 . dux
=——=.Vv-
3 P dz

Wie ein Vergleich mit den im 3.1.2 eingefiihrten Bezeichnungen und Grofen zeigt,
1468t sich dieses Ergebnis auf unterschiedliche Weise interpretieren: Einmal kann
man die dynamische Zihigkeit 1 tiber
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n=§-v~1-p (6.45)

molekularkinetisch deuten. Zum anderen erweist sich die kinematische Zahigkeit v
wegen

. duy dpy
— =——v.p- —=v. 6.46
Jpx = Txz v-p 4z v dz ( )
mit v = — - v - 1 unmittelbar als Diffusionskonstante fiir den diffusiven Transport

von Impuls, wobei offensichtlich — zumindest im Rahmen dieses einfachen Modells
— kein prinzipieller Unterschied zwischen der Stoffdiffusionskonstanten D und der
Impulsdiffusionskonstanten v besteht.

In ganz analoger Weise 146t sich auch die molekulare Wirmeleitung behandeln,
wenn man als Beimengung den Wirmeinhalt des Gases pro Volumeneinheit in der
Form q = ¢, - p - T ansetzt. Die Wirmeleitzahl X, die iiber die Gleichung

H=—-A-grad T (6.47)

mit H als WirmefluBdichte definiert ist, ergibt sich zu

1
X=§-V~l-cp~p. (6.48)

Das direkte Analogon zur Diffusionskonstanten und zur kinematischen Zahigkeit ist
die Warmediffusionskonstante oder ,,Temperaturleitfihigkeit” x (der Grund fiir die
letztere Bezeichnung wird im nédchsten Abschnitt klar werden), die tiber

H=—x-gradq=—x-cp-p-grad T (6.49)
definiert ist und die iiber

A
Cp-p

X = (6.50)
mit der Wirmeleitzahl \ zusammenhingt.

Im Rahmen unseres Modells sind die Diffusionskonstanten fiir stoffliche Bei-
mengungen, fiir Impuls und fiir Wiarme gleich, d.h. es ist

1
D:\):)(zg-v-l. (6.51)
In der Praxis unterscheiden sich die effektiven Diffusionskonstanten ein wenig; so

betragen beispielsweise fiir Luft bei 20°C

— die Selbstdiffusionskonstante D ~ 0,19 cm?/s,
— die kinematische Zihigkeit v~ 0,15 cmz/s,
— die Temperaturleitfihigkeit X ~ 0,21 cm?/s.
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Zur Kennzeichnung des Verhiltnisses der Impulsdiffusionskonstanten (= kinema-
tische Zahigkeit) zu der Diffusionskonstanten einer skalaren Beimengung dient die
sog. Schmidt-Zahl Sc, die durch

v
Sc=— 6.52
c=3 (6.52)
definiert ist. Fiir die Diffusion von Wirme und der meisten Gase in Luft liegt Sc
knapp unter 1; zum Beispiel sind in Luft als Trigergas

— Sc ~ 0,71 fiir Wirme,

— Sc &~ 0,45 fiir Wasserdampf,

— Sc ~ 0,79 fiir die Selbstdiffusion von Luft,
— Sc ~ 0,85 fiir Kohlendioxid.

Dagegen kann die Schmidt-Zahl fiir die Diffusion von Aerosolteilchen wegen deren
groBBer Masse und damit kleiner Diffusionskonstanten sehr grof3 werden.
Wir wollen jetzt noch den Zusammenhang zwischen den diffusiven Fliissen und
der im Abschn. 6.1.1 besprochenen mittleren quadratischen Verschiebung o? =
2 2

oy =0y = o2 herstellen. Dort hatten wir abgeleitet

2 2 2 1 (6.53)
= T==-V -T=—=-v-L .
dt 3 3

Vergleicht man diesen Ausdruck mit dem oben (s. Gl. 6.51) abgeleiteten Ausdruck
fiir D, so verifiziert man sofort die Beziehungen

@ _ b (6.54)
dt ’
und
62=2-D-t. (6.55)

6.1.3 Die Diffusionsgleichung

Als Abschlu3 der Behandlung der molekularen Diffusionsprozesse wollen wir
noch kurz die Ficksche Diffusionsgleichung und deren Varianten wie z.B. die
Wirmeleitungsgleichung, besprechen.

Der Ficksche Gradientansatz fiir die Diffusion, oft auch als I. Ficksches Gesetz
bezeichnet, lautet in seiner dreidimensionalen Form (s. Gl. 6.41)

j=-D-gradc (6.56)
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mit j als Dichte des Diffusionsstromes und ¢ als der Dichte bzw. Konzentration
der jeweiligen Beimengung. Zur Ableitung der Diffusionsgleichung, oft auch als
II. Ficksches Gesetz bezeichnet, betrachten wir ein abgeschlossenes Volumen mit
dem Gesamtinhalt Cy = f ¢ -dV (dV steht fiir das Volumenelement). Wenn wir
Erzeugung oder Vernichtung der Beimengung innerhalb des Volumens ausschlie-
Ben, so muf die Anderung des Volumeninhaltes gleich dem NettozufluB bzw. -abfluf}
sein, d.h. es gilt

9t ot
Vol obfl

9Cy 8 +
&0 c.dV=—?§j.do (6.57)

mit]7 als der Dichte des aus dem Volumen V herausfiihrenden Flusses (deshalb das
Minuszeichen) und mit do als Oberflichenelement. Der Satz von GauB besagt, daB
das Oberflichenintegral iiber die FluBdichte gleich dem Volumenintegral iiber die
Divergenz der Fludichte ist:

% j.-do= f divj-dv. (6.58)

Obfl Vol

Vertauschen wir oben (Gl. 6.57) noch die zeitliche Ableitung mit der rdumlichen
Integration, so erhalten wir

9Co _ dV = [ AV = / divj-dv (6.59)

— =— ivj- .

FTRET .
Vol Vol Vol

oder, da die Beziehung fiir jedes Volumen gelten muf,

0 _ _divs (6.60)
— = —d1v ]. .
at L

Kombinieren wir diese Gleichung mit dem oben stehenden Gradientansatz
fir die diffusive FluBdichte (s. GIl. 6.56), so erhalten wir schlieflich die
Diffusionsgleichung

)
3_: — —div (D-gradc). (6.61)

Ist die Diffusionskonstante D unabhingig vom Ort (was bei der molekularen
Diffusion normalerweise der Fall ist), so folgt hieraus die geldufige Form der
Fickschen Diffusionsgleichung:

d
a—: =D-divgradc=D- Ac (6.62)
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% 9?9
mit dem Laplace-Operator A = | — + — + — | -
P P <8x2 + dy2 + 812>
Diese Gleichung wird normalerweise als Diffusionsgleichung fiir eine stoffli-
che Beimengung verstanden; sie kann aber ohne weiteres auch auf andere
Beimengungen angewendet werden, der innere Zusammenhang zwischen Diff-
usionsgleichung, Wérmeleitungsgleichung oder der Gleichung fiir die Rei-
bungskraft tritt dann offen zutage. Wihlt man als Beimengung etwa die Wirme
mit der ,, Konzentration ¢ = ¢, - p - T, so erhilt man

aT

Schreibt man statt D noch x und kiirzt durch ¢, - p, so ergibt sich

aT
i x - AT. (6.64)
Aus dieser Gleichung ersieht man den Grund fiir die im vorangehenden Abschnitt
angefiihrte Bezeichnung ,, Temperaturleitfahigkeit* fiir .
Wendet man die vertikale Komponente der Diffusionsgleichung auf den
Horizontalimpuls mit der Dichte px = p - vx an und schreibt noch v anstelle von
D, so erhilt man mit

3VX 82Vx azvx
. =0-v- =1n- 6.65
P ot ooy 072 " 072 (6.65)
die schon frither abgeleitete Gleichung fiir die Reibungskraft (s. Abschn. 3.1.2).
Zu den Losungen der Diffusionsgleichung und der Wirmeleitungsgleichung exi-
stiert eine umfangreiche Literatur; es sei z.B. auf Jost (1960) und auf Carslaw u.
Jaeger (1959) hingewiesen.

Ergianzung 6.1

Molekularer Transport im Feld eines Temperaturgradienten;
Grundlagen der Thermodiffusion und der Thermophorese

Wir interessieren uns jetzt noch fiir den Fall, daf} die Bestandteile eines Gases iiber-
all den gleichen (Partial-) Druck haben, daf aber dem Gas ein Temperaturgradient
aufgeprigt ist. Damit wird, neben anderem, auch die Dichte ortsabhingig, da diese
bei gegebenem Druck proportional zu 1/T ist. Diese Ortsabhingigkeit gibt Anlaf3 zu
einem Diffusionsstrom. Berticksichtigt man diesen Sachverhalt bei der im Abschn.
6.1.2 diskutierten Ableitung des Ausdrucks fiir die diffusive FluBdichte (s. Gl
6.38), so tritt — in einer ersten linearen Niherung und unter Vernachldssigung der
Ortsabhédngigkeit von 1 — an die Stelle des oben abgeleiteten Ausdrucks (mit n als
Anzahl-Dichte)
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. 1 1 dn 6.66)
=73 dz '
jetzt die Beziehung
. 1 d(v-n)
Jo=—%"-1- (6.67)
dz
Fiir die hier auftretenden Faktoren gilt
8-k-T
V= ,
T-m
_ P
n=-——-i,
k-T
1 k-T

1=

\/E -n- (e} \/i . p -0 ’

Hierbei bedeuten m die Masse eines Molekiils, p den (Partial-) Druck, k die
Boltzmann-Konstante und ¢ den Wirkungsquerschnitt beim Stofl der Molekiile.
Die Beziehung zwischen der Anzahldichte und dem Druck folgt unmittelbar aus
der allgemeinen Gasgleichung. Fiir ein Mol lautet diese p - V =R - T mit V als
Molvolumen und R als universeller Gaskonstanten; beziehen wir diese Gleichung
auf das von einem Molekiil eingenommene Volumen Vo = V/L mit der Loschmidt-
Zahl L, so erhalten wir p - Vg = k - T (wegen k = R/L); Vj ist aber gerade der
Kehrwert der Anzahldichte, Vo = 1/n, woraus sofort die angegebene Beziehung
folgt. Der Zusammenhang zwischen dem Stoquerschnitt und der mittleren freien
Weglinge der Luftmolekiile ist in vielen Lehrbiichern der Statistischen Mechanik
zu finden, z.B. in sehr klarer Form in dem Band ,,Statistische Physik* des Berkeley
Physik Kurses. Mit den angegebenen Beziehungen wird bei konstantem p

1 k-T d 8-k-T p
=73 V2-p-o dz n-m k-T

(6.68)
T 4.k d |1
3.0 n-m dzVT
oder nach Ausfiihrung der Differentiation
1 4.k-T dT
. = . C— 6.69
Jz +6 -o0-T n-m dz (6.69)

Wir erhalten also allein durch die Existenz eines Temperaturgradienten einen
diffusiven Fluf aller Bestandteile in Richtung auf die wirmere Seite und eine
Massenabhingigkeit der Geschwindigkeit des Diffusionsstromes proportional zu
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1 / +/m; die leichteren Bestandteile diffundieren dabei schneller zur warmen Seite
als die schwereren.

Setzen wir wieder v und 1 ein und beriicksichtigen noch, da D = v - 1/3
ist, so erhalten wir schlieBlich fiir die Thermodiffusionsstromdichte den einfachen
Ausdruck

) 1 D 1 dT 6.70
jp=z0D-o (6.70)
Da im Gleichgewicht die Menge und damit der Druck auf der widrmeren Seite
nicht dauernd ansteigen konnen, mufl der — immer zur wiarmeren Seite gerichte-
te — Diffusionstrom durch eine mittlere Stromung kompensiert werden, die von der
wirmeren zur kélteren Seite gerichtet ist. Wihrend dabei der diffusive Strom wie ge-
zeigt massenselektiv ist, gilt dies nicht fiir die zuriickgerichtete mittlere Stromung.
Per Saldo driftet deshalb in einem Gemisch von z.B. zwei Gasen mit verschiede-
nem Molekulargewicht die leichtere Komponente bevorzugt zur wiarmeren Seite,
die schwerere Komponente dagegen zur kélteren Seite. Auf diesem Effekt beruht
die bekannte Isotopentrennung durch Thermodiffusion.

Diese einfache Ableitung der Thermodiffusion unterdriickt gewisse Feinheiten
in der Wechselwirkung der Gasmolekiile untereinander, sie trifft aber qualitativ das
Wesentliche und liefert auch quantitativ Ergebnisse in der richtigen Groflenordnung.

Die Durchrechnung eines Beispiels ist bei mehrkomponentigen Gemischen zwar
nicht schwierig, aber etwas miithsam, weswegen wir hier darauf verzichten wollen.
Bei einem Gas, das nur aus einer Komponente besteht, kann man die zur kélteren
Seite gerichtete Driftgeschwindigkeit vpyif; dagegen sofort angeben. Da

JDrift = VDrife - 0 = —]J; (6.71)
oder

VDrift = L (6.72)
n

sein muB, ergibt sich vpyif; aus dem oben angegebenen Ausdruck fiir j, zu

1 D L dr 6.73

VDrift = 2' .T.dZ. (6.73)
Dieser Fall ist im Kontext dieses Buches von Interesse, weil er eine erste Erklarung
fiir die Thermophorese von Aerosolteilchen liefert, die im Zusammenhang mit der
Ausscheidung von Partikeln durch den Niederschlag (Abschn. 5.3) schon erwihnt
worden war. Gemessen an der thermischen Bewegung der Molekiile des Triagergases
ist die eigene Diffusion der Aerosole praktisch vernachlédssigbar (z.B. betrigt die
Diffusionskonstante von Partikeln mit 0,1 wm Radius nur 2 - 107° cmz/s). Deshalb
driften die Aerosolteilchen in einem Temperaturgefille mit dem Trigergas, ziemlich
genau mit Vpyif;, zur kélteren Seite hin. Dieses einfache Modell der Thermophorese
unterdriickt zwar die Details des Impulsiibertrags von dem Trigergas auf die
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Abb. 6.4 Verhiltnis der
effektiven
Thermophoresegeschwindigkeit
Vip zu der im Text
eingefiihrten gaskinetischen
Driftgeschwindigkeit vpyif;
als Funktion des
Partikelradius. Die
durchgezogene Kurve gilt fiir
ein Verhiltnis der
Wairmeleitfdhigkeiten von
Partikelmaterial und
Trigergas von 100:1, die
gestrichelte Kurve fiir ein
solches von 30:1

th / Vorift

Partikel, liefert aber, bis auf Zahlenfaktoren von der Groenordnung 1, fiir sehr
kleine Aerosolteilchen zutreffende Ergebnisse; sehr kleine Teilchen in diesem Sinn
sind Partikel, die selbst nicht das Temperatur- und Molekulargeschwindigkeitsfeld
des Triagergases beeinflussen (das Kriterium dafiir ist im Prinzip das Verhiltnis der
PartikelgroBe zur freien Weglinge der Gasmolekiile). Fiir grofere Partikel miis-
sen Korrekturen angebracht werden, die auller von der Partikelgrée noch von dem
Verhiltnis der Wirmeleitfahigkeiten von Partikelmaterial und Trigergas abhédngen.
In Abb. 6.4 ist der Verlauf dieser Korrekturfunktion nach einer iiber grole Bereiche
der kritischen GroBen brauchbaren halbempirischen Formel von Brock (1962) wie-
dergegeben. Eine detaillierte Diskussion ist bei Waldmann u. Schmitt (1966) zu
finden.

Die Thermophorese von Aerosolteilchen ist auch im Alltag zu beobachten; zum
Beispiel scheidet sich an Aulenwinden eines Zimmers Staub oder Zigarettenrauch
schneller an kéilteren als an wirmeren Stellen ab, so dal} nach einiger Zeit die
Strukturen der verschieden gut wirmeleitenden Materialien der Wand (Stein,
Mortel, u.a.) sichtbar werden konnen, auch wenn sie hinter Verputz oder hinter einer
Tapete verborgen sind.

Zahlenmifig ist die Thermophorese an sich ein sehr kleiner Effekt.
Beispielsweise betridgt die thermophoretische Geschwindigkeit von Partikeln im
Radiusbereich um 0,1 pm in einem Temperaturgradienten von 10 K/mm le-
diglich etwa 0,010 bis 0,015 cm/s. Dennoch kann die Thermophorese relevant
werden, wenn die Aerosolteilchen einerseits zu grofl sind, als daf diffusive
Transportmechanismen wirksam werden konnten, andererseits aber zu klein, um
Massen- oder Trigheitseffekte zum Tragen kommen zu lassen. Wie, als Beispiel,
Abb. 5.16 zeigt, liegt dieser Ubergangsbereich gerade bei Partikelgrofen um 0,1 pm
herum.
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Erginzung 6.2

Die Temperaturabhdngigkeit der Diffusionskonstanten

Die im Haupttext definierten und begriindeten Diffusionskonstanten fiir skalare
und vektorielle Beimengungen weisen durchweg eine starke Abhingigkeit von der
Temperatur auf. So betragen beispielsweise die kinematische Zahigkeit

v=0,132 cm?/s bei 0°C
v =0,150 cm?/s bei 20°C
v=0,177 cm?/s bei 50°C

und die Temperaturleitfahigkeit

¥ = 0,186 cm?/s bei 0°C
¥ = 0,209 cm?/s  bei 20°C
¥ = 0,241 cm?/s  bei 40°C.

Dieser starke Anstieg der Diffusionskonstanten mit der Temperatur hat zunéchst
zwei auf der Hand liegende Griinde, ndmlich erstens die Zunahme der thermi-
schen Geschwindigkeit proportional zu T2, zweitens die Zunahme der mittleren
freien Weglinge 1, die durch die Anderung der Dichte proportional zu T~! verur-
sacht wird. Da die freie Weglidnge der Dichte umgekehrt proportional ist, wichst
sie bei konstantem Druck proportional zu T an. Zusammen ergibt sich fiir die
Diffusionskonstanten eine Proportionalitit

D~v-1~TY2.T=T2 (6.74)

Priift man aber diese GesetzmifBigkeit nach, z.B. an den Werten fiir die kinematische
Zihigkeit,

v(20°C)/V(0°C) = 1,136 T>2-Verhiltnis = 1,11
v(50°C)V(0°C) = 1,340  T32-Verhiltnis = 1,29,

so stellt man fest, da der tatsdchliche Anstieg der Diffusionskonstanten mit der
Temperatur deutlich groBer (um etwa 1% auf 10°C) ist als es der einfachen T>2-
GesetzmiBigkeit entspriche.

Die Ursache dieses zusitzlichen Zuwachses ist die Abnahme des effektiven
StoBwirkungsquerschnittes bei zunehmender Geschwindigkeit der Molekiile und
die damit verbundene Zunahme der freien Weglinge (fiir den Zusammenhang
zwischen Stoquerschnitt und freier Weglédnge s. Ergidnzung 6.1).
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6.2 Grundlagen der Turbulenz

Unter Turbulenz versteht man eine zeitlich und rdumlich nichtstationire, zufillig
und gewissermaflen ,,chaotisch® wirkende Stromungs- und Bewegungsform, die
sich einstellt, wenn Effekte der Massentrigheit, die durch zufdllige Stdrungen ange-
stolen werden, nicht mehr durch die molekulare Viskositit des bewegten Mediums
geddmpft werden konnen. In der Atmosphire ist die turbulente Stromung die nor-
malerweise vorliegende Stromungsform; die turbulente Bewegung kann dabei einer
mittleren Grundstromung iiberlagert sein.

Turbulenzen kénnen durch Windscherung, durch Konvektion, d.h. durch ther-
mische Auftriebs- bzw. Abtriebskrifte, und in gewissem Sinn auch durch
Zirkulationen angestofSen werden. Die Turbulenzelemente stellt man sich dabei
gerne als Wirbel vor, man darf dabei aber nicht vergessen, dafl diese ,,Wirbel*
raumlich und zeitlich nichtstationdre und fast immer sehr unregelméfige Gebilde
sind. Stationdre Wirbel stellen eine periodische Stromungsform dar und sind von
der Turbulenz wohl unterscheidbar.

Die GroBe der Turbulenzelemente in der Atmosphire erstreckt sich von nahezu
planetaren Dimensionen bis hinunter in den Millimeterbereich. Die Untergrenze des
GroBenspektrums der Wirbel oder — besser — der Turbulenzelemente ist durch die
Déampfung der Massenkrifte und die damit verbundene Energiedissipation infolge
der molekularen Reibung der Luft bestimmt; nur durch molekulare Reibung kann
die in der turbulenten Bewegung steckende kinetische Energie vernichtet, d.h. in
Wirmeenergie umgewandelt werden.

Ein bekanntes formales Kriterium fiir die Beantwortung der Frage, ob die
viskosen Krifte turbulente Bewegungen zu ddmpfen vermogen oder nicht, ist
die Reynolds-Zahl Re, die Massenkrifte und molekularviskose Krifte miteinan-
der vergleicht. Wir wollen hier das Reynolds-Kriterium aus der Navier-Stokes-
Stromungsgleichung heraus begriinden.

Die Navier-Stokes-Gleichung ist die Grundgleichung fiir die Stromung eines
viskosen Mediums. Sie ist in ihrer Begriindung und ihrer Struktur mit der im
Abschn. 3.1.4 abgeleiteten Bewegungsgleichung weitestgehend identisch, sie ist
insbesondere in der gleichen Weise beziiglich der Geschwindigkeit nichtlinear. Sie
lautet in ihrer einfachsten Form fiir nicht kompressible Medien (diese Niherung
ist zuldssig, solange die auftretenden Geschwindigkeiten klein gegeniiber der
Schallgeschwindigkeit sind):

w%—l—p(?grad)?:—gradp +p-8+v-p-AV. (6.75)
Der Tragheitsterm der Feldbeschleunigung (s. Abschn. 3.1.4) auf der linken Seite
der Gleichung, der ein Maf fiir die Massenkrifte darstellt, ist von der Gréfeno-
rdnung p - vZ/1, wobei 1 die Strecke ist, auf der sich die Geschwindigkeit in charakte-
ristischer Weise dndert (d.h. wir setzen fiir die erste Ableitung der Geschwindigkeit
nach dem Ort ndherungsweise v/1). Der letzte Term auf der rechten Seite, der die
viskose Reibungskraft beschreibt, ist von der GréBenordnung v - p - v/12; dabei ist,
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unter Benutzung der eben eingefiihrten charakteristischen Lénge 1, die 2. Ableitung
der Geschwindigkeit nach dem Ort durch v/1? approximiert. Jetzt konnen wir die
Reynolds-Zahl Re als Quotient aus Massenkraft und viskoser Kraft definieren und
erhalten

2
-ve/1
Re = L/z (6.76)
v-p-v/l
oder
vl
Re = —. (6.77)
v

Kritische Reynolds-Zahlen fiir das Einsetzen von Turbulenz liegen — im einzelnen
von dem jeweiligen Problem abhingend — in der Groenordnung von tausend bis
einigen tausend, in sehr speziellen Fillen auch noch dartiber. Diese Zahlen ermog-
lichen eine grobe Abschitzung der Dimensionen der Turbulenzelemente, unterhalb
deren die Ddmpfung der Turbulenz durch die molekulare Reibung und damit die
Dissipation der turbulenten kinetischen Energie relevant wird. Wir identifizieren
hierzu die charakteristische Linge 1 mit der Groe der Turbulenzelemente und 16sen
den fiir Re angegebenen Ausdruck nach 1 auf; wir erhalten 1 = Re - v/v. Einsetzen
von typischen Zahlenwerten, z.B. Re = 1 500, v =5 m/s, v = 0,15 cm?/s, ergibt
charakteristische Liangen von wenigen Millimetern. Diese Abschitzung ist natiirlich
sehr grob, sie zeigt aber, daf} Energiedissipation und damit Ddmpfung der Turbulenz
erst bei sehr kleinen Wirbeln bzw. Turbulenzelementen zu erwarten ist.

Diese Uberlegung deutet auch darauf hin, daB die kinetische Energie
der turbulenten Bewegung einen gewissen typischen ,Lebenslauf” aufweist:
Die Turbulenzenergie entsteht primdr eher in den grofen Wirbeln oder
Turbulenzelementen, sei es auf Kosten der kinetischen Energie der mittleren
Stromung im Fall der Scherungsturbulenz, sei es auf Kosten der thermischen bzw.
potentiellen Energie der Luft im Falle der konvektiven Turbulenz. Die Energie ver-
teilt sich dann in einer Art Kaskade auf sukzessive immer kleiner werdende Wirbel;
sind die Wirbel bzw. Turbulenzelemente dann sehr klein geworden, so wird die
kinetische Energie durch viskose Reibung vernichtet. In dem Zwischenbereich zwi-
schen den groBen Turbulenzelementen, in denen die turbulente Energie entsteht,
und den kleinen Elementen, in denen die Energie verschwindet, wird Energie weder
erzeugt noch dissipiert. Fiir diesen Zwischenbereich, den sog. ,, inertial subrange*,
hat Kolmogorow (1941) in seiner ,,Theorie der universellen Gleichheit* allein aus
dhnlichkeitstheoretischen Uberlegungen und Dimensionsbetrachtungen eine Reihe
von spezifischen Eigenschaften abgeleitet; wir werden darauf noch zuriickkommen.

Wir wollen jetzt in kurzer Form einen Ansatz zur mathematisch-physikalischen
Erklirung der Turbulenz skizzieren. Lange Zeit galt die Turbulenz als un-
verstanden. Erst im Lauf der letzten Jahre wurde die Theorie nichtlinearer
Differentialgleichungen wie der Navier-Stokes-Gleichung soweit entwickelt, daf3
sich jetzt eine Erkldrung der Turbulenz abzeichnet. Wir wollen hier die wichtig-
sten physikalischen Grundgedanken dieser Ansitze wiedergeben, ohne auf Details
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des mathematischen Formalismus einzugehen (es gibt hierzu inzwischen zahlreiche
Publikationen; fiir eine kurze, gut lesbare Ubersicht sei auf Mayer 1982 verwiesen,
ein ebenfalls gut lesbares Buch liber den Themenkreis hat Schuster 1994 bzw. 1995
geschrieben).

Falls diese Ansitze wirklich eine zutreffende Beschreibung der atmosphirischen
Bewegung liefern — und es spricht eigentlich alles dafiir, dal dem so ist —, so hiit-
te dies sehr weitreichende Konsequenzen fiir die Physik der Atmosphére und auch
fiir die praktische Meterologie. Der Grund dafiir ist, daf die Bestimmbarkeit at-
mosphirischer Bewegungen und damit ihre prinzipielle Vorausberechenbarkeit in
Frage gestellt sind.

Die Navier-Stokes-Gleichungen sind natiirlich wie alle Gleichungen der klas-
sischen Physik vom Prinzip her deterministisch, d.h. bei ganz exakter Kenntnis
der Anfangsbedingungen ist die Stromung definiert und berechenbar. Die tatsich-
liche Erfahrung widerspricht aber dieser Vorausberechenbarkeit. Wenn in einem
Stromungsexperiment die Anfangsbedingungen immer wieder genau reproduziert
werden, so gut dies eben moglich ist, so wird sich doch, zumindest oberhalb einer
gewissen kritischen Reynolds-Zahl, immer wieder eine andere, nicht vorhersagbare,
instationére und ,,chaotische* Stromungsform einstellen.

Diese Diskrepanz kann durch die Betrachtung der sog. Stabilitit bzw. Nicht-
stabilitdt der Losungen nichtlinearer Gleichungen in Bezug auf die Anfang-
sbedingungen aufgeldst werden. Abbildung 6.5 zeigt in den beiden Teilbildern je-
weils einen dreidimensionalen Geschwindigkeitsraum; ein Punkt in diesem Raum
reprisentiert die Geschwindigkeit v(t), die eine Strémung an einem gegebenen Ort
als Funktion der Zeit hat (genau genommen miifite dieser Geschwindigkeitsraum
unendlich-dimensional sein, da der Stromung in jedem Ortspunkt ein Tripel
Vx, Vy, Vz zuzuweisen wire; fiir die Diskussion ist dies aber nicht wesent-
lich). In beiden Teilbildern sind jeweils zwei Kurvenziige zu sehen, die zu et-
was verschiedenen Anfangswerten der Geschwindigkeit v{(0) und v2(0) gehdren
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Abb. 6.5 Zur Stabilitit der Losungen der Navier-Stokes-Gleichung beziiglich ihrer
Anfangsbedingungen. Links: ,,Stabile” Losung, benachbarte Anfangswerte fiihren zu benachbar-
ten Bahnen im Geschwindigkeitsraum. Rechts: ,Instabile” Losung; benachbarte Anfangwerte
fithren zu vollig verschiedenen Bahnen
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und die die Losungskurven der Bewegungsgleichung mit etwas verschiedenen
Anfangsbedingungen darstellen sollen. Der Unterschied der Anfangswerte kann
beliebig klein werden, es muB3 nur eben v (0) # v,(0) sein.

Der linke Kurvenzug reprisentiert jetzt eine beziiglich der Anfangsbedingungen
stabile Losung der Bewegungsgleichung: Sind am Anfang oder auch zu einem
beliebigen Zeitpunkt v; und v, benachbart, so bleiben sie dies auch oder gehen
irgendwann sogar ineinander iiber; man denke z.B. daran, daf} ein anfinglicher
kleiner Unterschied von v{ und V,, der durch eine Stdrung in der Stromung
verursacht worden ist, durch viskose Reibung geddmpft wird. Der rechte Teil
der Abbildung reprisentiert eine beziiglich der Anfangsbedingungen nichtstabile
Losung der Bewegungsgleichung: v und v, sind zwar am Anfang, bei t = 0, be-
nachbart, sie entfernen sich aber im Lauf der Zeit, eventuell sogar sehr schnell,
unbegrenzt voneinander. Eine beliebig kleine Stérung am Anfang hat zur Folge,
daf} die gestorte Losung der Bewegungsgleichung von der ungestorten vollig ver-
schieden ist. Auf den Ortsraum iibertragen bedeuten diese Verhaltensmuster, daf} im
stabilen Fall benachbarte Stromfidden benachbart bleiben, im nichtstabilen Fall sich
aber beliebig voneinander entfernen konnen.

Das Losungsverhalten der Navier-Stokes-Gleichung wurde unter diesem
Gesichtspunkt in den letzten Jahren, basierend auf grundlegenden Arbeiten von
Ruelle u. Takens (1971), eingehend untersucht. Die Ergebnisse lassen sich kurz
so zusammenfassen: Unterhalb einer ersten kritischen Reynolds-Zahl sind die
Losungen stabil und beschreiben eine laminare Stromung. Oberhalb dieser ersten
kritischen Reynolds-Zahl stellen sich periodische, aber beziiglich der Anfangswerte
noch stabile Losungen ein; beim Uberschreiten einer weiteren kritischen Reynolds-
Zahl werden diese Losungen biperiodisch, bleiben aber noch in dem angegebenen
Sinn stabil. Man kann sich die zugehorige Stromungsform als geordnete zellen-
artige periodische Wirbel vorstellen (das bekannteste Beispiel hierfiir sind die
Bénard-Konvektionszellen). Beim Uberschreiten einer dritten kritischen Reynolds-
Zahl werden die Losungen dann schlagartig instabil: es setzt Turbulenz ein.
Interessanterweise konnten die verschiedenen Stadien, die sich aus dieser Analyse
der Navier-Stokes-Gleichung ergaben, experimentell iberzeugend reproduziert wer-
den (s. hierzu z.B. Dubois u. Berg 1978; Gollup u. Benson 1980 oder auch den
erwidhnten Aufsatz von Mayer 1982). Eine etwas anders geartete Analyse des
Verhaltens nichtlinearer Gleichungen, auf die wir hier aber nicht niher eingehen
wollen, hat Feigenbaum (1979) gegeben; auch darin wird gezeigt, dall ober-
halb einer kritischen Reynolds-Zahl die Losungen instabil werden, daf} also eine
chaotische Bewegung einsetzt.

Die beschriebenen Losungseigenschaften nichtlinearer Bewegungsgleichungen,
die natiirlich auch auf die in Abschn. 3.1.4 diskutierte Gleichung zutreffen, haben
sehr weitreichende Konsequenzen. In der Natur lassen sich Anfangswerte nie vollig
exakt angeben. Im Falle stabilen Losungsverhaltens hat diese Einschrinkung kei-
ne allzu groBen Konsequenzen; bei im Rahmen des Mdglichen genauer Kenntnis
der Anfangsbedingungen einer Bewegung 146t diese sich prinzipiell weiter vor-
ausberechnen, die zu erwartenden Fehler der Vorausberechnung lassen sich aus
den Fehlern der Anfangsbedingungen abschitzen. Die Bewegung ist also in einem
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etwas erweiterten Sinn determiniert. Im nichtstabilen Fall 146t sich dagegen selbst
bei (im Rahmen des Moglichen!) genauester Kenntnis der Anfangsbedingungen
keine oder hochstens eine kurzfristige Prognose iiber die weitere Bewegung auf-
stellen. Die Bewegung erscheint vollig zufillig, sie wird chaotisch, und dies trotz
des deterministischen Charakters der Bewegungsgleichungen (man spricht des-
halb von einem ,,deterministischen Chaos‘). Dieses Verhalten stellt natiirlich die
Vorausberechenbarkeit atmosphirischer Stromungen iiber langere Fristen prinzipi-
ell in Frage.

6.3 Die Beschreibung der turbulenten Bewegung

Turbulenz ist im Gegensatz zu einer geordneten Stromung durch statistische
Schwankungen der Stromungsgeschwindigkeit in Stirke und Richtung gekennze-
ichnet. Es ist deshalb naheliegend, diese Fluktuationen der Stromungsge-
schwindigkeit und deren zeitliches Verhalten zur Charakterisierung der Turbulenz
heranzuziehen.

Die Fluktuationen V/(t) der Stromungsgeschwindigkeit v(t) sind als die
Abweichungen vom zeitlichen Mittel definiert:

T
V(1) = V(1) — ¥(t) = V(t) — % : / () - dt. (6.78)
0

T ist dabei die Mittelungszeit; es liegt auf der Hand, daf} die Begriffe ,,Fluktuation
und ,,mittlere Stromung* sehr empfindlich von der Mittelungszeit und damit von
dem jeweils behandelten Problem abhingen konnen (man denke, als Extremfall,
z.B. an die wechselnden Nord- und Siidstromungen in Zyklonen und Antizyklonen,
die je nach Betrachtungsweise als gerichtete Stromungen oder als Fluktuationen
empfunden werden konnen). Prinzipiell folgt aus der Definition der Fluktuation,
dal3 das zeitliche Mittel iiber die Fluktuationen verschwinden muf.

Die turbulenten Geschwindigkeitsfluktuationen Vv/(t) (oder — wie wir der
Einfachheit halber oft sagen — die turbulente Geschwindigkeit) werden durch die
auftretenden Amplituden und durch das zeitliche Verhalten charakterisiert. Dabei
bieten sich zwei, voneinander natiirlich nicht unabhingige, Wege an, das zeitliche
Verhalten zu beschreiben; das sind

— die Analyse der Frequenzspektren der Funktion v'(t),

— die Korrelationen der turbulenten Geschwindigkeit zu sich selbst zu verschiede-
nen Zeiten, die sog. Autokorrelationen, als Ma8 fiir das Beharrungsvermogen der
Stromung oder fiir ihr Erinnerungsvermégen an ihre Vorgeschichte.

Wir werden zundchst den Begriff des Energiedichtespektrums einfiihren (im
Englischen als ,,power spectrum® bezeichnet, eine Ausdrucksweise, die auch oft
in den deutschen Sprachgebrauch iibernommen wird), dann die Autokorrelationen
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und ihren Bezug zu den Frequenzspektren behandeln, und zum Schluf3 Amplituden
und Frequenzen der horizontalen und vertikalen Fluktuationen besprechen.

6.3.1 Energiedichtespektren (,,power spectra*)

Energiedichtespektren beschreiben die Verteilung der kinetischen Energie der tur-
bulenten Bewegung auf die in dieser Bewegung enthaltenen Frequenzen oder
Perioden. Der eine Weg, diese Spektren zu erhalten, fiihrt iiber die Anwendung
der Fourier-Analyse auf die Zeitfunktion v/(t). Diesen Weg wollen wir hier zu-
nidchst einschlagen. Einen zweiten Weg werden wir bei der Besprechung der
Autokorrelationen kennenlernen.

Die Fourier-Transformation der Geschwindigkeitsfluktuation v/(t) liefert

o0 o0
V(1) = / / V() - ezt gH2met g gy (6.79)
—00 —00

In zwei symmetrische Einzelgleichungen aufgespalten lauten die Fourier-Trans-
formationen

V(t) = / F(v) - e T2Vt gy (6.80)

—0o0
o0

F(v) = / V(1) - e TV Ly, (6.81)
—00
d.h. v/(t) und F(v) sind zueinander Fourier-Transformierte. Die angegebenen

Entwicklungen gelten nur unter der Voraussetzung, daB v’(t) absolut bzw. quadra-
tisch integrabel ist, d.h., dass

/ V(| -dt (6.82)
bzw.
/ V() - dt (6.83)

endlich bleiben. Diese Voraussetzung ist, streng genommen, in der Natur natiirlich
nicht erfiillt, da |V’ (t)| bzw. v/ 2(t) auch fiir beliebig lange Zeiten nicht verschwin-
den. Eine Moglichkeit, diese Schwierigkeit zu umgehen, liegt in der Festsetzung,
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daB v'(t) nur innerhalb der endlichen MeBzeit T von 0 verschieden sein soll, auB3er-
halb dieser Mefzeit aber verschwindet. Man erreicht damit, da} die beiden Integrale
konvergieren, verschenkt damit aber unter Umstinden einen Teil des Spektrums auf
der Seite der niedrigen Frequenzen.

Nun ist es das Ziel, die Spektralanalyse nicht auf die GroBe v/(t) anzuwenden,
sondern auf die GroBe v'2(t). Man erhilt damit die gewiinschte Aussage dariiber,
welchen Anteil die einzelnen Frequenzen zur gesamten turbulenten Energie beisteu-
ern, d.h. man erhilt die Energiedichtespektren. Die mittlere Gesamtenergiedichte

pro Masseneinheit ist durch 1/2 - v/ 2 gegeben; der Bequemlichkeit halber 14t man

den Faktor 1/2 in der Regel weg und setzt E = v/ 2; E hat z.B. die Einheit J/kg =
m?/s>. Wir definieren eine spektrale Verteilungsfunktion f(v), die angibt, welcher

Anteil dE an der Gesamtenergiedichte auf das Frequenzband zwischen v und v + dv
fallt:

dE =v2 - £(v) - dv (6.84)
bzw.
1 dE
FV) = — - — (6.85)
V/2 v
mit
o o
/f(\)) ~dv =1 wegen / —E=v"
0 0

Jetzt wollen wir den Zusammenhang zwischen dem Energiedichtespektrum

dE/dv = f(v) -V 2 bzw. f(v) selbst und der Fourier-Entwicklung von v/(t) suchen.
Da wir zu einer Aussage iiber den Zusammenhang zwischen v'2(t) und f(v) gelan-
gen wollen, multiplizieren wir die oben angegebene Fourier-Entwicklung von v/(t)
(s. Gl. 6.80) nochmals mit v'(t) und integrieren iiber die Zeit t; wir erhalten eine
integrale Beziehung, die als Parseval-Gleichung bekannt ist:

o0

/v(t) V() - dt = /V(t) /F(\)) e 2TV dy - dt

—00
o0 oo

/F(\)) /v(t) e 2TV gt dv (6.86)

o0

= /F(\))-F*(\J)-d\)

—00
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oder

o0

/ V2(t) - dt = / IF (v)]2 - dv, (6.87)

—00

da das Integral [V/(t)- e2mVt.dt = F*(v) gerade das Konjugiertkomplexe zu
F(v) darstellt. Die Integranden rechts und links sind jetzt reelle Funktionen, und wir
konnen die so gewonnene Parseval-Gleichung auch schreiben:

/ V() - dt = / IF (v)|? - dv, (6.88)
0 0

Links steht die iiber die Zeit integrierte Gesamtenergiedichte; wie oben darge-
legt, muf3 dieses Integral existieren und endlich sein. Damit konnen wir aber
diese Gleichung dahingehend interpretieren, daB |F (v)|* - dv gerade den Anteil
des Frequenzbandes zwischen v und v + dv an der iiber die Zeit integrierten
Gesamtenergiedichte beschreibt, d.h., daf3 gilt

IF(v))?-dv = / V() - dt- £ (v) - dv. (6.89)
0

Um diesen Zusammenhang etwas handlicher darstellen zu konnen, gehen wir zu der
oben vorausgesetzten endlichen Mef3- und Mittelungszeit T iiber und beriicksichti-
gen, dass

T

V2 (1) = % : / v2() - dt (6.90)
0

ist. Dann konnen wir noch beide Seiten der Gl. (6.89) durch T dividieren und
erhalten als relatives bzw. absolutes Energiedichtespektrum (,,power spectrum®)

; IF (v)]?
(v) = (6.91)
T -v2(t)
bzw.
dE _ [FmI?
P (6.92)

Damit haben wir die Bestimmung der Energiedichtespektralfunktion auf die
Fourier-Analyse der Geschwindigkeit zurtickgefiihrt.
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Es sei noch angemerkt, dal bei graphischen Darstellungen der Energiedich-
tespektren mit logarithmischer Abszisse der Funktionswert f(v) bzw. dE/dv iibli-
cherweise mit v multipliziert wird; wegen dv = v - d In v entsprechen dann gleiche
Flachen unter dem Kurvenzug auch gleichen Energieanteilen. v - dE/dv hat die
Einheit m?/s2 J/kg, v - f(v) ist dimensionslos.

6.3.2 Autokorrelationen

Bei der statistischen Behandlung der molekularen Diffusion konnten wir davon
ausgehen, dafl ein Molekiil bei einem Stofl seine Vorgeschichte im wesentlichen
vergifit; die Geschwindigkeiten eines Molekiils zu verschiedenen Zeiten sind also
unkorreliert, wenn die betrachteten Zeitintervalle nur grofer als die Zeit zwischen
zwei StoBen sind. Fiir die turbulente Bewegung kann diese Annahme nicht oder
nur unter sehr einschneidenden Einschrinkungen gemacht werden: Jedes Luftpaket
hat ein gewisses Beharrungsvermogen, es vergifit seine Vorgeschichte nur langsam.
Dieser Sachverhalt wird durch die Autokorrelationsfunktionen beschrieben; diese
sind ein Maf} dafiir, wie stark die Geschwindigkeiten zu einem Zeitpunkt t mit
den Geschwindigkeiten zu einem fritheren Zeitpunkt t — t oder zu einem spéteren
Zeitpunkt t + T korreliert sind.

Je nach dem Standpunkt des Beobachters sind dabei zwei Betrachtungsweisen
moglich:

— Lagrangesche Betrachtungsweise: Der Beobachter bewegt sich mit dem betrach-
teten Luftpaket mit, die Windgeschwindigkeiten, deren Korrelationen untersucht
werden, beziehen sich auf ein und dasselbe Luftpaket. Bei der Festlegung der
entsprechenden Lagrangeschen Autokorrelationsfunktion wird dann iiber alle
Luftpakete gemittelt (diese Mittelung sei durch ( ) angedeutet), nicht etwa iiber
die Zeit. Die Lagrangesche Autokorrelationsfunktions Ry (t) ist definiert durch

Ry (1) = VO-Ve+o) [fO-vE-9) (6.93)

(v? ) (v ©)

— Eulersche Betrachtungsweise: Der Beobachter ist ortsfest; es werden die zeit-
lichen Korrelationen der Geschwindigkeit betrachtet, die an einem festen Ort
gemessen wird. Bei der Festlegung der Eulerschen Autokorrelationsfunktion
RE(t) wird dementsprechend iiber die Zeit gemittelt. Rg ist definiert durch

V() -Vt+1 VO VE-1)

Rg () =
V20 V()

(6.94)

Die Eulersche Autokorrelationsfunktion hat den groBen Vorteil, daf sie im
Gegensatz zur Lagrangeschen Autokorrelationsfunktion einfach mefBbar ist. Der
aktuelle Verlauf von Rg hingt im Einzelfall natiirlich von vielen Parametern wie
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Abb. 6.6 Typischer Verlauf 1.0
der Eulerschen
Autokorrelationsfunktion bei
mittleren Verhiltnissen
(neutrale bis schwach labile
Schichtung,

Windgeschwindigkeit 5 mv/s, 06
MeBhohe ca. 100 m,

Mittelungszeit etwa 1 Std.), 3

fiir die o 04

Fluktuationskomponenten
horizontal in Richtung des
mittleren Windes (x),
horizontal senkrecht zur
mittleren Windrichtung (y)
und in vertikaler Richtung (z)

0 100 200 300

Windgeschwindigkeit, Temperaturschichtung, Mittelungszeit etc. ab; einen Begriff
von der GroBenordnung unter mittleren Verhiltnissen gibt Abb. 6.6. Generell
kann man sagen, daf} die Autokorrelationsfunktion fiir die Vertikalkomponente
am schnellsten und fiir die Komponente in Richtung des mittleren Windes am
langsamsten abnimmt.

Im Gegensatz zur Eulerschen Autokorrelationsfunktion 146t sich die Lagran-
gesche Funktion nur schwer messen, da der Beobachter ja mit den einzelnen
Luftpaketen mitfliegen und deren Geschichte verfolgen miifite. Mit Hilfe empirisch
gewonnener Umrechnungsfaktoren lassen sich die Lagrange-Funktionen allerdings
aus den leicht mebaren Euler-Funktionen mit hinreichender Genauigkeit abschiit-
zen. In erster Nidherung ergeben sich die Lagrange-Funktionen aus den Euler-
Funktionen durch eine lineare Zeitdehnung; dies ist plausibel, da die Korrelationen
zwischen den Geschwindigkeiten ein und desselben Luftpaketes langsamer abneh-
men als die Korrelationen zwischen den Windgeschwindigkeiten an einem festen
Ort. Im Mittel liefert eine Zeitdehnung um einen Faktor 4 die besten Ergebnisse,
doch kann dieser Faktor Werte zwischen etwa 1,5 und 8 annehmen (s. z.B. Pasquill
u. Smith 1983 und die dort referierten Arbeiten).

Es liegt auf der Hand, dal die Autokorrelationsfunktionen in einem en-
gen Zusammenhang mit den zuvor diskutierten Frequenzspektren der turbulen-
ten Bewegung stehen miissen. Wir wollen jetzt diesen auch fiir die prakti-
sche Analyse der Turbulenz wichtigen Zusammenhang zwischen der Eulerschen
Autokorrelationsfunktion, die ja der Messung leicht zuginglich ist, und dem
Energiedichtespektrum dE/dv bzw. f(v) herstellen.

Hierzu multiplizieren wir die Fourier-Entwicklung von v’(t) mit v/(t + t) und
integrieren iiber t; weiter beriicksichtigen wir, daB die Fourier-Entwicklung von v'(t
+ 1) als Funktion von t bis auf die Verschiebung um t mit der Entwicklung von v/(t)
identisch ist, d.h. daB} gilt
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o0
V’a—%t)::t/‘F(v)-eLZ"”(H*)~dv (6.95)
—00
sowie
o0
F(v) = / V (t41) - e 2TV gy (6.96)
—o0

Unter Beriicksichtigung dieser Beziehungen erhalten wir

oo
[V (t+1-V()-dt
—00
'] o0 .
= Vit+Tt . V) -e e dy - dt
f /( ) f F() i-2-7-v-t dv - d
t=—00 V=—00
00 '] )
= V) - Vi(t4 1) -V de-dy (6.97)
F() /( ) i-2-7-0-t d d
V=—00 t=—00
00 .
= [ F(v) -e 2™V T.Ff(v) - dv
—00

o0 .
[ IF@? e 27T dy,
—00

Diese Beziehung stellt ihrem Wesen nach eine Variante der Parseval-Gleichung dar.
Wir gehen damit in die Eulersche Autokorrelationsfunktion und beriicksichtigen bei
deren Definition, daf} eine Mittelung iiber die Zeit einer Integration iiber die Zeit mit
nachfolgender Division durch die Mittelungszeit dquivalent ist. Wir erhalten

o]

m_f{oV t) -V (t4+7)-dt

Rg (1) = > ~
V(o) [V -dt

-~ ‘ (6.98)
f |F (\))|2 ) e—l-2~]‘[~\)~‘t . dv
—00

}O V2 (t) - dt

—00

Setzt man in diesen Ausdruck noch den weiter oben abgeleiteten Zusammenhang
zwischen f(v) und |F (\))|2 (s. Gl. 6.89),
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i~
IF(v)[%-dv = / v2(t) - dt- £ (v) - dv (6.99)
%
ein, so erhilt man
%0
REg (1) = / f(v) - e TV gy, (6.100)
%

Die Eulersche Autokorrelationsfunktion Rg(t) ist also die Fourier-Transformierte
zu der (relativen) Energiedichtespektralfunktion f(v). Wegen der allgemeinen
Eigenschaften der Fourier-Transformation gilt dann entsprechend auch die rezipro-
ke Transformation

f(v) = / Rg (1) - e 2TV dr; (6.101)

—0o0

relative spektrale Energiedichte und Eulersche Autokorrelationsfunktion sind
zueinander Fourier-Transformierte. Diese Aussage entspricht dem aus der
Informationstheorie bekannten Theorem von Wiener.

Der einfacheren Darstellbarkeit wegen haben wir bisher alle Beziehungen mit
Hilfe komplexer e-Funktionen abgeleitet. Da Rg(t) eine reelle und gerade Funktion
von T ist, konnen wir auch

RE(t)=2-/f(\))-cos(2~n~\)-r)-d\) (6.102)
0
und ebenso
f(\))=2-/RE(1)-cos(2~rc'\)~t)-dt (6.103)

0

schreiben und erhalten damit eine fiir die praktische Anwendung meist giinstigere
Form.

6.3.3 Grofienordnung der horizontalen und vertikalen
Fluktuationen

Die Amplituden der horizontalen Geschwindigkeitsfluktuationen streuen iiber einen
weiten Bereich und sind kaum in allgemeiner Form anzugeben. Dies hingt
schon mit der Breite des rdumlichen Skalenbereichs zusammen, der sich von der
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GroBenordnung Millimeter bis zu planetaren Dimensionen erstreckt. In globa-
ler Sicht sind bereits die zyklonalen und antizyklonalen Wirbel als Fluktuationen
anzusehen. Wenn bei diesen die Genese auch anders gelagert ist als bei den turbu-
lenten Fluktuationen im herkdmmlichen Sinn, so sind sie in ihren Konsequenzen
doch durchaus vergleichbar. Ganz ausgeprigt gilt dies fiir den diffusionsarti-
gen Transport durch die groBraumigen Wirbel, ebenso fiir den oben erwihnten
Energietransfer von groflen auf immer kleinere Wirbel. Die GroBenordnung der
Fluktuationsgeschwindigkeiten in diesen planetaren Wirbeln liegt bei einigen
Metern pro Sekunde, typisch bei etwa 5 m/s. Die Ausdehnung der Wirbel und
die spiter noch zu definierenden Mischungsweglingen fiir den diffusiven Transport
liegen in der GroBenordnung von etwa 1 000 km.

Im lokalen bis regionalen Skalenbereich zeigen sich die Geschwindigkeits-
fluktuationen teils als Schwankungen der Windgeschwindigkeit, teils als Schwan-
kungen der Windrichtungen. Um dies etwas zu ordnen, wollen wir die Schwan-

kungen der Windrichtung als Geschwindigkeitsfluktuationen v;, senkrecht zur
Hauptwindrichtung (die die x-Richtung sein soll) interpretieren. Die Schwankungen
der Richtung liegen, als einfache Standardabweichung gerechnet, bei neutraler bis
schwach labiler Temperaturschichtung bei etwa 4° bis 8°; diese Winkelabweichung
ist von der Windgeschwindigkeit ziemlich unabhéngig; sie nimmt mit wachsen-
der Schichtungslabilitit etwas zu. Bei stabiler Schichtung hingen die mittleren
Winkelabweichungen eher etwas von der Windgeschwindigkeit ab und variieren
von etwa 2° bei 8 m/s bis etwa 10° bei 2 m/s mittlerer Windgeschwindigkeit (al-
le Angaben nach Pasquill u. Smith 1983 und nach Pasquill 1974). Umgerechnet
in Geschwindigkeitsfluktuationen quer zur Hauptwindrichtung entsprechen 4°

Winkelabweichung etwa einem Verhiltnis v;, /vy, ~ 0,08 von der Fluktuation V/
zur mittleren Geschwindigkeit vx in Hauptwindrichtung, 10° Winkelabweichung

/
entsprechen etwa vy /vy = 0,20.

/!
Die Fluktuationen v, in der Hauptwindrichtung liegen etwa in der gleichen

/
GroBenordnung wie die vy. Beispielsweise wurden iiber London, bei relativ star-

kem Wind in 50 m Hohe v, /¥, ~ 0,15 bis 0,30 und in 200 m Hohe v. /¥, ~
0,07 bis 0, 18 gemessen (nach Pasquill 1974).

Natiirlich konnen diese Zahlen nur Anhaltspunkte geben, fiir eine erste
Abschitzung ist aber die Annahme, dafl im lokalen bis regionalen Skalenbereich die
Fluktuationen in x- und y-Richtung in der Groflenordnung von 10% der mittleren
Windgeschwindigkeit liegen, sicher eine brauchbare Approximation.

Abbildung 6.7 zeigt ein typisches Ergebnis der spektralen Analyse der in den
Fluktuationsbewegungen enthaltenen kinetischen Energie. Das breite Maximum
um Periodendauern von ungefihr einer Minute hat seine Ursache in den klein-
raumigen, durch Windscherung und Konvektion bedingten Windfluktuationen; die
Periode von etwa 4 Tagen entspricht den zyklonal-antizyklonalen Fluktuationen.
Die aktuellen Turbulenzspektren sind natiirlich von den jeweiligen Bedingungen
wie Windgeschwindigkeit, thermische Schichtung oder Hohe iiber dem Boden
abhiingig; die Abb. 6.7 spiegelt aber die typischen Verhiltnisse sehr gut wider.
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Abb. 6.7 Typisches Energiedichtespektrum der horizontalen Fluktuationen (Nach Lumley u.
Panofsky 1964, abgeindert)

Die Amplituden der vertikalen Fluktuationen liegen in der gleichen
GroBenordnung wie die der kleinrdumigen horizontalen Fluktuationen. Sie betra-
gen bei angenihert neutraler Schichtung ungefihr 10% der mittleren horizontalen
Windgeschwindigkeit (als 1 - o-Standardabweichung gerechnet); sie nehmen mit
zunehmender Stabilitdt der Schichtung etwas ab und steigen umgekehrt mit wach-
sender Labilitét etwas an. Als Anhaltspunkt sei hier angegeben, daf} nach Pasquill u.
Smith (1983) die Amplituden der vertikalen Fluktuationen bei einer Anderung der
im 7. Kap. zu diskutierenden Richardson-Zahl von —0,2 (entsprechend einer mafig
labilen Schichtung) auf +0,05 (entsprechend einer schwach stabilen Schichtung)
auf etwa 1/3 zuriickgehen (an dieser Stelle sei nur erwihnt, dal die Richardson-
Zahl Ri mit dem im 2. Kapitel. eingefiihrten SchichtungsstabilititsmaB B iiber die
Beziehung Ri = B2/(dvx/dz)2, mit dvy/dz als dem vertikalen Profil der horizontalen
Windgeschwindigkeit, zusammenhéngt).

Die Frequenzspektren der vertikalen Fluktuationen lassen sich in einer recht ein-
heitlichen Form darstellen, wenn zwei Sachverhalte in Rechnung gestellt werden:

— Es ist plausibel, da3 die vertikalen Fluktuationen von dem mittleren hori-
zontalen Wind an dem Beobachtungsort gewissermallen vorbeigefiihrt werden;
die Schnelligkeit der Richtungswechsel wird dann der mittleren horizonta-
len Windgeschwindigkeit vx proportional (diese Hypothese der ,,eingefrorenen
Bewegung™ oder ,eingefrorenen Turbulenz®, die auf Taylor (1938) zuriickgeht,
bricht bei sehr kleinen Windgeschwindigkeiten natiirlich zusammen). Es ist
deshalb sinnvoll, die tatsidchlich beobachteten Frequenzen auf vx zu normieren.

— GroBle Wirbel oder besser grofle Turbulenzelemente konnen sich um so eher aus-
bilden, je groBer der Abstand vom Boden ist; je niher man an die Erdoberfliache
kommt, um so wichtiger wird umgekehrt der Beitrag der kleinen Wirbel und damit
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Abb. 6.8 Universelle
Darstellung der
Energiedichtespektren der
vertikalen turbulenten
Fluktuationen (Nach Gurvich
1960, abgeidndert)
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der hohen Frequenzen. Es ist deshalb naheliegend, die tatsidchlichen Frequenzen
auch auf 1/z zu normieren, wobei z die Hohe iiber der Erdoberfliache sein soll.

Zusammen ergibt dies die normierte dimensionslose Frequenz v = v - z/v,. Eine
Sichtung der verfiigbaren Daten iiber vertikale Fluktuationsfrequenzen z.B. durch
Panofsky u. McCormick (1960) hat bestitigt, dal diese Normierung tatsdchlich
sinnvoll ist und eine universelle Darstellung von Spektren von sehr verschiede-
ner Herkunft ermoglicht. Abbildung 6.8 zeigt das so normierte Spektrum fiir drei
verschiedene Stabilitdtslagen, die wieder durch die eben erwihnte Richardson-
Zahl Ri charakterisiert sind. Die Lage dieser Spektren zueinander wird durch die
Uberlegung verstindlich, daB bei labiler Schichtung und dem damit verbunde-
nen Auftreten von Konvektion die Turbulenzelemente deutlich groer werden als
bei neutraler Schichtung und damit rein scherungsbedingter Turbulenz; mit grofer
werdenden Turbulenzelementen werden aber auch die Fluktuationsperioden gro-
Ber bzw. die Frequenzen kleiner. Umgekehrt werden bei stabiler Schichtung die
Turbulenzelemente kleiner und die Fluktuationsperioden entsprechend kiirzer.

Im Abschn. 6.2 hatten wir kurz den Begriff des inertial subrange andiskutiert
und die Hypothese von Kolmogorow (1941) der sog. universellen Gleichheit der
Turbulenzstrukturen in diesem Gebiet erwéhnt. Dieser Bereich sollte natiirlich auch
eine Entsprechung in den Frequenzspektren finden. Die zugehorigen Frequenzen
liegen ebenfalls in einem Zwischengebiet zwischen den niedrigen Frequenzen der
relativ grolen, oft anisotropen Turbulenzelemente, in denen die turbulente Energie
erzeugt wird, und den hohen Frequenzen der kleinen Wirbel, in denen die Energie
wieder dissipiert wird.

6.4 Turbulente Diffusion

Die Durchmischung der Luft, die mit der turbulenten Bewegung verbun-
den ist, fiihrt zu einem Beimengungstransport entgegen dem Gradienten der
Beimengungskonzentration. Dieser Transportprozef ist der molekularen Diffusion
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nicht undhnlich, weist aber doch viele Besonderheiten auf, die in diesem Abschnitt
herausgearbeitet werden sollen.

Ein erster Unterschied liegt schon — jedenfalls in der ganz iiberwiegenden Zahl
der Fille — in der Groflenordnung: Turbulente Diffusion ist in der Regel der viel
effizientere Transportmechanismus als die molekulare Diffusion.

Ein anderer Unterschied besteht darin, dal im Fall der molekularen Bewegung
die mittlere Stofzeit und damit zusammenhédngend die mittlere freie Weglédnge,
die wir auch als Mischungsliange interpretieren konnen, wohl definierte Gréfen
sind. Wegen des breiten Spektrums moglicher Perioden bzw. Frequenzen ist eine
analoge Mischungslinge bei der turbulenten Bewegung nicht ohne weiteres fest-
zulegen. Die Anschauung legt zwar nahe, die WirbelgroBen ,,irgendwie” mit der
Mischungslidnge zu identifizieren, aber dabei bleibt zumindest die Frage offen,
welche Wirbel in dem breiten Wirbelspektrum die fiir den Transport relevanten
sind. Insofern ist der Begriff der Mischungslidnge bei der turbulenten Diffusion
eher eine Hilfsvorstellung. Wir werden allerdings sehen, daf§ die Betrachtung der
Autokorrelationen der turbulenten Geschwindigkeiten eine Moglichkeit liefert, eine
Mischungslidnge einigermaflen exakt zu definieren, und dann auch den turbulenten
Diffusionskoeffizienten als Produkt aus Mischungslinge und Geschwindigkeit zu
verstehen.

An dieser Stelle sei auch darauf hingewiesen, daf turbulente Diffusion i.allg.
richtungsabhiéngig ist, da} so z.B. Mischungslidngen und Geschwindigkeiten fiir die
horizontale und die vertikale Diffusion verschieden sein kdnnen.

Wegen des Beharrungsvermogens der turbulenten Bewegung, wie es durch
die iiber einen lidngeren Zeitraum nicht verschwindenden Korrelationen bes-
chrieben wird, ist die turbulente Diffusion oft von dem zeitlichen
Entwicklungszustand des Diffusionsproblems abhingig, was sich z.B. in zeit-
abhingigen Diffusionskoeffizienten duBern kann. Auch dies ist ein wichtiger
Unterschied gegeniiber der molekularen Diffusion.

Eine solche Zeitabhidngigkeit kommt ganz wesentlich bei einem fiir die turbulen-
te Durchmischung spezifischen Problem zum Tragen, bei dem Problem der ,,freien
Beimengungswolke. Eine Analogie soll diesen Punkt verdeutlichen: Gibt man in
ein Glas Wasser einen Tropfen Tinte und beginnt zu riihren, so wird der Tropfen
am Anfang in erster Linie als Ganzes von der Stromung mitgenommen werden,
selbst aber zunidchst nur sehr langsam auseinander diffundieren, da anfangs nur
die sehr kleinen, wenig effektiven Wirbel zu einer Verdiinnung der Tinte entgegen
dem Konzentrationsgradienten beitragen werden. Erst wenn der Tropfen allmih-
lich etwas grofer geworden ist, tragen auch groere Wirbel zur Durchmischung —
und nicht nur zum Transport der Wolke als Ganzem — bei; erst wenn dieser
Zustand erreicht ist, wird die Riithrbewegung ein wirksamer Mischungsprozes,
die Durchmischung macht dann rasch weitere Fortschritte. Anders ausgedriickt:
Wirbelgrofien oder — wenn man so will — Mischungslédngen, die deutlich groBer sind
als die Ausdehnung einer Beimengungswolke, tragen nicht zur Durchmischung bzw.
zur Diffusion im Sinne eines Transportes entgegen dem Konzentrationsgradienten
bei, sondern fithren die Beimengungswolke als Ganzes mit.
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Bei der Behandlung der turbulenten Diffusion werden wir eine dhnliche Reihen-
folge wie bei der Besprechung der molekularen Diffusion wihlen: Zunichst soll
wieder die aus dem Diffusionsprozef resultierende mittlere Verschiebung,

d.h. GréBen der Art o2 = ((x — xo)z) und entsprechend c% und o2, untersucht
werden. Dann werden wir Ausdriicke fiir die turbulent-diffusiven Fliisse suchen

und eine turbulente Transportgleichung aufstellen. Im letzten Unterabschnitt werden

wir noch das gerade erwihnte Problem der freien Beimengungswolke diskutieren.

6.4.1 Quadratisch gemittelte Verschiebung und das Theorem
von Taylor

Man konnte daran denken, die quadratisch gemittelte Entfernung vom Ursprung, o
bzw. ok, oy und o, in Analogie zur molekularen Diffusion auch bei der turbulen-

2
y

und 03 anzusetzen. Wir werden spiter, bei der Besprechung eines Gradientansatzes
fiir die turbulente Diffusion, davon auch Gebrauch machen. Prinzipiell und ohne
weitere Pramissen ist dieser Ansatz aber unbefriedigend, da er von der physikalisch
zundchst nicht hinreichend exakt definierten mittleren Mischungslidnge 1 und von
der im Falle der turbulenten Bewegung ja nicht gegebenen reinen Zufallsbewegung
ausgeht und die endliche Korrelation der Fluktuationsgeschwindigkeiten zu ver-
schiedenen Zeitpunkten nicht beriicksichtigt.

Wir werden deshalb unter Benutzung der im vorhergehenden Abschnitt einge-
fiilhrten Autokorrelationsfunktionen einen Ausdruck fiir die mittleren Quadrate der
Entfernung vom Ursprung, das sog. Theorem von Taylor, ableiten und diskutieren.
Das Ergebnis erlaubt es dann auch, die Grenzen fiir den gerade zur Diskussion ge-
stellten Ansatz fiir o und damit auch die Grenzen fiir den spéter zu besprechenden
Gradientansatz (s. Abschn. 6.4.3) abzuschitzen und einen etwas tiefer gehenden
Begriff von der Mischungslénge zu erarbeiten.

Das Taylorsche Theorem liefert einen Zusammenhang zwischen der mittle-
ren quadratischen Verschiebung und der Lagrangeschen Korrelationsfunktion. Die
Argumentation beruht auf einer Erweiterung der im Abschn. 6.1 erarbeiteten
Ableitung der Bezichung do?/dt = 2/3 - v2 - 1.

Zur Ableitung des Taylorschen Theorems gehen wir davon aus, daBl vy = (vx) =
0 ist, und damit dx/dt = v = v/ wird (wir wollen hier exemplarisch die Beziehung
fiir die x-Richtung begriinden). Dies stellt keine Einschrinkung der Allgemeinheit
dar; ein endliches V bzw. (v) bedeutet lediglich eine Koordinatentransformation. Es
gilt:

/
ten Diffusion in der Form o2 = 2 - <vX . lx> -t und in analogen Ausdriicken fiir o

d,  dyi,. 0\ dx )\ /
SR = d—t<x (t)>_2.<x 0 == >—2-(x -V () (6.104)

(da die Mittelung iiber alle Luftpakete und nicht iiber die Zeit geht, diirfen
Mittelbildung und Differentiation miteinander vertauscht werden).
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Mit

t
X (t) = f v; (t') - dt
0

wird dies zu

t

%oi ) = 2-<v; ® - / v (t) -dt’>; (6.105)

0

dabei ist t die , Jetztzeit, t’ ist die laufende Zeit von t = 0 bis zur Jetztzeit. Da bei
/
festgehaltener oberer Integrationsgrenze t die Grofe v, (t) eine Konstante ist, kann

/
v, (t) unter das Integral genommen werden:

t

d / v ® - V
aci(t)=z./(vx(t)~v ()0 =2v2 0 / (v2 o) )
0

dt’. (6.106)

Die letzte Umformung in Gl. (6.106) ist zuldssig, da <v;2 (t)> = v;z (t) = const ist.
Mit t' = t — t und entsprechend dt’ = —d< ergibt sich schlieBlich

=0

202(0:2.\/2(0. —f<v;(t).v;(t_t)>-dr
de X X J <V;2 (t)>
t

v (t) v (t— 'I:)> ;
=2- Vz(t) f 2 -dr=2~vx2(t) ~/RL’X(‘E)~dT.
) )

(6.107)

Die Transformation der Integrationsgrenzen folgt daraus, da t = t mit t' = 0 und
v = 0 mit t' = t gleichbedeutend ist; T ist gewissermaBen die Differenz zwischen
der Jetztzeit t und der in der Vergangenheit laufenden Zeit t'.

Durch Integration erhalten wir dann das Taylorsche Theorem:

t/

t
o (1) =2-v2(1)- / / Ry (1) - dt - dt’. (6.108)

Analoge Beziehungen ergeben sich natiirlich fiir cy% und fiir cg.

Zur Veranschaulichung und Diskussion des Taylorschen Theorems ist in Abb. 6.9
oben ein typischer Zeitverlauf der Lagrangeschen Korrelationsfunktion und unten
der Verlauf des inneren Integrals f Ry (1) - dt als Funktion von t" aufgetragen. Da
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Abb. 6.9 Zur Diskussion des
Theorems von Taylor. Oben:
Typischer Verlauf der
Lagrangeschen
Autokorrelationsfunktion in
willkiirlichen Einheiten als
Funktion von t. Unten:
Verlauf des ,,inneren*
Integrals des Taylorschen
Theorems

6

Diffusion und Turbulenz

W —————=

IR -dr=t

| IR, -dt = const
wegen R =0

Rp (wir lassen im folgenden den Index x der Einfachheit halber weg) zunichst & 1
ist, steigt dieses Integral anfangs linear an und hat den Wert t'. Im weiteren Verlauf
trigt dann die Korrelationsfunktion immer weniger zum Integral bei; wenn Ry,
schlielich auf Null abgefallen ist, hat das Integral einen konstanten Wert, die sog.
Lagrangesche Skalenzeit, 1, angenommen. A, ist um so grofer, je langsamer Rp,
abnimmt, je groBer also die Tendenz eines Luftpaketes ist, seine Geschwindigkeit

beizubehalten.

Fiir den Verlauf der mittleren quadratischen Verschiebung folgt hieraus:

— Fiir sehr kurze Diffusionszeiten (t << Ap):

t

N N
> (t)=2-v?2 -/t’ At =v2.¢

bzw.

0

c(t)=\/V;2-t;

(6.109)

(6.110)

fiir sehr kurze Zeiten ist also o der Diffusionszeit proportional.

— Fiir lange Diffusionszeiten (t >> hp):

c72(t)=2~vl2 '/)»L'dt’ —2.v2. -t

bzw.

t

0

A
o) =vy2-v2 “AL-t;

(6.111)

6.112)
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fiir lange Zeiten ist o also der Wurzel aus der Diffusionszeit proportional, dhnlich
wie es bei der molekularen Diffusion der Fall ist.

Fiir das Auseinanderdiffundieren z.B. einer Rauchfahne aus einem Kamin be-
deutet bei mittleren Turbulenzverhiltnissen ,.kurz* einige Sekunden bis etwa eine
Minute, ,,lang* etwa 1/4 bis 1/2 Stunde oder sogar noch ldnger (s. dazu auch den
Verlauf der Korrelationsfunktionen in Abb. 6.6).

Bevor wir die Folgerungen des Taylorschen Theorems weiter diskutieren, soll
noch in Abb. 6.10 an dem Beispiel einer Rauchfahne der Unterschied zwischen
molekularer Diffusion (bzw. der molekularen Diffusion dquivalenter Fickscher
Diffusion) und (kurzzeitiger) turbulenter Diffusion und die Bedeutung der Aussagen
iiber o illustriert werden. Man beachte dabei, daf3 fiir die Diffusion senkrecht zur
mittleren Windrichtung, d.h. in y- und z-Richtung die x-Achse wegen t = x / vy die
Bedeutung der Zeitachse annimmt.

Wird eine Rauchfahne durch molekulare bzw. Ficksche Diffusion quer zur
Hauptwindrichtung verbreitert, so ergibt sich — unter der Voraussetzung konstanter
mittlerer Windgeschwindigkeit — als Form der Fahne wegen oy~\/f eine liegende
Parabel, wie sie im linken Teil von Abb. 6.10 skizziert ist. Wird die Fahne dagegen
von der Turbulenz erfaf3t und durch turbulente Diffusion verbreitert, so gilt zunéchst
oy~ t; dies darf aber nicht dahingehend mifverstanden werden, daf die Fahne einen
linearen Kegel gleichmiBig — oder in einer GauB3-Verteilung — erfiillt. Die aus der
Quelle auftretende Beimengung wird zwar diffusionsartig verbreitert, sie wird aber
auch von den Turbulenzen einmal nach der einen und einmal nach der anderen Seite
mitgenommen, so daf} die Fahne in einer Momentaufnahme etwa die Gestalt hat,
wie sie in Abb. 6.10 rechts schraffiert gezeichnet ist. Erst im zeitlichen Mittel —
oder auch im gedanklichen Mittel iiber viele Rauchfahnen — erfiillt die Fahne einen
Raum, wie er durch die durchgezogene Umrandung angedeutet ist.

Wir wollen jetzt eine Analogie zur molekularen Diffusion herstellen, die auch die
Moglichkeit einer brauchbaren Definition der Mischungslénge erdffnet. Wir formen

y4

X bzw. t

Abb. 6.10 Schematische Gegeniiberstellung von molekularer Diffusion bzw. zeitunabhéngi-
ger Fickscher Diffusion (links) und kurzzeitiger turbulenter Diffusion (rechts). Die Skalierung
der Achsen ist vollig willkiirlich; die beiden Zeichnungen brauchen sich im MaBstab nicht zu
entsprechen
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den fiir hinreichend lange Diffusionszeiten geltenden Ausdruck fiir die mittlere
quadratische Verschiebung noch etwas um:

o2 (t) —2.v2. )\L-t=2-<V/2>- ALt
=2.<V’ v AL)~t (6.113)
=2~<V’ . l’)-t;

d.h. wir schreiben I’ anstelle v’ - A und interpretieren 1" als Mischungslidnge (da A

eine Konstante ist, darf man sie unter die Mittelbildung ziehen). Damit haben wir

den zu Beginn dieses Abschnitts zur Diskussion gestellten Ansatz in Analogie zur
molekularen Diffusion erhalten, jetzt aber mit einer priziseren begrifflichen Fassung
der Mischungslinge.

Nach dieser Diskussion des Taylorschen Theorems konnen wir jetzt abschitzen,
wo Analogie zwischen molekularer und turbulenter Diffusion gegeben ist, und wo
wesentliche Unterschiede bestehen: Behandeln wir Probleme, deren charakteristi-
sche Zeiten grof3 gegen die Lagrangesche Skalenzeit L, sind, so konnen wir die
Ansitze und die Formalismen der molekularen bzw. Fickschen Diffusion auf die
turbulente Diffusion tibertragen: Insbesondere ist dies i.allg. bei stationdren, nicht
zeitabhéngigen Diffusionsproblemen der Fall. Bei Diffusionsproblemen mit kiirze-
ren charakteristischen Zeiten dagegen miissen wir die spezifischen Eigenschaften
der turbulenten Diffusion in Rechnung stellen, der Ficksche Ansatz ist dann
nicht oder doch nur unter Inkaufnahme groBer Fehler moglich; an die Stelle der
Fickschen Diffusion tritt dann gegebenenfalls die sog. Nicht-Ficksche Diffusion
mit zeitlich variablen Diffusionskoeffizienten. Wir werden bei der Behandlung
des Gradientansatzes fiir die turbulente Diffusion im tibernichsten Unterabschnitt
darauf zuriickkommen.

6.4.2 Das Konzept der korrelierten Fluktuationen als allgemeiner
Ansatz fiir turbulent-diffusive Fliisse und die hieraus
Jolgende Transportgleichung

Wie schon mehrfach angedeutet, hat die Turbulenz in gleicher Weise wie die
Molekularbewegung das Bestreben, Konzentrationsunterschiede auszugleichen.
Das bedeutet, da} mit der turbulenten Durchmischung ein Fluf skalarer und vek-
torieller Beimengungen entgegen dem Konzentrationsgradienten verbunden ist. Wir
werden in diesem Abschnitt einen allgemein giiltigen Ausdruck fiir den turbulen-
ten Fluf} ableiten, der nur von den zumindest prinzipiell unmittelbar mefbaren
Fluktuationen der Windgeschwindigkeit und den Fluktuationen der Konzentration
der Beimengung Gebrauch macht und auf Modellannahmen verzichtet. Dabei wird
sich zeigen, daf} die NettofluBdichte einer Beimengung davon abhingt, wie weit die
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Fluktuationen von Geschwindigkeit und Beimengungskonzentration miteinander
korreliert sind.

Wir betrachten zunéchst die FluBdichte einer skalaren Beimengung mit der Kon-
zentration c. Wir machen wieder von der allgemein giiltigen Beziehung Gebrauch,
daB} die FluBdichte j immer als Produkt aus der Konzentration ¢ und der
FluBgeschwindigkeit v geschrieben werden kann, d.h., daB} j = ¢ - v ist (wir schrei-
ben der Einfachheit halber die Beziehung hier mit skalaren GroéBen; natiirlich kann
die Gleichung auch als Vektorgleichung geschrieben werden).

Um den turbulenten Anteil an der Fludichte zu erhalten, spalten wir ¢ und v in
Mittelwerte und Fluktuationen auf,

c=c+c (6.114)

und

V=V4V, (6.115)

und erhalten als Momentanwert der Flussdichte
i=C+d) (V+V)=c-v+c-vV+ v+ V. (6.116)

Wir interessieren uns naturgemif fiir den mittleren Fluf und bilden deshalb das
Zeitmittel von j. Bei der zeitlichen Mittelung, die ja im Prinzip eine Integration iiber
die Mittelungszeit ist, gilt die Summenregel (Summation und Integration konnen
vertauscht werden); zeitlich konstante Groen konnen aus der Mittelbildung her-
ausgezogen werden, woraus auch folgt, da3 eine zwei- oder mehrmalige Mittelung
nichts Neues bringt. Beriicksichtigen wir dies, so erhalten wir

j=C-v4c- V4 v+ V=Cc-V+e- V4 T+ -V
6.117)

Der zweite und der dritte Term auf der rechten Seite der ersten Zeile verschwinden,
weil jeweils schon ¢’ = 0 und v/ = 0 sind. Der erste Term beschreibt den advektiven
Transport durch die mittlere Stromung, der letzte Term beschreibt schlieflich den
Transport durch die Turbulenz. Damit haben wir den gesuchten Ausdruck fiir die
turbulente Diffusionstromdichte erhalten, es gilt

j (turbulent) = ¢’ - V. (6.118)

Hier erscheint das zeitliche Mittel iiber ein Produkt aus Fluktuationen, de-
ren Zeitmittel einzeln verschwinden. Dieses Produkt ist unmittelbar ein Maf3
fir die Korrelation zwischen den Fluktuationen von ¢ und v; wenn diese
Fluktuationen nicht korreliert sind, verschwindet das Zeitmittel von ¢’ - V'

Bis auf Normierungsfaktoren ist das Produkt ¢ - v/ mit der Eulerschen
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Korrelationsfunktion fiir ¢’ und v’ identisch; im Hinblick darauf bezeichnet man
dieses Produkt als Covarianz Co = ¢’ - v/ zwischen ¢’ und v'. Wir sprechen von
,Korrelierten Fluktuationen* oder ,, eddy correlations*.

Die Messung der Fluktuationen und die Bestimmung der Korrelationen zwi-
schen ihnen gibt ein Mittel an die Hand, turbulente Flufdichten absolut zu
bestimmen, ohne auf Modellvorstellungen oder auf Korrekturen etwa wegen der
Temperaturschichtung der Luft zuriickgreifen zu miissen. Dieser prinzipielle Vorzug
der Methode der korrelierten Fluktuationen darf natiirlich nicht dariiber hinweg-
tduschen, daf} die Realisierung unter Umstidnden grofle mefBtechnische Probleme
aufwerfen kann. Die Bestimmung der meist doch recht schnellen Fluktuationen
ist bei Geschwindigkeiten noch relativ einfach durchzufiihren (z.B. mit Hilfe von
Doppler-Anemometern), auch schnelle Temperaturmessungen sind noch einiger-
mafen unproblematisch; bei manchen Spurenstoffen kann es aber sehr schwierig,
wenn nicht sogar unmoglich werden, die Konzentrationen mit der notigen zeitli-
chen Auflosung zu messen (man denke z.B. an Spurenstoffe, deren Konzentration
mit konventionellen chemischen Methoden bestimmt werden muf3).

Analog zu dem Vorgehen in Abschn. 6.1 konnen wir jetzt eine allgemeine
Transportgleichung ableiten: Der soeben aufgestellte Ausdruck fiir die FluBdichte
j (etzt als Vektor geschrieben) beinhaltet sowohl den advektiven FluB ¢ - v als auch
den turbulenten FluB ¢’ - V'. Diese Fliisse ergéinzen wir noch mit dem Ausdruck fiir
die Flu3dichte durch die molekulare Diffusion —D - grad ¢ und erhalten so

> R

j=¢-v+c -V —-D-gradc. (6.119)

Die zeitliche Anderung der Konzentration an einem bestimmten Ort ergibt sich wie-
der aus der negativen Divergenz der Fludichte. Damit erhilt man als allgemeine
Transportgleichung

% = _div (6 : 6) — div (c’ - v) +D-AG, (6.120)
wobei mit A der Laplace-Operator bezeichnet ist.

Den turbulenten FluB von Impuls, d.h. die Schubspannung durch turbulente
Reibung, erhalten wir mit genau der gleichen Argumentation wie den Fluf3 einer ska-
laren Beimengung. Um auch hier Schwierigkeiten mit der Tensor-Notation fiir die
Schubspannung zu vermeiden, betrachten wir den speziellen, aber fiir die Dynamik
der unteren Atmosphire besonders wichtigen Fall des vertikalen Flusses der Dichte
von Horizontalimpuls, oder anders ausgedriickt, die Schubspannung an einer hori-
zontalen Fliche, die durch einen vertikalen Gradienten der mittleren horizontalen
Windgeschwindigkeit entsteht (s. auch Kap. 3). Es ist

Jpxz = (P Vx) - Vx (6.121)

die momentane vertikale FluBdichte von Horizontalimpuls, geschrieben als Produkt
aus der Dichte des Horizontalimpulses (in der Klammer) und der vertikalen
FluBgeschwindigkeit. Um den Mittelwert der ImpulsfluBdichte und damit die



6.4 Turbulente Diffusion 305

Schubspannung zu bekommen, spalten wir vx und v, wieder in Mittelwerte und
Fluktuationen auf

/ !/

Vvx =Vx+v, und v,=V,+V, (6.122)

und erhalten durch Mittelung

— — 7 — 7
Txz = Jpxz = P (vx + VX) (v + Vz)

e A A / /
:p.(vx-vz+vx-vz+vx~vz+vx~vz> (6.123)

o / /
=p~<vx~vz+vx~vz>.

Der erste Term ist der Beitrag der mittleren Stromung; er interessiert hier
weiter nicht und verschwindet normalerweise, da im allgemeinen die mittlere
Vertikalgeschwindigkeit v, = 0 ist. Der zweite und der dritte Term in der vor-
letzten Zeile sind einzeln gleich Null, da die Mittelwerte iiber die Fluktuationen der
Geschwindigkeiten einzeln verschwinden. Der vierte Term in der vorletzten Zeile
schlieBlich ist der Beitrag der Turbulenz zur Reibung, d.h. die gesuchte turbulente
Schubspannung

Tz = jpxz (turbulent) = p - (v, - V). (6.124)

In dieser Form wird die turbulenzbedingte Schubspannung oft als Reynolds-
Spannung oder als ,,Reynolds stress bezeichnet.

Fiir viele Anwendungen ist es zweckmifBig, die turbulente Schubspannung t mit
einer Grofe u, zu charakterisieren, die iiber

It| = p-u? (6.125)
bzw.
Uy = il (6.126)
P

definiert ist. Diese GroBe u, hat die Dimension einer Geschwindigkeit und wird
»Schubspannungsgeschwindigkeit genannt. Fiir den hier diskutierten Fall gilt
damit

u, =1/ (v, - v,). (6.127)

Dieser Zusammenhang legt die Vermutung nahe, daf} bei der kleinrdumigen, einiger-
mafen isotropen Turbulenz u, von der gleichen Gré3enordnung wie die turbulenten
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Geschwindigkeitsfluktuationen sein wird, wenn auch u, wegen der unvollstindi-
gen Korrelationen zwischen den Fluktuationen etwas kleiner als diese sein sollte.
Tatsdchlich kann man bei Fluktuationsgeschwindigkeiten zwischen etwa 0,5 und
1 m/s mit Schubspannungsgeschwindigkeiten in der GroBenordnung von 0,2 bis
0,5 m/s rechnen.

In Analogie zu den bisher behandelten Fillen, den diffusiven Fliissen materiel-
ler Beimengungen und den diffusiven Fliissen von Impuls, 146t sich die wichtige
vertikale WarmefluBdichte H, zu

Ho=p-cp-0 v, (6.128)

mit ¢, als spezifischer Wirme und 0 als potentieller Temperatur angeben. Prinzipiell
konnte man in Gl. (6.128) statt der potentiellen Temperatur 6 auch die ,,gewohn-
liche Temperatur T verwenden; durch die Verwendung von 6 kann Gl. (6.128)
hohenunabhiéngig angewendet werden (zur Definition der potentiellen Temperatur
s. Abschn. 2.2).

Wir wollen zum Schlufl noch kurz, d.h. ohne niher auf den Formalismus einzu-
gehen, am Beispiel des Impulsflusses besprechen, welche Fluktuationsfrequenzen
schwerpunktmifig zu den Korrelationen und damit zu den diffusiven Fliissen
beitragen. Diese Frage ist nicht zuletzt vom Standpunkt der Meftechnik her in-
teressant, da Messungen von Konzentrationen und — in geringerem Maf} — auch
von Geschwindigkeiten um so schwieriger werden, je hoher die geforderte zeitliche
Auflosung ist.

Ahnlich wie wir das Energiedichtespektrum durch eine Frequenzanalyse des
Quadrates der Fluktuationsgeschwindigkeit v'> erhielten, konnen wir auch die

. T ! I .
Covarianz Coyx, = v, - v, zwischen v, und v, einer Frequenzanalyse unterziehen.
Wir definieren hierzu wieder eine Verteilungsfunktion fx,(v), die angibt, welcher
Anteil dCoy, an der gesamten Covarianz auf das Frequenzband zwischen v und v +
dv fillt,

dCoxy = VoV, - fiz (V) - dv, (6.129)
wobei auch hier
o0
/ fip (V) -dv = 1 (6.130)
0

gilt. Bei Analysen dieser Art stellt sich heraus, daB an der Covarianz schwer-
punktsméBig niedrigere Frequenzen beteiligt sind als an den Energiedichtespektren.
Dieser Sachverhalt kann natiirlich eine wichtige meftechnische Erleichterung bei
der Bestimmung diffusiver Fliisse mit der Methode der korrelierten Fluktuationen
darstellen.
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Abbildung 6.11 soll als Illustration dienen. Die obere Kurve zeigt ein
Covarianzspektrum, die mittlere Kurve das zugehorige Spektrum der vertika-
len Fluktuationen und die untere Kurve ein typisches Spektrum der horizontalen
Fluktuationen (das allerdings einer anderen Messung entnommen ist).

6.4.3 Der Gradientansatz fiir die turbulente Diffusion

Als zweiten Ansatz fiir den turbulent-diffusiven FluB von Beimengungen wollen
wir einen Gradientansatz — in Analogie zum Fickschen Ansatz bei der molekularen
Diffusion — diskutieren. Dieser Ansatz stellt zwar in gewissem Sinn nur ein Modell
dar und gilt — zumindest ohne weitere Zusatzannahmen wie der Zeitabhéingigkeit
der Diffusionskoeffizienten — nur mit den schon oben erwihnten Einschrinkungen
(z.B. nur fiir lange Zeiten oder fiir zeitunabhéingige Probleme); er hat aber sehr
groB3e Vorteile fiir die rechnerische Behandlung von Diffusionsproblemen, da der
ganze analytische und numerische Formalismus und der grofe Losungsvorrat der
Fickschen Diffusion iibernommen werden kann; auch erlaubt er oft einfache und
priagnante Formulierungen von Diffusionsvorgédngen (wir werden z.B. im 7. Kapitel
trotz aller Einwénde selbst sehr viel Gebrauch von dem Gradientansatz machen).
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Wir gehen wieder von der Annahme aus, daf} die Dichte des turbulenten Flus-
ses dem Gradienten der Konzentration der skalaren oder vektoriellen Beimengung
proportional ist. Wir bezeichnen den Proportionalititsfaktor K als turbulenten Dif-
fusionskoeffizienten oder — nicht ganz korrekt — als turbulente Diffusionskonstante.
Da die turbulente Diffusion i.allg. nicht isotrop sein muf}, schreiben wir (mit ¢ als
Symbol fiir die Konzentration der Beimengung):

ac

x =Ky — (6.131)
0x
ac
- K,  — 6.132
Jy Yoy ( )
. ac
="Kz —. (6.133)
0z

Wir wollen jetzt versuchen, fiir die turbulenten Diffusionskoeffizienten, die hier
ja nur als Proportionalititsfaktoren eingefiihrt sind, eine adiquate physikalische
Beschreibung und Begriindung zu finden, die auch die weiter oben dargelegte
Zeitabhingigkeit eines Diffusionsproblems in Rechnung stellt. Wir werden dabei so
vorgehen, daf wir zunéchst nach einem allgemeinen Zusammenhang zwischen der
Varianz o> und dem Diffusionskoeffizienten suchen und im zweiten Schritt darauf
das Taylorsche Theorem anwenden.

Bei der Behandlung der molekularen Diffusion hatten wir fiir den Zusammen-
hang zwischen der Varianz 2 und dem Diffusionskoeffizienten D die Beziehung

do?
— =2.D (6.134)
dt
bzw.
62=2-D-t (6.135)

gefunden, die bei bekannter Varianz natiirlich auch umgekehrt zur Berechnung von
D herangezogen werden kann. Wir wollen diese Beziehung verallgemeinern und
auf die turbulente Diffusion anwenden. Wir betrachten die Diffusion in x-Richtung
und lassen zur einfacheren Darstellung den Index x weg, solange keine Gefahr von
MiBverstiandnissen aufkommt (schreiben also z.B. o statt oy etc.). Wir gehen von

o = <x2> (6.136)

aus, wobei noch einmal klargestellt werden soll, da x die Entfernung ei-
nes Luftpaketes oder eines Anteils der Beimengung in einem Luftpaket von
dem Ursprung und ( ) die Mittelung iiber alle Luftpakete und damit iiber alle
Beimengungsanteile bedeuten. Fiir die Zeitabhéngigkeit der Varianz gilt
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2 2
ddit:%<x2>:<%>=2-<x-%>=2-(x-v). (6.137)

Die Mittelung schreiben wir um:

o0
do” 2/ x) - c(x)-d (6.138)
_— X-V(X)--C(X)- -dXx .
dt Co ’

—0o0

wobei c(x) die ,,eindimensionale” Konzentration (d.h. Menge pro Strecke) der
Beimengung in dem sich bei x befindlichen Luftpaket ist und Cy die Gesamtmenge
der Beimengung bedeutet. Jetzt stellt aber v(x) - c(x), d.h. das Produkt aus
Geschwindigkeit und Konzentration, gerade die diffusionsbedingte FluBdichte am
Ort x dar; hierfiir konnen wir auch

. de (x)
v(x)-c(x) =jx = —Kx- (6.139)
dx
schreiben und erhalten
o0
do? 2 de (x)
—_— = x-K- - dx. (6.140)
dt Co dx
—00

Wir nehmen jetzt an, dafl der Diffusionskoeffizient unabhéngig vom Ort ist (was
nicht Unabhiéngigkeit von der Zeit beinhaltet!) und vor das Integral gezogen werden
kann. Auf den verbleibenden Integranden wenden wir die Kettenregel an,

dx-c¢) . dc

g 6.141
" c+x o ( )
und erhalten
>  2.K | [d T
do” 2% / ("’C).dx_/c.dx . (6.142)
dt Co dx
—00 —00

Das 1. Integral wird Null, wenn wir annehmen, daf sich die gesamte Beimengung
im Endlichen befindet, da dann x - ¢ an den Integrationsgrenzen verschwindet.
Das 2. Integral entspricht aber gerade der gesamten Beimengung Cp. Damit haben
wir die gewliinschte allgemeine Beziehung zwischen dem mittleren quadratischen
Abstand vom Ursprung und dem Diffusionskoeffizienten erhalten:

do?

—=2-K 6.143
m ( )
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Dieser Zusammenhang liefert umgekehrt Bestimmungsgleichungen fiir die turbu-
lenten Diffusionskoeffizienten (jetzt wieder komponentenweise geschrieben):

do?
dt
do?

y
C— 6.145
@ ( )

(6.144)

N1 —

N =
o

2
Oy

1
2 dt

(6.146)

Wendet man jetzt hierauf das Theorem von Taylor an, so erhilt man schlieflich

t

Ky (t) = E /RL,x (1) -dt (6.147)
0

sowie entsprechende Beziehungen fiir die y- und die z-Komponenten. Damit ha-
ben wir eine physikalische Interpretation des turbulenten Diffusionskoeffizienten in
dem Sinne erreicht, daf3 der Diffusionskoeffizient auf die Turbulenzstrukturen zu-
riickgefiihrt ist, soweit diese durch die Lagrangesche Autokorrelation beschrieben
werden.

Fiir kurze Diffusionszeiten erhalten wir die schon erwihnte Nicht-Ficksche
Diffusion. Fiir sehr kurze Zeiten, solange Ry, & 1 ist, gilt dann beispielsweise

Ky () ~ v2 -, (6.148)

d.h. der turbulente Diffusionskoeffizient steigt linear mit der Zeit an.
Fiir hinreichend lange Diffusionszeiten liefert die Ausfiihrung des Integrals
gerade die Lagrangesche Skalenzeit \r x, und wir konnen schreiben

Ky =v2 ALy (6.149)

oder mit der gleichen Argumentation wie bei der Diskussion des Taylorschen
Theorems (s. Abschn. 6.4.1)

Ky =V, Ve g =v,-L. (6.150)

X
Gleiche Uberlegungen gelten natiirlich fiir die anderen Raumrichtungen.

Von der etwas anders gelagerten Mittelbildung einmal abgesehen haben wir da-
mit fiir hinreichend grofle Zeiten eine formale Analogie zur molekularen Diffusion
gefunden, bei der die turbulente Fluktuationsgeschwindigkeit das Analogon zur
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thermischen Geschwindigkeit und der als Produkt aus turbulenter Geschwindigkeit
und Lagrangescher Skalenzeit definierte Mischungsweg 1’ das Analogon zur mittle-
ren freien Weglidnge der Molekiile sind. Diese Argumentation soll allerdings nicht
dariiber hinwegtduschen, daB3 der Begriff des Mischungsweges sich zwar in der
Anwendung bewihrt hat, aber doch nicht die gleiche physikalische Fa3barkeit hat
wie die freie Wegldnge der Molekiile.

Ahnlich wie im Fall der molekularen Diffusion wollen wir dieser zwar in sich
schliissigen, aber doch etwas formalen Ableitung noch eine etwas anschauliche-
re Plausibilititsbetrachtung gegeniiber stellen, iiber die Prandtl urspriinglich das
Konzept des Mischungsweges eingefiihrt hat. Dazu gehen wir von dem in Abschn.
6.4.2 tiber den Begriff der korrelierten Fluktuationen abgeleiteten Ausdruck fiir die
FluBdichte einer skalaren Beimengung,

/

ii=v,-c (6.151)

aus und versuchen, anhand von Abb. 6.12 einen Gradientansatz fiir j, zu erhalten.

In Abb. 6.12 sind zwei Luftpakete oder Beimengungswolken dargestellt, die den
Abstand d voneinander haben sollen; zwischen diesen Luftpaketen soll ein Wirbel
oder ein Turbulenzelement, dessen vertikale Ausdehnung gerade dem Abstand d
der beiden Wolken entspricht, Luft austauschen. Wir interessieren uns dann fiir die
NettofluBdichte durch die Bezugsebene bei z = zy. Das Turbulenzelement trans-
portiert im linken Zweig der Abbildung Luft mit der Beimengungskonzentration
c(zg — d/2) nach oben; die Bezugsebene ,,sieht” also eine ,,Fluktuation* gegen-
iiber dem Mittelwert c(zg) von der GroBe ¢’ = c(zg — d/2) — c(zg). Umgekehrt
wird im rechten Zweig der Abbildung Luft mit der Beimengungskonzentration
c(zo + d/2) abwirts durch die Ebene z = z( transportiert. In dieser Ebene tritt
rechts also eine ,,Fluktuation* ¢’ = c(zg + d/2) — c(zg) auf. Die Rolle der
Geschwindigkeitsfluktuationen v’ iibernehmen die Geschwindigkeiten v, im auf-
wirts gerichteten Zweig bzw. —v, im abwirts gerichteten Zweig des Wirbels. Da
die ,,Fluktuationen voll korreliert sind, konnen wir einfach die Produkte bilden
und diese addieren. Die NettofluBdichte ist dann gegeben durch

Zy+dR2 -

- __ “Oberes Luftpaket”
T 7 mit ¢ = ¢ (z, +d/2)
d
Abb. 6.12 JL \

Plausibilitétsbetrachtung zum > "Unteres Luftpaket"
Gradientansatz und zum Z-d2 |- - — mit ¢ = ¢ (z,-d/2)
Konzept des Prandtlschen
Mischungsweges
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= C/)T +(v - C/)¢

d d
=v,- |:C (ZO — E) —C (Z())i| + (=vy) - |:C <ZO + 5) —-cC (ZO)i| (6.152)
=vy- [c(zo—z) —C(Zo-l—z)]

Fiir die Anderung von c(z) machen wir wieder die lineare Niherung

44 ()£ 3.9 (6.153)
clz — | =c(z - — .
072 R I
und erhalten
d
jz=—Vv,-d- =< (6.154)
dz
oder, mit K, =v, - d,
. dc
jz =Kz —. (6.155)
dz

Wir haben auch auf diese Weise eine formale Analogie zur gaskinetischen
Interpretation des Fickschen Diffusionsansatzes erhalten. Man muf3 sich dabei
aber im klaren sein, da} in diesem Modell nur eine einheitliche Wirbelgrofle mit
dem Durchmesser d vorkommt, die Tatsache eines breiten Wirbelspektrums al-
so nicht berticksichtigt ist. Es liegt aber natiirlich auf der Hand, diese zunichst
noch etwas unklare und artifizielle Wirbelgroe mit dem oben mit Hilfe des
Autokorrelationsansatzes eingefiihrten Mischungsweg zu identifizieren.

Ebenso wie fiir stoffliche Beimengungen lassen sich Gradientansitze fiir die
ImpulsfluBdichte, d.h. fiir die Schubspannung, und fiir die Wirmeflufdichte, d.h.
fiir die turbulente Wirmeleitung, formulieren.

Setzen wir beispielsweise die Dichte des Horizontalimpulses, p - vy, in die
Rechnung oben ein, so erhalten wir die Schubspannung

. / / dVX
Txz = Jpxz = —V,° lz P dz
6.156
_ K dvy __A dvy ( )
TRy T dz

Die Grofle A = p - K;, die der dynamischen Viskositdt n bei der molekularen
Reibung entspricht, wird als Austauschkoeffizient bezeichnet.

Setzen wir statt ¢ die Dichte der Wirmeenergie, ¢, - p - 0, ein, so erhalten wir
den vertikalen Wirmeflu H zu

7 do do
H:—cp~p~vz~lz-a:—cp-p-KZ-a. (6.157)
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Formal sind die hier angefiihrten turbulenten Diffusionskoeffizienten fiir stoffliche
Beimengungen, fiir Warme und fiir Impuls gleich. Real konnen kleine Unterschiede
auftreten, auf die wir im 7. Kapitel. zuriickkommen werden; die Verhéltnisse zwi-
schen den Koeffizienten fiir skalare Beimengungen und fiir Impuls sind aber von der
GroBenordnung eins.

Die aktuellen vertikalen Diffusionskoeffizienten nehmen vom Boden, wo sie
praktisch Null sind, bis zur Obergrenze der Prandtl-Schicht bei angenéhert neutraler
Temperaturschichtung etwa linear bis im Mittel ca. 10° cm?/s zu; kurzfristig kon-
nen allerdings Schwankungen um bis zu einer GréBenordnung nach beiden Seiten
auftreten (Diffusionskoeffizienten und Gradienten in der Prandtl-Schicht bei nicht-
neutraler Temperaturschichtung werden im 7. Kapitel. behandelt). Oberhalb der
Prandtl-Schicht nehmen sie wieder ein wenig ab. Ein guter Mittelwert fiir die untere
Troposphire bis etwa 2 km Hohe ist 5 - 10* cm?/s. Oberhalb der Bodenreibungszone
ist erstaunlich wenig iiber die vertikalen Diffusionskoeffizienten bekannt; die ex-
perimentellen Daten sind widerspriichlich. Als Mittelwert kristallisiert sich fiir die
Troposphire oberhalb von etwa 2 km Hohe ein vertikaler Diffusionskoeffizient von
einigen 10* bis 2 - 10° cm?/s heraus.

Fiir die stratosphirischen vertikalen Diffusionskoeffizienten geben Davidson,
Friend u. Seitz (1965) etwa 1 bis 2 - 10° cm?/s an; lediglich in der unteren polaren
Stratosphire finden sie Werte, die um bis zu einer Grolenordnung dariiber liegen
konnen. Hidalgo u. Crutzen (1977) finden fiir die vertikalen Diffusionskoeffizienten
in der tropischen Tropopause Werte um 1,2 - 10> cm?/s und in der tropischen
Stratosphire Werte zwischen 3 und 8 - 103cm?/s; fiir die hoheren Breiten geben
sie 4 bis 8 - 103 cm?/s in der Tropopause und 1 bis 3 - 10* cm?/s in der Stratosp-
hire an.

Die GroBenordnungen der aktuellen horizontalen Diffusionskoeffizienten, die
sich ebenfalls aus Ausbreitungsexperimenten abschitzen lassen (s. z.B. Pasquill u.
Smith 1983), liegen im lokalen Bereich (Transport iiber einige hundert Meter) bei
10* bis 10° cm?/s, im regionalen Bereich (Transportwege um 100 km) bei 107 bis
108 cm?/s, und im globalen Bereich, bei Transportwegen von 1 000 km und dar-
iiber, bei etwa 10'0 cm?/s. Die groBraumigen lateralen Diffusionskoeffizienten in
der Stratosphire sind von der gleichen Gréenordnung wie in der Troposphire, d.h.
ebenfalls um 10'° cm?/s.

Mit dem in diesem Abschnitt diskutierten Gradientenansatz kann man nun eine
der Fickschen Gleichung analoge Diffusionsgleichung in der Form

8C_8Kac+8Kac+8Kac (6.158)
ot oax \ - oax/) oy \ 'Y ay/) a0z \' " oz ’

aufstellen; in dieser Moglichkeit liegt ja eben der groBe Vorteil des Gradien-
tenansatzes. Ebenso kann man damit die in dem vorangegangenen Abschnitt bes-
prochene Transportgleichung (s. Gl. 6.120) in der Form
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A N
at  dx § ! dx |
;2 %+ (K, +D) - 2] (6.159)
—_— _C.V - —_— .
dy Y dy |
0 _ ac]
+—|—c-v;+K;+D) - —
0z 0z |

schreiben.

Fiir die Losungen der Diffusionsgleichung sei auf die Anmerkungen im Abschn.
6.1 verwiesen. Wir wollen hier nur auf zwei spezielle, in der Anwendung besonders
wichtige Losungen eingehen; auf die zweite werden wir auch im Abschn. 6.5 wieder
zuriickkommen.

Die erste ist die sog. Quell-Losung der Diffusionsgleichung, die das
Auseinanderdiffundieren einer am Ursprung einmalig, z.B. in einer Explosion,
freigesetzten Beimengung beschreibt und die in ihrem Zustandekommen und in ih-
rer Struktur der am Ende des Abschn. 6.1.1 diskutierten Konzentrationsverteilung
entspricht. Unter Vernachlédssigung von D gegeniiber K lautet diese Losung

C(X’y’l,t)= CO - eXp [—( xz + y2 =+ Z2 )}
2 -m¥? 050y 0, 2-03 207 2-0}
_(2'11)3/2~(2~KX-t~2.Ky-t~2~KZ~t)1/2

X2 N y2 N Z2
- eX — .
L I VT S I S S I

Dabei bedeutet Cp die Gesamtmenge der freigesetzten Beimengung. Wird die
Beimengung nicht im Ursprung, sondern an einem Ort mit den Koordinaten (X,
y0, o) freigesetzt, so ist in der Exponentialfunktion statt x etc. entsprechend x — Xq
etc. einzusetzen; wird die ganze Wolke noch von einem mittleren Wind weggetra-
gen, so ist statt X etc. entsprechend (X — Xg — vx - t) etc. zu schreiben. Es sei aber
ausdriicklich noch einmal daran erinnert, daf} diese und auch die folgende Losung
nur giiltig sind, solange die K-Koeffizienten als nicht zeitabhidngig anzusehen sind.

Die zweite Losung, die noch angegeben werden soll, betrifft den Fall der
kontinuierlichen Freisetzung einer Beimengung z.B. aus einem Kamin unter
Berticksichtigung eines Windes in x-Richtung, d.h. die Losung, die eine Rauchfahne
aus einem Schornstein oder dhnliches beschreibt. In diesem Fall kann man davon
ausgehen, daf} die Diffusion in der Hauptwindrichtung, d.h. in der x-Richtung, we-
gen der sich dann nur sehr langsam @ndernden Konzentration in erster Ndherung

(6.160)
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zu vernachlissigen ist. Die Diffusionsgleichung ist dann auf die zweidimensiona-
le Diffusion in y- und z-Richtung reduziert. Die formale Losung, mit noch offener
Bedeutung der Integrationskonstanten const, lautet:

(yo7t) = — ot B (6.161)
N O RE C R 2-05(0)  2-07(0 ) | .

Nun wird die in y- und z-Richtung diffundierende Wolke, die man sich als Scheibe
mit einer Dicke, die gerade der Einheitslidnge in x-Richtung entspricht, vorstellen
kann, mit der Geschwindigkeit vy in x-Richtung transportiert. Die Zeit t ist damit
keine freie Variable mehr, sondern durch die Entfernung der Wolke vom Ursprung
bestimmt; es ist t = x/vx. Damit werden auch oy und o, Funktionen von x. Die
Integrationskonstante const ist dann nicht mehr wie oben Cy die gesamte freigesetz-
te Menge, sondern der pro Lingeneinheit der x-Richtung in der Scheibe enthaltene
Anteil der freigesetzten Beimengung; dieser hiingt mit der Emissionsrate E iiber die
Beziehung const = E/vyx zusammen. Damit erhalten wir

) awam P T\ Ten T aw )|

(6.162)

Von dieser Darstellung werden wir im Abschn. 6.5 Gebrauch machen, wenn wir
die empirische Bestimmung der ¢ besprechen. Wenn wir jetzt noch statt der
o die entsprechenden K-Koeffizienten einsetzen, so erhalten wir, wieder unter
Berticksichtigung von t = x/vy,

E
2.move (2 Ky t-2-K, 1) ?

- exp | — y2 + a
4-Ky-t 4-K,-t

E [ (y2~vX N 72 vy >i|
= -eXp — .
4.K.X.K;/2.K}(/2 4-Ky-x  4-K;-x

(6.163)

c(x,y,2) =

6.4.4 Die frei diffundierende Beimengungswolke und die
K ~ 0*3-Beziehung

Zu Beginn des Abschn. 6.4 hatten wir — am Beispiel eines Tintentropfens
in einem Glas Wasser — das fiir die turbulente Diffusion spezifische Problem
der ,frei diffundierenden®, d.h. der von der Quelle losgeldsten, durch turbu-
lente Diffusion expandierenden Beimengungswolke angeschnitten. Die Diffusion
war dadurch charakterisiert, dal Wirbel, die deutlich groBer sind als die Wolke
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selbst, nicht zur Expansion beitragen, sondern die Wolke als Ganzes wegfiih-
ren. Auf der anderen Seite ist zu erwarten, dafl kleine Wirbel wegen ihrer
geringen Effektivitit auch keine wesentlichen Beitrdge liefern. Dies bedeutet,
daB nur ein relativ schmales Band aus dem Spektrum der Wirbel die diffusive
Expansion bewirkt, wobei die Lage dieses Bandes innerhalb des Spektrums si-
cher sehr empfindlich von dem Entwicklungszustand und damit von der Grof3e der
Beimengungswolke abhingt. Dieser Zusammenhang sollte sich beispielsweise in
der Abhingigkeit der Grofle der Beimengungswolke von der Zeit widerspiegeln,
oder auch in der Abhingigkeit des effektiven turbulenten Diffusionskoeffizienten
von der Ausdehnung der Beimengungswolke.

Schon Richardson (1926) hat auf eine Abhiingigkeit der Art K ~ ¢*/3 iiber einen
sehr grofien Skalenbereich hingewiesen (K ist der turbulente Diffusionskoeffizient,
unter o sei jetzt die quadratisch gemittelte Entfernung von dem Zentrum der
Beimengungswolke verstanden; die Ausdehnung der ganzen Wolke betrdgt dann
rund 4 o). Allerdings waren seine Daten noch relativ ungenau; die heute verfiig-
baren Daten zeigen aber, dal dieses K ~ 04/3-,,Gesetz“ abschnittweise sehr
gut erfiillt ist. In Abb. 6.13 sind die heute bekannten MeBwerte fiir den la-
teralen Diffusionskoeffizienten in Abhéngigkeit von der Ausdehnung der Beimen-
gungswolke zusammengestellt. Es ist deutlich erkennbar, dal die angegebene
Beziehung bis zu Ausdehnungen in der Groenordnung von 10 m gut erfiillt ist
(Gerade 1), da} dann offensichtlich ein Sprung um knapp eine Gro3enordnung auf-
tritt, und dall dann, ab Ausdehnungen der Beimengungswolke von wenigen hundert
Metern, das K ~ o*3-Gesetz iiber einen sehr groien Skalenbereich wieder recht gut
erfiillt ist (Gerade II).

Abb. 6.13 Bereiche der
empirischen Werte des

horizontalen “ﬁ
Diffusionskoeffizienten K in S E
Abhingigkeit von der X

Ausdehnung | (= 4 - 0) einer
frei diffundierenden
Beimengungswolke; die
Werte sind einer
Zusammenstellung von
Fiedler (1982) entnommen.
Die beiden strichpunktierten
Geraden I und II entsprechen 1 L L

0
jeweils der Beziehung 10cm 1im 10m 1km 100km 10000 km
K~ 14/3 | ——

10km 1000 km
! 1 1
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Die Beziehung K ~ ¢*3 ist der Zeitabhingigkeit 6> ~ t3 dquivalent: Aus

o2~ (6.164)
folgt ndmlich
d 2
Y 2k~ (6.165)
dt
was wegen
2/3
2~ (02) (6.166)
gleichbedeutend mit
K ~ o*/3 (6.167)

ist. Auch die Beziehung o> ~ t> konnte experimentell verifiziert werden. Die
schraffierte Flidche in Abb. 6.14 gibt als Beispiel MeBwerte fiir die Expansion von
Rauchwolken nach einer Zusammenstellung von Gifford (1957a, b) wieder; man
sieht, daf sich nach einer anfinglichen o ~ t-Abhingigkeit, wie sie nach dem
Taylorschen Theorem auch zu erwarten ist, ab etwa 10 s Diffusionszeit eine deutli-
che o ~ t¥2-Abhiingigkeit einstellt (der noch langsamere Anstieg von ¢ zu Beginn

10°

o? (cmz) —

Abb. 6.14 Wachstum frei

diffundierender Rauchwolken

in Abhéngigkeit von der Zeit; 2
aufgetragen ist das Quadrat

des mittleren Abstandes der 3
Beimengung vom 10
Mittelpunkt der Wolke, o2,

als Funktion der Zeit t (fiir

Details s. Text)
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der Expansion wird durch die endliche Ausdehnung der Rauchwolken am Anfang
der Experimente vorgetduscht).

Die turbulent-diffusive Expansion einer freien Beimengungswolke gehorcht
also ganz anderen GesetzmaBigkeiten als die Diffusion von Beimengungen in
Bezug auf einen vorgegebenen Quellpunkt. Dies gilt natiirlich nur solange, bis
die Ausdehnung der expandierenden Wolke kleiner ist als die groften auftre-
tenden Turbulenzelemente; wird deren GroBe erreicht, so kann der effektive
Diffusionskoeffizient nicht mehr weiter ansteigen, die weitere Diffusion entspricht
dann der ,,normalen‘ Fickschen Diffusion mit konstantem Diffusionskoeffizienten
und der daraus resultierenden o ~ t'?-Abhingigkeit.

Es ist sehr schwer, eine vollig schliissige Theorie der K ~ ¢™”-Beziehung zu
entwickeln. Dies liegt nicht zuletzt an dem riesigen Skalenbereich von rund 10
Zehnerpotenzen von K und der damit verbundenen Uneinheitlichkeit der Turbulenz
und der Turbulenzspektren, wie sie z.B. in Abb. 6.7 zum Ausdruck kommt. Die
Forderung, einen Mechanismus zur Erkldrung einer Beziehung zu finden, die iiber
zehn oder — bei strengeren Maf3stdben — zumindest sieben GroSenordnungen von
K gilt, ist schwer zu erfiillen. Bei Pasquill u. Smith (1983) ist eine Diskussion der
bisherigen theoretischen Ansitze zu finden.

Wir versuchen hier, in der Ergiinzung 6.3, ein eigenes Modell fiir die Erklarung
der K ~ o*3-Bezichung aufzustellen, das soweit wie moglich auf physikalisch
unmittelbar einsichtige Vorstellungen zuriickgreift, das allerdings nur fiir die ab-
fallenden Teile der Turbulenzspektren, angenéhert also fiir den ,, inertial subrange*
(s. Abschn. 6.2) anwendbar ist.

4/3

Erginzung 6.3

Versuch einer Theorie der K ~ ¥

-Beziehung

Das hier vorgestellte Modell stellt einen Versuch dar, die K ~ ¢*3-Beziehung
auf moglichst einfache Weise, unter Bezug auf die physikalischen Eigenschaften
der Turbulenz, zu erkldren. Um dieses Ziel zu erreichen und um eine einigerma-
Ben durchsichtige Darstellung zu erhalten, miissen einige Nidherungen eingefiihrt
werden, die die Schluflfolge vielleicht etwas spekulativ erscheinen lassen; inso-
fern weicht das Vorgehen in diesem Abschnitt etwas von der sonst in diesem Buch
getiibten Praxis ab.

Die SchluBweise ist folgende: das Taylorsche Theorem, das die Entwicklung
von o%(t) beschreibt, wird auf ein Koordinatensystem bezogen, das sich
mit dem Schwerpunkt der Beimengungswolke mitbewegt. Weiter wird aus-
genutzt, dal Energiedichtespektren und Autokorrelationsfunktionen Fourier-
Transformierte sind; dies erlaubt, das Taylorsche Theorem durch Ausdriicke der
Energiedichtespektren darzustellen und den im Haupttext dargelegten Sachverhalt,
daB nur ein schmales, von dem Entwicklungszustand abhingendes Frequenzband
zur Verbreiterung der Wolke beitrigt, in das Modell einzubringen. Es ergibt
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sich schlieBlich eine Darstellung von do?/dt als Produkt aus der Zeit und einem
Integral iiber das Energiedichtespektrum, die bei geeigneten Annahmen iiber dieses
Spektrum unmittelbar die 6 ~ t*- und die K ~ o*3-Beziehung liefert.

Bezeichnen wir jetzt mit 8v' die turbulente Geschwindigkeit eines Luftpaketes
relativ zum Schwerpunkt der Beimengungswolke und mit o® die Varianz der
Entfernungen von diesem Schwerpunkt, so konnen wir das Taylorsche Theorem
in der Form

t
2 T
% —2.5v2. [ RL(v)-dt (6.168)
0

schreiben. Fiir kleine Zeiten, solange noch angenéhert Ry (t) = 1 gilt, folgt hieraus
natiirlich wieder o> ~ 2, wie es ja auch experimentellen Befunden entspricht.
Fiir groflere Zeiten greifen wir, wie schon erwihnt, auf die Fourier-Transformation
der Autokorrelationsfunktion zuriick. Mit dem im Abschn. 6.3 erwihnten Befund,
daf die Langrange-Korrelation aus der Euler-Korrelation durch eine Streckung der
Zeitskala um einen Faktor f hervorgeht, daf} also

t/p
do? <7y
E=2'B'8V -/RE(T)~dT (6.169)
0
gilt, ergibt die Fourier-Transformation
t/B oo
do? N
E:4-B'8v of/f(\))ocos(2~n~\)~'t)-d\)~dt. (6.170)
0 Vmin

Diese Darstellung beriicksichtigt durch die Einfilhrung von vy, daf erst
Frequenzen oberhalb einer unteren Grenzfrequenz zu der diffusiven Verbreitung
der Wolken beitragen. Uber vy, machen wir folgende Annahme: 1/2 - Tyax -
8V mit Tiax = 1/Vmin soll die Ausdehnung der groBten an der Expansion betei-
ligten Wirbel beschreiben (dem liegt die Vorstellung zugrunde, dal das Produkt
aus Windgeschwindigkeit und Zeit in einer Halbperiode gerade den Weg zum
Durchlaufen eines Wirbels darstellt). Diese maximale WirbelgroBe identifizieren
wir mit der ungefihr durch 4 - o gegebenen Ausdehnung der Beimengungswolke;
daraus folgt viin ~ |8V/|/(8 - 0); in dieser Uberlegung kommt es letzten Endes auf
die genauen Zahlenwerte gar nicht sehr an; wichtig ist die Proportionalitit vpi, ~
3v'/o.
Jetzt schreiben wir fiir das relative Energiespektrum noch

f(wy=Tf-v"™ mit m > 1. (6.171)
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Physikalisch bedeutet dies, dal das Modell auf die mit wachsendem v abfallenden
Teile des Spektrums zwischen den groen Wirbeln, in denen turbulente Energie
primir erzeugt wird, und den kleinen Wirbeln, in denen die Energie wieder dissipiert
wird, beschrinkt ist. Mit diesen Annahmen erhalten wir

t/p oo

do? 7y _

E=4'5'f0'5V /[v M.cos(2-m-v-1)-dv-dt. (6.172)
0 Vmin

Nach Vertauschen der inneren und dufleren Integration kénnen wir die Integration
tiber t ausfiihren; dies ergibt

o
do? s n@2-mw-v-t
i:4.g.fo.3v'2./\rm.w-d\). (6.173)
dt 2.7V

Vmin

Zur qualitativen Diskussion erweitern wir den Integranden noch mit t/p zu

[o0]

d2 — in(2. V-t
i:4.fo.3v/2.t-/\)_m-M-d\). (6.174)
dt 2-m-v-t/p

Vmin

In dieser Form stellt sich der Integrand als Energiedichtespektrum dar, gefiltert mit
der Funktion sin x/x, die ein scharfes Tiefpalfilter darstellt.

Wir konnen die DurchlaBkurve dieses Filters dadurch anndhern, daB die
Frequenzen im Spektrum, die x < 7/2 oder v < /(4 - t) entsprechen, voll durchge-
lassen und Frequenzen dariiber vollstindig abgeschnitten werden, daf} also sin x/x
durch ein Rechteck mit der Grundlinie /2 und mit der Hoéhe 1 approximiert wird.
Unter dieser Annahme reduziert sich die Integration auf das Intervall zwischen vpin
~ |8V/|/(8 - 0) und vyax A B/(4 - t). Wir erhalten schlieBlich

d 2 s Vmax
%:4-f0-8v’2-t. vm.dy
Viin (6.175)
_/2 —m+1 —m+1
=4 (=) fy vt (! — vt

Da wir davon ausgehen konnen, dal m deutlich grofBler ist als 1 (wir werden weiter
unten m = 5/3 setzen), ist der erste Term in der Klammer sicher merklich kleiner
als der zweite, so dall wir ihn im Rahmen unserer Abschidtzung vernachlidssigen
konnen. Ein Zahlenbeispiel soll die verschiedenen Niherungen etwas illustrieren.
Betrachten wir etwa eine Beimengungswolke, die (bei 8v' ~ 1 m/s) nach 10 s eine
Ausdehnung hat, die etwa 0 = 3 m entspricht. Dann sind vy, ~ (1 m/s)/(24 m)
~ 0,04/s und (unter der Annahme von B = 4) vyx ~ 0,1/s. Nach 30 s wird sich
dann eine Wolke ausgebildet haben, deren Ausdehnung wegen o ~ t¥? etwa o =
15 m entspricht; damit werden vipin, &~ 0,008/s und vpax & 0,04/s. Dieses Ergebnis
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entspricht der Erwartung, dal nur ein relativ schmales Frequenzband oberhalb der
durch die Ausdehnung der Wolke vorgegebenen Mindestfrequenz zur Diffusion bei-
trigt. Das Zahlenbeispiel belegt auch, daf fiir m = 5/3 der erste Term in Gleichung
6.175 nur etwa 20 bis 25% des zweiten ausmacht und deshalb vernachlissigt werden
kann. Wir erhalten somit

dcz _/2 —m+1

W=4~(1—m)-f0-8v S VN (6.176)
Jetzt berticksichtigen wir, daB vy, ~ 1/o ist. Der Einfachheit halber schreiben wir
die ganze Beziehung als Proportionalitit. Damit ergibt sich

do?

— =const-t-o ™F!
dt

(6.177)
=const-t- (02)(m_1)/2 .

Diese Differentialgleichung fiir 6> kann durch Separation der Variablen geldst
werden,

(1-m)/2  do?
(oz) . % = const - t (6.178)

und nach Integration iiber t

2 @G-my/2 ]
e (02> R - const - t (6.179)
3—m 2

oder, mit einer anderen Proportionalititskonstanten const™®,
o2 = const* - (¥/G~m), (6.180)

Nach der im Abschn. 6.2 und bei der Diskussion der Spektren im vorangehen-
den Abschnitt erwidhnten Hypothese von Kolmogorow (1941) gilt in dem ,, inertial
subrange®, dem intermedidren Spektralbereich zwischen den groflen Wirbeln, in
denen turbulente Energie erzeugt wird, und den kleinen, Turbulenzenergie dissi-
pierenden Wirbeln, eine Spektralverteilung mit m = 5/3. Wenn wir diesen Wert hier
iibernehmen, so erhalten wir mit

6% = const™ - ° (6.181)

unmittelbar das gewiinschte Ergebnis, ndmlich eine Begriindung fiir die im
Haupttext dargelegten empirischen Befunde und insbesondere fiir das mit der o2
t3-Beziehung iquivalente K ~ ¢*3-Gesetz. Die Beschrinkung der Anwendbarkeit
des Modells auf die Bereiche des Energiedichtespektrums, die wenigstens angené-
hert mit f(v) ~ v™>'3 abfallen, macht die in Abb. 6.13 zu beobachtenden Spriinge
in der K ~ ¢*3-Beziehung an den Stellen mit grundlegend anderem Verlauf des
Energiedichtespektrums zumindest qualitativ verstindlich.

~
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6.5 Empirische Bestimmung der Diffusionsparameter

Eine Ergédnzung oder — wenn man will — eine Alternative zu den bisher diskutierten
Ansitzen besteht darin, aus reprisentativen Ausbreitungsexperimenten bei bekann-
ten und standardisierten meteorologischen Bedingungen die wichtigsten Parameter
der turbulenten Diffusion, die quadratisch gemittelten Verschiebungen o, experi-
mentell zu bestimmen und den so gewonnenen Werten dann eine mehr oder minder
universelle Giiltigkeit zuzusprechen.

Bei der Anwendung dieser Methode wird in der Regel — und oft stillschwei-
gend — davon ausgegangen, dafl die Diffusion wenigstens angendhert zu einer
Normalverteilung fiihrt. Wie wir gesehen hatten, ist diese Voraussetzung aller-
dings erst fiir Zeiten, die grofer als die Lagrangesche Skalenzeit sind, ausrei-
chend erfiillt. Als formale Grundlage dient die Losung der Diffusionsgleichung,
wie sie am Ende des Abschn. 6.4.3 diskutiert worden ist: Die Diffusion in der
Hauptwindrichtung wird vernachlissigt, die als Diffusionsparameter eingesetzten
Standardabweichungen oy und o, werden als Funktionen des Abstandes x von der
Quelle in der Hauptwindrichtung aufgefaf3t.

Der wohl bekannteste Ansatz in dieser Richtung stammt von Pasquill (1961), der
ein einfaches, wenn auch etwas subjektives Schema zur Bestimmung der meteoro-
logischen Ausbreitungsklassen und die dazugehorigen o-Werte angegeben hat. Die
Pasquillsche Methode soll hier als erstes Beispiel dargestellt werden.

Pasquill (1961) gibt sechs Ausbreitungsklassen, A bis F, an, die sich anhand der
Tabelle 6.1 bestimmen lassen. Aus dem Diagramm in Abb. 6.15 konnen dann die
zu der jeweiligen Ausbreitungsklasse gehorenden o,-Werte in Abhéngigkeit von der
Entfernung von der Quelle abgelesen werden (in der Arbeit von Pasquill 1961 ist die
Hohe der Ausbreitungsfront angegeben; diese ist in Abb. 6.15 nach der Beziehung
0, = Hohe/2,15 in Standardabweichungen der Normalverteilung umgerechnet).

In der Einteilung von Pasquill (1961) entspricht die Klasse D dem von Auftriebs-
bzw. Abtriebskriiften unbeeinfluBten Austausch; die Klassen C, B und A stehen
fiir immer stiarker werdende Konvektion, wihrend bei E und noch mehr bei F
die Dampfung des Austauschs durch die thermische Stabilitit der Schichtung zum
Tragen kommt (s. Tabelle 6.1 und Abb. 6.15).

Die Diagramme von Abb. 6.15 sind anwendbar, bis die Beimengung die Hohe der
Grundschichtinversion erreicht hat. Klug (1969) gibt in einer vergleichbaren Arbeit
fiir die verschiedenen Ausbreitungsklassen Michtigkeiten der Mischungsschicht
unterhalb der Grundschichtinversion an (diese sind in Tabelle 6.2 wiedergege-
ben) und empfiehlt, o, als konstant anzusehen, sobald die Grundschichtinversion
erreicht ist.

Die horizontalen Ausbreitungsparameter quer zur Windrichtung, oy, sind bei
Pasquill (1961) nicht direkt angegeben, lassen sich aber aus den Angaben {iiber
die Offnungswinkel von Beimengungsfahnen errechnen. Sie sind in Abb. 6.16
zusammengestellt.

Ahnliche Arbeiten wie die von Pasquill (1961) wurden in der Folgezeit
von einer Reihe weiterer Autoren vorgestellt, z.T. mit differenzierterer und
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Tabelle 6.1 Pasquillsche Ausbreitungsklassen

am Tage: wihrend der Nacht:

solare Einstrahlung Bedeckungsgrad
Windgeschwindigkeit
in 10 m Hohe (m/s)  stark mittel schwach > 4/82 < 3/8
<2 A A-B B - _
2-3 A-B B C E F
3-5 B B-C C D E
5-6 C C-D D D D
>6 C D D D D

4jedoch nicht bei vollstindiger Bedeckung (8/8); bei dieser soll immer Klasse D genommen
werden, unabhingig von der Tageszeit und von der Windgeschwindigkeit.

Abb. 6.15 Vertikale

Standardabweichung o, als 1000
Funktion des Abstandes von

der Quelle, in Abhingigkeit

von der Ausbreitungsklasse.

Kurve Dy soll benutzt

werden, soweit der

Temperaturgradient 100
trocken-adiabatisch ist; wird
mit zunehmender Hohe die
Schichtung unteradiabatisch,
so soll auf D; (eventuell in
der Ordinate versetzt) 10
weitergegangen werden

G, (m)

102 108 10 10°

x (M) —e

leichter objektivierbarer Erfassung der meteorologischen Situation und sonsti-
ger fiir die Ausbreitung relevanter Parameter, wie z.B. der Bodenrauhigkeit oder
der Emissionshohe der Quelle. Ohne jeden Anspruch auf Vollstandigkeit sei hier
auf Arbeiten von Turner (1964), Smith u. Singer (1966), Klug (1969), Manier
(1975), Vogt (1976, 1977) und Nester u. Thomas (1979) verwiesen. Die fiinf
letztgenannten Arbeiten sind stidrker als die von Pasquill an mitteleuropdischen
Landschaftsverhiltnissen orientiert und werden in Deutschland bevorzugt benutzt.
Die Arbeiten von Vogt (1976, 1977) in Jilich und von Nester u. Thomas
(1979) in Karlsruhe dienten in vereinheitlichter Form auch als Grundlagen fiir
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Tabelle 6.2 Michtigkeit der

Mischungsschicht in Ausbreitungsklasse Michtigkeit (m)
Abhar.lglgkeu von den Aund B ca 1500
Pasquillschen
Ausbreitungsklassen ¢ ca. 1200
D ca. 1 000
E ca. 500
F ca. 200
Abb. 6.16 é
Standardabweichungen c
senkrecht zur D
Hauptwindrichtung, oy, in E
Abhingigkeit von der F
Entfernung x von der Quelle
und von den Pasquillschen
Ausbreitungsparametern
1 1 L
10 10° 10* 10°

x (M) —=

die Richtlinien, die das deutsche Bundesjustizministerium fiir den Stor- und
Katastrophenfall herausgegeben hat (BMJ 1983). Wir wollen diesen Ansatz wegen
seiner guten Objektivierbarkeit hier als zweites Beispiel besprechen (s. hierzu aufler
den genannten Arbeiten auch Nester 1980).

Die Autoren gehen im Prinzip von den Pasquillschen Ausbreitungsklassen
(Tabelle 6.1) aus; Klasse D gilt wieder bei neutraler Schichtung, C bis A ste-
hen fiir zunehmende Labilitit, E und F fiir zunehmende Stabilitéit der thermischen
Schichtung. Im Gegensatz zu Pasquill (1961) geben die Autoren besser objektivier-
bare Kriterien an, die in den Abb. 6.17 und 6.18 dargestellt sind. Die Zuordnung der
Ausbreitungsparameter zu den einzelnen Klassen wird primér nach der Intensitit der
vertikalen Windfluktuationen bei den Ausbreitungsexperimenten vorgenommen;
diese Fluktuationen werden dann mit den in den beiden Abbildungen angegebenen
Parametersitzen korreliert. Die Geltungsbereiche der verschiedenen Klassen sind
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Abb. 6.17
Anwendbarkeits,,bereiche der
Ausbreitungsklassen A bis F
mit horizontaler Windge-
schwindigkeit v und
vertikalem
Temperaturgradienten dT/dz
als klassifizierenden
Parametern (Nach Nester
1980)

dT/dz (K/100 m)

325
15 E
10 1
0,5 B
ob 4
-05 D -
1,0 B < .
1 \ C L \ .
15 Ssi“ N
\\\A J & \\
20 \l DN 1 1
0 2 4 6 8 1

v, (m/s) —=

0

in Abb. 6.17 in Abhingigkeit von dem vertikalen Temperaturgradienten und der
Windgeschwindigkeit und in Abb. 6.18 in Abhingigkeit von der Strahlungsbilanz
der Erdoberflache (s. hierzu Abschn. 1.4.1) und der Windgeschwindigkeit wieder-
gegeben. Fiir Windgeschwindigkeit iiber 10 m/s ist immer die Ausbreitungsklasse

D zu wihlen.

Die zugehdrigen Ausbreitungsparameter oy(x) und o,(x), die die gleiche
Bedeutung wie oben haben, werden in parametrisierter Form,

bzw.

Abb. 6.18
Anwendbarkeitsbereiche der
Ausbreitungsklassen A bis F
mit horizontaler Windges-
chwindigkeit vy und
Strahlungsbilanz Qg der
Erdoberfliche als
klassifizierenden Parametern
(Nach Nester 1980)

oy (x) = ogy - X%

Qg (W/m?) —=

500

400

300

200

100
+50

(6.182)

N

D
R IE}\_\Q L 1
0 2 4 6
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Tabelle 6.3 Ausbreitungsparameter fiir drei Quellhohen (Nach BMJ 1983)

Ausbreitungsklasse o0y Sy 00z Sz
Quellhdhe 50 m A 1,503 0,833 0,151 1,219
B 0,876 0,823 0,127 1,108
C 0,659 0,807 0,165 0,996
D 0,640 0,784 0,215 0,885
E 0,801 0,754 0,264 0,774
F 1,294 0,718 0,241 0,662
Quellhdhe 100 m A 0,170 1,296 0,051 1,317
B 0,324 1,025 0,070 1,151
C 0,468 0,866 0,137 0,985
D 0,504 0,818 0,265 0,818
E 0,411 0,882 0,487 0,652
F 0,253 1,057 0,717 0,486
Quellhdhe 180 m A 0,671 0,903 0,0245 1,50
B 0,415 0,903 0,033 1,32
C 0,232 0,903 0,104 0,997
D 0,208 0,903 0,307 0,734
E 0,345 0,903 0,546 0,557
F 0,671 0,903 0,484 0,500

0z (X) = 0qy - X* (6.183)

angegeben; in der Tabelle 6.3 sind diese GroBen aufgelistet, wobei die Entfernungen
x von der Quelle ebenso wie die Grofen oy und o¢, in Metern zu rechnen sind.
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Kapitel 7
Dynamik der bodennahen Luftschichten;
Diffusion und Austausch in Bodennihe

Unter bodennahen Luftschichten sind pauschal diejenigen Schichten der
Atmosphire zu verstehen, deren Dynamik durch die Bodenreibung, d.h. durch den
Impulsaustausch mit dem Boden, bestimmt oder zumindest mitbestimmt wird. Das
sind die laminar-viskose Unterschicht, die Prandtl-Schicht und — in abnehmendem
MafBe — die Ekman-Schicht (s. Abschn. 3.4 und speziell Abb. 3.18).

In diesem Kapitel werden die Prandtl-Schicht und der Ubergang der Prandtl-
Schicht zur Erdoberfliche im Vordergrund stehen. Die Prandtl-Schicht ist er-
stens in gewissem Sinne unmittelbarer Lebensraum; in ihr sind Messungen von
Geschwindigkeits-, Temperatur- oder Konzentrationsprofilen und die Messung tur-
bulenter Fliisse vergleichsweise einfach durchzufiihren (etwa mit Hilfe von Masten
oder Tiirmen). Zweitens ist sie aber auch vom theoretischen Standpunkt leichter
erfabar als die hoheren Schichten, da die im 3. Kapitel diskutierte Bedingung
des konstanten Impulsflusses und meist auch angenidhert konstanter Fliisse ska-
larer Beimengungen leichter iiberschaubare, von wenigen Parametern abhingige
Verhiltnisse schafft.

Im 1. Abschnitt wird zunédchst die Dynamik der thermisch neutral geschich-
teten Prandtl-Schicht behandelt; im 2. Abschnitt werden dann die Einfliisse von
Auftriebskriften bei nichtneutraler Schichtung besprochen. Der 3. Abschnitt be-
schiftigt sich mit dem Transport skalarer Beimengungen durch die laminare
Unterschicht und durch den Ubergangsbereich zwischen der voll turbulenten
Prandtl-Schicht und der laminaren Schicht. Zum Schluff werden dann noch — in
sehr kurzer Form — einige zusitzliche Fakten und Uberlegungen zur Ekman-Schicht
und zu deren Anbindung an die Prandtl-Schicht dargestellt.

7.1 Austausch und Dynamik in der Prandtl-Schicht bei neutraler
Temperaturschichtung

Nach der Definition der Prandtl-Schicht sind die Schubspannung ty, und die ihr
dquivalente Schubspannungsgeschwindigkeit u, = +/[tx;/p| (s. Gl. 6.125) inner-
halb dieser Schicht von der Hohe unabhingig und konnen in diesem Sinne als
Konstanten angesehen werden. Bei thermisch neutraler Schichtung (d6/dz = 0)
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treten zudem keine konvektionserzeugenden Auftriebskrifte auf; Turbulenz und
Austausch werden nur durch Scherkrifte initiiert. Diese Voraussetzungen erlau-
ben eine relativ einfache und auch in der Praxis leicht verwertbare Theorie der
Prandtl-Schicht. Wir wollen hier allerdings noch einmal ausdriicklich betonen, daf§
die Definitionsgleichung T = const eine Modellannahme ist und verweisen deshalb
noch einmal auf die Diskussion in dem Abschn. 3.4. Wir werden im weiteren den
Index xz bei der Schubspannung weglassen, wenn keine Miflverstindnisse auftreten
konnen, fassen t also als skalare Grof3e auf; auBerdem werden wir konsistenterweise
ui -p = —1 setzen, da T wegen des normalerweise abwirts gerichteten Impulsflusses
als negative Grofle aufzufassen ist, wihrend u, und p positive Zahlen sind.

Wir werden zunichst das aus den angefiihrten Bedingungen folgende sog. loga-
rithmische Windprofil und einige Konsequenzen daraus ableiten und den Anschluf3
an die molekular-viskose Unterschicht diskutieren; anschlieBend werden wir den
EinfluB unterschiedlicher und wechselnder Bodenreibung besprechen.

7.1.1 Das logarithmische Windprofil

Unter den genannten Voraussetzungen konnen das durch die Scherkrifte bedingte
vertikale Profil der mittleren Windgeschwindigkeit vx und der vertikale turbulen-
te Diffusionskoeffizient K aus ganz einfachen Dimensionsbetrachtungen abgeleitet
werden (wir werden auch bei dem vertikalen Diffusionskoeffizienten den Index z
gelegentlich weglassen, wenn Mifverstindnisse nicht zu befiirchten sind): Unter
der Annahme, dafl der Impulstransport durch die molekulare Viskositét nichts zur
Dynamik beitrigt, kann der Verlauf des Windprofils, parametrisiert durch dv/dz, in
einer thermisch neutralen Schichtung tiberhaupt nur von zwei Gro3en abhéngen:

— von der Schubspannung t bzw. von der Schubspannungsgeschwindigkeit u,,
— von der Hohe z iiber dem Boden.

Nun gibt es genau eine Moglichkeit, u, und z so zu kombinieren, daf} sich die
Dimension von dvy/dz ergibt, ndmlich in dem Ausdruck u,/z. Wir setzen also an:

doe 1w a1
dz K z

mit der Proportionalitdtskonstanten 1/k.
Hieraus ergibt sich durch Integration ein logarithmisches vertikales Windprofil
der Form

Uy z
= .In= 7.2
vx(2) -G (7.2)

mit der Integrationskonstanten C, die experimentell bestimmt werden muf (s. wei-
ter unten). Dieses logarithmische Windprofil ist oberhalb eines Ubergangsbereichs
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zwischen der laminaren und der rein turbulenten Schicht experimentell sehr gut be-
stitigt. Die Konstante k, die sog. von Karman-Konstante, erwies sich als universell
mit dem Wert

k=0,4 (7.3)

(mit einer gewissen Variationsbreite bei verschiedenen Autoren zwischen 0,35 und
0,40). Eine unmittelbare Folge dieser GesetzmaBigkeit ist, dal die Schubspannung
bzw. die Schubspannungsgeschwindigkeit bei neutraler Schichtung allein aus einer
Messung des Windgeschwindigkeitsprofils bestimmt werden kann.

Setzen wir noch einerseits

T=—p: ui (7.4)
und andererseits
dvy w1
t=—p-K- =—p-K-—-—, (7.5)
dz K z

so erhalten wir durch Gleichsetzen und Auflosen nach K sofort

K=«x-u,-z (7.6)
Auch diese Beziehung ist im rein turbulent bestimmten Teil der Prandtl-Schicht
experimentell sehr gut bestitigt.
Wir wollen die vielleicht als sehr formal empfundene Begriindung des loga-
rithmischen Windprofils mit Hilfe des Prandtlschen Mischungswegkonzeptes noch
etwas plausibler machen: Im Abschn. 6.4.3 hatten wir den Zusammenhang

/ 7 dv
t=—p'vz'lz'd—zx (7.7)

mit 1/Z als Mischungsldnge abgeleitet. Da vk schon die mittlere Geschwindigkeit ist,
konnen wir deren Ableitung dvy/dz in die Mittelbildung mit einbeziehen und

/ / dvx
T:_p'VZ']Z'E

(7.8)
schreiben. Da andererseits nach dem Konzept der korrelierten Fluktuationen
(Abschn. 6.42) 1t =p- V/Z . V; gilt, konnen wir eine Analogie der Art

7 dvy

/!
V=l (7.9)

herstellen und diese dahingehend interpretieren, daff ein Luftpaket durch einen

Wirbel gerade iiber die vertikale Strecke 1/Z transportiert wird und am Ankunftsort



332 7 Dynamik der bodennahen Luftschichten; Diffusion und Austausch in Bodennihe

eine Geschwindigkeitsdifferenz gegeniiber der dortigen Stromung —1/Z -dvy / dz auf-
weist, dort also eine beschleunigende oder verzogernde Kraft ausiibt. Prandtl hat

diese Vorstellung durch die Hypothese isotroper Turbulenz erweitert, d.h. durch
!/

die Annahme, daf} in den durch Windscherung erzeugten Turbulenzen V; und v,
betragsmiBig etwa gleich sind. Diese Annahme ist fiir kleinrdumige Turbulenz
empirisch recht gut belegt. Mit

7 dvyg
7 o dz

~ 1

(7.10)

wird dann die Schubspannung zu

2 _ 2
/ dv / dv
=—p-12. ) =—p-12. ) 7.11
' P ( dz > P ( dz (7.11)
Diese Darstellung besagt, daf die Schubspannung dem Quadrat der Mischungsldnge
und dem Quadrat der vertikalen Windscherung proportional ist, oder — umge-
kehrt argumentiert — daB bei konstanter Schubspannung der vertikale Gradient der

Windgeschwindigkeit der Mischungsldnge umgekehrt proportional ist.
Es ist eine plausible Annahme, daf} die GroBe der Turbulenzelemente und da-

mit 1/Z nur von der Hohe iiber dem Boden abhidngen, und daf diese Abhing-
igkeit im Fall der Mischungslinge eine einfache Proportionalitit mit der
Proportionalitdtskonstanten k ist, d.h., dass

12 =222 (7.12)
Da weiterhin
_ 2
T=—p-u; (7.13)
ist, folgt hieraus unmittelbar
dvy \? u2
X)) = 7.14
( dz ) K2 - 72 (719
bzw.
d
bl L 3 (7.15)
dz K-z

also genau der gleiche Ausdruck wie oben (s. Gl. 7.1).

Man kann dieses Ergebnis dahingehend zusammenfassen, dal mit zuneh-
mendem Abstand von der Erdoberfliche wegen der wachsenden Grofe der
Turbulenzelemente und der damit wachsenden Mischungslinge die Intensitét des
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Austausches linear mit der Hohe zunimmt und deshalb bei konstantem Impulsflufl
der Geschwindigkeitsgradient umgekehrt proportional zur Hohe abnehmen mu8.

Die weitere Behandlung des Problems und insbesondere die Bestimmung der
Proportionalititskonstanten C hingen von der Bodenbeschaffenheit und der damit
verbundenen Art des Impulsiibertrags aus der Stromung auf den Boden ab. Wir
wollen dabei zwei Grenzfille unterscheiden:

— Aerodynamisch glatte Oberfliche: Der Impuls wird durch molekulare Reibung
in der dem Boden direkt benachbarten viskosen Schicht auf die Erdoberflache
tibertragen, mit der Vorstellung, daf} die unterste am Boden anliegende Schicht
dort ,haftet”, d.h. die Geschwindigkeit Null hat.

— Aerodynamisch rauhe Oberfliche: Der Impuls wird zusitzlich durch Staudruck
und Wirbelbildung an den Unebenheiten des Bodens iibertragen.

Die Beantwortung der Frage, ob in einem gegebenen Fall eine glatte oder
eine rauhe Struktur gegeben ist, sei zunichst, bis zur Einfilhrung des sog.
Rauhigkeitsparameters, zuriickgestellt.

Bei aerodynamisch glatter Oberfliache ist die Integrationskonstante C durch C ~
v/ (9 - u,) gegeben. Hieraus folgt fiir das Geschwindigkeitsprofil in dem durch rein
turbulenten Austausch bestimmten Bereich

vx 1 9-u,-z 1 u, -z

_:_.ln :—-ln
K \% K

+5,5. (7.16)

Unmittelbar iiber der Erdoberflache geht dieses durch den turbulenten Austausch
bedingte Profil in ein durch den molekular-viskosen Impulstransport bestimmtes
Profil iiber, das wegen

dvy
T=—p-Vv- (7.17)
dz
bzw.
d 1 =t 1
Vx:__._:_.ug (7.18)
dz v op v
mit T = const bzw. u, = const linear ist:
o, (7.19)
u v

Zwischen den beiden genannten Bereichen, dem laminaren und dem turbulenten
Bereich, liegt ein Ubergangsgebiet. Abbildung. 7.1 zeigt das sich letztlich erge-
bende Geschwindigkeitsprofil. Darin ist die dimensionslose Geschwindigkeit v/
u, als Funktion der dimensionslos gemachten Hohe, z - (u,/v), aufgetragen. Bei
Verwendung dieser in der Aerodynamik iiblichen dimensionslosen Koordinaten ist
das Geschwindigkeitsprofil fiir alle aerodynamisch glatten Oberflichen universell.
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Abb. 7.1 Windprofil iiber 35 P
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Zur Veranschaulichung sind in der Abbildung jedoch fiir eine spezielle
Schubspannungsgeschwindigkeit (u, = 30 cm/s) und fiir v = 0,15 cm?/s noch me-
trische Koordinaten eingezeichnet. Diese sollen vor allem verdeutlichen, daf} die
stirkste Anderung der Windgeschwindigkeit iiber glatten Boden in den untersten
Millimetern bis allenfalls Zentimetern tiber dem Boden zu finden ist.

Der Schnittpunkt z = zj zwischen der rein linearen und der rein logarithmischen

Darstellung des Geschwindigkeitsprofils liegt etwa bei

z-u,/v=11 (7.20)

bzw.
z1=11-v/u,. (7.21)

In erster Néherung kann man die Héhe z = 7z mit der Obergrenze der laminar-
viskosen Schicht identifizieren; fiir viele Uberlegungen und Rechnungen reicht es in
der Tat aus, von einer viskosen Schicht bis zu dieser Hohe und einer sich daran tiber-
gangslos anschlieenden turbulenten Schicht auszugehen. In der Realitét existiert
aber natiirlich ein Ubergangsbereich, in dem turbulente und molekulare Prozesse
mit vergleichbaren Beitrigen zusammen fiir den Impulstransport wirksam werden.
Diesen Ubergangsbereich kann man an der Abweichung des tatsichlichen univer-
sellen Windprofils von den beiden Grenzfillen erkennen; er erstreckt sich etwa von
z=5-v/u, bisz=30-v/u,.

Die oben angegebene Beziehung fiir den vertikalen turbulenten
Diffusionskoeffizienten, K, = k - u,, - z, ist ebenfalls oberhalb etwa z = 30 - v/u,
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korrekt. Unterhalb dieser Grenze macht sich die Dampfung der Turbulenz durch
viskose Reibung erst langsam und dann immer stirker bemerkbar, bis unterhalb
von z = 5 - v/u, der turbulente Transport nichts mehr zur Dynamik beitrégt.
Allerdings konnen die Restturbulenzen, die auch unterhalb dieser Grenze noch
auftreten, fiir den Transport passiver Beimengungen relevant werden, falls deren
thermische Diffusionskonstanten klein sind (dieser Sachverhalt wird in Abschn. 7.3
besprochen).

Es erhebt sich damit das Problem, einen verniinftigen Ansatz fiir K,(z) in dem
Ubergangsbereich und — wegen des moglichen Beitrags zum Transport skalarer
Beimengungen — in unmittelbarer Bodennéhe zu finden.

Um zu einem solchen Ansatz fiir K, zu kommen, gehen wir von der in

Abschn. 6.4.3 begriindeten Beziehung K, = V/Z-l/z aus. Fiir 1/Z nehmen wir

dabei wieder Proportionalitit zu z an. Einen Ansatz fiir v/Z erhalten wir aus
folgender Uberlegung: direkt an der Grenzfliche, d.h. fiir z = 0, verschwin-
den sowohl die tangentialen Geschwindigkeitskomponenten vy und vy als auch
die Normalkomponente v,. Dies gilt insbesondere fiir die turbulenzbedingten
Fluktuationen, d.h.

v (0) = v,(0) = v,(0) = . (7.22)

Da fiir z = 0 alle Geschwindigkeiten durchweg Null sind, verschwinden auch al-
le tangentialen Ableitungen, d.h. Ableitungen nach x und y. Andererseits lautet —
bei Vernachldssigung von Dichtednderungen — die Kontinuitdtsbedingung fiir die
Strémung

dvx  Ovy 3VZ_
X ay oz

divv =

(7.23)

Aus dem Verschwinden der Ableitungen nach x und nach y folgt, zusammen mit
!/

v, =V, (wegenv, =0)

2l =o. (7.24)

Die einfachste Moglichkeit, diese differentielle Randbedingung zu erfiillen, liegt in
dem Ansatz

v,~ 7% (7.25)

Hohere Potenzen von z wiren nach dieser Argumentation natiirlich moglich,
konnen jedoch aufgrund experimenteller Daten ausgeschlossen werden; fiir eine

Diskussion siehe z.B. Monin u. Yaglom (1973). Zusammen mit I/ZN z liefert dieser
Ansatz

K,~ 7. (7.26)
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Aus der einfachsten denkbaren Randbedingung, K,(z;) = v, folgt dann

3
K,(z2) =v- (5) . (7.27)

7]

Dieser Ansatz hat sich im Rahmen der moglichen Genauigkeit experimenteller
Uberpriifung bis etwa z = 5 - v/u, bestens bewihrt. Er liefert aber natiirlich kei-
ne brauchbare Aussage fiir den Ubergangsbereich 5 - v/u, < z < 30 - v/u,. Zur
Vermeidung dieser Unzulidnglichkeit hat Reichardt (1951) eine Interpolationsformel
fiir K,(z) iiber aerodynamisch glatten Oberflachen angegeben, die fiir kleine z die
gewiinschte z3-Abhingigkeit liefert und fiir groBe z in die Beziehung K,(z) =
Kk - uy - z libergeht. Nach dieser Interpolationsformel gilt

KZ) = k-1, - 2] - (5 . tanh3> , (7.28)
7] 7]

wobei Reichardt (1951) fiir z; anstelle von 11 - v/u, den etwas htheren Wert 11,7 -
v/u, angibt. Fiir groBe z wird tanh (z/z) =~ 1; der Ausdruck geht also fiir groBe z
wie erforderlich in K,(z) = k - u, - z liber (wenn auch etwas zu langsam); fiir kleine
z ergibt er, wegen tanh x = x — x3/3 +...,

3
KZ(Z)ZK'U*'ZI'(Z/%

3
=kou,o 11,7 2. G (7.29)

~ 1,5-\)~(z/zi)3.

Der etwas hohere Zahlenwert von z;, den Reichardt angibt und der in dritter Potenz
im Nenner auftritt, kompensiert etwa den Faktor 1,5, so da8 fiir kleine z das Ergebnis
der Reichardtschen Interpolationsformel mit dem zuvor abgeleiteten Ausdruck fiir
K,(z) praktisch identisch ist. Ebenso wird, wie man direkt nachrechnen kann, an
der Stelle z = z; der vertikale turbulente Diffusionskoeffizient etwa gleich der
kinematischen Viskositit v.

Uber rauhen Erdoberflichen hiingt die Integrationskonstante C, die in diesem Fall
Rauhigkeitsparameter genannt und mit zo bezeichnet wird, von der Gré8e und der
Art der Unebenheiten ab und muf3 experimentell aus dem gemessenen Windprofil
bestimmt werden. Man schreibt dann

|
ALt (7.30)
Uy K Z0

Bei sehr groben Bodenstrukturen kann es zur Anpassung des gemesse-
nen Windprofils an eine logarithmische Gerade notwendig werden, eine
Nullpunktverschiebung um eine Strecke d vorzunehmen, oder anschaulich gespro-
chen, das Windprofil erst ein Stiick oberhalb der Erdoberfliche beginnen zu lassen.
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Beispielsweise betridgt d bei Getreide oder bei hinreichend dichtem Baumbestand
etwa 2/3 bis 3/4 der tatsdchlichen Hohe des Bewuchses (Thom 1975). Mit dieser
Nullpunktverschiebung lauten die entsprechenden Gleichungen

dvy Uy 1
= —. 7.31
dz K z—d ( )
und
Vx 1 z—d
— =—".In (7.32)
Uy K Z0

Der Rauhigkeitsparameter zo selbst betrdgt grob etwa 3 bis 10% der tatsédchlichen
Hohe der Bodenunebenheiten. Einige Beispiele sind:

— fiir Schnee zo ~ 0,1 bis 1 mm,
— fiir Rasen 7o ~ 1 bis 10 mm,
— fiir Getreide  zg ~ 5 bis 10 cm,
— fiir Wald zo ~ 0,5 bis 3 m,
— fiir Stadte zo ~ 1 bis 5 m.

Ein Kriterium dafiir, ob bei einer gegebenen, durch zy parametrisier-
ten Bodenstruktur und bei einer gegebenen, durch u, parametrisierten
Turbulenzstirke eine Oberfliche aerodynamisch rauh oder glatt ist, liefert die
sog. Rauhigkeitsreynoldszahl Rep mit

Reg = u*\')zo. (7.33)

Nach Nikuradse (1933) ist ein Boden sicher aerodynamisch glatt, wenn Regy < 0,13
ist, der Impuls wird in diesem Fall durch viskose Reibung auf die Erdoberflache
tibertragen; dagegen ist ein Boden sicher aerodynamisch rauh, wenn Reg > 2,5 ist,
in diesem Fall wird der Impulsiibertrag durch Staudruck relevant.

7.1.2 Der Einflufp wechselnder Bodenreibung

Im Rahmen der bisherigen Darstellung mag es erstaunlich wirken, daf3 die
Schubspannung, d.h. der Impulsiibertrag auf den Boden, und ebenso der die
Austauschintensitit beschreibende turbulente Diffusionskoeffizient nicht explizit
von der Bodenrauhigkeit zg abhéngen. Der Grund dafiir liegt darin, daf in der bis-
herigen Darstellung alle Groien mit der Schubspannungsgeschwindigkeit u, selbst
als unabhéngiger Variabler parametrisiert wurden, eine Abhingigkeit von u, von
anderen GroBen also nicht zum Tragen kommen konnte. Wihlt man dagegen die
Windgeschwindigkeit in einer festen Hohe als unabhingige Bezugsgrofie, so ergibt
sich selbstverstiandlich, dal Impulsiibertrag und Vertikalaustausch um so intensiver
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werden, je groer die Bodenrauhigkeit ist. Es sei z.B. v, die Windgeschwindigkeit
in einer Referenzhohe z; (eine oft benutzte Referenzhohe ist z.B. z; = 10 m); dann
gilt

Vi 1 Zr
— =—.In— (7.34)
Uy K 70
und damit
¢ (7.35)
Uy = Vp o ————— .
¥ " In (Zr / Zo)
sowie fiir den turbulenten Diffusionskoeffizienten, wegen K =k - u, - z,
2.y,
K= Vo2 (7.36)

In (zr/zo) '

Bei festgehaltener Geschwindigkeit in der Referenzh6éhe nehmen also u,, und damit
die Schubspannung t = —p - ui sowie der Koeffizient der turbulenten Diffusion
wie erwartet mit wachsender Bodenrauhigkeit zu. Natiirlich hdngt damit auch das
Geschwindigkeitsprofil selbst von der Bodenrauhigkeit ab. Setzt man u, in den
zuvor angeschriebenen Ausdruck fiir vx(z) ein (s. Gl. 7.30), so erhdlt man

In (z/zo) (737)

In (zr/zo) '

Abbildung 7.2 zeigt zur Illustration drei nach dieser Formel gerechnete
Windprofile mit festgehaltener Referenzgeschwindigkeit in 10 m Hohe; als Rauhig-
keitsparameter sind 102 mm (praktisch glatt), I mm (kurzgeschorener Rasen) und
100 mm (hohes Getreide) angenommen. In der Abbildung sind zur Demonstration
die Windgeschwindigkeiten in 0,5 m und in 2 m Hohe relativ zur Geschwindigkeit in
der Referenzhohe eingezeichnet; an diesen ist die stirkere Bremsung der Stromung
in Bodennihe durch die groleren Bodenrauhigkeiten deutlich erkennbar.

Wir wollen an dieser Stelle noch eine weitere Grofle zur Kennzeichnung der
Bodenrauhigkeit einfiihren, den sog. Drag-Koeffizienten Cp (engl. drag coeffi-
cient; im Deutschen ist noch die Bezeichnung ,,Widerstandsbeiwert* gebriduchlich).
Dieser ist definiert durch

Vx(2) = vr -

Schubspannung ( = vertikale FluBdichte des Horizontalimpulses)
D =

7.38
Horizontale FluBdichte des Horizontalimpulses bei z = z; (7.38)

- é - <ln (zr/zo)) ’

Die Zusammenstellung in Tabelle 7.1 gibt als Beispiele die Werte fiir
die Schubspannungsgeschwindigkeit, den vertikalen turbulenten Diffusions-
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Abb. 7.2 Windprofile bei unterschiedlichen Bodenrauhigkeiten. Links: zg = 10~2 mm, Mitte: zg
= 1 mm, rechts: zo = 10 cm

Tabelle 7.1 Einige dynamische Parameter bei verschiedenen Bodenrauhigkeiten

70 =10"2 mm 7o = 1 mm 7o = 100 mm
Uy 0,029 - v, 0,043 - v, 0,087 - v,
K, 0,012 v, -z 0,017 - vy - z 0,035- v, -z
Cp 0,84 - 1073 1,85-1073 7,60 - 1073

koeffizienten und den Drag-Koeffizienten fiir die in Abb. 7.2 angenommenen
Rauhigkeitsparameter und fiir eine angenommene Referenzhohe von 10 m wieder.
Uber ausgedehnten Wasseroberflichen ist — bei niedrigen Windgeschwindigkeiten
— ein Drag-Koeffizient von 1,3 - 1073 ein guter Anhaltswert; bei hoheren
Windgeschwindigkeiten steigt er etwas an (eine umfassende, auch nach geographi-
schen Gesichtspunkten aufgeschliisselte Ubersicht ist bei Trenberth et al. 1989 zu
finden).

Es bleibt jetzt noch die Frage offen, wie sich das Stromungsfeld verhilt,
wenn sich die Bodenrauhigkeit in Stromungsrichtung 4dndert. Nehmen wir bei-
spielsweise an, der Wind weht von flachem, bewachsenem Gelidnde mit einem
Rauhigkeitsparameter von zy = 10 cm (wie bei der Skizze ganz rechts in Abb. 7.2)
tiber ein Ufer hinweg auf eine Wasseroberflache hinaus, die eine Rauhigkeitslinge
von zg = 1072 mm aufweist (wie ganz links in Abb. 7.2). Es ist zu erwarten, daf}
nach dem Ubergang unmittelbar iiber der Oberfliche die Stromung wegen der gerin-
geren Schubspannung beschleunigt wird und sich das Windprofil dem niedrigeren
Rauhigkeitsparameter anpal3t, daf aber die Fortpflanzung dieser Einfliisse in groBere
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¢

YYVVvy,
x=0

Windrichtung —=

Abb. 7.3 Anderung des Windprofils vy(z) bei dem Ubergang von einer Oberfliche mit groBer
Rauhigkeit zu einer solchen mit kleiner Rauhigkeit; x = 0 markiert die Ubergangsstelle. Links das
urspriingliche Windprofil; ab x = 0 Ausbildung einer ,,inneren Grenzschicht* mit einem der kleine-
ren Rauhigkeit entsprechenden Windprofil bis zu der Hohe ¢(x); rechts als Beispiel das Windprofil
an der Stelle x = x¢ mit der Hohe ¢o, der inneren Grenzschicht (zum Vergleich ist unten das
urspriingliche Profil gestrichelt eingezeichnet)

Hohen eine gewisse Zeit beanspruchen wird. Es wird sich von dem Ubergangspunkt
aus windabwiirts eine mehr oder minder scharfe Grenze zwischen dem ,,neuen‘
Windprofil unten iiber der Wasseroberfliche und dem ,,alten* Windprofil in etwas
groBerer Hohe ausbilden (fiir die Schicht unterhalb dieser Grenzflidche hat sich die
Bezeichnung ,,Innere Grenzschicht* eingebiirgert); in Abb. 7.3 ist versucht, diesen
Ubergang zu skizzieren.

Fiir die praktische Anwendung der in diesem und dem nichsten Abschnitt ent-
wickelten Theorie der Prandtl-Schicht ist es natiirlich von Interesse, in welcher
Hohe, als Funktion des horizontalen Abstandes von der Ubergangsstelle, die Grenze
zwischen der ,,alten” und der ,,neuen* Stromung liegt, und wie der Verlauf dieser
Grenzfldche aussieht.

Der einfachste Ansatz, der die empirischen Befunde auch tatsdchlich gut wieder-
gibt, geht von der Annahme aus, daf} die durch den Wechsel der Bodenrauhigkeit
verursachte Anderung der Horizontalimpulsdichte in #hnlicher Weise von der
Oberfliche weg nach oben diffundiert wie eine am Boden freigesetzte Beimengung,
und daf} die Diffusionsfront die Hohe der Grenzfliche reprisentiert. Fiir die Hohe
¢ einer solchen Front konnen wir aus den im 6. Kapitel angestellten Uberlegungen
die Beziehung

d 2
%N K (7.39)
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tibernehmen und als Ergebnis aus dem jetzigen Kapitel den Zusammenhang
K~uy-¢ (7.40)

einsetzen; damit erhalten wir, mit C als Proportionalititskonstanter,

e _ (7.41)
TR :

oder

& ! C ! C 7.42
@2 'u*'C—E' “ Use. (7.42)
Die Argumentation ist vielleicht insofern nicht ganz korrekt, als die Beziehung zwi-
schen der Ableitung von o2 und K fiir einen 6rtlich nicht verinderlichen turbulenten
Diffusionskoeffizienten abgeleitet wurde; sie geht aber von der plausiblen Annahme
aus, daB fiir das Fortschreiten der Front in der Hohe ¢ in erster Ndherung auch der
in dieser Hohe aktuelle Diffusionskoeffizient entscheidend sein wird.

Der Verlauf von ¢ als Funktion des Abstandes x von der Ubergangsstelle, die mit
x = 0 identifiziert sei, ergibt sich dann aus der Gleichung

d dc dt _ C-u,

= —=— 7.43
dx dt dx  2-vx(¥) ( )
1 g
oder, wegen vy () = — - u, - In = aus
K Z(
d C d
Lo & pw e Loc, (7.44)
dx g 7o dx
n —
Z(

mit der neuen Proportionalititskonstanten C,. Die Integration nach x liefert mit der
Anfangsbedingung ¢(0) = zg

C, x—
((x) = — 2% (7.45)
¢ (x)
In — —1
Z0
oder ndherungsweise (da ¢ und x sicher sehr schnell grof3 gegen zo werden)
Cy-X
= 7.46
“0 =5 (7.46)
n —
A

als Bestimmungsgleichung fiir ¢. Ahnliche Ansitze wurden von verschiedenen
Autoren diskutiert; hier seien vor allem Elliot (1958), Panofsky (1973) und
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Hunt u. Simpson (1982) genannt. Uber den qualitativen Verlauf von ¢(x) be-
steht weitgehend Ubereinstimmung; Differenzen ergeben sich beziiglich der GroBe
der Proportionalititskonstanten C, und beziiglich der Frage, welcher der bei-
den Rauhigkeitsparameter, zy; (vor der Ubergangsstelle) oder zp, (nach der
Ubergangsstelle), in die angeschriebene Beziehung einzusetzen ist. Wir schlieBen
uns hier der Auffassung von Hunt u. Simpson (1982) an, die zeigen konnen, daf} die
von ihnen verwendeten Parameter die experimentellen Ergebnisse innerhalb eines
Fehlers von weniger als £25% reproduzieren. Danach ist C, ~ 0,32 und zg = z¢1;
wir erhalten schlieBlich fiir ¢(x), die Hohe der inneren Grenzschicht als Funktion
des horizontalen Abstandes von der Ubergangsstelle, die Gleichung

(7.47)

Setzen wir als Beispiel in diese Gleichung fiir zg; wieder 10 cm ein, so erhalten wir
fiir x = 10 m eine Hohe der inneren Grenzschicht von 1,26 m, fiir x = 100 m eine
solche von 7,45 m und fiir x = 500 m eine solche von 28 m.

7.2 Austausch und Dynamik in der Prandtl-Schicht bei
thermisch nichtneutraler Schichtung

Bei der Betrachtung der thermisch neutralen Prandtl-Schicht hatte es sich ge-
zeigt, dal3 die Messung des Windprofils allein schon Aufschluf iiber alle fiir
Dynamik und Austausch relevanten Groflen liefert, dal insbesondere ein einfacher
und eindeutiger Zusammenhang zwischen vertikalem Impulsflul und vertikalem
Geschwindigkeitsgradienten besteht.

Bei nichtneutraler Schichtung kénnen diese einfachen Zusammenhiénge natiir-
lich nicht mehr gelten. Bei labiler Schichtung erwarten wir verstiarkten Austausch,
groBere Diffusionskoeffizienten und, bei gegebenem vertikalem Fluf}, kleinere
Gradienten. Umgekehrt sind bei stabiler Schichtung reduzierter Austausch, steilere
Gradienten und kleinere Diffusionskoeffizienten zu erwarten; oberhalb einer gewis-
sen Grenzstabilitdt wird der Austausch praktisch zum Erliegen kommen oder doch
zumindest sehr schwach und zufallsbedingt werden.

Wir wollen jetzt versuchen, diese Einfliisse der positiven und negati-
ven Auftriebskrifte auf Austausch und Dynamik und insbesondere auf den
Zusammenhang zwischen vertikalen Fliissen und Gradienten mit Hilfe theoretischer
Uberlegungen und empirischer Daten so weit wie moglich zu quantifizieren.

Der erste Schritt wird dabei sein, eine geeignete Parametrisierung der Stabilitit
bzw. Labilitédt zu suchen, d.h. eine Kenngrofie zur Charakterisierung des Einflusses
der Auftriebskréfte auf die Intensitidt der Turbulenz im Vergleich zu dem entspre-
chenden Einflu} der Scherkrifte aufzustellen. Wir werden hierzu das Verhiltnis der
Rate der Produktion bzw. Vernichtung turbulenter Energie durch Auftriebskrifte zu
der Energieproduktionsrate durch Scherkriifte heranziehen und untersuchen, ob und
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wieweit sich mit Hilfe dieses Malles oder mit Hilfe davon abgeleiteter Kenngréfen
die Einfliisse einer nichtadiabatischen Schichtung beschreiben lassen; dabei wird
der Zusammenhang zwischen Fliissen und Gradienten im Vordergrund stehen.

In einem abschlieBenden Abschnitt werden wir noch auf die sog. freie
Konvektion eingehen. Darunter versteht man eine rein thermisch bedingte
Konvektion ohne relevanten Einflu} der Scherungsturbulenz, wie sie zum Beispiel
bei niedrigen oder verschwindenden Windgeschwindigkeiten und gleichzeitiger
starker Sonneneinstrahlung auftreten kann.

7.2.1 Kenngriofien zur Parametrisierung labilisierender
oder stabilisierender Auftriebskrdifte

Wie gerade angedeutet, soll zundchst das Verhiltnis der Rate der Produktion
(oder Vernichtung) turbulenter Energie durch Auftriebskrifte zu der entsprechen-
den Produktionsrate durch Scherkrifte untersucht werden; es wird sich dann zeigen,
dall dieses Verhiltnis bzw. eine davon abgeleitete Grofe zur Parametrisierung
labilisierender bzw. stabilisierender Auftriebskréfte geeignet ist.

Die Energieerzeugungsrate, d.h. die Leistung der Auftriebskrifte erhalten wir
aus folgender Uberlegung: Die Auftriebskraft pro Volumeneinheit, die ein Luftpaket
der Dichte p + p’ in einer Umgebung der Dichte p erfihrt, betriigt —g - o’ mit g als
Betrag der Schwerebeschleunigung. Die momentane Leistung pro Volumeneinheit
istdann dW /dt = —g-p’ - dz//dt = —g-p ~V/Z, dadW = —g-p- dz’ gerade die mo-
mentane Arbeit ist, die durch die Auftriebskrifte an dem Einheitsvolumen bei einer
Verschiebung um dz’ geleistet wird. Im Mittel erhalten wir fiir die Leistungsdichte
der turbulenten Auftriebskrifte, €5 (e steht fiir die Energieproduktionsrate, der
Index A bedeutet Auftrieb),

/
ea=—g- p -V, (7.48)

Fiir Fluktuationen p’ der Dichte eines Luftvolumens gegeniiber der mittleren Dichte
der Umgebung sind zwei Ursachen in Betracht zu ziehen:

— Fluktuationen der Temperatur,
— Fluktuationen des Wasserdampfgehaltes.

Die zweite Ursache, Fluktuationen des Wasserdampfgehaltes, kann wichtig wer-
den, weil Wasserdampf bei gegebenem Druck eine wesentlich geringere Dichte als
Luft aufweist, feuchte Luft also leichter ist als trockene. Verdunstendes Wasser
an der Unterseite eines Luftkorpers — oder allgemein ein nach oben gerichteter
Wasserdampfstrom — fiihrt deshalb in dhnlicher Weise zur Labilisierung die-
ses Luftkorpers und damit zur konvektiven Erzeugung von Turbulenz wie eine
Erwédrmung an der Unterseite eines Luftkorpers oder allgemein wie ein nach oben
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gerichteter Warmestrom. Die Erzeugung konvektiver Turbulenzenergie durch die-
sen Effekt kann iiber Wasserflachen mit hoher Verdunstung betrichtlich werden
(selbstverstiandlich ist dieser Effekt ein reiner Dichteeffekt und hat nichts mit
der Labilisierung durch freiwerdende Kondensationswérme zu tun). Trotz dieser
Relevanz des Wasserdampfes wollen wir — der besseren Ubersicht wegen — zu-
nichst die gesuchten Beziehungen fiir trockene Luft ableiten und erst weiter unten,
in Abschn. 7.2.3, wieder auf die Rolle des Wasserdampfes zu sprechen kommen.
Wegen

ap
dp=—-do 7.49
P=35 (7.49)

konnen wir fiir kleine Temperaturfluktuationen 6

ap
/Ze/._
P 30

(7.50)
setzen. Aus der allgemeinen Gasgleichung folgt — bei konstantem Druck — p =
const/T und damit weiter dp/dT = —const/T? = —p/T. Da nach der Poissongleichung
(s. Abschn. 2.2.1) bei festgehaltenem Druck 6 = const’ - T ist, kénnen wir genau so
auch dp/d6 = —p/0 schreiben und erhalten damit

(7.51)

7 g-p-0 -v,

EA=—g - p ‘v, =+ 5 (7.52)
Mit dem vertikalen WirmefluB H = ¢, - p - 0 - V; konnen wir dafiir auch
- H
ep = 2 (7.53)
cp-0

schreiben. Nach der Diskussion im Abschn. 2.3 sind H und damit €5 bei labiler
Schichtung positiv, bei neutraler Schichtung Null, und bei stabiler Schichtung ne-
gativ, wie man das auch rein anschaulich erwartet. Es sei noch darauf hingewiesen,
daf} die in dem Ausdruck fiir €5 enthaltenen Groflen und damit e selbst nur wenig
von der Hohe iiber der Erdoberflidche abhingig sind.

Um die Leistungsdichte bei der Erzeugung turbulenter Energie durch Scherkrifte
zu erhalten, betrachten wir zunichst die Leistung der Scherkraft pro Flicheneinheit,
oder anders ausgedriickt, die Fludichte der Energie, da ja Leistung pro Fliche
gleich Energie pro Zeit und Fldche ist. Die Arbeit, die die Scherkraft pro
Flacheneinheit bei einer Verschiebung um dx leistet, ist durch dW = t - dx gegeben;
damit erhalten wir fiir die Leistung pro Fldacheneinheit
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dw d
o =1- d_)t( =T-Vg. (7.54)
Wegent= —p - ui ist dies
dw 2
rie —p - Uy - Vx. (7.55)

Die uns interessierende Leistungsdichte ist dann gleich der negativen Divergenz der
Energiefluldichte; wir erhalten (der Index S bedeute Scherung)

*wW 5, dvy
- _ - cud s 2 7.56
T P (7:30)
Im Falle neutraler Schichtung galt
d
Yx o B (7.57)
dz K-z

In dem allgemeineren Fall der thermisch nicht neutralen Schichtung kann diese
einfache Beziehung natiirlich nicht mehr zutreffen, da darin keinerlei thermische
GroBen berticksichtigt sind. Wir konnen uns aber dadurch helfen, dafl wir formal
von dem im neutralen Fall giiltigen Geschwindigkeitsprofil ausgehen und dieses
mit einer Korrekturfunktion @ multiplizieren. Diese Korrekturfunktion muf} sicher
von dem vertikalen Wiarmeflu H abhingen, der ja die Erzeugung konvektiver
Turbulenzenergie parametrisiert; wir wollen aber allgemein die Moglichkeit mit
zulassen, dal @ auch von der Hohe und von der Schubspannung abhingt. Wir
schreiben formal

ddvz" - Ku'*z <@ (H,u,.2) (7.58)
mit
® (H, u*,z) _ akt'ueller Vert.ikaler Gracliier%t de.r Wi.ndgeschwindi.gkeit .
Gradient der Windgeschwindigkeit bei neutrale Schichtung
Definitionsgeméll ist bei neutraler Schichtung ® = 1; ansonsten sind die

Eigenschaften von ® noch zu untersuchen (siehe Abschn. 7.2.2).

Wenn wir jetzt mit diesem Ansatz fiir den vertikalen Gradienten der
Windgeschwindigkeit in den oben angeschriebenen Ausdruck fiir eg (s. Gl. 7.56)
gehen, so erhalten wir

p-uy
K-z

£g = -d (H, u*,z) . (7.59)

Sehen wir in erster Ndherung einmal von einer Hohenabhingigkeit von & ab, so
ist oberhalb der viskosen Bodengrenzschicht die Erzeugung turbulenter Energie
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durch Windscherung proportional 1/z, nimmt also mit zunehmender Hohe iiber
der Erdoberfliache relativ rasch ab (oben (s. Gl. 7.53) hatten wir gesehen, daf die
Leistung der Auftriebskrifte nur wenig von der Hohe abhingig ist).

Jetzt konnen wir das Verhiltnis der Energieproduktionsraten durch thermische
Krifte, s, und durch Scherkrifte, eg, bilden. Dieses Verhiltnis ist natiirlich positiv
bei labiler Schichtung, negativ bei stabiler Schichtung, und Null bei thermisch neu-
traler Schichtung. Aus Griinden der Konvention hat es sich jedoch eingebiirgert, den
negativen Wert dieses Verhiltnisses, die sog. (FluB3-) Richardson-Zahl Ry = —ea/eg
zu betrachten. Die Flu-Richardson-Zahl ist somit gegeben durch

EA k-g-H zZ ]
s Cp-p-0-ud PdHu,z)

(7.60)

sie ist positiv bei stabiler Schichtung und negativ bei labiler Schichtung. Wenn wir
wieder fiir den Moment von einer Hohenabhingigkeit von & absehen, so steigt Re
in guter Ndherung linear mit der Hohe an, da die anderen in Ry enthaltenen Grofien
nicht oder nur wenig hohenabhingig sind. Damit 148t sich Rt in der Form

z
Rf= —————— 7.61
T L oM u,.2) (7.61)
mit
.0-0-u
L, = _S P U (7.62)
k-g-H

darstellen; die hier auftretende Skalierungsldnge L, ist die sog. Monin-Obuchow-
Linge . Wie schon dargelegt, enthilt L, nur GroBen, die nicht oder nur sehr schwach
von der Hohe abhingen; damit kann man L selbst als praktisch hohenunabhin-
gig ansehen. Ebenso wie Ry ist L, bei stabiler Schichtung positiv und bei labiler
Schichtung negativ, bei neutraler Schichtung wird L,. wegen H = 0 unendlich und
verliert da ihren Sinn.

Aus der Darstellung von Ry geht auch hervor, daf3 die FluB- Richardson-Zahl bei
Anndherung an die Erdoberflache Null wird, d.h., daf} der Einflu} der thermischen
Auftriebskrifte relativ zu dem Einflu3 der Scherkriifte verschwindet.

Es hat sich nun empirisch gezeigt, da3 die Bedeutung von L, {iiber die
Eigenschaft einer Skalierungsldnge fiir die Hohenabhédngigkeit von Ry hinaus-
geht. Sie hat sich auch als geeignete Skalierungsgrofe zur Darstellung der
oben eingefiihrten Korrekturfunktion @ erwiesen; diese Funktion 146t sich
allgemein in der Form & (H u,, z) = & (Z / L*) schreiben. Damit wird
Ry = (z / L.) / ) (Z / L*), das heilit aber, daB3 die GroBe z/L, generell zur
Charakterisierung der Schichtungsstabilitidt bzw. -labilitidt geeignet ist. In der
Niherung ® ~ | kann man z = L, etwa als die Hohe iiber dem Boden interpre-
tieren, in der Ry = ¢€x / es = 1 ist, wo also die Produktion von Turbulenzenergie
durch Auftriebskrifte gleich der Produktion durch Scherkrifte wird.
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Abb. 7.4 Nomogramm zur -L(m):3 5 20 30 50 100

Bestimmung der \/ j \/ j\[ \/ \/

Monin-Obuchow-Linge L, 400
bei labiler Schichtung als
Funktion des vertikalen 300 |-
Wirmeflusses H und der
horizontalen 200
Windgeschwindigkeit vy in
einer Referenzh6he von 10 m,
fiir einen
Rauhigkeitsparameter von zg 100
= 3 cm (Nach Pasquill 1974)

50 y

T T T 17T
1 10

Vig (M/s) —=

HW/m) —
T T 17 T

Diese universelle Eigenschaft der Monin-Obuchow-Liénge ist nicht ganz iiberra-
schend, da es sich zeigen 14Bt, da} L, die dimensionsméaBig einzige Moglichkeit
darstellt, aus den gegebenen Bestimmungsstiicken eine Skalierungslinge zu
bilden.

Um ein Gefiihl fiir die Groenordnung der Monin-Obuchow-Linge, die ja im
wesentlichen eine Funktion von H und u, ist, zu vermitteln, zeigt Abb. 7.4 ein
Nomogramm zur Bestimmung von L, aus den meteorologischen Daten iiber den
vertikalen Wirmeflu und die mittlere Windgeschwindigkeit fiir den Fall ther-
misch labiler Schichtung, also positiven, nach oben gerichteten Wirmeflusses. Die
Abbildung zeigt Isolinien fiir negative L,-Werte bei einer Rauhigkeitsldnge zo von
3 cm, was etwa Feldern mit mittelhohem Gras oder Getreide entspricht.

Mit der FluB-Richardson-Zahl und der Monin-Obuchow-Linge bzw. dem
Verhiltnis z/L, haben wir KenngroBen gefunden, die prinzipiell sehr gut zur
Parametrisierung der Schichtungsstabilitit geeignet sind. Sie haben allerdings den
Nachteil, experimentell nur sehr schwer bestimmbar zu sein. Ihre Messung erfordert
die direkte Messung von Impuls- und Warmefliissen, was nur iiber die aufwendi-
ge, fiir Routinemessungen wenig geeignete Methode der korrelierten Fluktuationen
moglich ist. Deshalb wollen wir an dieser Stelle eine weitere, fiir den praktischen
Gebrauch besser geeignete Kenngrofe einfiihren, die sog. Gradient-Richardson-
Zahl, die meist einfach nur als Richardson-Zahl bezeichnet wird.

Die (Gradient-) Richardson-Zahl Ri ergibt sich aus der FluB-Richardson-
Zahl, wenn in letztere fiir die Fliisse von Impuls und Wirme die entsprechen-
den Gradientansitze eingesetzt werden; dabei soll zwischen dem turbulenten
Diffusionskoeffizienten fiir Impuls K, und dem fiir Wéarme, Ky, unterschieden
werden. Es gelten

H=—-c K do (7.63)
= p P H az .
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und
dv
2 X
=—p-u;=— . 7.64
T p-u; p % (7.64)
bzw.
dv
2 X
=K- 7.65
w =Ko (7.65)
sowie
dvx _ - @ (z/Ly) (7.66)
dz  «k-z * '
bzw.
. d
u, = L . & (7.67)
d(z/Ly) dz
Durch Einsetzen von H,uZ und u,, in Ry erhalten wir
kK-g-H z g-(d6/dz) Ky
Rp= ——£ . - / ;0 (7.68)
cp-o-0-ul &z/L,) 0 (dvy/dz)> K
oder
K
Ri=R; - ?H (7.69)
mit
-(d8/dz
_ & @/dy (7.70)

0 (dvy/dz)”

Die so definierte Gradient- Richardson-Zahl Ri ist der Messung leicht zuginglich;
notfalls geniigt die Messung von potentieller Temperatur und Windgeschwindigkeit
in zwei verschiedenen Hohen. Im 6. Kapitel hatten wir schon erwihnt, dal Ri mit
dem in dem Abschn. 2.3.2 definierten StabilititsmaB B? iiber die Beziehung

L
(dvy /dz)?

zusammenhingt. ZahlenmaBig unterscheidet sich die Gradient-Richardson-Zahl
von der FluB-Richardson-Zahl durch das empirisch zu bestimmende Verhiltnis
der turbulenten Diffusionskoeffizienten von Wéarme und Impuls. Abbildung 7.5
zeigt den Bereich experimenteller Daten fiir dieses Verhéltnis nach Businger et al.
(1971).

Ri = (7.71)
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Abb. 7.5 Verhiltnis der
vertikalen
Diffusionskoeffizienten fiir
Wirme, Ky, und Impuls, K,
als Funktion von z/L,. (Nach
Businger et al. 1971)

Ky/K —=

Die Daten von Businger et al. (1971) lassen ein signifikantes Anwachsen
des Verhiltnisses von Ky und K mit zunehmender Konvektion erkennen; auch
im neutralen Fall ist dieses Verhiltnis etwas grofer als eins. Diese Daten sind
zwar weitgehend anerkannt und haben vielfach Eingang in die Literatur gefun-
den, sind aber dennoch nicht unumstritten. So haben Dyer u. Bradley (1982) bei
Untersuchungen im Bereich zwischen —4 < z/L,. < —0,004 durchweg Gleichheit von
Ky und K gemessen. Eine Erkldrung fiir die Diskrepanz konnte nicht gefunden wer-
den. Auch fiir den in dem néchsten Abschnitt diskutierten Zusammenhang zwischen
Fliissen und Gradienten geben Dyer u. Bradley (1982) etwas andere Relationen als
Businger et al. (1971) an.

Abbildung 7.6 zeigt den Verlauf der Flu- Richardson-Zahl R¢ und der Gradient-
Richardson-Zahl Ri als Funktion von z/L, (nach Businger et al. 1971). Bei
labiler thermischer Schichtung nimmt das Verhéltnis der Produktionsraten von
Turbulenzenergie durch Auftrieb bzw. Konvektion und durch Scherung etwa linear
mit z/L, zu; fiir Ri gilt sogar {iber einen weiten Bereich die einfache Beziehung,
dafB} Ri &~ z/L, ist. Die weitgehende Giiltigkeit dieser Beziehung im labilen Bereich
erlaubt eine sehr einfache experimentelle Bestimmung der Monin-Obuchow-Linge
mit weniger als 10% Fehler, sobald Ri unter etwa —0,2 ist. Es ist dann

z Z-G-(dvx/dz)2
Li=—~ ——— ", (7.72)
Ri g - (do/dz)

Im angenidhert neutralen Bereich (etwa |z/L.| < 0,05) ist Ri etwas kleiner als
7/L, es gilt hier angenédhert

Ri ~ (7.73)

zZ
L.

SlWw
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Abb. 7.6 Die
Richardson-Zahlen Ry und Ri
als Funktionen von z/L,, 05 T Ri 7
(Nach Businger et al. 1971) e T T é‘
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Bei stabiler Schichtung geht die Richardson-Zahl in eine gewisse Sittigung iiber.
Dies hingt damit zusammen, daf} oberhalb einer kritischen Richardson-Zahl (etwa
Ri = 0,20 bis 0,25) die Erzeugung von Turbulenzenergie praktisch zum Erliegen
kommt oder sich zumindest auf zuféllige, unsystematische Stérungen beschrinkt.

7.2.2 Zusammenhang zwischen Fliissen und Gradienten

Nachdem im vorangegangenen Abschnitt Kenngrolen zur Parametrisierung des
Einflusses nichtadiabatischer Temperaturschichtungen auf die Turbulenz aufgestellt
worden sind, soll jetzt versucht werden, mit Hilfe dieser Kenngré3en Ausdriicke
fiir die turbulenten Diffusionskoeffizienten zu finden und den Zusammenhang zwi-
schen Fliissen und Gradienten von Impuls und von skalaren Beimengungen zu
quantifizieren.

Den Zusammenhang zwischen der Schubspannung, d.h. dem vertikalen Fluf} von
Horizontalimpuls, und dem vertikalen Windprofil hatten wir bereits formuliert, als
wir die Funktion ®(H,u,,z) = ®(z/L,) definierten. Es galt

d
B peL,). (7.75)
dz K-z
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Abb. 7.7 Die Funktion
®(z/L,) (Nach Businger et al.
1971) 7

¢ (z/Ly) —=

Die Funktion ®(z/L,), deren Verlauf bisher offengelassen wurde, muf} hierbei ex-
perimentell bestimmt werden. In Abb. 7.7 ist, als beste Anpassung an verfiigbare
Mefdaten, diese Funktion graphisch dargestellt.

Analytisch kann man &(z/L,) im stabilen Bereich, d.h. fiir L, > 0, durch

d(z/L) =1 +4,7- Li (7.76)

*

und im labilen Bereich, d.h. fiir negative L,, durch

N
d(z/L,) = <1 —15. L—) 7.77)

*

annihern.
Im stabilen Fall ist damit die Integration der Gleichung fiir das
Geschwindigkeitsprofil leicht durchzufiihren. Es ist:

7.78
L (7.78)

dvy  u, - P(z/L,)  uy (1 4,7)
- = = —"- + -5 >
dz K-z K

und die Integration liefert
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Vel(2) = X (mi +4.7. Z_Z‘)). (7.79)
K 70 L

*

Wir erhalten ein gemischtes Profil, das in Bodennéhe zunéchst fast logarithmisch ist
und mit zunehmender Hohe in ein lineares Profil tibergeht.

Im Fall labiler Schichtung ist die Integration formal wesentlich schwieriger;
sie liefert auch kein so einfach interpretierbares Ergebnis wie im Fall stabiler
Schichtung. Es sei deshalb hier nur der aus der Integration folgende Ausdruck fiir
vx(z) angegeben, fiir die formale Begriindung sei auf Paulson (1970) verwiesen.
Es ist

Vi (2) = “? : (m% (2 /L*)> (7.80)

mit

2 2

¥ (z/Ls) =2-1n (M> +1In <M> (7.81)

—2 - arctg (CD_l (Z/L*)) + Tr/2.

Fiir den vertikalen Impulsdiffusionskoeffizienten K folgt aus der Definitions-
gleichung,

dvy

2
=—p-u;=-K:-p- , 7.82
T=—p- U P, (7.82)
und der Gleichung fiir das Windgeschwindigkeitsprofil,
dvx _ e P@/L) (7.83)
dz K-z
dass
K= 2 (7.84)
P(z/L,)

ist. Setzt man in diese Formel die Zahlenwerte fiir ®(z/L,) bzw. die angegebe-
nen analytischen Ndherungen ein, so sieht man, daf} der Diffusionskoeffizient K
— oder anders ausgedriickt, die turbulente kinematische Zahigkeit der Luft — mit zu-
nehmender Labilitdt der Schichtung relativ langsam zunimmt, daf} er dagegen bei
zunehmender Stabilitit rasch abnimmt. Im stabilen Fall mit (etwa) z/L, > 1 kdnnen
wir ndherungsweise schreiben

K — K-Uy-Z NK~H*-L*
C144,7-(z/L) 4,7

(7.85)
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d.h., der Diffusionskoeffizient wird bei stirkerer Stabilitit in etwas groferem
Abstand vom Boden hohenunabhéngig, was natiirlich mit dem zuvor erwéhnten li-
nearen Windgeschwindigkeitsprofil im Einklang steht. Physikalisch ist dies so zu
interpretieren, daB3 bei hoher Stabilitit die groleren Wirbel bzw. Turbulenzelemente
sich nicht mehr ausbilden konnen, welche fiir die Zunahme von K mit der Hohe
verantwortlich sein sollten.

Fir den Zusammenhang zwischen FluBldichte, vertikalem Gradienten und
Diffusionskoeffizienten einer skalaren Beimengung gelten ganz #hnliche
Beziehungen wie fiir die entsprechenden Groflen des Impulsaustausches bzw.
der turbulenten Reibung. Wir wollen dies anhand des besonders wichtigen und auch
am besten untersuchten Falles diskutieren, anhand des Transports von Wirme; die
dabei abgeleiteten Beziehungen konnen ohne Bedenken auf den Transport anderer
skalarer Beimengungen iibertragen werden.

Wir gehen von der bekannten Beziehung fiir die vertikale WarmefluBdichte H
aus,

do
H=Cp~p~9/~v;:—cp-p-K;_I-a, (7.86)

wobei Ky den turbulenten Diffusionskoeffizienten fiir Wiarme (die turbulente
. lemperaturleitfihigkeit®) bedeutet; Ky wird von der gleichen Grolenordnung wie
K sein, kann sich aber durchaus etwas von K unterscheiden (s. Abb. 7.5 und die
zugehorige Diskussion im Text). In Analogie zu dem entsprechenden Ausdruck fiir
K setzen wir jetzt fiir Ky

K-Uy-2Z

Ky=—.
T ou/L)

(7.87)

Die so eingefiihrte Funktion ®y(z/L,) muf} wieder experimentell bestimmt werden.
Im Gegensatz zu ® (z/L), wo definitionsgemif} ®(0) = 1 war, muf jetzt keineswegs
®p(0) = 1 gelten; aus den Definitionsgleichungen folgt aber natiirlich sofort, dass

q)H(Z/L*) _ K

- (7.88)
®(z/L,) Ku

sein muB3. In Abb. 7.8 ist, wieder als beste Anpassung an Mef3daten, ®yy(z/L,) gra-
phisch dargestellt; analytische Néaherungen fiir diese Kurve sind fiir den Fall labiler
Schichtung

~12
®y(z/L,) = 0,74 - (1 —9. i) (7.89)
L,
und fiir den Fall stabiler Schichtung
Du(z/L,) = 0,74 + 4,7 - Li (7.90)
*

Fiir das vertikale Profil der potentiellen Temperatur erhalten wir mit
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Abb. 7.8 Die Funktion
®y(z/Ly) (Nach Businger
etal. 1971)

o  H I H 1

E__C;wp'K_H: Cp'p'K-u*~z'(DH(Z/L*) (791)

im Falle stabiler thermischer Schichtung (d.h. H negativ, d6/dz positiv) dhnlich wie
bei dem Windprofil wieder einen gemischt linear-logarithmischen Verlauf:

z

H 0.74 z
0(z)—g=——— - —+4,7-— ) -dz
Cp-P-K- Uy z L.
Zos (7.92)
H z Z — Z0s
=——— (0,74 In — 4+4,7-1n
Cp-P-K-Uy Z0s Z0s

Fiir den Fall der labilen thermischen Schichtung (d.h. H positiv, d6/dz negativ) liefert
die Integration (nach Paulson 1970)
0.74-H
0(z) —6p = — .

Cp- P K- Uy

In — — y (2 /L*)> (7.93)

Z0s

.
Ui (/L) =2 -In <1+0’74'3H (Z/L*)>. (7.94)
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Die hier verwendete Integrationskonstante zgs (der Index s soll auf ,,skalar hinwei-
sen) unterscheidet sich i. allg. von der Konstanten z¢, die wir bei der Integration des
Geschwindigkeitsprofiles erhalten haben. Wir wollen auf diesen Unterschied hier
nicht eingehen, sondern verweisen auf den folgenden Abschnitt iiber die bodenna-
hen Transferwiderstinde. 0y ist genau genommen die auf die Hohe zos extrapolierte
Temperatur, wir konnen sie aber ohne nennenswerten Fehler mit der Temperatur der
Luft bei z = 0 identifizieren.

Als Zusammenfassung dieses und des vorhergehenden Abschnittes kann man
etwa folgende Feststellungen treffen:

— Bei neutraler thermischer Schichtung geniigt die Kenntnis bzw. die Messung des
Windgeschwindigkeitsprofils, um Dynamik und Austausch in der Prandtl-Schicht
zu beschreiben.

— Bei labiler Schichtung liefert die Messung von Windgeschwindigkeits- und
Temperaturprofilen ausreichende Informationen, da wegen Ri = z/L,, die Kenntnis
von Ri, die aus diesen Profilen zu erschliefen ist, praktisch allein ausreicht, um
die anderen wichtigen Parameter wie L., ®(z/L,) oder ®y(z/L,) mit einigerma-
Ben brauchbarer Genauigkeit zu erfassen. Eine Alternative ist natiirlich die — im
Prinzip korrektere — direkte Messung von H und t, und damit auch von L,, mit
Hilfe der Methode der korrelierten Fluktuationen. Diese Methode ist aber — wie
im 6. Kapitel betont — aufwendig und fiir groBere MeBreihen deshalb nicht sehr
geeignet.

— Bei stabiler Schichtung bietet sich praktisch nur noch die letztgenannte Methode
an, trotz der gerade angebrachten Einwidnde. Die Bestimmung der wichtigen
Parameter nur durch Messung der Windgeschwindigkeits- und Temperaturprofile
und Angabe von Ri wird unzuverldssig oder unméglich, da Ri beim Anstieg
von z/L, in die Sittigung geht und deshalb kein Schlufl von Ri bzw. von den
Geschwindigkeits- und Temperaturgradienten auf L, und die davon abhingenden
GroBen mehr moglich ist. Allenfalls bei ganz schwach stabilen Lagen verspricht
die Messung der Gradienten noch einen gewissen Erfolg.

7.2.3 Der Einflufs von Wasserdampf auf die Stabilitit bzw. Labilitdt

Im Abschn. 7.2.1 hatten wir auf den Einflul von Wasserdampf auf die Stabilitit
bzw. Labilitidt und auf die Erzeugung konvektiver turbulenter Energie kurz hinge-
wiesen, die genauere Behandlung aber zuriickgestellt. Diese soll jetzt nachgeholt
werden. Vorsichtshalber sei auch hier, wie schon oben, nochmals darauf hinge-
wiesen: Die hier zu besprechenden Effekte haben nichts mit der Freisetzung von
Kondensationsenergie zu tun (s. hierzu Kap. 2; dort wurde im Zusammenhang mit
der Freisetzung von Kondensationsenergie z.B. der Ausdruck ,,Feuchtlabilitit™ ein-
gefiihrt, der vielleicht zu einer Verwechslung Anlafl geben konnte); sie sind allein
auf die geringere Dichte wasserdampfhaltiger Luft im Vergleich zu trockener Luft
zurlickzufiihren.
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In Analogie zu der SchluBweise in Abschn. 7.2.1 und unter Vernachldssigung
von Effekten hoherer Ordnung konnen wir fiir die Dichtefluktuation unter
Bertiicksichtigung des Wasserdampfes schreiben

y_do o de

V=g Y g W (7.95)
dabei bedeuten jetzt p die Dichte der feuchten Luft und pw die Dichte des
Wasserdampfes.

Fiir den ersten Term hatten wir oben p’ = —p - 0'/0 abgeleitet (s. Gl. 7.51).
Fiir die Berechnung des zweiten Terms miissen wir beriicksichtigen, daf} sich die
Gesamtdichte der feuchten Luft, p, additiv aus den Dichten der trockenen Luft,
pL, und des Wasserdampfes, pw, zusammensetzt; ebenso setzt sich der konstante
Gesamtdruck p aus den entsprechenden Partialdriicken pr, und pw zusammen:

p=pL+ pw (7.96)
P = pL + pw = const; (7.97)
Fiir die einzelnen Partialdriicke gilt (miti = L bzw. i = W)

_ni-R~T_ni-Mi-R~T_ R-T

pi = v = VM =p- M, mit der Molmasse M;. (7.98)

Einsetzen von Gl. (7.98) in Gl. (7.97) ergibt

t] = p ‘ p \%Y ' ( ; 9 9)
cons . + M .

oder, bei festgehaltener Temperatur und mit const, = const;/R - T,

PL pPw
th = — + — 7.100
consty My + Myw ( )
bzw. mit consts = consty - My,
ML
pL = const3 — pw - — . (7.101)
Mw
Damit wird
ML
p=pw-|1———] 4+ const3 (7.102)
My
und
d M
TP -2k~ (7.103)
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So erhalten wir schlieBlich fiir p’

p/=_g.e/ +(1__W).pw (7.104)

und fiir die Rate der Produktion konvektiv-turbulenter Energie

7 p 7 M / /
eEA=—g-p -V, =g 69 -V, + M_W_l Py Vg

(7.105)

) / / / /
=g (560 v, +0.61-py -v,|.

Der erste Term in der Klammer ist, wie in Abschn. 7.2.1 schon ausgenutzt,
mit der FluBdichte fiihlbarer Wirme verkniipft; der zweite Term stellt, bis auf
den Zahlenfaktor 0,61, gerade die Fludichte der absoluten Feuchte, d.h. die
Wasserdampffludichte jyw, dar:

H
eA:g~<m+O,6l-jw) mit jw = py - V. (7.106)
P

Berticksichtigt man noch, daf3 die FluBdichte latenter Wiarme Hj durch
H =jw-L (7.107)

mit der Verdampfungswirme L gegeben ist, so kann man schlielich schreiben:

H e I (7.108)
€ — . B JRpp— .
ATE cp-0 L
oder auch
el (1 o6 29 H (7.109)
EA = . ,61 - = ). .
AT 0 L H

Die zweite Schreibweise erlaubt eine einfache Abschidtzung der Gro3enordnung des
Beitrags des verdunstenden Wassers zur Erzeugung turbulenter Energie. Mit ¢, =
1J/g - K, 6~ 300 Kund L ~ 2 500 J/g erhélt man

g-H H
= A1+0,07-—). 7.110
EA 5 ( + H) ( )

Uber Land sind H und H; im groBen und ganzen von gleicher GroBenordnung;
daraus erkennt man, daf} die Erzeugung von Turbulenzenergie durch verdunsten-
des Wasser im Mittel nur wenige Prozente der Energieerzeugung durch thermi-
sche Konvektion ausmacht. Uber groBen Wasserflichen ist dagegen H; um eine
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GroBenordnung grofer als H (iiber dem Ozean ist im Mittel Hi/H = 9), hier er-
reicht der Beitrag der Verdunstung zur Erzeugung turbulenter Energie die gleiche
Groflenordnung wie der Beitrag der thermischen Konvektion.

Fiir die FluB-Richardson-Zahl erhilt man bei feuchter Luft, in Analogie zu den
in Abschn. 7.2.1 durchgefiihrten Rechnungen,

R—K'g< H o6l H‘) z (7.111)
=3 c-p-6 7 p-L) @@z/Ly .

*

und entsprechend fiir die Monin-Obuchow-Liénge

w

L, = * ) 7.112
k-g-[H/(cp-p-0)+0.61-H/(p-L)] ( )

7.2.4 Freie Konvektion

Bisher waren wir bei der Beschreibung des Austauschs im nichtneutralen Fall
so vorgegangen, dal wir den Austausch durch Scherungsturbulenz als den pri-
miren Mechanismus angesehen und dann Korrekturen fiir die im nichtneutralen
Fall wirksam werdenden Auftriebskrifte angebracht hatten. In jedem Fall enthiel-
ten die Ausdriicke fiir Profile und Diffusions- bzw. Reibungskoeffizienten noch die
Schubspannungsgeschwindigkeit u,., wir setzten also voraus, daf3 der Wind und die
Windscherung fiir die Dynamik relevant sind.

Es liegt aber beispielsweise die Frage nahe, was sich bei Windstille iiber
einem durch Sonneneinstrahlung erwirmten Boden abspielt, oder allgemeiner,
wie sich der Vertikalaustausch bei labiler Schichtung beschreiben 1463t, wenn die
Scherungsturbulenzen nicht mehr wesentlich zu Transport- und Austauschprozessen
beitragen. Dieser Fall wird als ,,Freie Konvektion® bezeichnet. Freie Konvektion
bedeutet nicht unbedingt, dal Windstille herrscht; es geniigt, dal}3 der Beitrag der
Scherungsturbulenz zu den Fliissen keine Rolle mehr spielt.

Erstaunlicherweise existiert fiir diesen scheinbar einfachen Fall noch kei-
ne sehr befriedigende Beschreibung. Die Ansitze sind z.T. kontrovers, die
Ubereinstimmung zwischen Experiment und Theorie ist oft mangelhaft. Eine
schliissige Darstellung ist deshalb noch kaum moglich. Wir beschrinken uns des-
halb hier — neben einigen mehr phinomenologischen Aspekten — auf einen schon
dlteren, im wesentlichen auf Dimensions- bzw. Ahnlichkeitsbetrachtungen beru-
henden Ansatz von Priestley (1959), der noch relativ einfach und durchsichtig ist,
wenn er auch die auftretenden Phianomene nur teilweise beschreiben kann und bei
manchen Autoren (z.B. Businger 1973) auf Widerspruch gestofen ist. Auch ist er
mit den Uberlegungen der beiden vorangehenden Abschnitte nur ,,asymptotisch*
in Einklang zu bringen. Der Ansatz von Priestley (1959) ist fiir den Bereich der
Prandtl-Schicht zwischen etwa 1 m und 10 bis 20 m Hohe brauchbar; fiir groBere
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Hohenbereiche ist die fiir Ahnlichkeitsiiberlegungen erforderliche dynamische
Einheitlichkeit der Schicht nicht mehr gewéhrleistet.

Wir konnen davon ausgehen, dafl die durch freie Konvektion verursach-
ten vertikalen Fliisse sicher vom Gradienten der potentiellen Temperatur d6/dz,
von dem thermischen Ausdehnungskoeffizienten der Luft 1/T und von der
Schwerebeschleunigung g abhingen. Es ist ferner plausibel, dafl die Stirke des
konvektiven Flusses von der moglichen Grofe der Konvektionszellen, d.h. in
Bodennihe von dem Abstand z von der Erdoberfliche abhingt. Nach der Definition
der freien Konvektion diirfen dagegen dynamische Groflen wie v, oder dvx/dz keine
Rolle spielen. Wenn wir jetzt annehmen, daf} es auch sonst keine weiteren relevanten
EinfluBgrofen gibt, so konnen wir fiir den Zusammenhang zwischen dem vertika-
len Wirmefluy H bzw. dem damit verbundenen ,,Temperaturflu* H/(c, - p) und den
genannten Groflen den dimensionsmiBig allein moglichen Ansatz

1/2 do\*/?
H/(Cp~p)=C~(%> '(_E) 2 (7.113)

machen, mit C als dimensionsloser, experimentell zu bestimmender Proportion-
alitidtskonstanten. Nach dem Gradienten der potentiellen Temperatur aufgelost lautet
diese Beziehung

de H \*? /g\-1/3
— o ()T (8 2743, 7.114
dz Cp- P <T) z ( )

Da die auf der rechten Seite stehenden Vorfaktoren in erster Nidherung hhenunab-
hingig sind, prognostiziert diese Gleichung ein Temperaturprofil mit d6/dz ~ z=#3.
Wir werden weiter unten noch diskutieren, innerhalb welcher Grenzen der Ansatz
brauchbar ist.

Soweit der Ansatz experimentell abgesichert ist, liegt die GroBenordnung der
Proportionalititskonstanten C bei eins: Priestley (1959) gibt C ~ 0,8 an, um-
fangreichere, von Dyer (1965) ausgewertete Messungen legen eher C ~ 1,3
nahe.

Setzen wir in die Definitionsgleichung fiir den vertikalen Wérmedif-
fusionskoeffizienten

oy~
Ky =—-H/(c, p)- (E) (7.115)

den in GI. (7.114) angegebenen Wert von d6/dz ein, so erhalten wir

H \!/3 1/3
Ky = C23 (ﬂ) (&) 2. (7.116)
.
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Ein Zahlenbeispiel soll diese formalen Uberlegungen etwas illustrieren: Rechnen
wir mit einem vertikalen WirmefluB von 200 W/m? und setzen C = 1, so
erhalten wir

fiir den Wiarmediffusionskoeffizienten

—in 1 m Hohe Ky ~ 1,7 - 10° cm?/s
—in 10 m Héhe Ky ~ 3,8 - 10% cm?/s

und fiir den Temperaturgradienten

—in 1 m Hohe —d6/dz ~ 0,89 K/m~ 90 I
—in 10 m Héhe —d6/dz~ 0,04 K'm=~4T,

wobei I' der adiabatische Temperaturgradient ist. Zum Vergleich sei an die
mittleren bodennahen Temperaturgradienten aus Abb. 2.5 erinnert.

Wie schon angedeutet, deckt sich der Ansatz von Priestley (1959) nicht
ganz mit den in den Abschn. 7.2.2 bzw. 7.2.3 diskutierten Gedankengéngen.
Interessanterweise gehen aber beide Betrachtungsweisen ineinander iiber, wenn
man fiir die Korrekturfunktion ®y(z/L,) den Ansatz ®y ~ (z/Ly)~ Y3 macht, d.h.
fiir hinreichend groBe z/L, eins gegeniiber 9 - z/L, vernachldssigt und statt des
Exponenten —1/2 einen Wert von —1/3 wihlt; dieser Wert liegt etwa in der Mitte
zwischen dem Wert —1/2, wie er fiir &g angenommen wurde, und dem fiir ® an-
gegebenen Wert von —1/4. Da L, ~ ui ist, wird dann Ky = « - uy - z/dy von
u, unabhingig; man erhilt exakt die gleichen Ausdriicke fiir Ky und fiir d6/dz wie
Priestley (1959).

Wir wollen jetzt versuchen, den Giiltigkeitsbereich der Priestleyschen Dar-
stellung der freien Konvektion abzugrenzen. Ein Kriterium dafiir kann man etwa
folgendermaflen festlegen: Man normiert den tatsdchlichen gemessenen Wirmeflufi
auf den aus dem Priestleyschen Ansatz folgenden, oben angegebenen Wirmefluf3
(s. Gl. 7.113), d.h. man bildet den Quotienten

o v
H, = z ) (7.117)
CC(g/m) e (~dofar) 22

Ist der Ansatz richtig, so sollte H, = 1/C sein; insbesondere sollte H, nicht von
u, abhidngen oder von Groflen, die ihrerseits u, oder die Windscherung enthalten.
Als solche TestgroBle kann man die leicht zu messende Richardson-Zahl Ri wih-
len. Die Auswertung einer grofleren Zahl von Messungen von H, als Funktion
von Ri (Taylor 1956; Dyer 1965) hat gezeigt, dafl innerhalb der (nicht sehr gu-
ten) Mefigenauigkeit H, tatsdchlich gleich 1/C wird, wenn in einer MeBhohe von
1,5 m ungefidhr —Ri > 0,03 wird (die Bezugshohe ist wichtig, da Ri mit der Hohe
rasch ansteigt). Dies ist eine gute Bestdtigung fiir die zumindest bereichsweise
Anwendbarkeit des Ansatzes von Priestley.
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Tabelle 7.2 Hiufigkeiten und Mittelwerte von —Ri in 1,5 m Hohe in Abhingigkeit von der
mittleren Windgeschwindigkeit in 2 m Hohe bei sommerlichem Strahlungswetter

Windgeschw. (m/s) Haufigkeit von Ri (%) Mittel von —Ri

—Ri<0,03 0,03 < —Ri < 0,05 —Ri>0,05

<2 0 0 100 0,37
2-3 7 10 83 0,18
34 22 0 78 0,10
4-5 52 7 41 0,05
5-6 63 37 0 0,02
>6 100 0 0 0,015

Tabelle 7.2 (nach Priestley 1959) soll einen Eindruck von der Hiufigkeit des
Eintretens von Bedingungen fiir freie Konvektion vermitteln. Die Messungen
sind an klaren Sommertagen bei typischen Wirmefliissen von etwa 200 W/m?
durchgefiihrt. Angegeben sind die Haufigkeiten, mit denen Klassen von Richardson-
Zahlen auftreten, sowie die dazugehorigen Gesamtmittelwerte von Ri. Bei der
Interpretation der Tabelle kann man davon ausgehen, dafl bei —Ri > 0,05 in der
Regel freie Konvektion auftritt, dal man dagegen bei —Ri < 0,03 das Auftreten frei-
er Konvektion ausschlieen kann (Ri ist dabei wieder auf eine MeBhohe von 1,5 m
bezogen).

Bei sehr intensiver Konvektion diirfte der Priestleysche Ansatz bzw. die
Proportionalitidt d6/dz ~ z=*3 nicht mehr zutreffen. Arbeiten von Webb (1958)
und von Townsend (1962) deuten darauf hin, dafl d6/dz praktisch nach Null geht,
wenn z > —L, wird; im Endeffekt heiflit dies, dal bei sehr starker konvektiver
Durchmischung der Gradient der potentiellen Temperatur mehr oder minder zusam-
menbricht, es stellt sich ein Temperaturprofil ein, das sich von dem adiabatischen
Profil praktisch nicht mehr unterscheidet.

7.3 Transport skalarer Beimengungen zur Erdoberfliche
hin bzw. von der Erdoberfliche weg; Transferwiderstinde
und Transfergeschwindigkeiten

Die beiden vorangegangenen Abschnitte haben sich in erster Linie mit der Dynamik
der Prandtl-Schicht befaf3t, oder anders ausgedriickt, mit dem Transport von Impuls
innerhalb der Prandtl-Schicht zur Erdoberflache hin. Es zeigte sich, daB bei neu-
traler thermischer Schichtung mit der Angabe der Bodenrauhigkeitsstruktur und
der Windgeschwindigkeit in einer Referenzhohe Impulsflul bzw. Schubspannung
und Geschwindigkeitsprofil festgelegt und beschrieben sind, oder umgekehrt, dafl
alle wesentlichen dynamischen Groflen aus dem Geschwindigkeitsprofil erschlos-
sen werden konnen. Bei nichtneutraler thermischer Schichtung kamen als weitere
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Bestimmungsstiicke noch der vertikale Wiarmefluf3 oder der Verlauf der Temperatur
mit der Hohe hinzu.

Die Diffusion skalarer Beimengungen ist damit jedoch noch nicht vollstindig be-
schrieben, da die molekular-viskose Grenzschicht unmittelbar am Boden i.allg. fiir
skalare Beimengungen einen anderen Widerstand darstellt als fiir den Impuls. Im
Fall aerodynamisch glatter Oberflichen ergeben sich beispielsweise Unterschiede,
wenn die molekulare Diffusionskonstante fiir skalare Beimengungen sich in ihrem
Wert von der Diffusionskonstanten fiir Impuls, d.h. von der kinematischen Zahigkeit
unterscheidet. An aerodynamisch rauhen Oberflichen wird der Widerstand der
molekular-viskosen Grenzschicht fiir Impuls durch den Staudruck in einem gewis-
sen Sinne kurzgeschlossen, wihrend skalare Beimengungen diesen Widerstand nach
wie vor tiberwinden miissen.

Wir werden hier zunéchst das allgemeine Konzept des Transferwiderstandes bzw.
der Transfergeschwindigkeit zur Beschreibung des Transports zur Erdoberfldche hin
bzw. von dieser weg diskutieren und dabei versuchen, die Unterschiede zwischen
dem Transport von Impuls und von skalaren Beimengungen herauszuarbeiten; an-
schlieBend werden wir einige spezielle Ansitze oder Modelle zur Beschreibung
des Transferwiderstandes der molekular-viskosen Schicht besprechen. Um die
Darstellung iibersichtlicher zu machen, werden wir die moglichen Unterschiede
zwischen den vertikalen turbulenten Diffusionskoeffizienten fiir Impuls und fiir
skalare Beimengungen vernachldssigen, also K ~ Ky setzen, und uns in der
Regel auf neutrale thermische Schichtungen beschrianken. Zum Schluff werden wir
noch die Diffusion durch eine Luft-Wasser-Grenze hindurch und die sog. trockene
Deposition von Aerosolpartikeln auf der Erdoberfliche besprechen.

Das in diesem Abschnitt vorgestellte Konzept des Transferwiderstandes hat
sich bestens fiir die Beschreibung von Transportvorgingen bewihrt, die auf einem
Konzentrationsgradienten beruhen und diffusiven Charakter haben. Es eignet sich
dagegen nicht oder nur auf Umwegen fiir die Beschreibung von Driftbewegungen
wie etwa die in Abschn. 6.1 behandelte Thermophorese oder die Sedimentation im
Schwerefeld, auf die wir bei der Diskussion der Partikeldeposition noch zu sprechen
kommen.

7.3.1 Transferwiderstand und Transfergeschwindigkeit

Um zu den Begriffen des Transferwiderstandes und der Transfergeschwindigkeit zu
gelangen, betrachten wir den diffusiven Strom einer Beimengung zum Boden hin
bzw. von dem Boden weg; der Strom sei konstant, d.h. von der Hohe unabhiingig.
Der Strom ist die Folge eines Konzentrationsunterschiedes; fiir die Stromdichte j
gilt dann (die Konzentration sei mit q bezeichnet):

dq(z)

j=—(K(z)+D)-T, (7.118)

bzw. es ist
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d9@) =- j . (7.119)
dz K(z)+D
Durch Integration nach z erhalten wir
2
q(zy) —q(z)) = —j- f K(z)lﬁ -dz (7.120)

Z]

In dieser allgemeinen Form ist iiber die Lage der Niveaus z; und z; noch nichts
ausgesagt. Wir wollen jedoch z, > z; festlegen; ist dann q(z1) < q(z2), so wird
j negativ und ist zum Boden hin gerichtet. Fiir q(z;) > q(z») wird j entsprechend
positiv, von der Erdoberfliche weggerichtet.

Dividieren wir jetzt beide Seiten noch durch (—j), so erhalten wir links einen
Ausdruck, der — in Analogie zum elektrischen Widerstand — ein Quotient aus antrei-
bendem Konzentrationsgefille und dem flieBenden Strom bzw. der Stromdichte ist.
Diesen Quotienten bezeichnen wir als Transferwiderstand R | zwischen z5 und z;,

) - az) _ / !

R21 - = -dz
-] K@) +D

(7.121)

Z]

Die Dimension von Ry ; ist offensichtlich Zeit/Strecke. R 1 ist anschaulich ein Mal}
fiir die Zeit, die der Transport einer Beimengung von z, nach z; in Anspruch nimmt.
Wir wollen im weiteren den linken Teil dieser Gleichung auch allein, ohne Bezug
auf den Fickschen Gradient—Ansatz, als Definition fiir den Transferwiderstand
ansehen.

Als Transfergeschwindigkeit w bezeichnen wir jetzt den Kehrwert des so
definierten Transferwiderstandes,

1 )

L N (7.122)
Ro1  q(z) —q(zy)

W21 =

Die Transfergeschwindigkeit w» ; kann man anschaulich als die Geschwindigkeit
interpretieren, mit der im Mittel eine Beimengung durch die Schicht z, >
z > z; geschoben wird. Wenn die untere Schichtgrenze die Erdoberfliche
ist (z; = 0), und wenn diese eine vollstindige Senke fiir die betreffende
Beimengung darstellt, so spricht man hidufig von einer Depositionsgeschwindigkeit
statt von einer Transfergeschwindigkeit (allerdings kann der Begriff der
Depositionsgeschwindigkeit auch weiter gefait und auf nichtdiffusive
Transportmechanismen ausgedehnt werden).

Es ist aus der Definition von R unmittelbar einsichtig, dal die
Transferwiderstinde zwischen mehreren Hohenniveaus sich — in Analogie
zur Serienschaltung elektrischer Widerstdnde — additiv zu einem Gesamtwiderstand
zusammensetzen, dal z.B. fiir drei Hohen z; < 7, < z3 gilt
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_ 93 —az) _ a(z3) —q(z) . q(z) — q(zy)
—J | | (7.123)
=R372+Ry;.

R3;

Nach diesem Prinzip konnen wir z.B. den Gesamttransferwiderstand fiir den
Transport einer Beimengung zur Erdoberfliche hin (oder auch von dieser weg) zu-
sammensetzen aus dem Widerstand der turbulenten Schicht, dem Widerstand der la-
minaren Schicht, gegebenenfalls einem Ubergangswiderstand in der Erdoberflziche
selbst oder in einer Pflanzenhaut, und dgl. mehr.

Bei thermisch neutraler Schichtung konnen wir den Transferwiderstand in der
turbulenten Schicht leicht angeben. Wegen K = «k - uy - z erhalten wir, bei
Vernachldssigung des molekularen Anteils der Diffusion,

7
1
Roj= [ —-dz=
2,1 /K z
71

und entsprechend ergibt sich fiir die Transfergeschwindigkeit

72

1 1 1
. . — . Z
- / . dz - In ( 2/21) (7.124)

Z]

Ky
B ln(22/z1)'

Ein Zahlenbeispiel soll diese Zusammenhinge illustrieren: Setzt man in die an-
gegebenen Beziehungen fiir die Schubspannungsgeschwindigkeit u, = 30 cm/s
ein (dies ist ein typischer mittlerer Wert), so erhdlt man zwischen z; = 1 m
und z; = 10 m einen Transferwiderstand von 20 s/m und entsprechend eine
Transfergeschwindigkeit w12 = 5 cm/s. Wegen des logarithmischen Verhaltens
ist der Transferwiderstand zwischen 10 cm und 1 m Hohe noch einmal ge-
nau so grof}; zwischen 10 cm Hohe und 10 m Hohe ergibt sich damit ein
Gesamttransferwiderstand von 40 s/m, die entsprechende Transfergeschwindigkeit
betrdgt dann noch 2,5 cm/s.

Um ein Gefiihl fiir die GroBenordnung des Transferwiderstandes zwischen
der turbulenten Schicht und der Erdoberfliche, d.h. iiber die laminar-viskose
Unterschicht hinweg, zu bekommen, wenden wir die Definitionsgleichung in der
Form

W21 (7.125)

q(z,) — q(0)

—J

R(z) = (7.126)

auf die Impulsdichte p - vx(z) und auf die vertikale Impulsfluidichte T = —p - ui
an und schreiben, mit v4(0) = 0 (der Index p soll auf den Transferwiderstand fiir
Impuls hinweisen):

p (vx(zp) — vx(0)) _ vx(z;)

2 2
p-uy U

Rp (z0) = (7.127)
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Der Gedanke dabei ist, dafl z, eine Referenzhohe in Bodennihe, aber in der turbu-
lenten Schicht, darstellt, z.B. in 1 m Hohe oder — bei glatten Oberflichen — auch bei
10 cm Hohe. Setzen wir fiir v¢(z;) beispielsweise 5 m/s und fiir u, wieder 30 cm/s
ein, so erhalten wir als Transferwiderstand fiir den Impuls R, ~ 50 s/m oder entspre-
chend als Transfergeschwindigkeit 2 cm/s. Diese Werte stellen allgemein ein gutes
MabB fiir die GroBenordnung des Widerstandes fiir den Transfer durch die atmosphé-
rische molekular-viskose Grenzschicht dar, wenn auch die Transferwiderstinde fiir
skalare Beimengungen in der Regel etwas grofier sind.

Im nichsten Schritt wollen wir den Zusammenhang zwischen den
Transferwiderstinden und den logarithmischen Konzentrationsprofilen be-
trachten und dabei die Unterschiede zwischen skalaren Beimengungen und
Impuls herausarbeiten. Der besondere Vorteil dieser Betrachtungsweise wird
darin liegen, dal man den Transferwiderstand fiir eine skalare Beimengung
direkt aus den Vertikalprofilen der Konzentration der jeweiligen Beimengung
und der Windgeschwindigkeit erhalten kann, ohne sich iiber die Strukturen und
Mechanismen in der molekular-viskosen Unterschicht selbst Gedanken machen zu
miissen.

In Analogie zu dem Vorgehen im Abschn. 7.1 integrieren wir jetzt die nach dem
Konzentrationsgradienten aufgeldste Grundgleichung fiir die turbulente Diffusion,

dq 1

1
= - (7.128)
dz K Uy 2Z

zu

1

K -

q(z) = — -In (Z/Z()S) (7.129)
Uy

(der Index s bei zp soll dabei auf die skalare Beimengungen hinweisen). Wenn
wir den Einflu} der molekularen Diffusion formal auler Betracht lassen und wei-
ter den Unterschied zwischen z = zq, als Ausgangspunkt des rein logarithmischen
Konzentrationsprofils und zg als Ausgangspunkt des realen Profils vernachldssigen,
so konnen wir — ebenfalls formal — von der Erdoberflache zu einer Referenzhohe z;
integrieren und erhalten

q(z) — q(0) = — -In (2 / 205) - (7.130)

*

Ahnlich wie bei der Ableitung des logarithmischen Windprofils haben wir in
zos eine Skalierungslinge fiir das logarithmische vertikale Konzentrationsprofil
einer skalaren Beimengung innerhalb der turbulenten Schicht erhalten; diese
Skalierungslinge parametrisiert den Ubergang einer skalaren Beimengung von bzw.
zu der Erdoberfliche in dhnlicher Weise wie zy den Impulsiibertrag parametri-
siert. zog hédngt natiirlich, auler von der Bodenbeschaffenheit, von der Art der
Beimengung ab. Der Definition nach ist zgs die Hohe, bei der in halblogarithmi-
scher Auftragung die extrapolierte Gerade q(z) die Konzentration q(0) schneidet;
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Zos kann somit aus einem gemessenen Konzentrationsprofil direkt bestimmt werden
(eine unmittelbare physikalische Bedeutung hat zps nicht).

Die Division der oben angeschriebenen Gleichung fiir das Konzentrationsprofil
durch die Fludichte ergibt den Transferwiderstand Rg fiir die skalare Beimengung
zwischen der Referenzhdhe und der Erdoberflache

Rs(z;) =

'ln(zr/zos). (7.131)

*

Diese Grofle vergleichen wir jetzt mit dem entsprechenden Transferwiderstand
Rp(zy) fiir den Impuls,

- VX(Zr)
p-ul
1

1
= In(z/z0) da vx(z,) = S I (20 20) -

RS(Zr) =
(7.132).

Der Vergleich liefert eine einfache Beziehung fiir den zuséatzlichen Trans-
ferwiderstand ARy, den eine skalare Beimengung im Vergleich zum Impuls erfihrt:

1
ARy = Ry(z) — Ry(z)) = —— (In (z¢/z05) — In (2 /20)) (7.133)

oder

1
ARy = -——"In (z0/205) - (7.134)

*

Es ist offensichtlich, dafl der so berechnete zusitzliche Transferwiderstand ARg
nicht von der Referenzhthe abhéngt; er ist allein eine Folge der molekular-viskosen
Grenzschicht am Boden. Wie oben schon darauf hingewiesen, lassen sich alle
GroBen in dem angeschriebenen Ausdruck aus Wind- und Konzentrationsprofilen
in der turbulenten Schicht erschlieen, ohne Kenntnis der Mechanismen fiir den
Transferwiderstand.

Es sei noch angemerkt, daf fiir das Produkt u, - ARy (das ist der dimensionslos
gemachte Zusatzwiderstand) in der Literatur hiufig die Bezeichnung B~ zu finden
ist. Weiter sei noch darauf hingewiesen, dal eine Erweiterung des hier entwickel-
ten Formalismus auf thermisch nichtneutrale Schichtungen bei Brutsaert (1975) zu
finden ist.

Abbildung 7.9 zeigt ein Beispiel: In einem Windkanal wurden R;,, Rs und ARg
fiir den Transport von Wasserdampf aus einer Oberfliche heraus gemessen, die aus
kiinstlichem Gras von 10 cm Hohe bestand; die Rauhigkeitslinge zo betrug 1 cm
(nach Chamberlain 1966).

Dieses Beispiel demonstriert den Unterschied des Transferwiderstandes fiir
Impuls und fiir die skalare Beimengung Wasserdampf, der durch die aerodynamisch
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Abb. 7.9 Gemessenes 60 12
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rauhe Struktur des Untergrundes verursacht ist, bei etwa gleichen molekularen
Diffusionskonstanten fiir den Impuls und fiir die skalare Beimengung. Eine andere
mogliche Ursache fiir solch einen Unterschied sind unterschiedliche molekula-
re Diffusionskonstanten, auch bei aerodynamisch glatter Oberflache. Im Abschn.
7.3.3 werden wir Modelle diskutieren, die helfen sollen, diese Differenzen zu
verstehen.

Bisher haben wir nur die Beitrige des Widerstandes in der molekular-viskosen
Unterschicht zu Ry bzw. zu AR besprochen. Falls nun die fragliche Oberfliache kei-
ne ideale, widerstandsfreie Senke bzw. keine eigenwiderstandsfreie Quelle darstellt,
kommt hierzu noch der Beitrag des Widerstandes in der aufnehmenden bzw. abge-
benden Oberfliache. Dies trifft, in mehr oder minder starkem Mafe, fiir praktisch
alle Spurengase an der Erdoberfliche zu, von Wasserdampf iiber Fliissigwasser ein-
mal abgesehen. Ein sehr wichtiges Beispiel hierfiir ist der wasserseitige Widerstand
gegeniiber dem Gasaustausch durch eine Luft-Wasser-Grenzfliache; diesen Fall wer-
den wir im Abschn. 7.3.4 besprechen. Ein weiteres wichtiges Beispiel ist der
Ubergangswiderstand fiir Spurengase wie CO,, SO, und Wasserdampf durch die
Blatt- oder Nadeloberflichen von Pflanzen, fiir den hier noch ein paar Angaben
folgen sollen. Eine Zusammenstellung weiterer experimenteller Ergebnisse ist bei
McMahon u. Denison (1979) zu finden, z.T. allerdings ohne die mefitechnisch nicht
ganz einfache Aufschliisselung in den Teilwiderstand der laminaren Unterschicht
und in den Ubergangswiderstand.

Der Gasaustausch zwischen Pflanzen und Luft findet ganz tiberwiegend durch die
Stomata, die Blatt- bzw. Nadeloffnungen, hindurch statt; der Widerstand gegeniiber
der Diffusion durch die Blatthaut selbst, der Kutikularwiderstand, ist vergleichs-
weise so grof}, daf die Diffusion durch die Blatthaut allenfalls in Ausnahmefillen
eine Rolle spielen kann. Die Stomata sind normalerweise am Tage wihrend der
Assimilationsphase gedffnet, wihrend sie in der Nacht in der Regel geschlos-
sen sind; auch bei akutem Wassermangel schliefen sich die Stomata, um weitere
Verdunstung zu unterbinden.
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Die Angaben tiber stomatale Widerstinde streuen sehr stark; der Gréenordnung
nach liegen sie am Tage bei etwa 1 s/cm, in der Nacht dagegen bei 25 s/cm und
mehr. Die nachfolgenden Literaturangaben sollen einige weitere Anhaltspunkte
liefern:

— SO, Gras: Beitrag des Ubergangswiderstandes 0,1 — 4 s/cm, im Mittel etwa 1
s/cm (Chamberlain 1973);

— S0O,, Gras: 1,5 s/cm (Garland et al. 1974);

— SO», Nadelwald: am Tage 1,5-5 s/cm, in der Nacht 20 s/cm (Garland u. Branson
1977);

— Wasserdampf, Nadelwald (Pinus resinosa): in der Nacht > 20-50 s/cm, am Tag,
je nach Alter der Nadeln: bei frischen Nadeln 3 s/cm, bei 2-jahrigen Nadeln 8,5
s/cm, bei 4-jahrigen 11 s/cm (Waggoner u. Turner 1971).

7.3.2 Bulk-Transferkoeffizienten

Im Abschn. 7.1 hatten wir den Drag-Koeffizienten (Flichen-Wiederstandsbeiwert)
Cp kennengelernt, der durch

Schubspannung ui

Cp = — _ (7.135)
Horizontale Impulsflussdichte  v2(z,)

definiert war, wobei z; eine frei wihlbare ReferenzhGhe bedeutete.

Die Einfiihrung der Transfergeschwindigkeit erlaubt eine weitere Interpretation
des Drag-Koeffizienten: Mit wy, als vertikaler Transfergeschwindigkeit fiir den
Impuls und mit p - vy als Impulsdichte in der Referenzhohe gilt auch

T=—Wp-p-Vx (7.136)
und damit
Wp -V w
cp=2Pfx_Tp (7.137)
p : Vx VX
oder
wp = Cp - vx. (7.138)

Der Drag-Koeffizient ist in dieser Deutung also der Proportionalitétsfaktor zwischen
der Transfergeschwindigkeit und der Windgeschwindigkeit in der Referenzhohe.
Wegen der Analogie der Transportmechanismen ist es naheliegend, auch
Proportionalitit zwischen der Transfer- bzw. Depositionsgeschwindigkeit skala-
rer Beimengungen und der Windgeschwindigkeit in einer Bezugshohe anzusetzen.
Die dabei auftretenden Proportionalititskonstanten werden, in Anlehnung an den
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englischen Ausdruck ,,bulk transfer coefficient als Bulk-Transferkoeffizienten
bezeichnet. Fiir eine skalare Beimengung gilt demnach

ws = Cs - Vx. (7.139)
Aus den Definitionen der Koeffizienten folgt sofort

C _ws _Ry _ In (z/z0) (7.140)

Cp Wp R_S In (Zr / ZOs)
oder auch, wegen Cp = |<2/ (ln (zr/zo))2 (siehe Abschn. 7.1),
K2
Cs (7.141)

- In (Zr/Zo) -In (Zr/ZOS)

(bei Beschriankung auf neutrale Schichtung). Die Bulk-Transferkoeffizienten fiir
skalare Beimengungen konnen also mit Hilfe der ,,skalaren Rauhigkeitslange*
7os ebenfalls aus Geschwindigkeits- und Konzentrationsprofilen berechnet werden.
Allerdings sei an dieser Stelle auf die an sich selbstverstindliche Voraussetzung hin-
gewiesen, daf fiir die praktische Anwendung der hier diskutierten Methoden auch
wirklich einwandfreie Profilmessungen vorhanden sein miissen.

Fiir die vertikalen Fludichten ergibt sich die sehr einfache Parametrisierung

j=—Cs vx(z) - (a(z) — q(0)) (7.142)

bzw., falls die Erdoberfliche eine vollkommene Senke fiir die betreffende
Beimengung darstellt,

7= —Cs-vx(z) - q(z). (7.143)

Fiir die Beimengung Wasserdampf wird der Bulk-Transferkoeffizient auch als
,Dalton-Zahl®, fiir die Beimengung Wiarme als ,,Stanton-Zahl*“ bezeichnet. Die
WirmefluBBdichte z.B. 14t sich schreiben als

H=—Cq-vx(z,) - cp-p- (0(z) —600), (7.144)

und in dhnlicher Weise konnen die Fliisse anderer Beimengungen parametrisiert
werden.
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7.3.3 Modelle fiir den Transferwiderstand
und die Transfergeschwindigkeit skalarer Beimengungen
in der laminar-viskosen Unterschicht

In diesem Abschnitt wollen wir versuchen, den in Abschn. 7.3.1 definierten
Transferwiderstand fiir skalare Beimengungen in der laminar-viskosen Unterschicht
bzw. die ihm reziproke Transfergeschwindigkeit in relativ einfachen Fillen zu
berechnen. Wir werden zunichst den Widerstand einer Grenzschicht iiber einer
festen und aerodynamisch glatten Oberfliche diskutieren, dann auf ein Modell
zur Berechnung des Widerstandes iiber einer ebenfalls festen, aber aerodyna-
misch rauhen Oberflache zu sprechen kommen. Im Abschn. 7.3.4 werden wir auf
die speziellen Aspekte beim Ubergang zwischen Luft und einer Wasseroberfliche
eingehen.

Die einfachste Vorstellung zur Beschreibung des Transferwiderstandes iiber ei-
ner festen, aerodynamisch glatten Oberfliche geht davon aus, daB sich luftseitig an
die allein durch turbulenten Austausch bestimmte Prandtl-Schicht praktisch iiber-
gangslos eine rein molekular-diffusiv bestimmte Schicht anschlieft, die ihrerseits
an ihrer Unterseite an der Erdoberflidche ,,haftet. Wenn wir unter dieser Annahme
in den im Abschn. 7.3.1 abgeleiteten Ausdruck fiir den Transferwiderstand,

Z2

1
Rip= [ — . da, 7.145
12 /K(z)+D z (7.143)

7]

fiir die Strecke zwischen z; und zp die Dicke z3 der molekular-viskosen
Grenzschicht einsetzen und weiter innerhalb dieser Schicht K(z) = 0 setzen, so
erhalten wir als Transferwiderstand bzw. als Transfergeschwindigkeit

Z
ldZ
Ry = D= Z1/D bzw. wg=D/z. (7.146)
0

71 kann man mit der Dicke der laminaren, molekular-viskosen Schicht identifizieren,
die sich im Abschn. 7.1 bei der Behandlung des logarithmischen Windprofils iiber
aerodynamisch glatten Oberflichen zu

n~11- — (7.147)
Uy
ergab; man erhélt damit
11-v 11
R = = —-Sc (7.148)
u, - D Uy

und
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_u*-D_u*
T Il-v 11

L Se-! (7.149)

Wy

mit der Schmidt-Zahl Sc = v/D. Im Rahmen dieses Modells ist also die
Transfergeschwindigkeit unmittelbar der molekularen Diffusionskonstanten D pro-
portional. Dieser Ansatz ist unter dem Namen ,,stagnant film model* bekannt gewor-
den. Sein Vorzug ist die auBerordentliche Einfachheit; auf der anderen Seite kann
er aber nur solange verniinftige Ergebnisse liefern, wie die Diffusionskonstanten fiir
Impuls und fiir die skalare Beimengung ungeféhr gleich sind, die Schmidt-Zahl also
von der Groflenordnung eins ist.

Der Ansatz mufl aber falsch werden, sobald die thermischen
Diffusionskonstanten fiir den Stofftransport wesentlich kleiner werden als die
Diffusionskonstante fiir den Impulstransport, sobald also die Schmidt-Zahl grof3
gegen eins wird. Dann ndmlich sind selbst schwache Restturbulenzen in der
viskosen Unterschicht fiir den Transport skalarer Beimengungen noch effektiver
als die thermische Diffusion selbst; die Vernachldssigung von K(z) gegeniiber
D muB deshalb zu betrdchtlichen Fehlern fiihren. In der Luft gilt dies z.B. fiir
Aerosolpartikel, deren thermische Diffusionskoeffizienten viel kleiner sind als die
kinematische Zahigkeit der Luft (z.B. D =3 - 10~° cm?/s fiir Partikel mit 0,1 wm
Radius gegeniiber v = 0,15 cmz/s); wir werden weiter unten sehen, daf3 es in
Wasser fiir die meisten skalaren Beimengungen zutriftt.

Wir werden jetzt einen Zwischenschicht- oder Pufferschichtansatz (nach
Vielstich 1953) besprechen, in dem diesem Sachverhalt Rechnung getragen wird.
In diesem Modell wird der Film der Dicke z;, in dem molekulare Prozesse fiir die
Dynamik bestimmend sind, nochmals unterteilt in eine du3ere Zwischenschicht oder
Pufferschicht, in der zwar K(z) < v, aber K(z) > D ist, in der also der Transport der
skalaren Beimengung — zumindest iiberwiegend — durch die Restturbulenzen be-
wirkt wird, und in eine innere Schicht, in der sowohl K(z) < v als auch K(z) <
D wird, in der also nur noch molekulare Prozesse fiir den Transport relevant sind.
Abbildung 7.10 zeigt schematisch die Aufeinanderfolge der Schichten und die im
folgenden benutzten Symbole.

Dieses Modell, das fiir groBe Schmidt-Zahlen gedacht ist, wirkt durch seine
Einteilung in verschiedene diskrete Schichten etwas artifiziell; es soll aber den-
noch relativ ausfiihrlich besprochen werden, weil es in seiner SchluBweise recht
transparent ist und weil es sich in seinen Vorhersagen kaum von anderen, weniger
durchsichtigen Modellen unterscheidet.

Zur Diskussion des Modells greifen wir auf den in Abschn. 7.1 besproche-
nen Ansatz fiir den turbulenten Diffusionskoeffizienten in unmittelbarer Bodennihe
zuriick. Danach war

7 3
K,=v- <—> . (7.150)

7]

Dieser Ansatz soll jetzt fiir z < z; gelten; von der Schicht T nehmen wir an, daf} sie
durch turbulente Prozesse so gut durchmischt ist, dafl sie zum Transferwiderstand
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Schicht Charakteristik Grenzbedingung
T K(z)>v
K(z)>D
z=2 K(z)=v
L K@ <v
N A K(z) > D
2=z, K(z)=D
L K(z)<v
I
K(z) <D

Abb. 7.10 Schichtenfolge im Pufferschichtmodell: T: Rein turbulent bestimmte, nach oben un-
begrenzte Schicht; La: AuBere laminare Schicht (Zwischen- oder Pufferschicht); L;: Innere,
ausschlieBlich molekular-diffusiv bestimmte laminare Schicht. Rechts die Definitionen der Hohen
z) und z,

nichts beitrdgt. Die Grenze z, zwischen der dufleren Zwischenschicht Lo und der
inneren Schicht Ly, in der nur die molekulare Diffusion eine Rolle spielen soll, ergibt
sich aus der Bedingung

3
Kz)=D=v- (Z—*) (7.151)

zu
D\ /3
=17 - (—) =z -Sc /3, (7.152)

Unter Vernachlissigung der molekularen Diffusion skalarer Beimengungen in der
Zwischenschicht (L) ergibt sich dann fiir den Transferwiderstand dieser Schicht

Z] Z]

R / Loy 7 fl 4 z (1 1
= dz = — - — . dz = —— _—— —
A K(z) v A 2.v \7 2

74 Zy (7.153)
3
7 1 1 7 23
=—"1 [ —— | =—"L . (sc23-1).
2.y (le zf-Sc_2/3> 2.y ( C )

Fiir z; setzen wir z; =~ 11 - v/u, und erhalten damit schlieBlich

o 2
RA—Z.u*~(SC —1). (7.154)

Fiir den Transferwiderstand in der rein molekular-diffusiv bestimmten Unterschicht
L; erhalten wir, jetzt unter Vernachlidssigung der Restturbulenz,
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Zx
1
R1=/—~dz
D
0

~z, 7z (D\'? 11-v (D\'? 11 (D\7¥ (7155
"D D v " u.-D v T ou v

_ M ogon

U

Fiir Sc ~ 1 verschwindet der Anteil von Ra. Fiir Sc >> 1, d.h. fiir den Fall, fiir
den der Ansatz in seiner einfachen Form eigentlich gedacht ist, konnen wir in dem
Ausdruck fiir Ra in der Klammer 1 gegen Sc?? vernachlissigen und erhalten dann
fiir den Gesamttransferwiderstand Ry

11 11
Ri=RpA+R = -Sc?/3 4 — 8?3
TR e (7.156)
A~ — . Sc23
Uy

bzw. fiir die Transfergeschwindigkeit wg
u. _
Wy A % -Sc™?3, (7.157)

Die wesentliche Anderung gegeniiber dem zuerst besprochenen einfachen
Filmmodell liegt in der D*3-Proportionalitit fiir die Transfergeschwindigkeit
anstelle der D!-Proportionalitit beim Filmmodell. Diese D?3-Proportionalitit
steht in guter Ubereinstimmung mit experimentellen Ergebnissen, z.B. fiir
die Transfergeschwindigkeit von Aerosolpartikeln (Moller u. Schumann 1970)
oder von Wasserdampf (Merlivat 1978). Die geringere Abhéngigkeit des
Transferwiderstandes von der Schmidt-Zahl, im Vergleich zum einfachen
Filmmodell, kommt ganz offensichtlich daher, daf} die Dicke der Schicht, in der
allein die thermische Diffusion relevant ist, um so geringer wird, je kleiner der
molekulare Diffusionskoeffizient ist.

Dem hier diskutierten Pufferschichtmodell (Vielstich-Modell) haften noch einige
kleinere Schwichen an, so z.B. die Vernachldssigung der molekularen Diffusion in
der Zwischenschicht, oder der abrupte Ubergang zwischen den Schichten. Deacon
(1977) beschreibt ein verfeinertes Modell, das diese Schwichen vermeidet, das
allerdings nur noch numerisch auswertbar und damit viel weniger durchsichtig ist.

Deacon (1977) geht von der vollstindigen Beziehung (s. Gl. 7.121)

Zy

1
0
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fiir den Transferwiderstand zwischen z = 0 und einer im turbulent durchmischten

Bereich liegenden Referenzhohe z = z; aus und benutzt dabei fiir den turbulenten
Diffusionskoeffizienten K(z) die im Abschn. 7.1 besprochene Interpolationsformel
von Reichardt (1951),

K(2) =i uy -7 - <3 - tanhf) (7.159)
71 7
mit
v
a=11,7. 2. (7.160)
U

Fiir sehr grole Schmidt-Zahlen erhilt Deacon (1977)

12
Ry~ — . Sc?/3; (7.161)
U

flir Schmidt-Zahlen in der GroBenordnung von 1 errechnet er

15
R, ~ — - Sc%01, (7.162)
Uy

also eine etwas schwichere Abhingigkeit des Transferwiderstandes von der
Schmidt-Zahl.

Brutsaert (1975b) kommt, von einer anderen Modellvorstellung ausgehend, zu
einem dhnlichen Ergebnis; er findet

13,6

Uy

R ~

- Sc?/3, (7.163)

Die hier diskutierten Ansitze nach Vielstich, Deacon oder Brutsaert, die sich alle auf
eine aerodynamisch glatte Oberfliche beziehen, sind innerhalb einer Genauigkeit
von etwa 15 bis 20% experimentell gut abgesichert und erlauben so eine recht
prézise Beschreibung des Transferwiderstandes iiber solchen Oberfldchen.

Die Berechnung des Transferwiderstandes iiber einer aerodynamisch rauhen
Oberfldche sto3t auf groBere Schwierigkeiten, da in diesem Fall keine so einfache
Kontinuitdtsbedingung wie bei glatten Oberflichen (s. Abschn. 7.1) zu formulie-
ren ist. Um dennoch zu einem Ansatz fiir den Transferwiderstand zu kommen,
gehen wir von einem ganz anderen Konzept aus. Wir nehmen an, dafl sich zwi-
schen den fest und relativ grob gedachten Oberflichenstrukturen stagnierende
Luftpakete festsetzen oder sich stationdre Wirbel ausbilden, die dort eine gewisse
Zeit verweilen, bis sie durch die Turbulenz herausgelost und durch neue Luftpakete
oder neue Wirbel ersetzt werden. Wihrend der Zeit der relativen Stagnation,
zwischen zwei Erneuerungen, diffundiert die fragliche skalare Beimengung unge-
stort von der Oberfliche in die Luftpakete hinein bzw. aus diesen heraus auf die
Oberfldache zu. Das hier beschriebene Modell geht in seinen Grundziigen auf das
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sog. Filmerneuerungsmodell von Danckwerts (1970) zuriick, weicht in Details der
Argumentation allerdings davon etwas ab.

Zur Vermeidung von Vorzeichenschwierigkeiten wollen wir bei der quantitativen
Formulierung des Modells annehmen, daf} die fragliche Beimengung von der rauhen
Oberfliche wegtransportiert wird, d.h., da} sie von der Oberfliche aus zunichst
in die stagnierenden Luftelemente hineindiffundiert und dann bei der Erneuerung
dieser Luftelemente wegtransportiert wird. Ein sehr gutes Beispiel fiir diesen Fall
ist die Verdunstung von Wasserdampf.

Es sei ¢ die mittlere Dauer einer Stagnation und entsprechend 1/tg die mittle-
re Erneuerungsrate fiir die stagnierenden Luftpakete. Die mittlere Abflu3rate einer
skalaren Beimengung ist dann sicher dieser Erneuerungsrate 1/t einerseits und der
Konzentration q der Beimengung andererseits proportional; es gilt

a
B—(tl(Abﬂuss durch Erneuerung) = 4q (7.164)
To

Wihrend der Phase der Stagnation diffundiert die Beimengung von der Oberfldche
aus in die Luftpakete hinein; die Diffusionsgleichung (Kap. 5) ergibt

aq . e 9%q
E(Nachheferung durch Diffusion) = D - PR (7.165)
z
Im Mittel muf3 sich ein Gleichgewicht zwischen Abtransport und Nachlieferung
einstellen, d.h. die Summe beider Beitrige wird Null; wir erhalten damit die

Gleichung

a%q q

=0- 7.166
972 D-1 ( )

Diese Gleichung hat unter den gewéhlten Bedingungen die Losung

q=q(0) - exp (—z/,/D : ro) : (7.167)

Um jetzt den Transferwiderstand zu berechnen, benstigen wir die Fludichte der un-
tersuchten Beimengung; direkt an der Oberflidche, wo nur die molekulare Diffusion
als Transportprozel3 wirksam ist, erhalten wir die FluBdichte j aus dem Fickschen
Diffusionsansatz

9
ji=p. 4 (7.168)
9z z=0
mit
aq 1
A __ -q(0 7.169
A, At (7.169)
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/D
J=,/=—-90. (7.170)
T0

Da in diesem Modell eine Grenze zwischen dem molekular-viskos bestimmten und
dem turbulent bestimmten Hohenbereich nicht ohne weiteres festzulegen ist, be-
rechnen wir den Transferwiderstand zwischen z = 0 und z = oo unter der Annahme,
dafB} q(oo) = 0 ist; da der Widerstand mit wachsender Entfernung rasch abnimmt,
resultiert hieraus kein nennenswerter Fehler. Wir erhalten

zZu

_4®—q() 9@ _ Jw

Ry )
] ] D

(7.171)

Jetzt ist noch die Frage nach der mittleren Lebensdauer tp der stagnierenden
Luftpakete bzw. nach der dazu inversen Erneuerungsrate offen. Es ist sinnvoll
anzunehmen, daf diese erstens von der turbulenten Energie, die in die stagnie-
renden Luftpakete gewissermallen wieder hineingepumpt wird und die wir durch
die Schubspannungsgeschwindigkeit u, parametrisieren konnen (s. hierzu auch
Abschn. 7.2.1), abhingt, zweitens von der Dissipation turbulenter Energie, para-
metrisiert durch die Zihigkeit v, und drittens von der Struktur der Rauhigkeit,
parametrisiert durch den Rauhigkeitsparameter z.

Der einzige dimensionsmifig mogliche Ansatz, um t( als Funktion von genau
diesen drei GroBen u,, v, und zg zu schreiben, ist

V- Z

19 =C?. (7.172)

3
5

mit der dimensionslosen Konstanten C2. Einsetzen von tg in den oben angeschrie-
benen Ausdruck fiir den Transferwiderstand Ry ergibt

D-u)/?

(7.173)

vi/2

oder, unter Verwendung der Schmidt-Zahl Sc = v/D und der Rauhigkeits-Reynolds-
Zahl Rey = u, -zp/v

C
Ry = — -Sc'/? . Rey/*. (7.174)
Uy
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Entsprechend erhalten wir fiir die Transfergeschwindigkeit
Uy —-1/2 —1/4
Wg = T -Sc “Rey . (7.175)

Der Wert der dimensionslosen Konstanten C muf} experimentell bestimmt wer-
den. Brutsaert (1975b), der auf etwas anderem Weg zu einem dhnlichen Ergebnis
kommit, gibt C = 7,3 an. Die prinzipielle Giiltigkeit des Ansatzes fiir relativ grobe,
windundurchlédssige Rauhigkeitselemente (s. hierzu die Bemerkung weiter unten)
ist experimentell gut bestitigt (z.B. Brutsaert 1975b; Merlivat 1978).

Wir konnen zusammenfassend feststellen, dafl die {iber aerodynamisch glatten
Oberflichen geltende Proportionalitit des Transferwiderstandes Rs zu Sc?? iiber
rauhen Oberflichen in eine Proportionalitit zu Sc'/? iibergeht. Der Absolutwert
des Transferwiderstandes in Abhingigkeit von Rep, bezogen auf Sc = 1, fillt im
Ubergangsbereich zwischen dem aerodynamisch glatten und dem rauhen Fall mit
wachsender Rauhigkeits-Reynolds-Zahl zunéchst leicht ab, bis etwa Reg = 1, wo er
ein flaches Minimum durchlduft, und steigt dann oberhalb etwa Rey = 2 proportio-
nal zu Re(l)/ *an (die Angaben verschiedener Autoren iiber die Lage des Minimums
streuen allerdings etwas).

Das beschriebene Modell ist, wie schon angedeutet, auf relativ grobe,
windundurchlédssige Strukturen anwendbar. Werden die Rauhigkeitsstrukturen
winddurchlédssig und insgesamt feiner strukturiert (Gras, Getreide und andere
Vegetationsformen sind Beispiele dafiir), so ist das beschriebene einfache Modell
nicht mehr ausreichend. Fiir solche Fille hat z.B. Brutsaert (1979) ein Modell vor-
geschlagen, dessen Behandlung aber den Rahmen der vorliegenden Darstellung
tibersteigen wiirde.

7.3.4 Gasaustausch zwischen Luft und Wasser

Bei der Behandlung des Gasaustauschs durch eine Luft-Wasser-Phasengrenze kann
man zundchst davon ausgehen, dal} sich wasserseitig ein dhnlicher Schichtaufbau
einstellt wie auf der Seite der Luft: Direkt an der Phasengrenze bildet sich eine diin-
ne laminar-viskose Grenzschicht aus, an die sich — in den Wasserkorper hinein — eine
vergleichsweise gut durchmischte turbulente Schicht anschlief3t. Diese Vorstellung
trifft auch zu, solange die wasserseitigen Strukturen nicht durch die Bildung von
Wellen grundlegend veridndert werden. Wir werden auf diesen letzteren Punkt am
Schluf3 des Abschnittes zuriickkommen, zunichst aber davon ausgehen, daf} sich
wasserseitig prinzipiell die gleichen Modelle anwenden lassen wie wir sie hier fiir
die Luftseite diskutiert haben.

Unter dieser Primisse sind auf der Wasserseite — im Vergleich zu den luft-
seitigen Verhiltnissen — drei wichtige Modifikationen zu beachten. Das sind die
ganz anderen GroBenordnungen der Schmidt-Zahlen, die sehr variable Loslichkeit
der Beimengungen in Wasser und schlieBlich die wegen der hohen Dichte des
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Wassers bei gegebener Schubspannung (d.h. bei gegebenem Impulsflufl) wesentlich
geringere Schubspannungsgeschwindigkeit.

Die Schmidt-Zahlen fiir Gase und auch fiir Warme sind in Wasser wesentlich
groBer als in Luft, so dal die Abhingigkeit des Transferwiderstandes von der
Schmidt-Zahl fiir Gase wasserseitig eine viel ausschlaggebendere Rolle spielt als
luftseitig. Wéhrend die Diffusionskonstanten fiir die wichtigsten Gase in Wasser in
der GroBenordnung von 107> cm?/s liegen, betriigt die kinematische Zihigkeit des
Wassers bei 0°C vy, = 1 790 - 107> cm?/s (der Index w soll fiir Wasser stehen)
und bei 20°C noch vy, = 1 010 - 107> cm?/s, liegt also rund drei GroBenordnungen
tiber den Gasdiffusionskonstanten. So betragen z.B. bei 20°C die Schmidt-Zahlen
fiir Sauerstoff ca. Sc &~ 500 und fiir Kohlendioxid ca. Sc ~ 600; selbst fiir den
Wirmetransport ist die Schmidt-Zahl mit Sc ~ 7 (ebenfalls bei 20°C) noch deutlich
grofer als in Luft.

Weiterhin wird der Ubergang eines Gases zwischen den beiden Medien ganz
entscheidend durch die Loslichkeit dieses Gases in Wasser bestimmt (prinzipiell
gilt dies natiirlich auch fiir andere Beimengungen wie Wirme, Impuls oder auch
Wasser selbst; wir werden darauf zuriickkommen). Die Ostwaldsche Loslichkeit o
eines Gases in Wasser (s. Abschn. 5.3.2 in Kap. 5) ist gegeben durch

Qw = -q, (7.176)

wobei qy, die Konzentration (Masse/Volumen oder Mol/Volumen) des Gases in
Wasser und q; entsprechend die Konzentration in der Luft bedeuten. Fiir den
Transfer eines Gases durch die Phasengrenze zwischen Luft und Wasser ergeben
sich hieraus unmittelbar zwei Konsequenzen:

— Direkt an der Phasengrenze (durch den Index s bezeichnet) stehen die
Konzentrationen im Losungsgleichgewicht, es ist

Qws = O - qs; (7.177)

die Konzentration des Gases macht an der Phasengrenze also einen Sprung um den
Faktor a.

—Der den diffusiven Tranport antreibende effektive Unterschied der
Konzentrationen in den gut durchmischten Schichten (die mit dem Index O
gekennzeichnet seien), d.h. im eigentlichen Wasserkorper und Luftkorper, betrigt,
je nach dem Standpunkt eines Beobachters,

Aqy = a - quo — qwo (7.178)

bzw.

Aq = quo — quo /et (7.179)



7.3 Transport skalarer Beimengungen zur bzw. von der Erdoberfliche 379

Im ersten Fall (oberer Index w) haben wir den Standpunkt eines Beobachters im
Wasser eingenommen, fiir den sich der Einflul der Loslichkeit natiirlich nur auf der
Luftseite bemerkbar macht, im zweiten Fall (oberer Index 1) den eines Beobachters
in der Luft, fiir den sich die Loslichkeit auf der Wasserseite bemerkbar macht. Beide
Betrachtungsweisen sind iiblich; vor allem in der englischsprachigen Literatur wird
gern der Standpunkt eines Beobachters in der fliissigen Phase eingenommen.

Um nun den EinfluB der Loslichkeit auf die Transferwiderstinde bzw.
die Transfergeschwindigkeiten zu iiberschauen, formen wir die in Gln.
(7.178) u. (7.179) angeschriebenen Ausdriicke fiir die effektiv treibenden
Konzentrationsdifferenzen noch etwas um und dividieren dann durch die (luft- und
wasserseitig gleiche!) Fluldichte.

Stellen wir uns auf den Standpunkt eines Beobachters im Wasser, so konnen wir
schreiben

Aqg;/f) = (&~ q0 — @ - qis) + (Gws — qw0) » (7.180)

da die Addition von qyws — @ - qis = 0 an dem oben angeschriebenen Ausdruck
natiirlich nichts dndert, und erhalten weiter fiir den Gesamttransferwiderstand R

A (w) . _
R(W) = ﬁ =a- qi0 dis + Qws qwo
] ] j (7.181)
=a-R; +Ry.

Fiir einen wasserseitigen Beobachter ist der luftseitige Transferwiderstand Ry
mit der Loslichkeit a zu multiplizieren, wihrend sich fiir ihn am wasserseitigen
Widerstand Ry, nichts dndert.

Stellen wir uns andererseits auf den Standpunkt eines Beobachters in der Luft,
so ergibt ein analoger Schluf}

M 1
RO =R, + - - Ry, (7.182)
03

d.h. fiir einen luftseitigen Beobachter #ndert sich nichts am luftseitigen
Transferwiderstand, wihrend der wasserseitige durch die Loslichkeit zu dividie-
ren ist. Anschaulich kann man dies dahingehend interpretieren, dafl bei gegebener
Effektivitidt der Transportmechanismen die Fludichte einer Beimengung im Wasser
linear mit der Loslichkeit o steigt, der effektive Transferwiderstand also um einen
Faktor o abnimmt.

Beide Betrachtungsweisen zeigen, dal bei der Hintereinanderschaltung des was-
serseitigen und des luftseitigen Widerstandes zu dem Gesamttransferwiderstand
dieser um so mehr von der Luftseite bestimmt wird, je hoher die Loslichkeit der be-
trachteten Beimengung ist. Umgekehrt wird dann natiirlich der Transferwiderstand
um so mehr von dem wasserseitigen Widerstand bestimmt, je niedriger die
Loslichkeit im Wasser ist.
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Vom Einfluf der Loslichkeit einmal ganz abgesehen, ist bei der Abschitzung
der tatsdchlichen Beitrige von R; und Ry, zum Gesamtwiderstand zu bertick-
sichtigen, daf Ry, wesentlich grofer ist als Rj. Der eine Grund dafiir ist, daf}
— wie schon erwihnt — die Schmidt-Zahlen skalarer Beimengungen in Wasser
viel groBer sind als in Luft, der zweite Grund liegt darin, dal wegen t =
—Pw - uiw = —p - uil (mit t als Schubspannung und p als Dichte) die
Schubspannungsgeschwindigkeit u,, im Wasser um den Faktor (pW/pl)”2 ~ 28
kleiner ist als die Schubspannungsgeschwindigkeit u,; in Luft. Als ganz groben
Anbhaltspunkt kann man abschétzen, dafl — je nach Groe der Schmidt-Zahl und
nach Art der Schmidt-Zahl-Abhéngigkeit des Transferwiderstandes — der Beitrag
des luftseitigen Widerstandes bei a > 500 bis 1 500 iiberwiegt, wihrend fiir kleinere
Loslichkeiten der wasserseitige Widerstand den Hauptanteil zum Gesamtwiderstand
liefert.

In der Tabelle 5.4 im 5. Kapitel waren die Loslichkeiten einiger Gase in Stif3-
und zum Teil auch in Meerwasser aufgelistet. In der Tabelle 7.3 sind zur Ergénzung
Definitionen und jeweils zwei Werte fiir die entsprechenden formalen Loslichkeiten
von Wasserdampf, Wirme und Impuls zusammengestellt.

Aus diesen Tabellen geht zusammen mit dem zuvor Gesagten hervor, daf fiir
die Verdunstung von Wasserdampf oder fiir den Austausch fiihlbarer Wirme der
Transferwiderstand ganz in der Gasphase, d.h. in der Luft, konzentriert ist. Fiir die
meisten Gase liegt dagegen der weitaus grofite Teil des Transferwiderstandes auf
der Wasserseite. Eine Ausnahme davon machen allenfalls extrem gut 16sliche Gase
oder chemisch sehr reaktive Spurengase wie z.B. Schwefeldioxid.

Wie wir schon im 5. Kapitel gesehen hatten, konnen durch chemische Reaktionen
die effektive Loslichkeit ganz erheblich gesteigert und der wasserseitige Widerstand
drastisch reduziert werden. Gerade bei Schwefeldioxid kann dieser Effekt betriacht-
lich werden; nach Liss (1971) wird z.B. bei py = 7 die effektive Loslichkeit von
SO, in Wasser gegeniiber der rein physikalischen Loslichkeit auf rund das 3 000-
fache erhoht, mit der Folge, dal der Transferwiderstand ganz auf die Luftseite
verlagert wird. Auch fiir Kohlendioxid wird die effektive Loslichkeit durch che-
mische Dissoziation erhoht; dies spielt eine grofie Rolle fiir die Aufnahme von CO;
durch die Meere (s. Kap. 8), allerdings ist der Effekt hier nicht ausreichend, um den
Haupttransferwiderstand auf die Luftseite zu verlagern.

Bisher haben wir die Wasseroberfliche als glatte und quasi feste Oberfliche
angesehen. Wie schon weiter oben angedeutet, wird diese Vorstellung

Tabelle 7.3 Formale Ostwaldsche Loslichkeiten o fiir Wasserdampf, Wirme und Impuls

Beimengung Definition bei 0°C bei 20°C
Wasserdampf, gesittigt a= m:‘*ﬂ:‘:ﬂ 200000 55000
Wirme o= B 3300 3500
Impuls o= 775 830

U1

c: spez. Wirme, p: Dichte, Index I: Luft, Index w: Wasser.
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unhaltbar, sobald bei etwas stirkerem Wind, etwa ab einer luftseitigen
Schubspannungsgeschwindigkeit von rund 10 cm/s, Wellenbildung -einsetzt.
In Ubereinstimmung mit den bisher diskutierten Modellen geht die Schmidt-
Zahl-Abhingigkeit des Transferwiderstandes luft- und wasserseitig von der
Proportionalitit zu Sc*3 bei dem Einsetzen und Steilerwerden der Wellen in
eine Proportionalitit zu Sc!? iiber. An dem luftseitig kontrollierten Transport,
wozu als besonders wichtiger Prozefl die Verdunstung gehort, dndert sich dariiber
hinaus nichts Wesentliches. Dagegen ist eine fast dramatische Anderung des
wasserseitigen Transports zu beobachten.

Abbildung 7.11 stellt an einigen Beispielen den empirischen Sachverhalt dar;
weitere Daten sind bei Jiahne et al. (1987) zu finden. Das auffilligste Phdnomen
ist die Tatsache, da3 die Abhingigkeit der Transfergeschwindigkeit von der
Schubspannungsgeschwindigkeit keinen linearen Zusammenhang mehr darstellt;
der Anstieg der Transfergeschwindigkeit ist viel stirker, als es die bisherigen

107!

WS, wasserseitig (Cm/s)

5 10 20 30 50 100
Uy Lyt (CM/8) —
1 1 1 1 1 1
02 03 0,5 1 2 3
Uy Wasser (CM/S) "
L 1 1 1 1 1
0,003 0,01 0,03 0,1 0,3 1
T, (N/M?) —=

Abb. 7.11 Umrandete Gebiete: Experimentell ermittelte Bereiche der wasserseitigen
Transfergeschwindigkeit ws durch eine Luft/Wasser-Grenzfliche, als Funktion der luft-
und wasserseitigen Schubspannungsgeschwindigkeiten bzw. der Schubspannung selbst.
WK: Windkanalmessungen. (Nach einer Zusammenstellung von Jdhne et al. 1984) NA:
Feldmessungen im Nordatlantik. (Kromer u. Roether 1983) Als Bezugsrate ist strichpunktiert die
Transfergeschwindigkeit fiir eine glatte Wasseroberfliache eingezeichnet. Sémtliche Daten sind auf
eine wasserseitige Schmidt-Zahl Sc = 600 bezogen; dies entspricht CO; bei 20°C
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Abb. 7.12 Wasserseitige 0,02
Transfergeschwindigkeit wy 4
als Funktion des mittleren
Quadrates s2 der 0,01 —
wellenbedingten Neigung s
der Wasseroberflidche, aus
Windkanalmessungen, @ 0,005 |- -
normiert auf Sc = 600; die €
geschlossene Kurve ist die o
Einhiillende der Mewerte 2
(Nach Jihne et al. 1984) % 0002 - —
3
;(,,- 0,001 |+ -
/
0,0005 L 1 1 1
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2

S —

Modelle beschreiben konnen. Die Erkldrung hierfiir ist — pauschal gesehen — in
einer durch die Wellen veridnderten Turbulenzstruktur des Wassers zu suchen.

Die experimentellen Ergebnisse legen nahe, den Impulseintrag bzw. die
Schubspannungsgeschwindigkeit nicht mehr als die passende Grole zur
Beschreibung und Parametrisierung des Gasaustauschs anzusehen. Jdhne et al.
(1984, 1987) haben gezeigt, dal zwischen dem mittleren Quadrat der wellen-
bedingten Neigung der Wasseroberfliche und der Transfergeschwindigkeit ein
linearer Zusammenhang besteht, dal diese Grofe also wesentlich besser zur
Parametrisierung des Gasaustauschs geeignet ist; Abbildung 7.12 zeigt diesen
Sachverhalt. Ein Mechanismus, der die Phinomene befriedigend erkliren kann, ist
noch nicht gefunden; einige Ansitze dazu werden bei Jihne et al. (1987) diskutiert.
Eine weitere Komplikation stellen Filme auf der Wasseroberfldche dar. Neben ihrer
direkten Wirkung auf den Stofftransport beeinflussen sie auch die Erzeugung von
Wellen durch den Wind.

7.3.5 Trockene Deposition von Aerosolpartikeln

Die trockene Abscheidung von Aerosolteilchen auf der Erdoberflache (,,trocken®
im Gegensatz zur Ausscheidung durch den Regen!) ist insofern ein komple-
xerer Vorgang als die bisher behandelten Diffusionsprozesse, als sehr unter-
schiedliche Mechanismen daran beteiligt sind: Fiir sehr kleine Teilchen, mit
Lineardimensionen unter etwa 0,1 pwm, ist die Diffusion der dominante ProzeB;
die Deposition kann zumindest bei aerodynamisch glatten Oberflichen, auf die
wir uns in diesem Abschnitt beschrinken wollen, mit den in den vorangehen-
den Abschnitten besprochenen Vorstellungen und Modellen beschrieben werden.
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Fiir groBere Partikel nimmt die Effizienz der Diffusion rasch ab; fiir Teilchen
mit Radien oberhalb von 0,1 pwm ist sie praktisch vernachlédssigbar. Sehr grofie
Partikel, etwa mit Lineardimensionen oberhalb von 10 pm, sedimentieren im
Schwerefeld aus. Im Grofenbereich zwischen einigen zehntel Mikrometern und ei-
nigen Mikrometern wird die Trigheitsabscheidung der bestimmende Effekt: Die
Partikel konnen in den bodennahen Mikroturbulenzen wegen ihrer trigen Masse
der Luftbewegung nicht mehr folgen, sie werden gewissermalien ,,aus der Kurve
getragen® und fliegen teilweise auf die Oberfliche zu und bleiben dort haften.
Bei Lineardimensionen im Bereich um ein zehntel Mikrometer tritt ein Minimum
der Abscheidewahrscheinlichkeit auf, wie wir es dhnlich schon beim Einfangen
von Aerosolpartikeln durch fallende Regentropfen kennengelernt haben. Hier kon-
nen gegebenenfalls phoretische Effekte ebenfalls zu einer leichten Erhéhung der
Abscheidewahrscheinlichkeit beitragen.

Die Deposition im Schwerefeld ist eine Driftbewegung, die durch das Gleich-
gewicht zwischen antreibender Schwerkraft und bremsender viskoser Reibung
bestimmt ist. Wie schon angedeutet, eignet sie sich deshalb nicht fiir die
Behandlung mit Hilfe des Konzeptes des Transferwiderstandes, da dieses Konzept
ja von einem antreibenden Konzentrationsgradienten ausgeht. Wir konnen die
Driftgeschwindigkeit aber einigermafen zwanglos mit der frither definierten
Depositionsgeschwindigkeit gleichsetzen.

In dem fiir die gravitative Abscheidung relevanten Groflen- und Geschwind-
igkeitsbereich wird der Widerstand, den ein Teilchen bei einer Bewegung rela-
tiv zu dem Tréigergas erfahrt, durch das bekannte Gesetz von Stokes beschrieben
(Niheres zu dessen Grenzen in Kap. 9). Nach Stokes erfihrt ein Partikel eine
Widerstandskraft

Fw=6-w-n-r-v (7.183)

(mit n als dynamischer Zahigkeit, r als Teilchenradius und v als Relativ-
geschwindigkeit), die mit der Gravitationskraft

T p- g (7.184)

(mit p als der Dichte des Partikelmaterials und mit g als Schwerebeschleunigung)
im Gleichgewicht steht. Durch Gleichsetzen der beiden Krifte und Auflosen nach v
erhilt man

v=""""'° (7.185)
-n

Einsetzen von Zahlenwerten liefert z.B. bei einer Dichte des Partikelmaterials von
1 g/lem? eine Sedimentationsgeschwindigkeit von 1,3 - 10™2 cm/s fiir Teilchen mit
einem Radius von 1 pum und eine solche von 1,3 cm/s fiir Teilchen mit einem Radius
von 10 pm.
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Die Diffusion kleiner Partikel durch die laminare Grenzschicht konnen wir,
wie schon gesagt, mit den in den vorangehenden Abschnitten entwickelten
Vorstellungen und Modellen behandeln. Da die thermische Diffusionskonstante von
Aerosolteilchen sehr klein und damit die Schmidt-Zahlen sehr grof sind (Niheres
auch hierzu in Kap. 9), spielt hier die Art und GroBe der Abhingigkeit von der
Schmidt-Zahl eine viel groere Rolle als bei der Diffusion von Spurengasen in Luft.
Fiir Partikel mit r = 0,05 wm betragen beispielsweise die Diffusionskonstante D
= 0,8 - 107> cm?/s, die Schmidt-Zahl Sc = w/D ~ 2 - 10* und schlieBlich die
Transfergeschwindigkeit durch die laminare Schicht — bei einer angenommenen
Schubspannungsgeschwindigkeit von u, ~ 50 cm/s — etwa vg = 6 - 1073 cm/s;
der Verlauf von vq iiber einen grofleren Radienbereich ist weiter unten in Abb. 7.13
dargestellt.

Zur Beschreibung der Trigheitsabscheidung miissen wir hier zwei Begriffe aus
der Aerosoldynamik (s. Kap. 9) vorwegnehmen, die Bremsrelaxationszeit t und
die Bremsldnge A: Wir gehen davon aus, dal ein Aerosolpartikel sich anfianglich
relativ zu seinem Tridgergas bewegt, und dall die viskose Reibung von seiten des
Gases versucht, diese Relativbewegung zu dampfen oder zu bremsen. Falls die
Relativgeschwindigkeit v zwischen Trigergas und Partikel nicht zu grof} ist, kon-
nen wir fiir die bremsende Reibungskraft und damit auch fiir die Verzogerung bzw.
Beschleunigung des Teilchens relativ zum Gas Proportionalitét zu v annehmen (das
gerade erwihnte Stokessche Gesetz ist ein typisches Beispiel hierfiir), d.h.

d
& —const - V. (7.186)
dt

Die Proportionalititskonstante ist offensichtlich das Inverse einer Zeit; wir schrei-
ben deshalb
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dv \
— = 7.187
dt T ( )

mit der damit definierten Bremsrelaxationszeit t. Bei einem Trigergas, das ruhend
oder gleichformig bewegt ist, hat diese Differentialgleichung die einfache Losung

v = vq - exp (—t/1) (7.188)

mit vo als Anfangsgeschwindigkeit. Der wihrend des Brems- oder Relaxa-
tionsvorganges zuriickgelegte Weg, d.h. die Bremslidnge A, erhdlt man durch
Integration von v nach der Zeit zu

o o0
A=fv-dt:vo-/exp(—t/t)~dt=v0-t. (7.189)
0 0

T hingt nicht von der Geschwindigkeit ab, sondern nur von den Eigenschaften
des Partikels und des Tridgergases; in Luft bei Normalbedingungen betrdgt die
Bremsrelaxationszeit fiir ein kugelférmiges Teilchen der Dichte p = 1 g/cm? mit
einem Radius von 1 pm beispielsweise etwa 1,3 - 1075 s, fiir ein solches mit einem
Radius von 10 pm etwa 1,4 - 1073 s.

Die Tragheitsabscheidung beruht nun, wie schon angedeutet, darauf, daf} groere
Partikel wegen ihrer Massentrigheit der mikroturbulenten Bewegung nicht mehr zu
folgen vermogen, sobald ihre Bremslinge in die Gré8enordnung der Dimensionen
der Turbulenzelemente kommt. Dann kann der Fall eintreten, dafl ein Teilchen,
das der Kriimmung der turbulenten Stromung in der Néhe einer Oberfliche (wo
die Normalkomponente der Stromung natiirlich verschwinden muf3) nicht mehr zu
folgen vermag, auf diese Oberfliche zufliegt und dort abgeschieden wird.

Dieser Prozef3 146t sich theoretisch kaum exakt behandeln; ein Modellansatz, der
sich sehr gut bewihrt hat, geht von der einigermaf3en einfachen Annahme aus, dafl
der diffusive Transport der Partikel nicht mehr bis zur Oberfliche, d.h. bis zu z =
0, fiihrt, sondern nur bis zu z = A + r (mit r als Teilchenradius), d.h. bis zu einer
Distanz, von der aus ein frei fliegendes Teilchen gerade die Oberfliche erreichen
kann. Vor dort sollen die Partikel mit einer mittleren Geschwindigkeit, die der lo-
kalen Turbulenzgeschwindigkeit proportional ist, direkt bis zur Oberfliache fliegen.

Die Bremslidnge ist dabei durch A = 1 - V;(zk) gegeben, wobei V;(z) die turbulente
Geschwindigkeit des Triagergases senkrecht zu der fraglichen Oberflache ist, und zy
gerade der kritische Abstand, von dem aus die Teilchen direkt zur Oberfldche fliegen
konnen.

Das letzte Stiick des Diffusionsweges, zwischen zx und 0, wird also — wenn man
so will — kurzgeschlossen. Den Transferwiderstand Ry von einer Referenzhohe z;
bis zur Oberfliche erhélt man dann formal zu
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Zr

1 1
Ry =/ dt+ - (7.190)
K(z) +D C-vy(z)

7k

mit zx = A + r; dabei beschreibt C die Proportionalitit zwischen der loka-
len turbulenten Geschwindigkeit und der effektiven Geschwindigkeit, mit der
die Partikel zur Oberfliche fliegen. Der genaue Wert von C ist unkritisch, da
der Beitrag des zweiten Terms zu dem Gesamttransferwiderstand i.allg. klein
ist (plausible Werte fiir C, die sich durch Mittelbildung ergeben, liegen zwi-
schen 1/6 und 1/4). Die Bestimmung von zx und die Auswertung des angege-
benen Ausdrucks fiir Rq sind nur numerisch moglich. zx héngt einmal von der
Bremsrelaxationszeit, also von den Partikeleigenschaften ab, zum anderen aber

natiirlich auch empfindlich von den Annahmen {iiber V/Z(Z). Die erste brauchbare
Theorie der Triagheitsabscheidung geht auf Davies (1966) zuriick; dieser hat an-

genommen, daf} V/Z(Z) herab bis zur Obergrenze der laminaren Schicht bei z; ~
11 - v/u, etwa gleich der Schubspannungsgeschwindigkeit u, ist und dann bis zur
Oberfldche linear mit z nach Null geht. Dies steht allerdings im Widerspruch zu
den weiter oben, in Abschn. 7.1, diskutierten Kontinuititsbedingungen, nach denen

innerhalb der laminaren Schicht V;(z) proportional zu z> abnehmen sollte. Wir ha-
ben deshalb den Transferwiderstand neu berechnet, unter der Annahme, daf fiir z
> 7; die mittlere turbulente Geschwindigkeit gleich u, sein soll und fiir z < z; gera-
de uy - (z/z;)* wird; hierdurch wird der Verlauf des Transferwiderstandes bzw. der
Depositionsgeschwindigkeit als Funktion des Partikelradius zu kleinen Teilchen hin
etwas steiler als bei dem Ansatz von Davies (1966). Als weitere Verfeinerung gegen-
iiber der Theorie von Davies (1966) ging noch die Annahme in die Rechnung ein,

daB3 v/z(z) fiir eine bestimmte Hohe keine feste Grofle ist, sondern eine Verteilung
um die mittlere Geschwindigkeit aufweist.

Abbildung 7.13 faBit die in diesem Abschnitt diskutierten Mechanismen bzw.
die Ergebnisse der Modellrechnungen in Abhingigkeit von dem Partikelradius
zusammen und stellt sie experimentellen Daten gegeniiber. In Anbetracht der
doch recht stark vereinfachenden Modellannahmen ist die Ubereinstimmung von
Theorie und experimentellen Befunden sehr befriedigend, doch fillt ganz klar
auf, da} bei sehr kleinen Depositionsgeschwindigkeiten, in dem Bereich des
Minimums der Abscheidung, die gemessenen Depositionsgeschwindigkeiten auf
Wasseroberflichen sehr viel hoher sind als auf festen Oberflichen und auch
sehr viel hoher sind, als es die Rechnung prognostiziert. Es konnte sein, daf
hierfiir Kapillarwellen auf der Wasseroberfliche verantwortlich sind, von denen
die Autoren allerdings nichts berichten. Es spricht aber auch sehr viel da-
fiir, daB die erhohten Depositionsgeschwindigkeiten auf den Wasseroberflichen
eine Folge phoretischer Effekte sind. Um dies zumindest qualitativ zu bele-
gen, sind in Vergleichskurven zu den berechneten Depositionsgeschwindigkeiten
noch Thermophoresegeschwindigkeiten (s. Ergiinzung 6.1) unter der Annahme ei-
nes Temperaturunterschiedes von 5 K zwischen dem kilteren Wasser und der
wirmeren Luft addiert. Der Vergleich zeigt, dal die Thermophorese zumindest
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eine mogliche Erklirung fiir die Uberhohung der Depositionsgeschwindigkeit auf
Wasseroberfliachen ist.

7.4 Einige Anmerkungen zum Anschluff an die Ekman-Schicht
und an die duBere Atmosphiire

Im 3. Kapitel haben wir die dynamischen Grundlagen der Ekman-Schicht disku-
tiert und die Bewegungsgleichung unter der Annahme eines konstanten Austausch-
bzw. Diffusionskoeffizienten gelost. In diesem Abschnitt wollen wir noch eini-
ge Details iiber die Ekman-Schicht und ihren Anschluff an die Prandtl-Schicht
und an die duBere Atmosphidre nachtragen, die sich nicht aus den im 3.
Kapitel angestellten Uberlegungen ableiten lassen. Die im 3. Kapitel besprochene
Losung der Bewegungsgleichung reproduziert zwar die wichtigsten dynamischen
Eigenschaften der Ekman-Schicht selbst iiberraschend gut, sie kann aber keinen
sinnvollen Anschluf3 an die Prandtl-Schicht bzw. an die Erdoberfliche schaffen, da
dort die Annahme eines hohenkonstanten Austauschkoeffizienten sicher endgiiltig
ihre Anwendbarkeit einbiifit. So bleiben Fragen offen wie

— welche Schubspannung stellt sich in Bodennihe ein, wenn der geostrophische
Wind und der Rauhigkeitsparameter vorgegeben sind;

— wie michtig wird unter diesen Bedingungen die Ekman-Schicht (wiewohl die
im 3. Kapitel abgeleitete Hohe der Ekman-Schicht die tatsdchlichen Verhéltnisse
recht gut trifft);

— wie grof3 wird der Winkel zwischen dem Bodenwind und dem geostrophischen
Wind?

Experimentelle wie theoretische Untersuchungen in der Ekman-Schicht sind un-
gleich schwieriger als in der Prandtl-Schicht, einerseits weil die Zahl der moglichen
Parameter viel grofler wird, andererseits weil einfach die physische Zuginglichkeit
deutlich schlechter ist. Eine eingehende Diskussion iibersteigt den Rahmen dieses
Buches; der interessierte Leser sei beispielsweise auf den von Nieuwstadt u. van
Dop (1984) herausgegebenen Band verwiesen, in dem eine Fiille von Material in
gut lesbarer Form zusammengetragen ist, sowie auf das ebenfalls sehr gut lesbare
Buch von Blackadar (1997).

Relativ einfache analytische (und auch physikalisch deduzierbare) Beziehungen,
wie sie fiir die Prandtl-Schicht moglich sind, kénnen fiir die Ekman-Schicht oder
fiir die planetare Grenzschicht insgesamt kaum angegeben werden. Der bekannteste
Versuch in dieser Richtung ist das sog. Widerstandsgesetz von Kazanski u. Monin
(1961), das die Schubspannungsgeschwindigkeit u, in Bodennihe und den (auf der
Nordhalbkugel im mathematischen Sinn negativ zu rechnenden) Winkel a zwischen
Bodenwind und geostrophischem Wind mit dem Betrag der Geschwindigkeit v, des
geostrophischen Windes, dem Coriolisparameter f und dem Rauhigkeitsparameter
7o verkniipft (k ist die von Karman-Konstante):
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cos o = i ~<1n i —A) (7.191)
K- Vg zp - f
sina=——*_.B (7.192)
K- Vg

(auf die Begriindung dieser Gleichungen, die eher eine geometrische als eine physi-
kalische Betrachtung ist, soll hier verzichtet werden; der Leser sei auf die Ableitung
des Widerstandsgesetzes bei Blackadar 1997 verwiesen). A und B sind empirisch
zu bestimmende Konstanten; die beste Anpassung an empirische Befunde ergeben
A ~ 0 und B ~ 4,5, allerdings mit einer breiten Streuung der Werte.

Prinzipiell erlauben Gln. (7.191) und (7.192) die Bestimmung des unbekannten
Winkels o zwischen Bodenwindrichtung und Richtung des geostrophischen Windes
und der ebenfalls unbekannten Schubspannungsgeschwindigkeit aus den bekann-
ten Groflen Rauhigkeitsparameter, geostrophischer Windgeschwindigkeit und geo-
graphischer Breite. Die Schwiche des Widerstandsgesetzes liegt in der grofen
Streubreite der empirischen Konstanten, aulerdem gilt es streng genommen nur
fiir thermisch neutrale Schichtung (Blackadar 1997 diskutiert die Moglichkeiten,
durch geeignete Verfiigung iiber die Konstanten das Widerstandsgesetz auch fiir
nicht-neutrale Schichtungen anwendbar zu machen).

Die Alternative zu dem Versuch eines analytischen Ansatzes fiir die
Ekmanschicht bzw. fiir die planetare Grenzschicht ist der Einsatz numerischer
Modelle. Eine erste Einfiihrung in diesen Komplex ist bei Estoque (1973) zu fin-
den; diesem Aufsatz entnehmen wir einige Beispiele fiir Ergebnisse halbempirischer
numerischer Rechnungen.

Als erstes zeigt Abb. 7.14, nach Estoque (1973), das Verhiltnis zwischen der
Schubspannungsgeschwindigkeit in der Prandtl-Schicht und der geostro-
phischen Windgeschwindigkeit als Funktion der sog. Rossby-Zahl Ro = v/(f - z¢)
(vg: geostrophische Windgeschwindigkeiten; f: Coriolis-Parameter; zo: Rauhig-
keitsparameter), gerechnet fiir thermisch neutrale Schichtung.

Im 1. Abschnitt dieses Kapitels hatten wir den sog. Drag-Koeffizienten Cp (oder
Cpyg) als Verhiltnis von der Schubspannung, d.h. dem vertikalen Impulsfluf3, zu dem
horizontalen Impulsfluf in einer bestimmten Referenzhohe in der Prandtl-Schicht

0,06 - 1073

Abb. 7.14 Verhiiltnis der 005k
bodennahen ' 120
Schubspannungsgeschwindigkeit 0.04T 1"
u, zu der geostrophischen > 003r 10 «
Windgeschwindigkeit vg = oo02f 1058
(linke Ordinate) und

. 001F
geostrophischer ' . | . .
Drag-Koeffizient Cpg (rechte 108 1o o 108 10°

Ordinate) als Funktion der
Rossby-Zahl Ro Ro = vgl/f-z, —=
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definiert. Ganz analog definieren wie hier einen geostrophischen Drag-Koeffizienten
CDg mit

Cpg = (7.193)

wobei t bzw. u, die Schubspannung bzw. die Schubspannungsgeschwindigkeit in
Bodennihe bedeuten. Dieser geostrophische oder planetare Drag-Koeffizient ist in
der rechten Ordinate der Abb. 7.14 wiedergegeben. Beispielsweise ist fiir zg =
1 mm, f = 1075 und vg = 10 m/s, d.h. fiir Ro = 10%, aus der Abbildung ein
Verhiltnis u,/vy = 0,028 sowie ein geostrophischer Drag-Koeffizient von 0,8 - 1073
abzulesen, d.h. die Schubspannungsgeschwindigkeit betrigt in diesem Fall 28 cm/s,
die entsprechende Schubspannung ist T = 0,1 N/m”. Fiir zg = 100 mm ergibe
sich unter sonst gleichen Bedingungen eine Schubspannungsgeschwindigkeit von
40 cm/s und eine Schubspannung von 0,2 N/m?.

Fiir die Michtigkeit zg der Ekman-Schicht als Funktion der bodennahen
Schubspannung (wieder bei neutraler Schichtung) haben Blackadar u. Tennekes
(1968) mit Hilfe shnlichkeitstheoretischer Uberlegungen und empirischer Daten die
Beziehung

Zg =C-u,/f mit C=0,25 bis 0,30 (7.194)

abgeleitet. Fiir das zuvor angefiihrte Zahlenbeispiel errechnet sich hieraus eine
Michtigkeit der Ekman-Schicht von ca. 800 m bei zop = 1 mm bzw. von ca. 1 100 m
bei zg = 100 mm.

Abbildung 7.15 zeigt noch, nach Rechnungen von Estoque (1973), den Winkel
zwischen der Bodenwindrichtung und der geostrophischen Windrichtung als
Funktion der Rossby-Zahl. Fiir unser Zahlenbeispiel stellt sich danach bei zg =
1 mm ein Winkel von etwa 20° und bei zp = 100 mm ein solcher von knapp 30° ein.
Die in der Abbildung angedeuteten experimentellen Daten streuen allerdings stark
und liegen im Mittel eher etwas hoher als die gerechneten Werte.

Die hier angefiihrten Ergebnisse wurden alle unter der Voraussetzung ther-
misch neutraler Schichtung erhalten. Dies ist ein gewisser Ansatzpunkt fiir Kritik:
Wegen der im Vergleich zur Prandtl-Schicht viel groBeren Michtigkeit der Ekman-
Schicht kommen in letzterer selbst an sich sehr schwache positive oder negative
Auftriebskrifte viel stirker zur Wirkung. Die thermische neutrale Schichtung
stellt fiir die Ekman-Schicht eher eine Ausnahme dar, konvektive oder stabile
Ekman-Schichten sind die Regel. Andererseits sind fiir nicht neutrale Schichtungen
dhnlich einfach zu verwertende Modellrechnungen nicht bekannt; deshalb sollen
die Rechnungen fiir neutrale Schichtung doch als erste Anhaltspunkte dienen.
Ansonsten kann man ganz generell anfithren, daf3 die Michtigkeit der Ekman-
Schicht und damit der ganzen Bodenreibungszone bei stabiler Schichtung wesent-
lich geringer werden kann als im neutralen Fall (bis auf wenige hundert Meter), daf3
sie umgekehrt bei labiler Schichtung und damit verstirktem Vertikalaustausch be-
trachtlich zunehmen kann (bis auf etwa 2 km, gegebenenfalls sogar noch dariiber).
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Abb. 7.15 Winkel n
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Ebenso ist im Mittel die Hohe der Bodenreibungszone im Winter geringer als im
Sommer, da i.allg. in der kalten Jahreszeit der Vertikalaustausch schwicher ist als
in der warmen.

Ein weiterer Einwand gegen die angefiihrten Modellrechnungen liegt noch darin,
daB es fraglich ist, ob die Rossby-Zahl Ro = v¢/(f - o) wirklich generell ein guter
Parameter ist. Ganz sicher ist dies nicht mehr der Fall, wenn der Coriolis-Parameter
am Aquator sehr klein wird und damit die Rossby-Zahlen unrealistisch gro werden;
fiir mittlere und hohere Breiten haben sich aber Ahnlichkeitstheorien, die auf der
Rossby-Zahl beruhen, recht gut bewihrt (ein dhnlicher Einwand gilt auch fiir das
Widerstandsgesetz).

Zum SchluB noch eine Bemerkung zum Ubergang in die sog. freie Atmosphire:
Die Betonung des Vertikalaustauschs innerhalb der im Mittel etwa 1 km starken
planetaren Reibungsschicht, ferner die oft an die planetare Grenzschicht gekoppel-
te Existenz einer Grundschichtinversion diirfen nicht zu der Annahme verfiihren,
daB in der freien Atmosphire oberhalb der planetaren Grenzschicht gar kein nen-
nenswerter Austausch mehr stattfinde oder gar kein Einflu der Bodenreibung
mehr zu finden sei. Dagegen sprechen schon der durch die ganze Troposphire
hindurch auftretende, nach oben gerichtete Warmeflul und die damit verbundene
Konvektion, aber auch dynamische Turbulenzen kénnen durchaus auftreten. Dabei
reichen die Resteinfliisse der Erdoberfliche iiber dem Land wegen der dort viel
stiarkeren Konvektion und wegen des grofleren Einflusses der Bodenrauhigkeit oft
deutlich weiter in die Hohe als iiber dem Meer. Als Anhaltspunkt kann man da-
mit rechnen, daB3 die von der Erdoberfliche beeinflulite — und auch von dort mit
Spurenstoffen angereicherte — Schicht iiber den Kontinenten etwa 5 km und iiber
den Ozeanen etwa 3 km hoch reicht; der Ubergang an der Kiiste kann dabei unter
Umsténden sogar recht abrupt sein.
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Kapitel 8
Atmosphirische Spurengase

In diesem Kapitel soll ein Uberblick iiber wichtige atmosphirische Spurengase und
ausgewdhlte atmosphirische Reaktionszyklen gegeben werden. Aufgrund des be-
grenzten Umfangs kann ein solcher Uberblick nur die wichtigsten Aspekte der
Atmosphirenchemie behandeln. Zur detaillierten Behandlung spezieller atmosphé-
rischer Fragestellungen sei deshalb auf ausfiihrlichere Biicher, z.B. von Warneck
(1988), Moller (2003) oder Seinfeld und Pandis (2006) verwiesen.

Schon im ersten Kapitel wurden die wichtigsten Luftbestandteile vorgestellt,
und es wurde angesprochen, dass in der Atmosphire neben einer Reihe von
Luftbestandteilen mit weitgehend unveridnderlichen Konzentrationen wie z.B.
Stickstoff und Sauerstoff viele Substanzen mit hiufig sehr geringen Konzentrationen
vorkommen. Die atmosphirischen Konzentrationen dieser sogenannte Spurengase
unterliegen oft sehr grofen rdumlichen und zeitlichen Variationen. Neben ihrer
Bedeutung fiir den Strahlungshaushalt der Atmosphire (siehe Kap. 1) spielen atmo-
sphirische Spurengase auch beziiglich vieler anderer Vorgidnge in der Atmosphire
eine grofle Rolle. So bestimmen sie z.B. die Luftqualitit und schiitzen das Leben
auBlerhalb der Ozeane vor der gefahrlichen UV-Strahlung der Sonne.

Trotz der grolen Erweiterung unseres Wissen iliber atmosphirische Spurengase
in den letzten 50 Jahren ist noch immer nur ein kleiner Bruchteil aller Spurengase
bekannt; grole Wissensliicken bestehen vor allem noch beziiglich der organischen
Verbindungen.

AuBler durch die Angabe ihrer Konzentration werden Spurengase héufig auch
durch ihr Mischungsverhiltnis quantifiziert. Dieses gibt das Verhiltnis der Anzahl
der Spurengasmolekiile zur Gesamtzahl aller Luftmolekiile an. Je nach Spuren-
gaskonzentration werden Mischungsverhiltnisse in Prozent, Promille, ppm (107°,
von engl. parts per million), ppb (102, parts per billion) und ppt (10~'2, parts per
trillion) angegeben.

Abbildung 8.1 gibt einen Uberblick iiber typische rdumliche Dimensionen
und atmosphirische Lebensdauern wichtiger atmosphérischer Spurengase (zur
Definition der Lebensdauer siehe Abschn. 8.1.3). Beide GroBen sind {iber
Transportprozesse eng aneinander gekoppelt und erstrecken sich iiber mehre-
re Groflenordnungen! Die Variabilitdt atmosphirischer Spurengase wird (ne-
ben der Variabilitit der Quellen) vor allem durch chemische Reaktionen mit

W. Roedel, T. Wagner, Physik unserer Umwelt: Die Atmosphdre, 4th ed., 393
DOI 10.1007/978-3-642-15729-5_8, © Springer-Verlag Berlin Heidelberg 2011
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anderen Luftmolekiilen, Aerosolen oder der Ozean- oder Landoberfliche bestimmt.
Die wichtigsten dieser Reaktionen werden in diesem Kapitel vorgestellt (Abschn.
8.1). Schon jetzt soll auf ein wichtiges Merkmal der Atmosphirenchemie hin-
gewiesen werden: in der Atmosphire spielen aufgrund der solaren Einstrahlung
photochemische Prozesse eine sehr grole Rolle. Insbesondere sind die kurzwelligen
solaren Photonen so energiereich, dass sie Molekiile spalten und daraus sehr reak-
tive Radikale bilden konnen. Die Radikalchemie ist ein wesentliches Kennzeichen
luftchemischer Vorginge (siehe auch Abschn. 8.1.1).

Zum Schluss dieser kurzen Einfiihrung soll noch erwihnt werden, dass luft-
chemische Vorginge eine grofe Bedeutung fiir das Erdklima haben kénnen. So
bestimmen z.B. Oxidationsvorginge in der Atmosphidre die Lebensdauer von
Treibhausgasen wie Methan. Umgekehrt beeinflusst das Klima den Ablauf chemi-
scher Reaktionen. Einfache Beispiele hierfiir sind die Temperaturabhingigkeit von
Reaktionsgleichgewichten und -geschwindigkeiten. Die Riickkopplungen zwischen
Atmosphirenchemie und Klima stehen derzeit im Zentrum aktueller wissenschaft-
licher Forschung und finden zum Teil schon Beriicksichtigung in Klimamodellen
(siehe Abschn. 10.3).

In den nidchsten Abschnitten sollen zunédchst grundlegende Eigenschaften che-
mischer Reaktionen in der Atmosphire beschrieben werden. Danach werden
Reaktionszyklen vorgestellt, die mit wichtigen atmosphérischen Phdnomenen wie
z.B. dem Sommersmog oder dem Ozonloch verkniipft sind. Der letzte Abschnitt
dieses Kapitels beschreibt atmosphirische Kreisldufe und Budgets ausgewihlter
Molekiile oder Molekiilfamilien.
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8.1 Uberblick

In diesem Abschnitt sollen wichtige Konzepte und Gré3en zur Beschreibung der
Chemie der Atmosphire eingefiihrt werden. Wie schon angedeutet, ist insbesondere
die photochemisch induzierte Radikalchemie fiir viele Reaktionszyklen in der
Atmosphire von entscheidender Bedeutung; eine kurze Einfiihrung wird im fol-
genden Unterabschnitt gegeben. Ein weiterer Unterabschnitt ist den sogenannten
heterogenen Reaktionen gewidmet, bei denen neben der Gasphase auch die fliissige
oder feste Phase an den Reaktionen beteiligt sind. Am Ende des Abschnitts werden
grundlegende Informationen zu Reaktionsgeschwindigkeiten und atmosphirischen
Lebensdauern gegeben.

8.1.1 Radikalchemie

Viele chemische Reaktionen in der Atmosphire werden durch freie Radikale
initiiert. Freie Radikale sind Molekiilfragmente, die ungepaarte Elektronen besit-
zen. Aufgrund ihrer grolen Neigung, stabile Bindungen einzugehen, besitzen sie
meist eine hohe Reaktivitdt gegeniiber anderen Luftbestandteilen. Radikale werden
typischerweise durch Photodissoziation gebildet, zum Beispiel durch:

H>O; + hv(h< 550nm) — 2 OH* (8.1)

Der Punkt neben dem gebildeten OH-Radikal (auch als Hydroxylradikal be-
zeichnet) wird iiblicherweise als Kennzeichnung fiir freie Radikale verwendet.
In GI. (8.1) wird die Bildung zweier Hydroxylradikale durch Photodissoziation
von Wasserstoffperoxid beschrieben. Durch die Absorption eines solaren Photons
wird zunidchst die interne Energie des HoO»-Molekiils erhoht; fiir Wellenldngen
>550 nm werden hierbei lediglich Rotations- und Vibrationsfreiheitsgrade angeregt.
Diese Anregungen werden dann typischerweise durch St6fe an die Umgebung ab-
gegeben, und das Molekiil kehrt wieder in einen niedrigeren Anregungszustand,
entsprechend der Umgebungstemperatur zuriick. Im Fall der Absorption hoher-
energetischer Photonen (hier fiir A<550 nm) iiberschreitet die Anregungsenergie
die Bindungsenergie des Molekiils, was zur Spaltung des Molekiils fiihrt.
Die Molekiilfragmente tragen dann die iiberschiissige Energie als Translations-,
Vibrations- und Rotationsanregung mit sich.

Bei Dissoziationsprozessen werden typischerweise Radikale erzeugt; es konnen
aber auch Molekiilfragmente ohne ungepaarte Elektronen entstehen. In jedem Fall
kann aber bei der Dissoziation von Molekiilen nur eine gerade Anzahl von freien
Radikalen entstehen. Neben der Photodissoziation konnen freie Radikale aber auch
durch Reaktion mit einem Molekiil im angeregtem Zustand gebildet werden. Ein
wichtiges Beispiel hierfiir ist die Bildung des Hydroxylradikals durch die Reaktion
von Wasserdampf mit einem angeregten Sauerstoffmolekiil:
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H,0 + O('D) — 20H* (8.2)

O('D) ist dabei ein sehr reaktiver Zustand des atomaren Sauerstoffs, mit
einer Anregungsenergie von etwa 190 kJ/mol iiber dem O(*P)-Grundzustand.
Allerdings geht auch in Reaktion (8.2) die Radikalbildung letztlich auf photo-
chemische Prozesse zuriick, da das angeregte Sauerstoffatom O('D) selbst durch
Photodissoziation von Ozon durch kurzwellige Photonen gebildet wurde:

03 + hv(h< 310nm) — O('D) + O, (8.3)

Die Reaktionen (8.2) und (8.3) stellen den Hauptbildungsmechanismus des
Hydroxylradikals in der Atmosphire dar.

Typischerweise werden durch Radikale ganze Reaktionsketten oder auch ka-
talytische Reaktionszyklen ausgelost. Wir werden wichtige Beispiele hierfiir in
den folgenden Kapiteln kennenlernen. Insbesondere tragen Radikale entscheidend
zum Abbau von in die Atmosphire emittierten Spurengasen bei. Speziell das
Hydroxylradikal, das einen wesentlichen Anteil an diesen Abbauprozessen hat, wird
daher oft als ,,Waschmittel der Atmosphire* bezeichnet.

Eine weitere wichtige Eigenschaft von Reaktionen von Radikalen mit Molekiilen
ist, dass die Anzahl der Radikale vor und nach der Reaktion gleich sein muss.
Es kann also insbesondere kein Radikal durch eine solche Reaktion aus der
Atmosphire entfernt werden. Die Entfernung von Radikalen ist nur durch Reaktion
von zwei Radikalen miteinander moglich, z.B. durch:

OH;,* + HOz* — Hy0; + Os. 8.4)
Ein weiteres Beispiel fiir eine Reaktion mit zwei freien Radikalen ist:
HO* + NOz* + M — HNO3z + M. (8.5)

Hierbei handelt es sich um eine sogenannte termolekulare Reaktion (auch
Reaktion dritter Ordnung). In solchen Reaktionen entsteht aus zwei Radikalen
ein einzelnes Molekiil. Zunichst bilden die beiden eigentlichen Reaktionspartner
(hier HO* und NO>*) einen angeregten Zustand. In einem zweiten Schritt kann
die Anregungsenergie durch Stof3 auf ein Luftmolekiil tibertragen werden, und das
entstandene Molekiil bleibt dauerhaft bestehen. Falls kein entsprechender Stof3 mit
einem Luftmolekiil stattfindet, zerfillt der angeregte Zustand wieder (meist in die
urspriinglichen Radikale).

Eine Besonderheit in Reaktion (8.5). sollte kurz erwdhnt werden: im Vergleich
mit den meisten Radikalen besitzt das NO,-Radikal eine eher geringe Reaktivitit.
Hiufig wird daher der Punkt neben der chemischen Bezeichnung weggelassen.

Aufgrund der starken Kopplung an die solaren Strahlung ist die Radikalchemie
vor allem fiir die Chemie wihrend des Tages bestimmend. Neben der Abhédngigkeit
vom Tag-Nacht-Wechsel ist aber auch die jahreszeitliche Variation der solaren
Einstrahlung fiir die Radikalchemie von grof3er Bedeutung. So ist z.B. die Bildung
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des Hydroxylradikals (Reaktionen 8.2 und 8.3) im Sommer deutlich stérker als im
Winter.

Zum Abschluf} soll noch erwihnt werden, dass interessanterweise auch wihrend
der Nacht einige Radikal-Reaktionen stattfinden konnen. Hierbei spielt vor allem
das Nitratradikal (NO3 *) eine wichtige Rolle, das durch folgende Reaktion gebildet
wird:

03 +NOy* — NO3* + O, (8.6)

Speziell in verschmutzten Gebieten konnen nachts stark erhohte Konzentrationen
des Nitratradikals auftreten.

8.1.2 Heterogene Reaktionen

Reaktionen von Molekiilen der Gasphase mit Reaktionspartnern der fliissigen oder
festen Phase werden als heterogene Reaktionen bezeichnet. Hier spielen neben
Reaktionen an ausgedehnten Grenzflaichen wie der Ozean- und Landoberfliche
vor allem auch Reaktionen unter Beteiligung von atmosphérischen Aerosolen eine
groBBe Rolle. Insbesondere konnen bei Anwesenheit von Aerosolpartikeln bestimm-
te chemische Reaktionen sehr viel schneller ablaufen, als dies aufgrund reiner
Gasphasenreaktionen der Fall wire. Ein Beispiel hierfiir sind heterogene Reaktionen
an den sogenannten polaren stratosphirischen Wolken (PSC nach engl. polar strato-
spheric clouds), die eine entscheidende Rolle bei der Entstehung des antarktischen
Ozonlochs spielen. Die Reaktionen an PSC werden in Abschn. 8.2.1 ausfiihrlich
beschrieben.

Die Geschwindigkeit von heterogenen Reaktionen wird nicht nur durch die rei-
ne Interaktion der beteiligten Reaktionspartner bestimmt, sondern hingt wesentlich
auch von den Transportprozessen zu der an der Reaktion beteiligten Oberflache
ab (z.B. der Erdoberfliche oder der Oberfliche von Aerosolpartikeln). Solche
Transportprozesse wurden bereits in den Kap. 5 und 6 beschrieben. Desweiteren
muf auch die Wahrscheinlichkeit beriicksichtigt werden, mit der ein Molekiil beim
Auftreffen auf eine Oberfldche (z.B. ein Aerosolteilchen) an dieser haften bleibt.
Diese Wahrscheinlichkeit wird auch als Akkomodationskoeffizient bezeichnet.

Je nach Art der chemischen Reaktion sowie der chemischen Zusammensetzung
und des Aggregatzustandes des Aerosolpartikels findet die eigentliche chemische
Reaktion entweder an der Oberfliche des Partikels oder in seinem Innern statt.

Ein Beispiel fiir eine heterogene Reaktion an der Oberfliche von Eispartikeln
stellt die folgende Reaktion dar:

CIONO, + HCl 5Pkl o) | HNO; (Eis), (8.7)

die wihrend der Polarnacht an polaren stratosphérischen Wolken ablduft. Nach
der Adsorption von CIONO; und HCI and der Oberfliche eines Eispartikels rea-
gieren beide Substanzen zu Cl, und HNO3. Wihrend das Cly-Molekiil wieder in
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die Gasphase iibergeht, bleibt das HNO3z-Molekiil fest an die Eismatrix gebunden.
Reaktion (8.7) ist eine der entscheidenden heterogenen Reaktionen, die im polaren
Winter zur sogenannten Chloraktivierung der Stratosphire und letztlich zum rapiden
Ozonabbau fiihrt (siche Abschn. 8.2.4).

Falls an heterogenen Reaktionen fliissige Aerosole (z.B. auch Wolkentropfchen)
beteiligt sind, konnen die eigentlichen chemischen Reaktionen auch im Innern der
fliissigen Phase stattfinden. Solche Reaktionen spielen vor allem eine Rolle fiir 16s-
liche Verbindungen. Als Beispiel einer heterogenen Reaktion in der fliissigen Phase
soll hier die Ozonzerstdrung im Innern von Wolkentropfchen vorgestellt werden.
In einem ersten Schritt 16sen sich Ozon sowie das Perhydroxyl-Radikal HO, in
Wassertropfchen:

0O3(g) — 0s3(f) (8.8)

HO»(g) — HOx(f)) (8.9)

Hierbei bezeichnen (g) und (fl) die Anwesenheit der Molekiile in der Gas- oder
Fliissigphase. Anschlieend spaltet sich das geloste Perhydroxyl-Radikal in das
Hyperoxid-Anion O™ und das Hydronium-Ion auf:

HO(f) + HO(fl) = O; (1) + H;0"(fl) (8.10)
SchlieBlich reagiert das Ozon mit dem Hyperoxid-Anion

O3(f1) + O, (1) — O2(g) + OH(fl) + OH™ (1), (8.11)

und das gebildete Sauerstoffmolekiil tritt aus der Fliissigphase wieder in die
Gasphase iiber.

Tatsdchlich wurde in Wasserwolken eine Antikorrelation zwischen der
Ozonkonzentration und der Menge an fliissigem Wasser gemessen (Wang und
Sassen 2000).

Fliissigphasenreaktionen spielen eine grofe Rolle bei der Entfernung von
Spurengasen aus der Atmosphire und bei der Bildung von ,,saurem Regen* (siche
Abschn. 5.3.2).

8.1.3 Reaktionsgeschwindigkeiten und atmosphdrische
Lebensdauer

Fiir viele Fragestellungen der Atmosphirenchemie ist die Abschitzung der
atmosphirischen Lebensdauer von grofer Bedeutung. Insbesondere ist fiir die
Ausbreitung eines atmosphédrischen Spurenstoffs durch Luftstromungen die
Relation zwischen atmosphérischer Lebensdauer und Transportzeit entscheidend.

Typischerweise wird die atmosphirische Lebensdauer Tt von Spurenstoffen als
die Zeit angegeben, in der eine urspriingliche Konzentration auf den Bruchteil
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1/e ~ 0,37 abgefallen ist. Au3er auf Spurengase kann das Konzept der Lebensdauer
auch auf Aerosole angewandt werden.

Stabile chemische Verbindungen wie z.B. die FCKW haben sehr lange atmo-
sphérische Lebensdauern (im Bereich von 100 Jahren und mehr, siche Abb. 8.1).
Solche Lebensdauern iibertreffen bei weitem die ldngsten Transportzeiten in der
Atmosphire (siehe z.B. Tabelle 4.1); daher sind die FCKW fast gleichméBig iiber
die gesamte Atmosphire verteilt (eine Ausnahme bildet hier die Stratosphire, wo
die FCKW durch die kurzwellige solare Strahlung zerstort werden). Das ande-
re Extrem ist bei sehr kurzlebigen Radikalen wie OHe oder NO3+ zu finden,
deren Lebensdauern nur Sekunden bis Minuten betragen. Wihrend so kurzer
Zeiten konnen diese Verbindungen nicht weit transportiert werden, und fiir isolierte
Emissionsquellen fallen die Konzentrationen sehr schnell mit abnehmender Distanz
zur Quelle ab. Wie im Fall der sehr langlebigen Substanzen spielen auch hier die
Details der atmosphirischen Stromungsmuster keine wichtige Rolle.

Im Gegensatz hierzu wird fiir Molekiile mit mittleren Lebensdauern (Stunden
bis Tage) die rdumliche Verteilung wesentlich durch das Zusammenspiel von (che-
mischen) Abbauprozessen und atmosphérischen Transportprozessen bestimmt. Ein
interessantes Beispiel hierfiir ist das Stickstoffdioxid NO;. Mit einer atmosphiri-
schen Lebensdauer von ein paar Stunden bis etwa einem Tag hiingt seine rdumliche
Verteilung entscheidend von den vorherrschenden Windverhiltnissen ab. Fiir weit-
gehend windstille Tage konnen sich sehr hohe NO;-Konzentration in der Nihe einer
Emissionsquelle (z.B. eines Kraftwerkes) akkumulieren, die dann mit zunehmender
Entfernung schnell abnehmen. Im Fall hoher Windgeschwindigkeiten und langer
atmosphérischer Lebensdauern kann hingegen der Transport iiber weite Distanzen
bedeutsam werden: Bei einer angenommenen Windgeschwindigkeit von 50 km/h
und einer Lebensdauer von 12 Stunden sind noch 37% (~1/e) der emittierten
Menge in einer Entfernung von 600 km zu finden. Gerade in der Westwinddriftzone
mit ihrer hohen Variabilitdt hidngt die Ausbreitung von Spurenstoffen mittlerer
Lebensdauer also stark von der vorherrschenden Wettersituation ab.

Die Lebensdauer atmosphérischer Spurengase (und Aerosole) wird durch ver-
schiedene Prozesse bestimmt: neben dem Abbau durch chemische Reaktionen in
der Gasphase, spielen hier vor allem auch heterogene Reaktionen an Aerosolen,
Wolkenpartikeln oder der Erdoberfliche eine wichtige Rolle (siche Abschn. 8.1.2).
Oft werden Spurenstoffe aus der Atmosphire auch einfach durch Niederschlag
ausgewaschen, nachdem sich die Molekiile (oder auch Aerosolteilchen) in
Wolkentropfchen gelost haben (siehe Abschn. 5.3).

Im Fall des Abbaus durch chemische Reaktionen ist die Lebensdauer durch die
Reaktionsgeschwindigkeit bestimmt. Dies soll am Beispiel einer wichtigen atmo-
sphirischen Reaktion erldautern werden, dem Abbau von Methan durch die Reaktion
mit dem Hydroxyl-Radikal:

CH4 + OH+* — CH3° + H,O. (8.12)
Fiir eine solche bimolekulare Reaktion (auch Reaktion zweiter Ordnung) ergibt

sich die Reaktionsgeschwindigkeit aus den Konzentrationen der Reaktionspartner
und dem Geschwindigkeitskoeffizienten:
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d[CH,] _ d[OH]
dt — dt

=k - [CH,4] - [OH"], (8.13)

Der Geschwindigkeitskoeffizient k dieser Reaktion betrigt bei Zimmer-
temperatur etwa 6,4 - 10715 cm3/Molekiile/s. Fiir typische Konzentrationen bei-
der Reaktionspartner von z.B. [CHy4] = 4,5 - 10'" Molekiile/cm?® und [OH*] =
1 - 10% Molekiile/cm? ergibt sich eine Reaktionsgeschwindigkeit von etwa 2,9 - 10
Molekiile/s.

In vielen Féllen dndert sich wihrend des Ablaufs der Reaktion die Konzentration
eines oder sogar beider Reaktionspartner (relativ zu seiner urspriinglichen
Konzentration) kaum. Dies ist z.B. der Fall, wenn sich die Konzentrationen
beider Reaktionspartner stark unterscheiden. Dann bleibt die Konzentration des
Spurengases mit der hoheren Konzentration nahezu unverindert, wihrend sich
die Konzentration des selteneren Spurengases durch die gemeinsame Reaktion
stark verdndert. Dies ist der Grund, warum bei Ablauf von Reaktion (8.13) die
Methankonzentration als praktisch unveridndert angenommen werden kann.

Ein weiterer hiufiger Grund dafiir, dass die Konzentration eines Spurengases
weitgehend konstant bleibt, ist da} parallel zum Abbau durch die betrachtete
Reaktion weitere Reaktionen ablaufen, die die Konzentration des Spurengases maf3-
geblich bestimmen. Dies ist (zumindest wéihrend des Tages) fiir die Konzentration
des Hydroxylradikals der Fall.

Unter der Annahme zeitlicher Konstanz ldsst sich die Integration der in (8.13)
angegebenen Differentialgleichung vereinfachen, und man erhilt fiir die zeit-
liche Entwicklung der an Reaktion (8.12) beteiligten Verbindungen folgende
Abhingigkeiten:

[CH41(t) = [CHy](ty) - e [OH®1 -t (8.14)
und
[OH*(t) = [OH*](t;) - e~ [CHal -, (8.15)

Fiir solch einfache zeitliche Abhiingigkeiten kann die atmosphirische Lebensdauer
T (als die Zeit, nach der die urspriingliche Konzentration auf den Bruchteil 1/e ~
0,37 abgenommen hat) einfach berechnet werden zu:

tome = 1/k-[CHy]  und  tom, = U/k-[OH]. (8.16)

Fiir die Lebensdauer von Methan ergibt sich (mit den oben angenommenen
Konzentrationen) ein Wert von mehreren Jahren; fiir die des Hydroxylradikals ein
Wert von wenigen Minuten.

Hierbei sollte jedoch beachtet werden, dass sich die so bestimmte Lebensdauer
nur auf den Abbau durch die betrachtete Reaktion bezieht. Wihrend fiir Methan
Reaktion (8.12) die hauptsidchliche Abbaureaktion darstellt, spielen fiir das
Hydroxylradikal viele weitere Reaktionen eine Rolle.
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Im Fall mehrerer paralleler Abbaureaktionen ergibt sich die Gesamtlebensdauer
aus den Lebensdauern der verschiedenen relevanten Reaktionen zu:

(8.17)

Tges =

L
e

Aus Gl. (8.17) wird sofort ersichtlich, dass die kiirzeste Lebensdauer die
Gesamtlebensdauer maf3geblich bestimmt.

Entsprechende Vorgehensweisen zur Bestimmung der atmosphirischen
Lebensdauer werden auch im Fall von unimolekularen (Reaktionen erster Ordnung)
oder termolekularen Reaktionen (Reaktionen dritter Ordnung) angewandt.

Abschlieend soll noch die Bestimmung der Reaktionsgeschwindigkeit fiir pho-
tochemische Reaktionen besprochen werden. Dies soll am Beispiel der in Reaktion
(8.1) beschriebenen Photodissoziation von H,O» erfolgen. Die entsprechende
Reaktionsgeschwindigkeit (mit der Photolysefrequenz J) ist:

d[H,O
.Liﬂz—ymﬁﬁ (8.18)

Durch Integration der Differentialgleichung ergibt sich wieder die Zeitabhéngigkeit
der H>O,-Konzentration:

[Hy0:](t) = [Hy02](tg) -e ' " (8.19)

und analog zu Gl. (8.16) die Lebensdauer:

=1/ (8.20)

Im Gegensatz zu nicht-photochemischen Reaktionen besteht hier allerdings
ein wichtiger Unterschied: Wihrend die Reaktionskonstante k (fiir eine
gegebene Temperatur) konstant ist, hingt die Photolysefrequenz J vom aktuellen
Strahlungsflul ab und muss typischerweise fiir die speziellen Strahlungsbeding-
ungen zu einem gegebenen Zeitpunkt berechnet werden (z.B. in Abhingigkeit des
Sonnenstandes, des Bewolkungsgrades und der Bodenalbedo):

J / dQ ]O N ) -e(0) - d (8.21)
= . e 0] - € . . .
dQ2-dh-dA - dt
4 0

Hier ist das vorherrschende Strahlungsfeld durch die Anzahl Photonen N
pro Wellenldngenintervall, Raumwinkelintervall, Zeitintervall sowie Oberfld-
chenintervall des betrachteten Volumens beschrieben (siehe auch Kap. 1).
Der wellenldngenabhingige Absorptionsquerschnitt o(\) beschreibt die
Wahrscheinlichkeit, dass ein Photon einer bestimmten Wellenldnge bei der
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Abb. 8.2 Absorptionsquerschnitt des Ozons im ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich.
Das kleine Teilbild zeigt die starke Strukturierung im Bereich der Huggins-Bande. Zusitzlich
ist die Quantenausbeute fiir die Bildung des angeregten Sauerstoff-Atoms O('D) aus der
Photodissoziation des Ozons gezeigt

Wechselwirkung mit dem betreffenden Molekiil absorbiert wird. Die wellen-
lingenabhingige Quantenausbeute e(\) ist die Wahrscheinlichkeit, dass nach
Absorption eines Photons ein bestimmter Reaktionszweig (z.B. die Dissoziation
des Molekiils) durchlaufen wird. Abbildung 8.2 zeigt den wellenldngenabhéngi-
gen Absorptionswirkungsquerschnitt fiir Ozon im ultravioletten und sichtbaren
Spektralbereich. Zusitzlich dargestellt ist die Quantenausbeute fiir die Bildung eines
angeregten Sauerstoff-Atoms O(' D) aus der Ozonphotolyse nach Reaktion (8.3).
Nur in wenigen Fillen wird die atmosphirische Lebensdauer allein durch
einen Prozess, oder sogar nur durch eine chemische Reaktion bestimmt. Ein
Beispiel hierfiir ist z.B. der Abbau von Methan durch Reaktion (8.12). In vie-
len Fillen folgt hingegen der Abbau eines Spurenstoffs komplexen Abldufen. So
konnen z.B. mehrere chemische Reaktionen beteiligt sein, deren Bedeutung und
Reaktionsgeschwindigkeit zudem zeitlich und rdaumlich variieren. Neben chemi-
schen Reaktionen spielen hdufig auch Depositionsprozesse an Aerosolpartikeln oder
der Erdoberfliache eine Rolle. Trotz der Komplexitit der Abbauprozesse ist hdufig
eine grobe Abschitzung einer effektiven atmosphérischen Lebensdauer moglich.

8.2 Wichtige chemische Reaktionszyklen in der Atmosphére

Im folgenden Abschnitt sollen ausgewihlte atmosphérische Reaktionszyklen be-
sprochen werden. Wir wollen dabei vor allem auf die Ozonchemie in der
Stratosphire und der Troposphidre niher eingehen, da die damit verbundenen
Eigenschaften der Atmosphire groen Einfluss auf das irdische Leben haben.
Auflerdem hat in beiden Bereichen der Einfluss des Menschen zu gravierenden
Verinderungen — verglichen mit den natiirlichen Bedingungen — gefiihrt.
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In der offentlichen Diskussion treten bisweilen Millverstindnisse iiber die
Umweltrelevanz des Ozons auf. Deshalb sei an dieser Stelle einerseits noch einmal
die Bedeutung des (in erster Linie stratosphérischen) Ozons fiir die lebensnotwen-
dige Absorption der solaren UV-Strahlung und allgemein fiir den atmosphirischen
Strahlungshaushalt betont, andererseits aber darauf hingewiesen, dafl das (tro-
posphérische) Ozon als chemische Substanz toxisch wirkt, wenn die aktuellen
Konzentrationen etwa 100 bis 200 jg/m? iibersteigen (1 g/um?> entspricht unter
Normalbedingungen 0,47 ppb).

8.2.1 Ozon in der Stratosphidire

Nach der Entdeckung der stratosphérischen Ozonschicht in den zwanziger Jahren
stellte Chapman (1930) die erste photochemische Theorie des stratosphirischen
Ozons auf. Diese Theorie, die ein Gleichgewicht zwischen Photosynthese und
Photolyse postulierte, galt dreilig Jahre lang als verbindlich, bis in den sechziger
bis siebziger Jahren die Vorstellungen iiber den Ozonkreislauf fast revolutions-
artige Verdnderungen erfuhren. Es wurde offenbar, dal der Ozon-Abbau durch
eine Vielzahl atmosphérischer Spurenstoffe gesteuert wird. Mit fast jeder neuen
Entdeckung stratosphérischer Spurenstoffe mufite das Bild revidiert werden; hinzu
kamen neue Daten iiber die Ablaufgeschwindigkeiten der beteiligten Reaktionen,
die teilweise ebenfalls Revisionen der Vorstellungen iiber den Ozonkreislauf not-
wendig werden lieBen. In den achtziger Jahren wurde die Chemie des strato-
sphérischen Ozons erneut aktuell, als durch die Entdeckung des Phinomens des
sog. Ozon-Loches die potentielle Gefdhrdung der Ozonschicht durch anthropo-
gene Spurengase, d.h. vor allem durch Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKW),
offenbar wurde und bei den damit zusammenhingenden Untersuchungen die
grole Bedeutung heterogener, d.h. unter Beteiligung von Aerosolpartikeln oder
Wolkentropfchen ablaufender Reaktionen erkannt wurde. Wir werden in diesem
Abschnitt nacheinander die Produktion und die Verteilung, den Abbau und die an-
thropogene Beeinflussung des stratosphirischen Ozons behandeln (und dabei auch
kurz auf die Wirkung von Emissionen aus Vulkanen zu sprechen kommen).

8.2.2 Ozon-Produktion und -Verteilung

Oberhalb etwa 20 bis 25 km Hohe wird Ozon fast ausschlieBlich durch die
Photosynthese, d.h. durch die photolytische Spaltung des molekularen Sauerstoffs
(durch Absorption von UV-Strahlung im Herzberg-Kontinuum des O;) und die
nachfolgende Synthese des Ozon gebildet:

0> +h-v(h<240nm) — O+0 (8.22)

0+0,+M — O3 +M. (8.23)

Hierbei soll M andeuten, da zur simultanen Erfiillung von Energie- und
Impulssatz ein weiteres Partner-Molekiil wie z.B. N erforderlich ist (siehe
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auch Abschn. 8.1.1). Die globale Produktionsrate betrigt im Mittel etwa 5 - 103!
Molekiile/s (Johnston 1975) oder rund 1,25 - 10'' t/Jahr. Dies stellt eine au-
Berordentlich hohe Zahl dar; selbst die anthropogene COj-Produktion (siehe
Abschn. 8.3.1) ist um eine GroBenordnung kleiner, von der Erzeugungsrate anderer
Spurengase einmal ganz abgesehen. GroenordnungsméBig ein Prozent der strato-
sphirischen Produktion wird in die Troposphire verfrachtet. Allerdings bestehen
diesbeziiglich noch recht gro3e Unsicherheiten.

Die Hauptproduktionsstitte fiir Ozon ist die mittlere Stratosphire der tropi-
schen bis subtropischen Breiten; dort sind auch in etwa 30-35 km Hohe die
hochsten Volumenmischungsverhiltnisse (Grolenordnung 10 ppm) zu finden (siehe
Abb. 1.6). Von den Tropen wird das Ozon durch die im Abschn. 4.3.4 beschriebenen
Transportprozesse in hohere Breiten verfrachtet. Die dabei vor allem im Winter zu
beobachtende relativ geringe Abnahme des Mischungsverhiltnisses war — wie schon
in Abschn. 4.3.4 erwihnt — ein deutlicher Hinweis auf eine gerichtete (advektive)
Meridionalzirkulation.

Wie ebenfalls schon in Kap. 4 ausgefiihrt, ist die Miachtigkeit der extratropischen
Stratosphire (und damit ihre Kapazitit pro Flacheneinheit einer vertikalen Siule)
etwa dreimal so grof} wie die der tropischen Stratosphire. Aus dem Zusammenspiel
zwischen Transport einerseits und der effektiven Kapazitit andererseits ergibt sich
die globale Verteilung der Ozonsidulenhdhe, wie sie in Abb. 8.3 gezeigt ist. Die
groBBen Sédulenhohen (oft auch als Sdulendichten bezeichnet) im Nord- und Siid-
Friihjahr sind deutlich zu sehen, ebenso die kapazitéitsbedingte generelle Zunahme
mit der geographischen Breite (zum Begriff der Sidulenhdhe und zur Definition der
Dobson-Einheit sieche Abschn. 1.1).

Die vertikale Verteilung und der damit verbundene Begriff der ,,Ozon-Schicht
wurde schon im 1. Kapitel, im Abschn. 1.1, besprochen (siche Abb. 1.6). In der
unteren Stratosphire, etwa unterhalb von 18 bis 20 km, und in der Troposphire
kann durch die geschilderte Photosynthese kein Ozon produziert werden, da das
zur Spaltung von O, erforderliche UV-Licht mit Wellenldngen unter 240 nm nicht
in die tieferen Schichten der Atmosphire vordringt. In der Troposphire laufen
andere Produktionsprozesse ab, durch die etwa die gleiche Menge Ozon in der
Troposphére produziert wird wie sie von der Stratosphire zuflie3t. Diese Prozesse
werden im Abschn. 8.3 im Zusammenhang mit dem Abbau von Kohlenwasserstoff-
Verbindungen und mit der Rolle der troposphérischen Stickoxide besprochen.

8.2.3 Abbau-Reaktionen

Die am ldngsten bekannte Abbau-Reaktion fiir Ozon in der Stratosphire ist die
photolytische Spaltung:

O3 +h-v(h< 1100nm) — O, + OCP)
oder O3+h-v(h<310nm) — Oy + O('D)
0+ 03 — 20,
netto 203+4+h-v — 30,

(8.24)
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Abb. 8.3 Isolinien der Ozon-Gesamtsdulenhohe (in Dobson-Einheiten) als Funktion der
Jahreszeit (Monatseinteilung auf der horizontalen Koordinate) und der geographischen Breite; glei-
che Abschnitte auf der vertikalen Koordinate (geogr. Breite) entsprechen gleichen Anteilen an der
Erdoberfliche (Nach London 1980)

Neben der angeschriebenen Reaktionsfolge mit theoretisch zwei zerstorten O3-
Molekiilen pro absorbiertem Quant gibt es natiirlich auch die Reaktionsfolge mit
Sauerstoff-Rekombination, O + O + M — O, + M, und damit einem zerstorten O3-
Molekiil pro absorbiertem Quant. Vor allem kann aber der atomare Sauerstoff mit
molekularem Sauerstoff nach Gl. (8.23) zu Ozon reagieren und die Photolyse da-
mit wieder riickgéngig machen. Da die Reaktion O + O3— 2 O; ziemlich langsam
ist, wird diese Riickbildung von Ozon sehr bevorzugt (dieser Riickreaktion verdankt
das Ozon seine hohe effektive Lebensdauer von vielen Monaten; an sich ist die pho-
tolytische Spaltung des Ozons wegen der hohen Absorptionsquerschnitte von bis
zu 10717 ¢cm? bei etwa 250 nm ein sehr wahrscheinlicher ProzeB, so daB die tat-
sédchliche Lebensdauer eines Ozonmolekiils in 30 km Hohe weniger als eine Stunde
betrigt). Die Effizienz der beschriebenen einfachen photolytischen Spaltung ist so-
mit nicht sehr hoch; die Bedeutung der weiter unten zu diskutierenden katalytischen
Abbau-Zyklen wird damit verstdndlich.

Die destruktive Absorption von Licht durch Ozon findet vor allem im
Wellenlidngenbereich zwischen etwa 200 und 320 nm, in der sog. Hartley-Bande
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und der sich an diese zu groBleren Wellenldngen hin anschliefenden Huggins-
Bande, statt (siche Abb. 8.2). Diese Absorptionsbanden iiben die bekannte, fiir die
Erhaltung des nicht-marinen Lebens notwendige Schutzfunktion gegen das sola-
re UV-Licht aus. Die Absorption durch die Hartley-Bande ist in deren Zentrum
sehr stark; schon etwa 3% des in der Stratosphire enthaltenen Ozons schwichen
im Zentrum der Hartley-Bande die solare Strahlung um einen Faktor zehn. Ein
teilweiser Abbau der Ozonschicht, etwa durch anthropogene Chemikalien (siehe un-
ten), hat eine Erhohung der UV-Durchlissigkeit der Stratosphére im Spektralbereich
der Flanken der Hartley-Bande, nicht aber in deren Zentrum zur Folge. Neben der
Absorption von UV-Licht in der Hartley- und der Huggins-Bande tritt eine schwa-
che photolytische Absorption im sichtbaren Bereich des Sonnenlichts, zwischen
etwa 450 und 700 nm, mit Maximum im Griinen, in der sog. Chappuis-Bande
auf. Zusammen mit der Extinktion durch Rayleigh-Streuung ist die Ozonabsorption
der Chappuis-Bande fiir die rote Fiarbung wéhrend des Sonnenauf- und Untergang
verantwortlich.

Durch die bisher besprochene reine Sauerstoffchemie der Ozonabbau- und
Bildungsreaktionen (auch als Chapman-Zyklus bezeichnet) kann die mittlere at-
mosphirische Hohenverteilung der Ozonmischungsverhiltnisse qualitativ sehr gut
beschrieben werden. Allerdings stellte sich schon friih heraus, dass die berechneten
Werte systematisch iiber den beobachteten Werten lagen, was darauf hindeutet, dass
entweder die Ozonproduktion iiberschitzt oder die Ozonzerstérung unterschitzt
sein sollte. Tatsdchlich sind in den 1960er bis 1070er Jahren mehrere zusitzli-
che (katalytische) Ozonabbaureaktionszyklen entdeckt worden, die im folgenden
vorgestellt werden sollen.

In den sechziger Jahren wurde deutlich, dall der Wasserdampf der Stratosphire,
mit Konzentrationen um 2 bis 3 ppm, iiber die Bildung von OH- und HO,-Radikalen
in den Ozon-Haushalt eingreift (die wichtigsten Reaktionen zur Bildung der OH-
Radikale wurden in den Gln. (8.2) und (8.3) vorgestellt). Die OH-Radikale bewirken
einen katalytischen Ozon-Abbau:

O3+0OH — O+ HO,
HO, +0O0 — OH+ 0, (8.25)
netto O340 — 20,

Bei geringerer oder verschwindender Konzentration des atomaren Sauerstoffs wird
folgender Zyklus bedeutend,

03 + OH — 02 + HO»
HO; + 03 — 20,+0OH (8.26)
netto 203+0 — 30,

Reaktionen dieser Art wollen wir als HOx-Reaktionen bezeichnen. Sie sind —
und das gilt erst recht fiir die weiter unten noch zu besprechenden anderen kataly-
tischen Reaktionen — recht effizient, da sie deutlich schneller ablaufen als die zuvor
diskutierte direkte Reaktion von O3 mit O (GI. 8.24).
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Ein weiteres Umdenken wurde erforderlich, als zu Beginn der siebziger Jahre
Crutzen (1971) und Johnston (1971) den Stickoxid-Zyklus (NOx-Zyklus) fiir den
Ozon-Abbau entdeckten. Der Hintergrund dieser Entdeckung war die Sorge um
eine mogliche Beeintrichtigung der Ozon-Schicht durch den Stickoxidausstof3
von Uberschall-Verkehrsflugzeugen. Diese Sorge erwies sich weitgehend als un-
begriindet, fiihrte aber zur Entdeckung der Rolle der natiirlichen Stickoxide in
der Stratosphire. Deren wohl wichtigste Quelle ist die Oxidation von biogenem
Distickstoffoxid durch angeregten atomaren Sauerstoff nach dem Schema

N,O 4+ O('D) — 2NO. (8.27)

Daneben kann NO in der oberen Stratosphire durch ionisierende Partikelstrahlung
von der Sonne und in der unteren Stratosphdre durch die galaktische kosmische
Strahlung produziert werden. Der NOx-Zyklus lduft nach dem Schema

03 +NO — O +NOy
NO,+0 — NO+0O, (8.28)
netto O3+ 0 — 20,

ab, wobei man sich den atomaren Sauerstoff wieder durch Photolyse von Ozon
entstanden denken kann. Natiirlich sind mit dieser Darstellung die Reaktionen
auf die einfachste Form gebracht, Querverbindungen und Verzweigungen sind
unberiicksichtigt geblieben.

Einige Jahre nach der Entdeckung des NOy-Zyklus wurde ein weiterer wirk-
samer Zyklus fiir den Ozon-Abbau aufgefunden, der Chlor- oder ClOx-Zyklus
(Molina u. Rowland 1974). Auch hierzu war die Anregung von einem ,,man made*-
Problem ausgegangen, von der Frage, ob Fluorchlorkohlenwasserstoffe wie CFCl3
(Freon 11) oder CF>Cl, (Freon 12) die Ozonschicht anzugreifen vermogen. Diese
Substanzen sind in der Troposphére extrem stabil und konnen deshalb ungeindert in
die Stratosphire gelangen. Dort werden sie durch UV-Strahlung photolysiert unter
Bildung freier Cl-Atome, die wegen ihrer ungepaarten AufBlenelektronen ebenfalls
radikalartig reaktiv sind. Diese Chloratome greifen katalytisch unter Bildung von
Chlormonoxidradikalen in den Ozon-Abbau ein:

O3+Cl — CIO+0,
CIO+0 —Cl+0, (8.29)
netto O34+ 0 — 20,

Die groBe Bedeutung des Chlor -Zyklus wurde offensichtlich, als es gelang, C1 und
CIO in betrichtlicher Konzentration in der mittleren und oberen Stratosphére nach-
zuweisen (Anderson et al. 1977). Die Messungen deuteten darauf hin, dafl auch
schon im ungestorten, nicht durch anthropogenes Chlor beeinfluiten Ozon-Haushalt
der ClOx-Zyklus eine wichtige Rolle spielt. Die wahrscheinlichste natiirliche Quelle
fiir das stratosphérische Chlor ist die photolytische Zersetzung von biogenem
Methylchlorid, CCIH3, das von der Erdoberfliche in die Stratosphire gelangt
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(fiir ein Beschreibung des atmosphirischen Kreislauf der Chlorverbindungen sie-
he auch Abschn. 8.5.4). Die auf diese Quelle zuriickzufiihrende stratosphirische
Chlorkonzentration liegt in der GroBenordnung von 0,5 ppb; fiir diese Zahl sind
alle Chlorverbindungen einschlieBlich der fiir die Ozonchemie ,,inaktiven* Spezies
wie z.B. Salzsdure zusammengerechnet (in der unteren Stratosphire machen diese
»inaktiven®, d.h. sehr reaktionstrigen Spezies den ganz iiberwiegenden Anteil, iiber
95%, der Chlorverbindungen aus).

Der Reaktionszyklus nach Gl. (8.29) ist auf atomaren Sauerstoff zur
Regenerierung des CIO zu Cl angewiesen und deshalb auf hohere Schichten der
Stratosphire beschrinkt. In der unteren Stratosphidre wird eine Reaktionsfolge
gemil

Cl+ 03 — CIO 4+ Oy

HO,+ClO — HOCI + O,

HOCI+h-v — OH+Cl (8.30)
OH + O3 — HO; + O,

netto 203+4+h-v — 30,

relevant. Dieser katalytische Zyklus war urspriinglich von Solomon et al. (1986)
zur Erkldarung des antarktischen ,,Ozon-Loches® herangezogen worden; seine
Bedeutung fiir die Ozonschicht in mittleren Breiten hat sich erst in neuerer Zeit, im
Zusammenhang mit der Entdeckung der Relevanz heterogener Reaktionen, gezeigt
(siehe unten).

Ganz ghnlich wie das Chlor in GI. (8.29) kann auch Brom (Br) Tréiger eines
katalytischen Zyklus fiir den Ozon-Abbau sein (s. z.B. Wofsy et al. 1975 oder
Yung et al. 1980). Brom kann in geringen Mengen durch die Photolyse von bio-
gen erzeugten Verbindungen, vor allem Methylbromid entstehen; daneben steht die
anthropogene Erzeugung durch die Photolyse von Halonen wie z.B. CF3Br (Halon
1301) oder CCIF,Br (Halon 1211). Die Brom-Konzentrationen sind allerdings so
niedrig, da} die zu Gl. (8.29) analoge Reaktion mit Brom bis jetzt nur eine geringe
Rolle fiir den Ozon-Abbau spielt. In der unteren Stratosphére kann allerdings ein
Zusammenwirken von Brom und Chlor in der Form

03+Cl — CIO + Oy
03+4Br — BrO + 0O,
CIO+BrO — BrCl+ O, (8.31)

BrCl+h-v — Br+Cl
netto 203+h-v — 30,

bedeutsam werden, da diese Reaktionskette im Gegensatz zu dem Schema nach GL.
(8.29) ohne atomaren Sauerstoff ablduft.

Damit sind die wichtigsten heute bekannten Mechanismen fiir den Ozon-Abbau
zusammengestellt, soweit sie in der Gasphase ablaufen; auf den Einfluf} der sog. he-
terogenen, d.h. unter Beteiligung von Partikeln ablaufenden Reaktionen werden wir
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Abb. 8.4 Konzentrationen der wichtigsten Reaktionspartner des stratosphérischen Ozons:
Ogemessen (nach Anderson 1975 ), Ogerechnet (nach Johnston u. Podolske 1978), Cl und CIO (nach
Anderson et al. 1977), NO (nach einer Zusammenstellung von Crutzen u. Howard 1978)

gleich zu sprechen kommen. Abbildung 8.4 zeigt noch Konzentrationsprofile der
am Ozon-Abbau in der Gasphase beteiligten Reaktionspartner mit den zugehdrigen
Variationsbreiten wieder; die wiedergegebenen Profile entsprechen weitgehend der
ungestorten, anthropogen nicht beeinfluiten Situation. Die Konzentration des Ozons
selbst liegt — zum Vergleich — in der GréBenordnung von 10'? Molkiile/cm?.

Die Frage nach der Wichtigkeit der verschiedenen Zyklen und nach den relativen
Anteilen am gesamten Ozon-Abbau 148t sich nur mit Modellrechnungen beantwor-
ten. Bevor wir etwas niher darauf eingehen, ist noch darauf hinzuweisen, daf} die
verschiedenen katalytischen Zyklen keineswegs voneinander unabhingig sind, und
dafl deshalb die Wirkungen der Zyklen meist nicht einfach addiert werden diirfen.
Wir wollen dies an zwei Beispielen erldutern.

Die Reaktion

NO; + OH + M — HNO; + M (8.32)

fiihrt unter Verbrauch von reaktivem Stickoxid zur Bildung von Salpetersiure,
HNO3, die mit Ozon nicht reagiert. Die Salpetersdure kann wieder photolytisch
gespalten werden; hierdurch wird die Wirkung der Reaktion nach GIl. (8.32)
aufgehoben. Salpetersdure kann aber auch dauerhaft aus dem Reaktionskreislauf
entfernt werden, z.B. durch Anlagerung an Aerosolpartikel oder auch durch
Neubildung (Kondensation) solcher Teilchen. Hierdurch wird einerseits der Beitrag
der Stickoxide zum Ozon-Abbau vermindert, andererseits kann der Chlorzyklus
»Boden gut machen; das weitere Beispiel fiir die Wechselwirkung katalytischer
Substanzen zeigt dies:
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Stickoxide und Chloroxide reagieren gemif}

NO, + CIO +M — CIONO, + M (8.33)

zu Chlornitrat, CIONO;. In Chlornitrat ist das Chlor deaktiviert, trigt also nicht
zum Ozon-Abbau bei, soweit es die katalytischen Zyklen betrifft; werden nun die
reaktiven Stickoxide aus dem Kreislauf entfernt (z.B. nach Gl. (8.32) oder durch
andere, weiter unten zu besprechende Mechanismen), so wird die Deaktivierung von
Chlor gemif3 Gl. (8.33) unterdriickt, das Chlor kann seine Abbau-Wirkung verstérkt
entfalten. Es ist klar, daf solche Wechselbeziige bei der Abschitzung der relativen
Bedeutung der katalytischen Ozon-Abbauzyklen beriicksichtigt werden miissen.

Seit den grundlegenden Arbeiten in den spiten siebziger Jahren (s. z.B. Johnston
u. Podolske 1978) bis Ende der 1980er Jahre) galt es als gesichert, dafl in dem
Hohenbereich der grofiten Ozon-Konzentration, in Hohen zwischen 20 und 25 km,
der Stickoxid-Zyklus der absolut dominante Prozef fiir den Ozon-Abbau, mit ei-
nem relativen Anteil zwischen 60 und 70%), ist, gefolgt von dem HOx-Zyklus mit
einem Anteil von 15 bis 20%. Die Beitrige der ClOx- und der Ox-Zyklen sollten je-
weils bei knapp 10% liegen. Im oberen Teil der Abb. 8.5 sind die aus diesen dlteren
Vorstellungen folgenden relativen Beitrige als Funktionen der Hohe wiedergegeben
(im wesentlichen nach Johnston und Podolske 1978). Die Modelle, aus denen die-
se Zahlen folgten, gingen davon aus, daf} die fiir das Ozon relevante Chemie sich
ausschlieBlich in der Gasphase abspielt.

Bei den Untersuchungen zum ,,Ozon-Loch®, dem drastischen Einbruch der
Ozonkonzentration im antarktischen Friihjahr (sieche Abschn. 8.2.4), und in der
Folge bei Untersuchungen zu moglichen Storungen des Ozon-Haushaltes durch
starke Vulkanausbriiche ist aber offenbar geworden, welch groB3e Rolle heterogene
Reaktionen, d.h. Reaktionen an der Oberflache oder im Innern von Aerosolpartikeln,
fiir die gesamte Ozonchemie spielen konnen. Weitere Untersuchungen zeigten dann,
daf sich auch fiir die mittleren Breiten (und fiir vulkanisch nicht gestorte Zeiten) die
Vorstellungen einer reinen Gasphasenchemie nicht halten lassen (s. z.B. Fahey et al.
1993 und Wennberg et al. 1994).

Wie im nédchsten Kapitel (in Abschn. 9.3), niher besprochen werden wird, exi-
stiert in der Stratosphédre permanent eine Aerosolschicht (die sog. Junge-Schicht),
die im wesentlichen aus Schwefelsdure-Wasser-Tropfchen mit einer Anzahldichte
zwischen 10° und 10° Teilchen pro m® und mit einer Massendichte von etwa
0,03 pg/m> besteht. Die Hohenlage dieser Schicht — im Mittel bei etwa 20 km —
fillt ungefihr mit der Lage des Ozonmaximums zusammen. Reaktionen an die-
sen Schwefelsidurepartikeln konnen die Gleichgewichte zwischen den reaktiven
Chlorspezies und den Stickoxiden ganz massiv verschieben:

Ozon reagiert mit Stickoxid nach der Gleichung

NO; + O3 — NO3 + Oy (8.34)

unter Bildung von NOs3-Radikalen; diese reagieren mit NO; weiter zu
Distickstoffpentoxid,
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Abb. 8.5 Links: Relative Anteile in % der verschiedenen Zyklen am Ozonabbau als Funktionen
der Hohe. Rechts: Mittlere Ozonpartialdriicke als Funktionen der Hohe (in Anlehnung an Abb.
1.6). Oben: Ohne Beriicksichtigung von heterogenen Reaktionen. Unten: Mit Beriicksichtigung
heterogener Reaktionen

NO; + NO3 + M — N»,Os5 + M. (8.35)

In einem reinen Gasphasenmilieu wird N>Os langsam, unter Riickbildung von
NO,, photolytisch zersetzt; die Reaktionen nach Gln. (8.34) und (8.35) bleiben so
ohne Einfluf auf den Stickoxidhaushalt. Bei Anwesenheit von schwach verdiinnten
Schwefelsduretropfchen kann dagegen N>Os an bzw. in diesen Partikeln hydroly-
siert werden (diese Reaktion, die ebenfalls langsam ablduft, konkurriert wihrend
des Tages mit der Photolyse, wihrend der Nacht ist sie allein wirksam). Bei dieser
Hydrolyse,
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N>Os5 + H,O Partikel 2HNO3 (8.36)

wird an Partikel gebundene Salpetersdure gebildet. Damit werden die reaktiven
Stickoxide dem Kreislauf entzogen, die Bildung von inaktivem Chlornitrat nach
Gl. (8.33) wird unterdriickt, und die reaktiven Chlorverbindungen bleiben wirksam.

Alles in allem erhohen diese Reaktionen die Sensitivitit des Ozon-Haushaltes
gegeniiber dem FEintrag von Chlor in die Stratosphire; diese Feststellung ist
im Hinblick auf die anthropogene Belastung der Stratosphire wichtig. Dagegen
sind Beeintrachtigungen der Ozonschicht durch Stickoxidemissionen weniger zu
befiirchten.

Im unteren Teil der Abb. 8.5 haben wir versucht, unter Beriicksichtigung der
gerade diskutierten Ergebnisse neuerer Untersuchungen und der fiir groBe Hohen
weiterhin giiltigen Vorstellungen iiber die Gasphasenchemie ein einigermafien
einheitliches Bild von der relativen Bedeutung der verschiedenen katalytischen
Zyklen zu zeichnen (im wesentlichen nach Daten von Wennberg et al. 1994). Die
Unsicherheit dieser Abschitzung ist allerdings recht grof (s. auch hierzu Wennberg
et al. 1994); Fehler bis zu einem Faktor 2 sind nicht auszuschlie3en.

8.2.4 Das ,,0zon-Loch*

Die Frage, ob und in welchem Malle anthropogene Einfliisse einen beschleunig-
ten Abbau des stratosphirischen Ozons bewirken, wird seit den 1970er Jahren
diskutiert. Diese Diskussion ist nicht zuletzt durch spektakuldre Einbriiche der
Ozon-Konzentration in der unteren antarktischen Stratosphire intensiviert wor-
den, die unter der Bezeichnung ,,Ozon-Loch* bekannt geworden sind. Wie schon
angedeutet, kann die Stickoxid-Emission aus Flugzeugtriebwerken als moglicher
Faktor bei der Ozon-Zerstdorung wahrscheinlich vernachlédssigt werden. Dagegen
stellen die Emissionen der im Zusammenhang mit dem ClOx-Zyklus bereits er-
wihnten Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKW) prinzipiell eine starke Gefiahrdung
fiir das stratosphirische Ozon dar. Wie im letzten Abschnitt dargelegt, geht
das Gefidhrdungspotential dieser Substanzen von ihrer extremen Stabilitdt in der
Troposphire aus; sie diffundieren in die Stratosphire und werden dort photolytisch
zersetzt; die dabei frei werdenden Chloratome konnen in der beschrieben Weise in
den Ozon-Abbau eingreifen.

Bei der Beurteilung der anthropogenen Einfliisse auf die stratosphirische
Ozonschicht scheint es sinnvoll, zwischen global wirksamen Abbaumechanismen
einerseits und spezifisch in hochpolaren Breiten ablaufenden Prozessen anderer-
seits zu unterscheiden. Der kurzzeitige drastische Abfall der Ozon-Konzentration
tiber der Antarktis wihrend des antarktischen Friihlings, das sog. ,,Ozon-Loch*,
ist mit Sicherheit auf die Wirkung des Chlors und Broms aus anthropoge-
nen Fluorchlorkohlenwasserstoffen und Halonen zuriickzufiihren. Dagegen ist die
Frage, ob die stratosphirische Ozon-Schicht in globalem Maf3stab anthropogen
beeinfluft wird — oder genauer ausgedriickt: ob neben den in hohen Breiten
ablaufenden Reaktionen auch globale Abbauprozesse, die durch anthropogene
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Einfliisse bedingt sind, wirksam werden — nicht mit gleicher Schliissigkeit zu be-
antworten. Wir werden nach der Diskussion des ,,0zon-Lochs* auf dieses Problem
zuriickkommen.

Der Ozon-Loch-Effekt ist in Abb. 8.6 illustriert. Im antarktischen Spitwinter,
d.h. August bis Anfang September, treten — dhnlich wie im Februar oder Mirz
auf der Nordhalbkugel (siehe Abb. 1.6) — in der unteren Stratosphire hohe
Ozonkonzentrationen auf. Beim Eintritt des antarktischen Friihlings, nach der
Polarnacht, geht die Ozonkonzentration im Bereich dieses Maximums sehr rasch
(mit Zeiten in der GroBenordnung Wochen) auf einen Bruchteil ihres vorherigen
Betrages zuriick oder verschwindet sogar ganz. Dieser Zustand hilt einige Wochen
an; mit fortschreitender Erwidrmung der Stratosphire, etwa im November, stellt
sich dann der urspriingliche Zustand annidhernd wieder ein, das Ozon-Loch wird
wieder aufgefiillt. Abbildung 8.6 stellt die Hohenprofile des Ozon-Partialdruckes
tiber dem Siidpol vor Auftreten des Ozon-Lochs und wihrend der 1980er und
1990er Jahre einander gegeniiber. Der dramatische Einbruch im Hohenbereich des
vorangegangenen Maximums ist deutlich zu sehen, ebenso die Tatsache, daf die
hohere Stratosphire fast unbeeinfluflt bleibt. Die integralen Zahlen fiir die Gesamt-
Ozonmenge iiber der Station sind 0,282 cm (282 DU) vor Auftreten des Ozonlochs
und 0,158 ¢cm (158 DU) und 0,112 cm (112 DU) im Oktober 1986 und 1997 (zu
der Einheit siehe Abschn. 1.1.4), die Gesamtmenge ist also um mehr als die Hélfte
zuriickgegangen.

Abbildung 8.7 zeigt noch die langfristigen Oktobermittel der Gesamt-
Ozonmenge iiber der Station Halley Bay (nach Farman et al. 1985, durch
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deren Arbeiten das Phidnomen des Ozon-Loches entdeckt wurde). Die rdumliche
Ausdehnung und zeitliche Entwicklung des Ozonlochs sind in Abb. 8.8 anhand
von Satellitenmessungen der Jahre 1979 und 2007 gezeigt. Diese Messungen be-
weisen, daf} der Effekt keine auf einzelne Jahre beschrinkte Singularitit darstellt,
sondern dafB hier eine langfristige Abnahme des Ozons im antarktischen Friihjahr
vorliegt. Auch iiber dem Nordpol ist tiber den betrachteten Zeitraum eine Abnahme

1. Marz 1979 1. Marz 2007

Abb. 8.8 Ozongesamtsiule
aus Satellitenmessungen iiber
dem Nord- und Siidpol im
polaren Friihling 1979 und
2007 (Daten vom NASA
Goddard Space Flight Center,
http://toms.gsfc.nasa.gov/
index_v8.html)



8.2  Wichtige chemische Reaktionszyklen in der Atmosphire 415

der Ozonsidule zu beobachten; allerdings ist der Riickgang sehr viel schwicher als
tiber dem Siidpol.

Die Mechanismen, die zur Bildung des Ozon-Loches beitragen, sind lange
ungeklirt geblieben; Anomalien der atmosphérischen Zirkulation wurden ebenso
herangezogen wie chemische Prozesse mit natiirlichen und anthropogenen Partnern.
Inzwischen ist es sicher, da chemische Prozesse, die mit den Halogenen aus den
Fluorchlorkohlenwasserstoffen und Halonen zusammenhéngen, die Ursache fiir das
Ozon-Loch sind.

Das erste zu kldrende Problem lag — kurz gesagt — darin, daf der oben beschrie-
bene katalytische Ozon-Abbau im ClOx-Zyklus unter den normalen Bedingungen
der Gasphasen-Chemie in der unteren Stratosphére zwischen 10 und 25 km ein sehr
ineffektiver ProzeB ist (die im vorhergehenden Abschnitt erwihnten Arbeiten zur
heterogenen Chemie kamen zeitlich viel spiter!). Dies hat seinen Grund vor allem
darin, daf Chlor in dieser Hohe unter Gasphasenbedingungen ganz iiberwiegend in
der Form von Chlorwasserstoff (Salzsidure, aus der Reaktion CH4 + C1 — CH3 +
HCI) und - bei Anwesenheit von Stickoxiden (s. Gl. 8.33) — in Form von Chlornitrat,
CIONO; vorliegt, teilweise aber auch darin, daf die fiir die katalytische Wirkung des
Chlors wichtige Regenerationsreaktion CIO + O — CI + O (siehe Abschn. 8.2.3)
in der unteren Stratosphire nur eine untergeordnete Rolle spielt. Das zweite zu
klarende Problem war der zeitliche Verlauf des Einbruchs der Ozonkonzentration,
der mit den Vorstellungen iiber die normale Gasphasen-Chemie ebenfalls kaum zu
deuten ist. Es wurde schlieBlich klar, da3 die fiir das Ozon-Loch relevanten che-
mischen Reaktionen nicht allein in der Gasphase ablaufen, sondern daf} die fiir die
winterliche Polarnacht typischen stratosphirischen Wolken dabei beteiligt sind.

Diese polaren stratosphérischen Wolken (,,PSC*, Polar stratospheric clouds)
sind an sehr tiefe Temperaturen (unter —78°C oder kilter) gebunden. Bei ei-
ner Abkiihlung der stratosphirischen Luft auskondensieren als erstes bei —
78°C feste Salpetersdure-Trihydrat-Partikel (,,NAT®, nitric acid trihydrate; s. z.B.
Crutzen u. Arnold 1986; Hanson u. Mauersberger 1988; Arnold u. Knop 1989);
als Kondensationskerne konnen hierzu die Schwefelsdureteilchen der schon er-
wihnten stratosphirischen Aerosolschicht dienen. Weitere Beobachtungen und
Modellrechnungen (s. z.B. Drdla et al. 1994 und Carslaw et al. 1994) ergaben
etwa folgende, heute weitgehend akzeptierte Vorstellung iiber die Entstehung der
meisten polaren stratosphérischen Wolken: Die Schwefelsidureaerosole sind unter
stratosphirischen Bedingungen wahrscheinlich unterkiihlt, d.h. fliissig. In diesem
Zustand weisen die Tropfen ein sehr hohes Losungsvermogen fiir Salpetersdure-
und Wasserdampf auf, bilden also sehr wahrscheinlich ternire Gemische von HNO3,
H,SO4 und H;O; fiir diesen Prozel3 gibt es natiirlich keine Nukleationsbarriere.
Auch diese Gemische liegen offensichtlich teils als unterkiihlte Tropfen, teils als
Kristalle vor. Bei noch weiterer Abkiihlung unter —85°C ist auch die Bildung
von Wassereiswolken moglich (sog. Typ 2 der polaren stratosphérischen Wolken,
im Gegensatz zu den als Typ 1 bezeichneten zuvor erwdhnten Salpetersdure-
Mischwolken).

Die polaren stratosphirischen Wolken ermoglichen die gleich zu besprechen-
den heterogenen Reaktionen zur Chloraktivierung, sie beeinflussen aber auch
— gegebenenfalls entscheidend — die Menge der Stickstoffverbindungen in der
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polaren Stratosphire: Uber die in Gl. (8.32) beschriebene Reaktion von Stickoxiden
mit Hydroxylradikalen wird Salpetersduredampf gebildet. In Abwesenheit von
Sonnenlicht kann an die Stelle dieser Reaktion die schon erwéhnte Reaktionskette
nach GlIn. (8.34) bis (8.36) treten (Bildung von Distickstoffpentoxid mit nach-
folgender heterogener Hydrolyse dieser Verbindung). Die Riickbildung der re-
aktiven Stickoxide durch Photolyse der Salpetersdure wird unterbunden, wenn
die Salpetersdure in den polaren stratosphirischen Wolken auskondensiert ist;
dieser Vorgang wird als Denoxifizierung bezeichnet. Sedimentieren nun die-
se Wolken, so werden die Salpetersdure und damit die Stickoxide dauerhaft aus
dem Reaktionskreislauf entfernt (Denitrifizierung) und damit die Deaktivierung der
einmal gebildeten reaktiven Chlorverbindungen (C1Oy) nachhaltig unterdriickt.

Die primdren Aktivierung der inaktiven Chlorverbindungen, der sog.
Reservoirgase Chlorwasserstoff (Salzsduredampf) und Chlornitrat, lduft eben-
falls unter Beteiligung der polaren stratosphirischen Wolken ab: Von Solomon et al.
(1986) wurde die Umsetzung dieser inaktiven Spezies an bzw. in Wolkenpartikeln
zu molekularem Chlor und Salpetersdure geméaf

CIONO; + HCl — Cl; + HNOj3 (8.37)

vorgeschlagen. Diese und ebenso die weiter unten angefiihrten Reaktionen kénnen
nicht als reine Gasphasenreaktionen ablaufen, da in der Gasphase die erforder-
liche Aktivierungsenergie nicht zur Verfiigung steht; erst die Reaktion mit den
Wolkenpartikeln ermoglicht diese Aktivierung. Das molekulare Chlor, das als sol-
ches Ozon nicht angreift, wird akkumuliert und dann nach der Wiederkehr der
Sonne am Ende der Polarnacht photolytisch zu atomarem Chlor gespalten; damit
kann die katalytische Zerstorung des Ozons iiber die Reaktion O3 + Cl — O; +
CIO einsetzen. Da nach dem Verdampfen der polaren stratosphirischen Wolken
bei weiterer Erwdrmung auf dem angegebenen Weg kein Chlor mehr nachgeliefert
und keine Stickoxide mehr entfernt werden, kommt der Abbauprozef nach einigen
Wochen zum Stillstand, die Ozonschicht kann sich dann regenerieren.

In dhnlicher Weise wurde von Crutzen u. Arnold (1986), von Solomon et al.
(1986) und von McElroy u.a. (19864, b) die ebenfalls in bzw. an Wolkenpartikeln
ablaufende Reaktion

CIONO; + H,O — HOCI + HNO3 (8.38)
mit sich nach dem Ende der Polarnacht anschlieSender Photolyse von HOCI
HOCl+h-v— OH+Cl (8.39)

vorgeschlagen. Auch in diesem Fall tritt eine Zerstorung von Ozon kurz nach der
Wiederkehr der Sonne ein; einige Zeit nach dem Verdampfen der Wolken kommt
der Abbau dann zum Stillstand.
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Eine lange Zeit offene Frage bei dem Ablauf der Prozesse nach Gln. (8.35)
und (8.36) war die Regeneration des ClO zu atomarem Chlor, die zu einem ef-
fizienten katalytischen Abbau des Ozons erforderlich ist. Wie schon angedeutet,
ist der in 8.2.3 diskutierte Schritt C10 + O — Cl + O, (nach Molina u. Rowland
1974) in der unteren Stratosphire wegen der verschwindenden Konzentration des
atomaren Sauerstoffs unbedeutend. Deshalb wurden verschiedene andere Zyklen
vorgeschlagen, wie z.B. (Molina u. Molina 1987)

ClO+ClO+M — ClhO, +M

Cl,O, +h-v — CIOO + C1

Cl00 + M —-Cl+0,+M
netto 2CIO+h-v — 2Cl+ Oy

(8.40)

oder die Reaktionskette nach GI. (8.30) (Solomon et al. 1986) oder ein
Mechanismus unter Beteiligung von BrOx nach Gl. (8.31) (McElroy et al. 1986).
Die Brom-Chlor-Reaktionen nach Gl. (8.31) tragen vermutlich nur zu etwa einem
Fiinftel bis einem Viertel zur Ozon-Zerstorung bei, wihrend die Reaktion nach GI.
(8.29) + GIl. (8.40) wahrscheinlich fiir den iiberwiegenden Teil des Ozon-Abbaus
verantwortlich ist. Allerdings gibt es Hinweise darauf (z.B. Frieler et al. 20006),
dass die Bedeutung des Brom-Chlor-Zyklus fiir den Ozonabbau speziell auf der
Nordhalbkugel auch grofler sein konnte.

Das regelmifig auftretende und im Trend stirker werdende Ozon-Loch ist
ein Phidnomen der Antarktis (sieche Abb. 8.8). Dies wirft die Frage auf, wo
die Unterschiede zwischen Antarktis und Arktis liegen, warum ein Phidnomen
vergleichbarer Auspriagung nicht auch iiber dem Nordpolargebiet auftritt.

Der erste Unterschied liegt in den winterlichen Temperaturen in der polaren
Stratosphire. Die sehr kalte Hochfliche des antarktischen Inlandeises gibt im po-
laren Winter wesentlich weniger thermische Strahlung ab als der von Meereis
bedeckte arktische Ozean, so daB} sich das stratosphirische Gleichgewicht zwischen
Absorption und Emission thermischer Strahlung in der Antarktis erst bei um et-
wa 10 K tieferen Temperaturen einstellt. Der zweiter Unterschied ist durch die
unterschiedliche Dynamik gegeben: Wir hatten in Kap. 4 die winterlichen strato-
sphirischen Westwinde und die Polarwirbel als thermische Winde interpretiert; die
Stirke thermischer Winde ist dem horizontalen Temperaturgradienten proportional.
Nun steht der sehr kalten winterlichen Stratosphire iiber der Antarktis eine auf
der Stidhemisphére im Vergleich zur Nordhemisphire eher wiarmere subtropische
Stratosphire gegeniiber; die meridionalen stratosphirischen Temperaturgradienten
sind im jeweiligen Winter auf der Siidhalbkugel fast doppelt so grofl wie auf der
Nordhalbkugel. Die Folge ist ein viel stirker ausgebildeter Polarwirbel im Siiden.
Hinzu kommt, daf auf der Siidhalbkugel der Polarwirbel (die polare ,,Vortex*) fast
nur zonale Stromungen aufweist und sehr gut polzentriert ist. Dagegen setzen sich,
wie im Abschn. 4.3.4 angedeutet, im nordlichen Polargebiet die troposphérischen
Storungen auch in die Stratosphire hinein fort; die arktische polare Vortex ist ver-
gleichsweise sehr unregelmifig, mit kriftigen meridionalen Windkomponenten und
— damit verbunden — mit intensivem meridionalem Austausch.
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Ansonsten laufen in der arktischen Stratosphire die gleichen chemischen
Prozesse ab wie iiber der Antarktis; auch iiber der Arktis treten Ozon-Verluste
auf (siehe Abb. 8.8). Die hoheren Temperaturen und damit das eher episodische
Auftreten polarer stratospharischer Wolken einerseits und der stirkere Austausch
mit der Luft niedrigerer Breiten andererseits verhindern die regelmifBige Ausbildung
eines scharfen Ozon-“Loches*. Dies heif3t nicht, daB ein arktisches Ozon-Loch prin-
zipiell ausgeschlossen ist: In den besonders kalten Wintern 2000 und 2005 lag der
Ozonverlust iiber dem Nordpol im Bereich von 100 DU oder sogar leicht dar-
iiber (Rex et al. 2006). Diese Befunde weisen uniibersehbar auf eine mogliche
Gefihrdung der Ozonschicht auch iiber der Arktis hin; die Lage kann bei einer
Abkiihlung der Stratosphire, wie sie bei einem weiteren Anstieg der anthropoge-
nen Treibhausgase wahrscheinlich wird, dhnlich kritisch wie iiber der Antarktis
werden.

8.2.5 Vulkanische Einfliisse auf die Ozonschicht

An dieser Stelle wollen wir einige Anmerkungen iiber den Einflu vulkani-
scher Partikel einschieben: Nachdem klar geworden war, dal Reaktionen von
Chlornitrat und Salzsdure an oder in den Partikeln der polaren stratosphérischen
Wolken zur Freisetzung reaktiver Chloratome fiihren, lagen Uberlegungen na-
he, ob und wieweit dhnliche Reaktionen an den Oberflichen stratosphérischer
Schwefelsdureteilchen aus Vulkanausbriichen zumindest zeitweise zum Ozon-
Abbau beitragen konnen (die Entstehung und die Charakteristika stratosphérischer
Sulfat- bzw. Schwefelsdurepartikel werden im folgenden Kapitel in Abschn. 9.3
besprochen). In einer grundlegenden Arbeit stellen Hofmann u. Solomon (1989)
detaillierte Uberlegungen iiber eine mogliche Reduzierung des stratosphirischen
Ozongehaltes nach der Eruption des El Chichén (Mexiko) im Friihjahr 1982 an.
Im Verlauf des antarktischen Friihlings 1991 gelang dann (wohl erstmals) der
direkte Nachweis eines solchen Effektes (Deshler et al. 1992; Hofmann et al.
1992): Es konnte gezeigt worden, dal der ,.klassische®, unter Beteiligung der pola-
ren stratosphérischen Wolken ablaufende Ozonloch-Mechanismus in den mittleren
Schichten zwischen etwa 13 und 22 km Hohe wirksam wird, wihrend die Schichten
unterhalb etwa 12 bis 13 km davon wenig beeinflut werden; dieses Verhalten
zeigte sich regelméfBig mehrere Jahre hindurch. Ab September 1991 wurde dann
aber tiberraschenderweise auch unterhalb von 12 bis 13 km eine starke, lokal bis
zu 50% betragende Abnahme der stratosphirischen Ozon-Konzentration beobach-
tet. Deshler et al. (1992) bzw. Hofmann et al. (1992) konnten diese Reduktion
des Ozons auf die Wirkung von Schwefelsdureteilchen zuriickfiihren, die von der
Eruption des Cerro Hudson (Chile) im August 1991 stammen; ab Mitte September
waren in den fraglichen Schichten extrem hohe Konzentrationen (iiber 6 000/cm?)
typischer vulkanischer Schwefelfiure-Kondensationspartikel mit Radien in der
Grofenordnung von 1072 iwm zu beobachten (siehe hierzu auch Abb. 9.16), die
praktisch zweifelsfrei fiir den kurz darauf einsetzenden Ozon-Abbau verantwortlich
waren.
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Im Juni 1991 brach auf den Philippinen der Vulkan Pinatubo aus (siehe
auch Abb. 9.18); bei dieser Eruption wurden etwa 20 Mt Schwefeldioxid in die
Stratosphire injiziert und dort zu Schwefelsdureaerosolen konvertiert. Diese Partikel
wurden in beiden Hemisphiren weltweit verfrachtet und waren einige Jahre hin-
durch in der Stratosphire zu beobachten. Dies gab Gelegenheit, den Einfluf} dieser
Teilchen auf den stratosphirischen Chemismus und speziell auf das Ozon niher
zu untersuchen (u.a. Gleason et al. 1993; Bojkov et al. 1993; Fahey et al. 1993;
Rodriguez et al. 1994; Hofmann et al. 1994).

Es ist nicht ganz einfach, die durch das Pinatubo-Aerosol verursachte Absenkung
des Ozon-Pegels von den statistischen und saisonalen Schwankungen der O3-
Konzentration zu separieren. Satelliten- und in situ-Messungen deuten auf eine im
Lauf des Jahres 1992 zunehmende Abnahme des Ozons um im Mittel rund 2%
in den mittleren geographischen Breiten hin (mit maximalen Werten von etwa 4%
im Winter 1992/1993); in den dquatorialen Breiten war kein signifikanter Effekt
zu beobachten. Neue Studien von Brunner et al. (2006) bestétigen und prizisie-
ren diese Befunde: fiir mittlere Breiten wird eine Ozonabnahme von 15-25% fiir
den Hohenbereich zwischen Tropopause und 23 km (fiir die Nordhalbkugel) bzw.
17 km (fiir die Stidhalbkugel) ermittelt.

In situ-Messungen (Fahey et al. 1993; Koike et al. 1994) und Modelle (u.a.
Rodiguez et al. 1994) zeigen, daB3 die Deaktivierung der Stickoxide durch die
Hydrolyse von Distickstoffpentoxid zu fliissiger Salpetersdure (s. Gln. 8.34 bis
8.36) auch bei vulkanischen Ereignissen, bei mittleren Stratosphérentemperaturen
und nicht zu hoher Partikeldichte, die dominierende Ursache fiir die Aktivierung
von ClOy ist. Erst bei sehr hoher Partikeldichte (deutlich iiber der Konzentration
der weltweit verteilten Pinatubo-Teilchen) und gleichzeitig sehr kalter Stratosphire
wird die (fiir das polare Ozon-Loch so wichtige) Aktivierung von Chlor durch die
Reaktion von Chlornitrat mit Wasser (s. Gln. 8.39 und 8.40) wirksam.

Schoeberl et al. (1993) berichten iibrigens auch von Ozon-Verlusten (wenige
Prozent) in der tropischen Stratosphére um etwa 25 km Hohe als Folge der Pinatubo-
Eruption. Diese Verluste sind aber vermutlich nicht oder nur in geringem Male auf
heterogene Reaktionen an Teilchenoberflichen zuriickzufiihren; sie wurden wahr-
scheinlich durch dynamische (konvektive) Aufwirtsbewegungen verursacht, die
durch die erhohte Absorption solarer Strahlung durch die vulkanischen Aerosole
und die damit verbundene Erwidrmung ausgelost wurden und die zu einer verstéirkten
Photolyse des Ozons fiihren konnten.

8.2.6 Globale Ozonabnahme

Wir kommen jetzt auf die weiter vorn schon angesprochene Frage einer globalen an-
thropogenen Beeinflussung der atmosphérischen Ozon-Schicht zuriick. Man sollte
diese Frage priziser dahingehend formulieren, ob globale Abbaumechanismen auch
auflerhalb der Polkappen wirksam werden; es liegt natiirlich auf der Hand, daf
die globale Ozon-Schicht allein schon durch den Ausgleich der polaren Defizite
(Stichwort: ,,Wiederauffiillen des Ozon-Lochs®) oder durch den Transport von in
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Abb. 8.9 Ozontrends iiber 11,5 Jahre (Nov. 78 bis Mai 90) nach Daten des TOMS (Total ozone
mapping spectrometer) an Bord des Nimbus-7-Satelliten: Isolinien der Anderungsrate des vertikal
integrierten Gesamtozons (in Prozent pro Jahr) als Funktion der geographischen Breite (vertika-
le Koordinate) und der Jahreszeit (horizontale Koordinate mit Monatssymbolen). Auftragung in
Analogie zu Abb. 8.3 (Modifiziert nach Stolarski et al. 1991)

hohen Breiten erzeugten aktiven Chlorverbindungen in niedrigere Breiten beeinfluf3t
werden kann (die Lebensdauer der reaktiven Substanzen liegt in der Gréenordnung
einiger Wochen).

Im Juni 1991 wurde von Stolarski et al. (1991) erstmals eine umfassende Analyse
von Daten vorgelegt, die zwischen November 1978 und Mai 1990, d.h. iiber mehr als
11 Jahre an Bord des Nimbus-7-Satelliten mit Hilfe eines Spektrometers (TOMS:
Total ozone mapping spectrometer) aufgenommen worden waren. In Abb. 8.9 sind
— als Ergebnis dieser Analyse — die iiber den genannten Zeitraum gemittelten jahrli-
chen Anderungen (in Prozent pro Jahr) des iiber die Hohe integrierten Ozongehaltes
aufgetragen.

Einer Zone beiderseits des Aquators mit verschwindender Anderung der Ozon-
Schicht (oder sogar einer ganz schwachen, statistisch allerdings nicht signifikanten
Zunahme des Gesamtozongehaltes) steht eine Abnahme in den geméBigten und —
polwirts deutlich zunehmend — in den hohen geographischen Breiten gegeniiber;
diese Abnahme ist etwa ab Breiten von 30° in Richtung auf die Pole zu signifikant.
Die tiber 90% der Erdoberfliache, aber unter Ausschlufl der Polkappen (65°N bis
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65°S) gemittelte Rate betrigt —0,26% pro Jahr, allerdings mit einer Unsicherheit
von etwa £0,15% pro Jahr. In mittleren nordlichen Breiten (50°N) steht einer
winterlichen Abnahmerate von ca. —0,8% pro Jahr eine verschwindende Rate im
Sommer gegeniiber.

Neue Studien von Brunner et al. (2006) haben entsprechende Trends iiber lingere
Zeitrdume (1979-2004) bestimmt. Wihrend die globale Verteilung der errechne-
ten Trends weitgehend mit denen in Abb. 8.9 iibereinstimmt, wird fiir die ldngeren
Zeitraume insgesamt eine etwas schwichere Ozonabnahme (pro Jahr) ermittelt. Die
Autoren fiihren dies vor allem auf sich dndernde Konzentrationen der stratospha-
rischen Chlorverbindungen sowie auf niedrige Aerosolkonzentrationen wihrend
der letzten 10 Jahre zuriick. Ahnlich Schliisse legen auch die langjihrigen, aus
Bodenmessungen gewonnenen Zeitreihen dar, die in Abb. 8.10 gezeigt sind.

Die Interpretation der Befunde und damit die Antwort auf die Frage einer
globalen anthropogenen Beeinflussung sind nicht ganz eindeutig. Die relativ star-
ke Abnahme des Ozons siidwérts von etwa 50°S und insbesondere der zeitliche
Verlauf mit einer maximalen Absenkung des Ozon-Pegels im antarktischen Friihling
legen die Vermutung nahe, daf} ein wesentlicher Teil des beobachteten Trends
durch die Austausch von Luft aus dem sich im Friihjahr auflésenden antarktischen
Zirkumpolarwirbel zustande kommt, also eine Konsequenz des Ozon-Loches ist.
Eine Erkldrung des Befundes auf der Nordhemisphire scheint dagegen nicht auf die
gleiche einfache Weise moglich: Die Ozon-Abnahme in mittleren Breiten ist stér-
ker, die Zunahme der Abnahmeraten mit Annidherung an den Pol schwicher als auf
der Stidhalbkugel; dies 148t vermuten, dafl hier neben den Einfliissen aus polaren
Regionen auch extrapolare Abbau-Mechanismen zum Tragen kommen.

Die von Satelliten und Bodenstationen gemessenen Daten lassen alles in al-
lem wohl auf einen (schwachen?) globalen Ozon-Abbau neben der Ozonzerstérung
in den polaren Breiten schlieBen. Die Entdeckung der Relevanz heterogener
Reaktionen (s. Abschn. 8.2.3) spricht ebenfalls fiir einen globalen Abbau auch in
den mittleren Breiten zusétzlich zu den Belastungen der Ozon-Schicht, die von den
hochpolaren Breiten ausgehen. Wie zuvor diskutiert fiihren diese Reaktionen zu ei-
ner Deaktivierung der Stickstoffverbindungen, damit zu einer stirkeren Aktivierung
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Abb. 8.10 Aus Messungen von Bodenstationen gewonnene Zeitserien der atmosphirischen
Ozongesamtséule in mittleren Breiten (nach WMO 2006)
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von Chlor und so zu einer erhohten Empfindlichkeit gegentiber anthropogenen
Chloremissionen.

Diese Empfindlichkeit und damit die Gefahr einer Beeintrichtigung der glo-
balen Ozon-Schicht werden in Zukunft trotz einer abnehmender stratospha-
rischer Chlorkonzentrationen nicht unbedingt abnehmen, und eventuell so-
gar eher noch zunehmen, da mit einem weiteren Anstieg der Kohlendioxid-
Konzentration und der damit einhergehenden Intensivierung der Strahlungskiihlung
die Stratosphédrentemperaturen vermutlich signifikant sinken werden.

8.3 Ozonchemie in der Troposphiire

Insbesondere in Gebieten mit starken Schadstoffemissionen wird die Luftqualitiit
entscheidend durch photochemische Prozesse bestimmt. So werden z.B. so-
genannte Sommersmog-Episoden durch erhohte Konzentrationen an Aerosolen
und Ozon gekennzeichnet, die aus den urspriinglich emittierten Substanzen
durch luftchemische Prozesse gebildet wurden. Wie in der Stratosphire spielt
Ozon auch in der Troposphidre eine zentrale Rolle; typischerweise werden die
bei Sommersmog-Bedingungen ablaufenden Reaktionszyklen daher auch unter
dem Begriff ,,Ozonchemie” zusammengefasst. Neben Ozon kommt auch den
Stickoxiden und Kohlenwasserstoffverbindungen eine wesentliche Rolle zu.

Etwa die Hilfte des troposphirischen Ozons stammt aus der Stratosphire (wobei
beziiglich dieser Abschitzung die Unsicherheiten immer noch recht grof sind), die
zweite Hilfte aus chemischen Reaktionen, die in der Troposphire ablaufen; in stark
belasteten Gebieten ist dieser zweite Anteil eher noch hoher. Ozon 16st iiber die
Reaktionskette

O3 +h-v(h<310nm) — O, +O('D) 8.41)
O('D) + H,0 — 20H :
eine ungeheure Vielfalt von Radikalreaktionen aus, die fiir die troposphérische
Chemie charakteristisch und bestimmend sind.

Die weitaus wichtigste Quelle der Stickoxide sind Verbrennungsprozesse, in de-
nen NO aus N, und O, entsteht. Dieser Prozef3 ist endotherm und lduft deshalb um
so besser ab, je hoher die Temperatur ist (das heiflt allerdings auch, je wirtschaftli-
cher die Verbrennung ist); bei nicht zu langsamer Abkiihlung bleibt das bei tiefen
Temperaturen gegeniiber dem Zerfall in Stickstoff und Sauerstoff an sich instabile
NO metastabil erhalten. NO wird durch molekularen Sauerstoff nur langsam, durch
Radikalreaktionen dagegen recht schnell zu NO; oxidiert. NO; vermag iiber die
Reaktion

NO; + h - v(h< 400 nm) — NO + O (8.42)

atomaren Sauerstoff bereitzustellen und trigt so zur Produktion von Ozon bei.
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Die folgende Reaktionsfolge zeigt den gewissermallen klassischen Methan-
Stickoxid-Prozef3 (nach Johnston u. Podolske 1978), bei dem Methan, CHy, iiber
die Zwischenstufe des Formaldehyds, CH,O, nach der Photolyse des letzteren, zu
Kohlenmonoxid, CO, und Wasser, H,O, bei gleichzeitiger Produktion von Ozon,
O3, oxidiert wird:

CH, + OH - CH, + H,0
CH,+0,+M - CH,0, +M
CH,0, + NO - CH,0 +NO,
CH,0 + 0O, - CH,0 + O,H
CH,O + hv - COH +H
COH +0,+M - CO+OH+M
H+0,+M - O,H+M
20,H+2NO - 2 OH + 2 NO,
L O,H + OH - H,0 + O,

| > 3NO,+3hv - 3NO+30

30+30,+3M - 30,+3M
netto CH,+60, - CO+2H,0+30,.

(8.43)

Bei diesem Prozefl werden pro oxidiertem Methanmolekiil 3 Ozonmolekiile ge-
bildet. Der Prozef} stellt gewissermafBlen einen Idealtyp der Methanoxidation dar; in
der Natur gibt es eine Vielfalt dhnlicher Prozesse mit anderen Verzweigungen und
auch mit geringeren Ozonausbeuten (s. beispielsweise Logan et al. 1981). Aufgrund
seiner langen atmosphirischen Lebensdauer (siehe Abb. 8.1) ist Methan weitgehend
gleichmifig iiber die Erde verteilt, und die Reaktionen (8.43) stellen die wichtig-
ste globale Quelle von troposphirischem Ozon auflerhalb von durch anthropogene
Emissionen verschmutzten Regionen dar. In stark verschmutzten Regionen tragt
neben dem Abbau von Methan auch die Oxidation einer Vielzahl zusitzlich in
die Atmosphire emittierter Kohlenwasserstoffe zur Ozonproduktion bei. Speziell
bei sommerlichen Temperaturen und starker solarer Einstrahlung kann das aus den
Kohlenwasserstoffen gebildete Ozon sehr hohe Konzentrationen annehmen und zu
starken Beeintrichtigungen der Luftqualitit fiihren. Das entsprechende Phidnomen
ist nach dem Ort seines ersten gravierenden Auftretens als ,,L.os Angeles Smog*
benannt.

Neben der Bildung von Ozon stellt die Oxidation des Methans auch eine wich-
tige, wenn nicht sogar die wichtigste Quelle des atmosphérischen Kohlenmonoxids
dar (fiir weitere Details des atmosphérischen CO-Budgets sei auf Abschn. 8.5.1
verwiesen).
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Der iiberwiegende Teil des Kohlenmonoxids wird — wieder in Reaktionen mit
den atmosphirischen OH-Radikalen — zum CO, weiteroxidiert; weitere, aller-
dings weniger effektive Senken sind die Aufnahme durch den Boden und der
Transport in die Stratosphire. Bei der Oxidation zum CO; kann in Gegenwart von
Stickoxiden ebenfalls Ozon erzeugt werden; ob es dabei netto zu einer Erzeugung
oder Vernichtung von Ozon kommt, hingt von der aktuellen Stickoxidkonzentration
ab: Fiir NO/O3-Konzentrationsverhiltnisse iiber etwa 1:5 000 bis 1:4 000 ist die fol-
gende Reaktionskette dominierend (nach Crutzen u. Gidel 1983), die schon von
Johnston u. Podolske (1978) diskutiert worden war:

CO + OH — CO, +H
H+0,+M — HO+M
HO; + NO — OH + NO,
NO; +h-v —- NO+O
0,+0+M —>03+M
netto CO+20, — COy + O3,

(8.44)

Bei niedrigeren Stickoxidkonzentrationen, d.h. bei NO/O3-Verhiltnissen kleiner
als etwa 1:5 000, tiberwiegt eine andere Reaktionskette, die mit einem Abbau von
Ozon verbunden ist:

CO + OH — CO, +H

H+0,+M — HO,+M

HO,+03 — OH + 20,
netto CO + O3 — COy + Oy

(8.45)

Normalerweise kann davon ausgegangen werden, dal} iiber den industrialisierten
Liandern von Europa, Asien und Nordamerika auch abseits von Ballungsgebieten
die Stickoxidkonzentrationen immer so hoch sind, dal bei der CO-Oxidation die
Ozonproduktion iiberwiegt; die oben genannte Schwelle wird zum Teil um das
Tausendfache iiberschritten (s. hierzu auch Tabelle 8.1)

8.3.1 Photochemische Smog-Bildung

Im vorangegangenen Abschnitt haben wir gelernt, dass Ozon in der Troposphére
durch die Oxidation von Methan und Kohlenmonoxid gebildet werden kann.
Insbesondere konnen die globalen atmosphérischen Hintergrundkonzentrationen
von Ozon — neben dem Beitrag durch Transport aus der Stratosphire — vor al-
lem auf die Oxidation von Methan zuriickgefiihrt werden. Nachdem in den 1940er
Jahren in der Region von Los Angeles immer héufiger extreme Episoden von
starker Luftverschmutzung aufgetreten waren, stelle sich jedoch heraus, dass er-
hohte Ozonkonzentrationen eines der wesentlichen Merkmale dieses sogenannten
Los Angeles Smogs (oder Sommersmogs) waren. Neben der Beeintridchtigung der
Gesundbheit traten vor allem auch Schédden an Nutzpflanzen auf.
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Tabelle 8.1 Eigenschaften atmosphirischer Spurengase

Gas Konzentration Atm. Verweilzeit
H,O sehr variable variabel, in Troposphére
3 ppm-4% etwa 10 Tage
CO, 390 ppm (2010) (1) 4 bis 5 Jahre
(2) 7 bis 10 Jahre
(3) 50 bis 120 Jahre
O3 sehr variabel sehr variabel
Tropos. um 0,05 ppm (Stunden bis Monate)
Stratos. um 5 ppm (Monate)
CHy4 Nordhem.: 1,75 ppm 8 bis 11 Jahre
Siidhem.: 1,65 ppm
N,O 0,32 ppm 100 bis 200 Jahre
CCI3F (FCKW-11) 0,23 ppb 50 bis 70 Jahre
CClF, (FCKW-12) 0,54 ppb 80 bis 150 Jahre

CcO

NO/NO,

Nordhem.: 0,13 ppm
Siidhem.: 0,07 ppm

0,01 ppm (extreme Reinluft)

bis iiber 100 ppm (stark
belastete Luft)

einige Monate

variabel

(1) Gemittelte Verweilzeit gegeniiber Austausch mit Biosphére und Ozean (s. Text).
(2) Verweilzeit gegeniiber Austausch mit Ozean.
(3) Abklingzeit einer impulsartigen CO;-Injektion.

Im Jahr 1952 entdeckte Arie Haagen-Smit die wesentliche Ursache des Los-

Angeles Smog: dhnlich wie die Methanoxidation (Reaktionen 8.43) fiihrt auch
die Oxidation von Kohlenwasserstoffen zur Bildung von Ozon. Insbesondere in
Anwesenheit hoher Stickoxidkonzentrationen und starker solarer Strahlung sind die
entsprechenden Bildungsmechanismen besonders effektiv.

Wie bei der Methanoxidation ist auch hier die Reaktion mit Stickoxiden von
entscheidender Bedeutung: NO, wird photolytisch gespalten, das dabei frei wer-
dende Sauerstoffatom verbindet sich mit molekularem Sauerstoff zu Ozon; das bei
der Photolyse erzeugte NO wird unter Beteiligung von Hydroxylradikalen und un-
ter Mitwirkung von Kohlenwasserstoffen in einer mehr oder minder komplexen
Abfolge von Reaktionen wieder zu NO; oxidiert. Im einfachsten Fall 14uft eine
Reaktionskette etwa in der Form

Ozonproduktion:

NO; +h.v(h <400nm) — NO+O

0+0+M —- 03 +M

NO; — Regeneration:

RH + OH — R+ H0 (8.46)
R+0,+M — RO, + M

RO, + NO — RO + NO,

netto RH4+OH+20; — RO + O3 + H,0



426 8 Atmosphirische Spurengase

ab (RH steht fiir einen Kohlenwasserstoff, R fiir das entsprechende organische
Restmolekiil). Dabei wird netto ein Ozonmolekiil gebildet; zudem entsteht ein sehr
reaktionsfihiges organisches Radikal (RO). Die in GI. (8.46) und natiirlich auch
in wesentlich komplexeren Reaktionsketten auftretenden organischen Peroxide und
Radikale sowie das Ozon selbst, das z.B. in der Lage ist, die Doppelbindungen von
Olefinen aufzubrechen, konnen eine Vielzahl weiterer Reaktionen auslosen, die im
Extremfall zu dem beriichtigten Photosmog (,,Los Angeles-Smog*) fiihren.

Man sieht sofort, daB3 fiir die Produktion eines Ozonmolekiils ein Kohlen-
wasserstoff oder eine vergleichbare Verbindung erforderlich ist. Das Vorhandensein
von Stickoxiden allein reicht nicht aus; denn ohne Kohlenwasserstoffe liefe die in
sich geschlossene Reaktionskette

NO,+h-v —-NO+O
0+0,+M —03+M (8.47)
O3 + NO — Oy + NO»

ohne Netto-Produktion von Ozon ab.

Das Verhiltnis zwischen Stickoxidkonzentrationen und Kohlenwasser-
stoffkonzentrationen bestimmt somit im wesentlichen, ob eine Konzentrationserho-
hung der einen oder anderen Stoffgruppe die atmosphérischen Ozonkonzentrationen
entweder erhoht oder vermindert. Die Abhingigkeit der Ozonkonzentration von
Stickoxidkonzentrationen und Kohlenwasserstoffkonzentrationen ist in Abb. 8.11
gezeigt.

Die aktuellen troposphirischen Ozonkonzentrationen iiber Mitteleuropa und ver-
gleichbaren Gegenden liegen in Bodennihe zwischen etwa 30 phPa im Winter
und 50 phPa im Sommer (Mittelwerte); 1 phPa entspricht am Boden einem
Mischungsverhiltnis von 1 ppb. Mit der Hohe steigen die Konzentrationen etwas an
und erreichen in ca. 2-3 km Hohe Maximalwerte, die um etwa 1/3 hoher liegen als

0.25 NI B B . Ly
£ o //////// ( \ .
g_ 0.20 : 7 MO,1 1 *:—
K= ] [INMHC] _ 4 T—o040-F
o . [NO ] [
IS 0.15 7 \\ 036 —F
g 0.10 : /// ( K \\ <0,32 234 034‘3
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Abb. 8.11 Isolinien fiir verschiedene simulierte Ozonmischungsverhiltnisse (in ppm) als
Funktion der Mischungsverhiltnisse von Stickoxiden (NOx=NO + NO;) und Kohlenwasserstotfen
(ausgenommen Methan, non-methane hydrocarbons NMHC) (nach Dodge et al. 1977)
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die Bodenwerte. Die hoheren Sommerwerte spiegeln die intensivere Photochemie
im Sommer wider; die leichte Zunahme des Ozons mit der Hohe ist auf einen
Ozonabbau (vorzugsweise durch organisches Material) am Boden zuriickzufiihren.
Nach Daten von Galbally u. Roy (1980) liegen die Depositionsgeschwindigkeiten
von Ozon an der Erdoberfliche zwischen etwa 0,1 cm/s iiber groen Wasserflachen
und etwa 0,5 cm/s iiber Wald- oder Wiesenflichen. Ansonsten sind fiir den
Ozonabbau in der Troposphére dhnliche Prozesse wie in der unteren Stratosphére
wirksam.

Volz u. Kley (1988) haben Ozonmessungen aus dem 19. Jahrhundert ausge-
wertet; danach lag der Pegel um 1880 bei etwa 7 bis 10 ppb (Messungen bei
Paris); die Konzentrationen sind durch die Industrialisierung also auf das 2- bis
5-fache angestiegen. In Europa stagnieren seit etwa 20 Jahren die bodennahen
Ozonkonzentrationen im Sommer; im gleichen Zeitraum hat allerdings die Zahl
der sommerlichen Uberschreitungen der Ozongrenzwerte sehr stark abgenom-
men. Diese Entwicklungen kénnen im wesentlichen auf die stark verminderten
Emissionen der Vorldufersubstanzen (Stickoxide und Kohlenwasserstoffe) zurtick-
gefiihrt werden kann. Gleichzeitig wurde jedoch eine deutliche Zunahme der mitt-
leren winterlichen Ozonkonzentrationen um etwa 10 ppb beobachtet. Eine wahr-
scheinliche Erklarung fiir diesen Anstieg (und fiir die trotz abnehmender Stickoxid
und Kohlenwasserstoffemissionen stagnierenden sommerlichen Konzentrationen)
ist die stetige Zunahme der globalen Methankonzentration (von etwa 700 ppb
vor der Industrialisierung auf derzeit etwa 1 800 ppb); die entsprechend erhohte
Ozon-Produktionsrate durch die Methanoxidation (Reaktionszyklus 8.43) fiihrt ins-
besondere zu erhohten Ozonkonzentrationen auch auflerhalb stark verschmutzter
Gebiete.

8.3.2 Oxidationskapazitit der Atmosphidre

Nicht nur durch menschliche Einfliisse, sondern auch durch natiirliche Emissionen,
vor allem aus der Biosphire, wird stindig eine Vielzahl von Substanzen, vor al-
lem von Kohlenwasserstoffen, in die Erdatmosphire emittiert. Lange Zeit war
nicht klar, auf welchem Weg diese Substanzen wieder aus der Atmosphire entfernt
werden. Dass ein entsprechendes ,,Waschmittel der Atmosphire* existieren muss,
ergab sich allein aus der Tatsache, dass keine stetige Zunahme der atmosphérischen
Konzentrationen der emittierten Verbindungen beobachtet wurde.

Erst im Jahr 1971 wurde dieses Waschmittel der Atmosphire entdeckt. Hiram
Levy zeigte, dass das Hydroxylradikal (OH) in der Troposphire durch die
Reaktionen (8.2) und (8.3) gebildet werden kann. Das Hydroxylradikal ist du-
Berst reaktiv; es reagiert mit einer sehr groflen Zahl von Molekiilen. Durch
diese Reaktionen werden aus den urspriinglich zumeist schwer wasserloslichen
Verbindungen zunehmend kleinere und besser wasserlosliche Verbindungen ge-
bildet. Neben der Entfernung durch trockene Deposition, bewirkt vor allem die
nasse Deposition die effektive Entfernung dieser 19slichen Substanzen aus der
Atmosphire (siehe Abschn. 5.3.2).
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Das Potential, die urspriinglich emittierten Verbindungen durch die Reaktion
mit atmosphérischen Radikalen, vor allem dem Hydroxylradikal, in wasserlosliche
Verbindungen umzuwandeln, wird auch als Oxidationskapazitit der Atmosphire
bezeichnet. Es gibt Anzeichen dafiir, dass sich seit der Industrialisierung
die Oxidationskapazitit der Atmosphire verdndert hat. Eine Verinderung der
Oxidationskapazitit hat vor allem einen wichtigen Einfluss auf den Abbau
vieler Treibhausgase (z.B. Methan, siehe z.B. Gl. 8.12). Eine Zunahme der
Oxidationskapazitit fiihrt zu einer kiirzeren atmosphérischen Lebensdauer — und
damit verbunden — einer geringeren Klimawirksamkeit dieser Treibhausgase.

Neben der Reaktion mit dem Hydroxylradikal kann die Oxidation von frisch
in die Atmosphire emittierten Substanzen auch durch Reaktion mit weiteren
Radikalen erfolgen. Wéhrend der Nacht spielt hierbei vor allem das Nitratradikal
(NO3) eine wichtige Rolle.

8.4 Kohlendioxid

Kohlendioxid fillt insofern etwas aus dem Rahmen der iibrigen atmosphi-
rischen Spurengase, als die Menge des in der Atmosphire befindlichen
CO;, nur einen sehr kleinen Teil des gesamten in den Kreislauf involvier-
ten Kohlenstoffs ausmacht und seine Konzentration in der Luft durch das
Wechselspiel mit anderen Reservoiren bestimmt wird. In Abschn. 8.4.1 sollen die
atmosphérischen Kohlendioxidkonzentrationen und deren anthropogen bedingter
Anstieg im Hinblick auf diese Wechselbeziehungen besprochen und der globale
Kohlendioxidkreislauf vorgestellt werden. In Abschn. 8.4.2 werden wir noch etwas
spezieller auf die anthropogenen Einfliisse zuriickkommen. In den beiden letzten
Abschnitten werden dann die marinen Komponenten des Kreislaufs behandelt; in
Abschn. 8.4.3 wird die Chemie des Kohlendioxids im Meer und die hieraus folgen-
de Pufferfdhigkeit der Ozeane besprochen, in Abschn. 8.4.4 wird abschlieBend kurz
auf die Rolle der marinen Karbonatsedimente eingegangen.

8.4.1 Ubersicht

Wenn wir vom Wasserdampf einmal absehen, ist Kohlendioxid, CO,, das atmo-
sphirische Spurengas mit der hochsten Konzentration. Diese betrdgt zur Zeit im
Mittel etwa 390 ppm; sie ist wegen der Verbrennung fossiler Brennstoffe und we-
gen der Vernichtung rezenter Biomasse durch Rodungen, Wald- und Steppenbriande
und dgl. langsam im Steigen begriffen. Neben diesem sidkularen Anstieg ist
die Konzentration von Kohlendioxid betrichtlichen rdumlichen und zeitlichen
Schwankungen unterworfen.

Natiirliche Quellen und Senken des Kohlendioxids sind die lebende und to-
te pflanzliche Biosphidre und die Ozeane. Pflanzen verbrauchen Kohlendioxid
bei der Assimilation, der Photosynthese von Kohlenhydraten; umgekehrt wird
durch die Pflanzenatmung und durch die Bodenatmung (aus der Wurzelatmung
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und aus der Verrottung abgestorbenen pflanzlichen Materials) Kohlendioxid in
die Atmosphire abgegeben. Die Ozeane sind eher passive Speicher; sie konnen
je nach Temperatur, Salinitidt, pgy-Wert und atmosphirischer CO,-Konzentration
Kohlendioxid aus der Atmosphire aufnehmen oder an diese abgeben; dazu kommt
die langsame Aufnahme und Abgabe von CO; bei der Wechselwirkung mit den
ozeanischen Karbonatsedimenten.

In Tabelle 8.1 ist ein Uberblick iiber wichtige Eigenschaften ausgewihlter
Spurengase gegeben. Wihrend es sich bei den angegebenen Verweilzeiten der mei-
sten Spurengase um mittlere atmosphédrische Abbauzeiten handelt (d.h. Zeiten,
die die Zerstorung des betreffenden Gases charakterisieren), wird CO, dagegen
nicht im eigentlichen Sinne abgebaut; seine atmosphirische Verweilzeit wird durch
den Austausch zwischen der Atmosphire und den anderen Reservoiren bestimmt.
Die drei in der Tabelle angegebenen Zeiten beziehen sich auf unterschiedliche
Prozesse und entsprechen unterschiedlichen Definitionen der Verweilzeit. (1) be-
schreibt die Zeit, die ein CO,-Molekiil im Mittel in der Atmosphére verbringt, bis
es in eines der beiden anderen Reservoire, die Biosphire und die Ozeane, iiber-
wechselt; weiter unten, in Abb. 8.14, sind die Reservoirgrofen und die Fliisse
zwischen den Reservoiren zu sehen. (2) ist die Zeit, innerhalb der das atmosphé-
rische Kohlendioxid einmal gegen Kohlendioxid aus dem Ozean ausgetauscht wird.
Zwischen den zu (1) und zu (2) beitragenden Mechanismen besteht ein wichtiger
Unterschied: Das von der Biosphire aufgenommene CO, wird zu einem grofen
Teil sehr rasch, innerhalb eines Jahreszyklus oder noch schneller, wieder an die
Atmosphire abgegeben; wenn man will, kann man sich diesen Anteil des Kreislaufs
in gewissem Sinne kurzgeschlossen vorstellen. Der von den Meeren aufgenomme-
ne Anteil wird dagegen im wesentlichen durch marines CO; ersetzt; ein Molekiil,
das einmal von der Grenzschicht weg in den Wasserkorper hinein gemischt oder
transportiert worden ist, hat eine viel geringere Chance, innerhalb kurzer Zeit wie-
der in die Atmosphire zu gelangen. Insofern ist es sinnvoll, (1) und (2) getrennt
zu betrachten; es kann sogar durchaus sinnvoll sein, nur (2) als effektive atmo-
sphérische Verweilzeit anzusehen (dafiir sprechen zum Beispiel austauschbedingte
Anderungen in der isotopischen Zusammensetzung des Kohlenstoffs, auf die wir
hier aber nicht ndher eingehen wollen). (3) stellt schlieBlich die Zeit dar, mit der ein
einmal zu einem bestimmten Zeitpunkt in die Atmosphire injizierter CO,-Schub bis
auf einen durch die Verschiebung der chemischen Gleichgewichte bedingten klei-
nen Rest wieder abklingt (nach Siegenthaler 1983); diese Zeit ist am ehesten mit
den fiir die anderen Gase angegebenen Verweilzeiten vergleichbar.

Fiir einen groBen Teil der zeitlichen und rdumlichen Schwankungen ist die
Landbiosphire verantwortlich; diese Schwankungen zeigen sich in typischen Tages-
und Jahresgidngen der CO,-Konzentration. Mit dem Einsetzen der Photosynthese
z.B. am Morgen nach Sonnenaufgang beginnt der CO,-Gehalt tiber Flichen mit
Griinwuchs zu sinken und erreicht am spédten Nachmittag ein Minimum; wéhrend
der Nacht steigt dann die CO;,-Konzentration wieder, da dann die Assimilation
wegfillt und die CO,-Abgabe durch die Boden- und Pflanzenatmung zum Tragen
kommt. Die Amplitude solcher Tagesginge kann in Bodennidhe sehr betricht-
lich werden, wenn Wachstumsphase der Pflanzen und kriftige Sonneneinstrahlung
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Abb. 8.12 Periodische Variation und sikularer Anstieg der Kohlendioxidkonzentration in der
Atmosphire. Messungen auf dem Mauna Loa (Hawaii, 19,5° N, ca. 3 000 m Hohe) und am Siidpol
(Nach Bacastow u. Keeling 1979; Bacastow et al. 1985; Keeling et al. 1989; Schimel et al. 1995;
Tans 2010)

zusammenkommen. Bei sonnigem Wetter wurden iiber Getreidefeldern in der
Wachstumsphase Variationen um £50 ppm gemessen; bei bedecktem Wetter sanken
die Amplituden auf etwa 1/3 dieses Wertes (Junge 1963).

Die jahreszeitliche Variation der atmosphdrischen CO,-Konzentration (s.
Abb. 8.12) geht auf ganz é&hnliche Ursachen zuriick. Mit dem Einsetzen
der pflanzlichen Wachstumsphase, d.h. auf der Nordhalbkugel etwa im Mirz,
beginnt die CO;-Konzentration in der Nordhemisphidre abzunehmen und er-
reicht in der zweiten Jahreshilfte ein Minimum, um dann bis zum darauffol-
genden Friihjahr wieder anzusteigen. Die Amplitude dieses Jahresgangs liegt in
Bodennihe bei etwa 10 ppm (Abweichung vom Mittelwert nach beiden Seiten);
sie nimmt mit der Hohe tiber dem Boden ab und betrigt in 3000 m Hohe
(Mauna Loa, Abb. 8.12) noch etwa 5 ppm. Auf der Siidhalbkugel sind die
Verhiltnisse etwas verwickelter; es kommt dort zu einer Uberlagerung des bio-
logischen Zyklus, der auf der Siidhalbkugel wegen der kleineren Landflachen
weniger stark ausgepridgt ist als auf der Nordhalbkugel, und des durch
Interhemisphérenaustausch von der Nordhalbkugel herantransportierten Materials.
Am Siidpol tritt das Maximum der CO,-Konzentration um die Neujahrszeit herum
auf, also im siidlichen Hochsommer; die mittlere Amplitude liegt dort unter 1 ppm
(Abb. 8.12).

Die sog. vorindustrielle Konzentration des CO», d.h. die Konzentration etwa um
das Jahr 1800, lag nach Daten aus Gletscherbohrkernen (Neftel et al. 1985) bei etwa
275-280 ppm. Verfolgte man die atmosphirische CO;,-Konzentration weiter zu-
riick (auch dies anhand von Gletschereisdaten aus Gronland und aus der Antarktis,
Neftel et al. 1982), so zeigen sich auch erhebliche Variationen des natiirlichen CO,-
Pegels in der Atmosphire. Abbildung 8.13 deutet an, innerhalb welchen Bereichs
sich die Konzentration des Kohlendioxids in den letzten 40 000 Jahren bewegt
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hat. Das Minimum vor etwa 18 000 Jahren, das sich zeitlich mit dem Hohepunkt
der Wiirm-Kaltzeit (s. Kap. 10) deckt, lag um 1/3 tiefer als der Wert der vorin-
dustriellen Konzentration um das Jahr 1800; vielleicht 146t sich sogar eine leicht
erhohte Konzentration wihrend der letzten Zwischeneiszeit aus der Abbildung
herauslesen.

Die positive Korrelation zwischen CO;-Konzentration und Temperatur wird
durch Messungen an einem Eisbohrkern von der russischen Antarktis-Station
Vostok noch erhirtet (Barnola et al. 1987; Jouzel et al. 1987). In diesen
Arbeiten werden die aus Messungen der stabilen Wasserstoffisotope ermittelten
Temperaturschwankungen und die Variationen der CO,-Konzentrationen iiber einen
Zeitraum von 160000 Jahren einander gegeniibergestellt. Die Ursachen fiir die-
se Korrelation sind wahrscheinlich in Anderungen der maritimen Zirkulation und
in Anderungen des CO,-Partialdruckes in dem ozeanischen Oberflichenwasser
zu suchen, doch sind auch andere Begriindungen, zum Beispiel auf biologischer
Basis, denkbar (z.B. hingt die Erzeugung von CO; durch mikrobiologischen Abbau
von organischem Material sehr empfindlich von der Temperatur ab, wihrend um-
gekehrt die Photosynthese und damit der Verbrauch von CO; deutlich weniger
temperaturabhingig sind).

In Abb. 8.14 ist der globale Kreislauf des Kohlendioxids bzw. des diesem &qui-
valenten Kohlenstoffs zwischen Atmosphire, Biosphdare und Ozean dargestellt.
Zwischen diesen drei Reservoiren lduft der Austausch noch ,,einigermafen schnell*
ab; die typischen Zeitskalen liegen zwischen einem Jahr und etwa 1000 Jahren.
Dagegen sind die Bildung und die Auflosung von Sedimenten, die ebenfalls in
den Kohlenstoffkreislauf involviert, aber in dieser Darstellung nicht beriicksich-
tigt sind, vergleichsweise langsame Prozesse mit Zeitskalen in der Gré3enordnung
bis zu 100 000 Jahren. Die Angaben ,+x/Jahr* (z.B. +3,2/Jahr fiir das at-
mosphirische Reservoir) stehen fiir die durch den sidkularen Anstieg bedingten
Abweichungen vom Gleichgewicht; fiir eine Diskussion und Kritik dieser Zahlen
siehe Abschn. 8.4.2.
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Abb. 8.14 CO;-Kreislauf zwischen Atmosphire, Biosphire und Ozean. Die Zahlen in den voll
umrandeten Késtchen geben das jeweilige Inventar wieder (Einheit: Gigatonnen Kohlenstoff),
die Zahlen an den Pfeilen die jdhrlichen Umsitze (Gigatonnen Kohlenstoff pro Jahr). Séamtliche
Zahlenangaben beziehen sich auf Kohlenstoffiquivalente, die Umrechnung auf CO;-Aquivalente
ergibt sich durch Multiplikation mit 3,66. Rechts sind Angaben iiber die Méchtigkeit der Schichten
der Reservoire Atmosphire und Ozean eingezeichnet

Die Atmosphire selbst wird schnell durchmischt; typische Zeiten liegen bei
4 Wochen fiir die Durchmischung der Troposphére und bei einem Jahr fiir die
Durchmischung des Systems Stratosphidre und Troposphidre (siehe auch Tabelle
4.1). Im Vergleich dazu sind die Zeitkonstanten fiir den Austausch zwischen der
Atmosphire und den beiden anderen Reservoiren meist grofer; die typischen
Zeitkonstanten ergeben sich als Quotienten aus den Inhalten und den jeweili-
gen Fliissen, mit der Notwendigkeit, diese Aussage bei dem Austausch zwischen
Biosphire und Atmosphire etwas zu relativieren.

Wie in dem linken Teil der Abb. 8.14 zu erkennen ist, wird der Atmosphire
pro Jahr rund 1/8 bis 1/7 ihres Kohlenstoffinventars durch die pflanzliche
Assimilation des CO;, zu Kohlenhydraten entzogen; dies bedeutet formal eine par-
tielle Verweilzeit des CO; in der Atmosphire von 7 bis 8 Jahren (oder, wenn man
groBere Unsicherheiten in der Abschitzung in Rechnung stellen will, auch von 5
bis 10 Jahren). Die gleiche Menge Kohlenstoff flieBt wieder aus der Biosphire
in die Atmosphire zuriick, allerdings in komplexer zeitlicher Unterteilung. Ein
Teil geht durch Respiration relativ schnell in die Atmosphire. Auch die mikro-
biologische Zersetzung der oberflachlich abgelagerten Laubstreu trigt teilweise zu
der schnellen Abgabe des biogenen Kohlendioxids an die Atmosphidre bei. Dem
stehen vergleichsweise sehr viel langsamere Pfade gegeniiber, die durch die mi-
krobiologische Zersetzung resistenter Teile der abgestorbenen Biomasse bestimmt
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wird. Die Abgabe des Kohlendioxids aus der Landbiomasse 148t sich also nicht
mit einer einheitlichen Zeitkonstanten beschreiben, oder anders ausgedriickt, die
Biosphire ist kein einheitliches, gut durchmischtes Reservoir. Fiir die Freisetzung
von CO; aus abgestorbenem organischem Material auf und in dem Erdboden ha-
ben Dorr u. Miinnich (1986) ein Modell entwickelt, das mit zwei Zeitkonstanten
arbeitet; in Anlehnung an dieses Modell ist die Aufteilung in einen schnellen und in
einen langsamen Pfad in Abb. 8.14 vorgenommen, allerdings mit einer Unsicherheit
von mindestens £5 Gt/Jahr bei den relativen Anteilen der beiden Zweige. Die
Aufteilung auf Oberflichen- und auf Bodenmaterial geht auf eine Arbeit von Ajatay
et al. (1979) zuriick.

Im rechten Teil von Abb. 8.14 ist modellhaft die Unterteilung des Ozeans in ei-
ne gut durchmischte warme Deckschicht, in die Thermokline als Zwischenschicht
und schlieBlich in das kalte Tiefenwasser dargestellt. Das warme Oberflachenwasser
wird durch winderzeugte Turbulenzen in Zeiten von der GroBenordnung einer
Woche durchmischt. Die sich daran zur Tiefe hin anschlieBende Thermokline
war schon im Abschn. 4.3 bei der Diskussion des ENSO-Phidnomens erwihnt
worden. Im Gegensatz zu der dort benutzten Modellvorstellung einer scharfen
Temperatursprungschicht ist der Ubergang von dem warmen Oberflichen- zu
dem kalten Tiefenwasser in der Realitit eher stetig, was sich in der angegebe-
nen Michtigkeit der Thermokline dufert. Auch diese Schicht ist keine absolu-
te Sperrschicht, sie wird sehr langsam, in Zeiten von der GroBenordnung von
Jahren, durch die jahreszeitlich bedingte Konvektion durchmischt. Dieses einfache
Dreischichtmodell des Ozeans entspricht allerdings insofern nicht ganz der Realitit,
als es nur fiir die warmeren Teile der Weltmeere giiltig ist. In hohen arktischen und
antarktischen Breiten kann aus niedrigeren Breiten kommendes, sehr salzhaltiges
Oberflichenwasser bei der Abkiihlung durch den Kontakt mit der kalten Luft so
schwer werden, daf es in die Tiefe absinkt und dort wieder in niedrigere Breiten
zuriickstromt; die globalen Absinkraten liegen bei etwa 1 bis 2-10® km3/Jahr.
Durch diesen Mechanismus wird das ozeanische Tiefenwasser in Zeiten von meh-
reren hundert Jahren (ca. 400 Jahre im Atlantik, ca. 1000 Jahre im Pazifik) gegen
Oberflichenwasser ausgetauscht (oder, wie man hdufig dafiir sagt, ,.erneuert). Die
in Abb. 8.14 eingezeichnete Rate fiir den Austausch zwischen Oberflachen- und
Tiefenwasser stellt nur einen Anhaltspunkt dar. Im Detail hingt der Zahlenwert fiir
diese Rate davon ab, welche Tiefen in Betracht gezogen werden: Die Austauschrate
zwischen Oberflichenwasser und Wasser in ca. 1 000 m Tiefe liegt eher bei 70
bis 100 - 10° tC/Jahr, die gerade erwihnte Tiefenwasserneubildung bis in mehrere
tausend Meter Tiefe tauscht etwa (35 & 10) - 10° tC/Jahr aus.

Der diffusive Austausch zwischen der Atmosphire und dem Oberflichenwasser
selbst lduft mit einer global gemittelten Rate von ca. 19 & 2 Mol/(m?- Jahr) oder
rund 840 g CO,/(m? - Jahr) ab (mit einem leichten UberschuB in der Richtung von
der Atmosphire in den Ozean, bedingt durch den ansteigenden atmosphérischen
CO;-Pegel). Im Mittel wird hierdurch das atmosphirische Kohlendioxid in rund
7 bis 8 Jahren einmal gegen maritimes Kohlendioxid ausgetauscht (vielleicht ist
auch hier die mogliche Bandbreite etwas groler, die Groenordnung ist aber sicher
richtig).
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Der langsame Transport von CO, in die Tiefe durch Austausch und Zirkulation
wird noch durch den Transport von Karbonat und organischem Kohlenstoff durch
Mikrolebewesen ergédnzt, die in den oberen Schichten des Ozeans leben und nach
ihrem Tod als Partikel in die Tiefe absinken. Uber dieses sog. ,biological pum-
ping “ ist wenig bekannt; der Uberschul an CO, im Tiefenwasser gegeniiber dem
Oberflichenwasser kann aber dahingehend interpretiert werden, dafl der Transport
durch diesen biologischen By-Pass etwa 10 bis 15% des Transports durch Austausch
und Zirkulation ausmacht.

8.4.2 Der sikulare COj-Anstieg

Wie schon erwihnt, lag der vorindustrielle CO,-Pegel — um etwa 1800 — bei ca.
280 ppm; seitdem ist ein erst langsamer, dann aber immer schneller werdender
Anstieg zu beobachten. Um 1900 betrug die CO,-Konzentration etwa 295 ppm;
der Vergleich dieses Wertes mit dem aktuellen Wert ergibt eine langjdhrige mittlere
Zuwachsrate von 0,8 bis 0,9 ppm/Jahr. Der gegenwirtige Anstieg, iiber die letzten
10 Jahre gemittelt, macht etwas iiber 1,5 ppm pro Jahr aus, mit unsystematischen
Schwankungen von Jahr zu Jahr zwischen weniger als 0,5 ppm/Jahr (z.B. im Jahre
1992) und mehr als 2,5 ppm/Jahr (z.B. in den Jahren 1987/1988). Diese aktuel-
le Anstiegsrate der atmosphirischen Konzentration entspricht einem Zuwachs des
atmosphdrischen Inventars von 3,2 - 10° tC/Jahr oder 11,7 - 10° tCO,/Jahr.

Die fiir diesen Anstieg verantwortlichen Quellen sind einmal die Verbrennung
fossiler Materialien, zum anderen die Freisetzung von rezentem biogenen
Kohlenstoff bei der Rodung von Wildern und vergleichbaren Anderungen der
Bodennutzung. Durch die Nutzung fossiler Brennstoffe wurden im langjdhrigen
Mittel, etwa seit Beginn des 20sten Jahrhunderts, knapp 3 - 10° tC/Jahr oder rund
10 - 10° tCO,/ Jahr in die Atmosphire injiziert. Der zeitliche Verlauf der Emission
istin Abb. 8.15 skizziert; die gegenwiirtige Rate liegt bei etwa 5,5 - 10° tC/Jahr oder
20 - 10° tCO,/Jahr, mit einer Unsicherheit von etwa 10%.

Demgegeniiber ist die Abschitzung des Beitrags der zweiten Quelle, der
Zerstorung rezenter Biomasse, mit sehr grolen Unsicherheiten behaftet. Die ex-
tremsten Zahlen wurden von Woodwell et al. (1978) angegeben, nach denen eine
Netto-Produktion von CO5 aus rezenter Biomasse zwischen 15 - 10° und 30 - 10°

20
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t/Jahr als wahrscheinlich anzusehen sei; das wire mehr als die Freisetzung aus fos-
silen Brennstoffen. Eine sehr zuriickhaltende Abschitzung mit etwa 3,5 - 10° t/Jahr
geht auf Bolin (1977) zuriick. Neuere Zahlen (Houghton et al. 1987, 1988) liegen
bei etwa 4 - 10° bis 9,5 - 10° tCO, bzw. 1 - 10° bis 2,5 - 10° tC pro Jahr, bei Raten
also, die zwar etwas unter den Emissionsraten fiir fossilen Kohlenstoff, aber doch
in der gleichen GroBenordnung liegen. In jiingster Zeit wurden die Schétzungen fiir
die Raten der Waldrodung eher wieder etwas nach unten korrigiert, z.T. unter dem
EinfluB von Satellitenaufnahmen der tropischen Wilder. Als wahrscheinlichsten
Wert fiir die Kohlendioxidemission aus Waldrodung und dhnlichen Beeinflussungen
des natiirlichen Bodens kénnen wir eine Rate von 1,5 bis 1,8 - 10° tC/Jahr ansetzen
(siehe z.B. Dixon et al. 1994; Houghton et al. 1998), allerdings mit Unsicherheiten
von mindestens 30 bis 40%.

Die angefiihrten anthropogenen Quellen liefern zusammen etwas iiber 26 - 10°
tCO»/Jahr oder — als Aquivalent — 7 - 102 tC/Jahr; davon verbleiben etwa 3,2 - 10°
tC/Jahr in der Atmosphire. Dies bedeutet, daf} rund 4 - 10° tC/Jahr von weiteren
Senken aufgenommen werden miissen. Tabelle 8.2 faBt die Quellen und die noch zu
diskutierenden Senken zusammen.

Das weitaus grofite austauschfihige Reservoir fiir Kohlendioxid stellen die
Ozeane dar; in Abb. 8.14 hatten wir gesehen, dafl in den Weltmeeren fast 60 mal
soviel Kohlendioxid gespeichert ist wie in der Atmosphire. Dies 146t vermuten, daf3
die Ozeane auch die wichtigsten Senken fiir das anthropogene Kohlendioxid sind.
Es ist allerdings praktisch nicht moglich, den Eintrag von CO; in das Meer direkt
durch Konzentrationsmessungen zu bestimmen. Man ist — zumindest bis jetzt — dar-
auf angewiesen, die von den Ozeanen aufgenommene Menge von CO; iiber Modelle
zu berechnen und diese Modelle mit Hilfe geeigneter Spurenstoffe zu kalibrieren,
deren Eintrag in das Meer direkt gemessen werden kann (hierfiir bietet sich der
in den friihen sechziger Jahre bei Kernwaffentests in die Atmosphire injizierte

Tabelle 8.2 Bilanz der anthropogenen CO>-Quellen und -Senken; alle Angaben in Gt C pro Jahr
(wahrscheinlichste Werte, siehe Text)

Quellen

Fossile Brennstoffe 5,5(£0,5)
‘Waldrodung u. dhnl. 1,7 (£ 0,8)
Summe der bekannten Quellen 7,2 (£ 1,0)
Senken (bzw. Verbleib)

Atmosphire 3,2(£0,1)
Ozeane 2,0 (£0,3)
Wiederaufforstung 0,7 (£ 0,2)2
Summe der bekannten Senken 59 (£0,4)
Saldo: Verbleibender Uberschuf (,,missing sink®), 1,3 (£ 1,0)*

Verbleib wahrscheinlich in der Landbiosphire

Manche Autoren melden Zweifel an dem Wert fiir Wiederaufforstung an und fassen
die beiden markierten Posten zu einer einheitlichen ,,Missing Sink* von 2 Gt C pro
Jahrzusammen.
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Radiokohlenstoff, 14C, an, der ganz iiberwiegend in der Form von 14COz vorliegt).
Im Abschn. 8.4.3 werden wir kurz auf diese Modelle und auf die Unterschiede zwi-
schen ihnen zu sprechen kommen. An dieser Stelle wollen wir die Modellergebnisse
dahingehend zusammenfassen, daf3 die Ozeane zur Zeit etwa 2 - 10° tC/Jahr
aufnehmen, mit einer Unsicherheit von etwa +15%.

Dixon et al. (1994) schitzen die Stiarke der CO;-Senke, die durch die allmihli-
che Wiederaufforstung in gemifBigten und hohen Breiten gegeben ist, zu etwa 0,7
- 10° tC/Jahr ab. FaBt man jetzt alle bisher aufgefiihrten Zahlen fiir Quellen und
Senken zusammen, so bleibt ein ungeklirter UberschuB oder — wenn man so will —
eine fehlende Senke (,,missing sink ) von etwa 1,3 - 10° tC/Jahr. Vertraut man den
Modellen fiir die CO,-Aufnahme durch die Meere, so bleibt fiir die Lokalisierung
dieser Senke nur die Landbiosphire; es ist in der Tat zur Zeit die mehrheitlich ak-
zeptierte Meinung, daf} das iiberschiissige Kohlendioxid durch die Landbiosphire
aufgenommen wird. Es ist aber keineswegs geklirt, wie dies geschehen konnte.

Eine erste sich anbietende Moglichkeit ist eine positive Reaktion der photosyn-
thetisierenden und dabei Kohlendioxid verbrauchenden Pflanzen auf das erhohte
CO3-Angebot aus der Atmosphire. Allerdings ist dieser Beitrag schwer abzuschiit-
zen. Schon bei optimalen Nahrungs-, Feuchtigkeits- und Einstrahlungsbedingungen,
wie sie in Laboratorien oder Treibhidusern gegeben sind, zeigen Pflanzen sehr
unterschiedliche Reaktionen auf erhthte CO»-Angebote; Abb. 8.16 zeigt dafiir
zwei typische Beispiele (nach Van Keulen et al. 1980 und weiteren dort zitier-
ten Arbeiten): Mais und Sonnenblumen. Bei Mais reagieren die Regelkreise, die
die Stomata (Blattoffnungen) und damit den Gasaustausch mit der Umgebung
steuern, auf CO» und halten den internen CO;-Pegel annihernd konstant, wih-
rend bei Sonnenblumenblittern diese Regelmechanismen primér nicht auf CO;
reagieren. Global gesehen kann aber sicher nicht von einem UberfluBangebot
von Wasser, Nihrstoffen und Strahlung ausgegangen werden; in der Praxis wird
an vielen Standorten die Beschrinktheit dieser Faktoren eine starke positive
Reaktion der Photosyntheseraten auf ein erhdhtes Angebot von Kohlendioxid
unmoglich machen, selbst wenn von der pflanzenphysiologischen Seite her die
Bereitschaft dazu da wire. Es ist hier nicht der Ort, die Interdependenzen
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von Photosyntheseraten, CO,-Konzentration, Nahrungs- und Feuchtigkeitsangebot,
Temperatur und Einstrahlungsbedingungen zu diskutieren. Wir verweisen deshalb
auf einige Arbeiten, die sich mit dieser Thematik befassen: Diaz et al. (1993),
Goudriaan (1992), Korner u. Arnone (1993), Idso u. Idso (1994), Melillo et al.
(1993).

Rotmans u. den Elzen (1993) haben eine Modellrechnung vorgelegt, die den glo-
balen Effekt einer Reaktion der Pflanzen auf das erhohte CO,-Angebot auf etwa
1,2 - 10° tC/Jahr beziffert, auf einen Betrag also, der tatsdchlich genau der benotig-
ten Senke entspriche. In Anbetracht der vielen Unsicherheiten und Unwigbarkeiten
erlaubt dies aber wohl noch nicht den sicheren Schluf auf die gesuchte CO,-Senke.

Ein anderer bisweilen diskutierter Mechanismus (s. z.B. Peterson u. Melillo
1985) ist eine mogliche Reaktion der Biosphére auf die erhohte Ausschiittung von
stickstoffhaltigen Diingemitteln. Allerdings ist hier die Unsicherheit noch grofer als
bei der Abschitzung der direkten Reaktion der Biosphire auf einen erhohten CO;-
Pegel. Zudem scheint dieser Effekt fiir sich allein zu klein zu sein: Nadelhoffer et al.
(1999) konnten in einer grofraumig angelegten Studie zeigen, daff zumindest in
Europa und Nordamerika der erhohte Stickstoffeintrag nicht zu einem nennenswert
verstdrkten Verbrauch von Kohlendioxid gefiihrt hat.

Ungeachtet der Tatsache, dafl die Mechanismen noch nicht befriedigend verstan-
den sind, bleibt die Landbiosphire — und hier in erster Linie die Landbiosphire
der gemidBigten nordlichen Breiten — die plausibelste Senke fiir den noch offe-
nen Kohlendioxidiiberschuf3. Diese Annahme wird auch noch durch zwei weitere
interessante Ansitze gestiitzt, die es erlauben, unabhingig von der Modellierung
der Aufnahme durch den Ozean die Verteilung des in die Atmosphire injizier-
ten Kohlendioxids auf Biosphidre und Ozean abzuschitzen, und die wir hier kurz
ansprechen wollen.

Die erste Methode (Keeling und Shertz 1992) nutzt die zeitliche Variation des
Sauerstoffgehaltes der Luft aus: Sowohl die Verbrennung fossiler Materialien und
die Vernichtung rezenter Biomasse durch Waldrodung u. &hnl. als Quellen fiir CO;
als auch die Neubildung von biologischem Material als Senke sind in bekannten
stochiometrischen Verhiltnissen an den Verbrauch bzw. an die Freisetzung von
atmosphirischem Sauerstoff gekoppelt. Die Aufnahme von Kohlendioxid durch
den Ozean beeinflufit dagegen als einzige von den bekannten Senken nicht die
atmosphirische Sauerstoffkonzentration. Der Vergleich der Zunahme der CO;-
Konzentration und der Abnahme der O;-Konzentration in der Atmosphire erlaubt
damit prinzipiell eine direkte, von Modellen unabhingige Bestimmung der Stirke
der ozeanischen CO,-Senke sowie des Nettobeitrags der Biosphire. Eine prinzipiel-
le Schwierigkeit der Methode liegt allerdings darin, dafl auch die direkte Aufnahme
von Sauerstoff durch die Meere zeitlichen Anderungen unterworfen ist.

Die ersten Messungen von Keeling und Shertz (1992) deuteten noch auf ei-
ne liber den Erwartungen liegende Aufnahme von CO; durch die Weltmeere hin
(ca. 31 Gt C pro Jahr), Die Ergebnisse neuerer, priziserer und umfangreicherer
Untersuchungen (Keeling et al. 1996) decken sich aber sehr gut mit den Werten der
Tabelle 8.2 (je etwa 2 Gt C pro Jahr fiir Biosphire und Ozeane) und stiitzen so die
Annahme, daf} die Biosphdre die gesuchte ,,Missing sink “ darstellt (und daf} die
Modelle fiir die ozeanische CO,-Aufnahme zuverldssige Werte liefern).
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In einer Arbeit von Bender et al. (1996), die ebenfalls auf der Messung des
0,/N»,-Verhiltnisses beruht, kommen die Autoren sogar auf einen noch hoheren,
wenn auch mit einem sehr groen Fehler behafteten Wert (3,3+1,6 Gt C pro Jahr)
fiir die CO;-Aufnahme durch die Landbiosphire. Innerhalb des Fehlers sind diese
Zahlen mit den Ergebnissen von Keeling et al. (1996) und mit den Werten von
Tabelle 8.2 vertraglich.

Die zweite angesprochene Methode (Quay et al. 1992) nutzt die unterschied-
liche isotopische  Signatur des Kohlenstoffs in den verschiedenen Reservoiren
und die unterschiedliche isotopische Fraktionierung beim Ubergang zwischen den
Reservoiren aus: Im natiirlichen Kohlenstoff kommt neben dem Hauptisotop '>C
noch das (ebenfalls stabile) Isotop 13C mit einem Anteil von etwa 1,1% vor. Die
genaue isotopische Zusammensetzung dndert sich von Reservoir zu Reservoir (so
ist z.B. 13C in fossilen Brennstoffen gegeniiber der Atmosphire und noch stirker
gegeniiber dem Ozean abgereichert), aulerdem ist die isotopische Fraktionierung
bei dem Ubergang des CO, von Luft in Pflanzen um eine GroBenordnung stirker
als bei dem Ubergang von der Atmosphire in die Ozeane. Die Bilanzierung des 13C
erlaubt deshalb prinzipiell, die Fliisse zwischen der Atmosphire und der Biosphére
und zwischen der Atmosphire und dem Meer abzuschitzen (ein Problem dabei ist
allerdings die Inhomogenitit von Biosphére und Ozean). In einer global angelegten
und detailliert durchgefiihrten Studie konnten Ciais et al. (1995) den CO»-Fluf} in
den Ozean zu 1,8 Gt C/Jahr und den Fluf} in die Biosphire zu 2,6 Gt C/Jahr, jeweils
mit einem Fehler von £1 Gt C/Jahr, bestimmen und so eine weitere Bestitigung der
Landbiosphire als wesentliche Senke liefern.

8.4.3 Kohlendioxid im Ozean

Wir hatten in Abschn. 8.4.1 gesehen, dafl der Ozean das grofite Reservoir fiir
Kohlendioxid ist, von den Karbonatsedimenten einmal abgesehen. Seine Speich-
erfahigkeit ist — im Vergleich mit der Speicherfihigkeit der Atmosphédre — um
rund zwei GroBenordnungen grofler als es dem Volumenverhiltnis von Atmosphire
und Ozean entspricht. Die Reaktion des Ozeanwasser auf eine Anderung des at-
mosphirischen CO,-Pegels bestimmt die Aufteilung von neu in die Atmosphire
injiziertem Kohlendioxid auf Atmosphédre und Ozean und kontrolliert damit
den effektiven Anstieg der atmosphirischen CO;-Konzentration. Dies sind die
Griinde, sich etwas eingehender mit dem Verhalten des Kohlendioxids und seiner
Dissoziationsprodukte im Ozean zu beschiftigen.

Die Reaktion des Meeres auf eine Anderung des CO;-Partialdruckes in der
Atmosphire wird bestimmt

— durch die Chemie des Kohlendioxids im Ozeanwasser und
— durch die Verteilung des CO, in den Ozeanen, d.h. durch innerozeanische
Transport- und Austauschprozesse.
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Der Gehalt an Kohlenstoff von Wasser, das mit einer CO,-haltigen Atmosphéare
im Gleichgewicht steht, ist durch das Losungsgleichgewicht des Gases zwischen
Wasser und Luft und durch die Dissoziationsgleichgewichte der Kohlensédure
festgelegt. Das Losungsgleichgewicht konnen wir in der Form

[CO2Iwasser = @ - [CO2]puft (8.48)
oder
[CO2lwasser = ko - Pco, (8.49)
schreiben, mit
ko= ——. (8.50)
R-T

Hierbei steht das Symbol [ ] fiir die jeweilige Konzentration, gerechnet als Zahl
der Mole pro Volumeneinheit, pco, ist der Partialdruck des CO; in der Luft. « ist
die Ostwaldsche Loslichkeit (s. Kap. 5). Fiir Meerwasser mit 35%0 Salzgehalt sind
die Zahlenwerte a = 0,86 und ko=0,038 Mol/l - bar bei 0°C bzw. a = 0,55 und kg
= 0,023 Mol/l - bar bei 15°C (vgl. auch Tabelle 5.4).

Das physikalisch geloste CO, bzw. dessen Hydrat, die Kohlensidure H,COs3,
dissoziiert weiter gemaf3

CO, + H,0 = HCO; + H" = CO;~ + 2H™. (8.51)

Diese drei Formen stehen miteinander im  Gleichgewicht, die
Gleichgewichtskonstanten sind

_ [HCO;]-[H']

ki=———— 8.52

: [COZ]Wasser ( )
-, +

,= &% 1 I (8.53)
[HCO; |

wobei mit [CO,] die Summe aus physikalisch gelostem CO> und undissozierter
Kohlensdure gemeint ist. Die Zahlenwerte fiir diese Konstanten — wieder fiir 35%o
Salzgehalt des Meerwassers — sind k| = 7,24 - 10~* Mol/l und ko =4,17 - 10710
Mol/l bei 0°C bzw. k; = 9,12 - 10~* Mol/l und ky = 6,17 - 10~1° Mol/I bei 15°C.
Das H*-Ton liegt in Wasser an sich nicht als Proton, sondern als Protonenhydrat,
H3O%, vor; der besseren Ubersichtlichkeit wegen bleiben wir dennoch bei der
konventionellen Schreibweise H.

Zunehmende Aziditit verschiebt die Gleichgewichte nach links, zunehmende
Alkalitat nach rechts. Abbildung 8.17 zeigt die relativen Anteile der drei Spezies,
CO;, HCO5; und CO; —, als Funktion des py-Wertes. Der py-Wert von Meerwasser
liegt bei etwa 7,9 bis 8,2. Bei diesem py-Wert stellt Hydrogenkarbonat mit fast
90% den Hauptanteil des anorganischen Kohlenstoffs, Karbonat ist mit etwa 11%
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vertreten, wihrend das physikalisch geloste CO; inklusive HyCO3 nur rund 0,6%,
d.h. rund 1/160, ausmacht. In Zahlen ausgedriickt liegen in Ozeanwasser ungefihr
folgende Konzentrationen vor (als CO,-Aquivalente gerechnet):

CO, (+H,CO3) 13mMol/m? bzw.0,57 g/m’
HCO3 1890mMol/m?> bzw.83, 3g/m>
Cco;~ 234mMol/m? bzw.10,3 g/m’

Die entsprechenden Zahlen fiir die Atmosphiire bei 0°C sind etwa 15,5 mMol/m?
bzw. 0,68 g/m3.

Wir wollen jetzt diskutieren, wie sich das Gleichgewicht zwischen Kohlendioxid
in der Luft und den im Wasser gelosten Spezies, bzw. der Summe aus im Wasser
gelostem CO; und seinen Dissoziationsprodukten dndert, wenn der atmosphi-
rische CO»-Pegel ansteigt, d.h. wir suchen einen funktionalen Zusammenhang
zwischen der Summe des im Wasser gelosten CO, und dem CO,-Partialdruck in
der Atmosphdre.

Oben hatten wir die drei Gleichgewichte

kO _ [COQ]Wasser (8.54)
Pco,
-1, +
| — HCO;1-[H7] (8.55)
[COZ]Wasser
— +
) = M (8.56)

[HCO; |
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angegeben. Nehmen wir noch die Definitionsgleichung
D €O, = [CO,wasser + [HCO3 ]+ [CO3 7] (8.57)

(gesprochen als ,,Summe CO;*) hinzu, so kdénnen wir [COz]wasser, [HCO3] und
[CO; 7] eliminieren und erhalten

(8.58)

ko -k ko-ki-ky
CO; = - k
¥20n =peos - (lo+ -+ S

als erste Darstellung des gesuchten Zusammenhanges zwischen dem CO;-Gehalt

des Meerwassers und dem CO;-Partialdruck in der Atmosphire. Diese Beziehung
zeigt schon qualitativ, daB mit wachsender CO;-Zufuhr und damit wachsender H*-
Konzentration die relative Speicherfihigkeit der Ozeane abnehmen muf.

Um die Anderung von XCO; bei einer Anderung von pco, quantitativ in
den Griff zu bekommen, d.h. um in der gerade aufgestellten Formel die H-
Ionenkonzentration explizit zu berechnen, miissen alle Ionenarten in Rechnung
gestellt werden, deren Konzentration sich bei einer Anderung des py-Wertes des
Ozeanwassers ebenfalls dndert. Neben den Dissoziationsstufen der Kohlensidure
selbst sind dies natiirlich die H*- und OH ™ -Ionen und weiterhin die im Meerwasser
enthaltene Borsédure und deren Dissoziationsprodukte, deren Dissoziationsgrad ge-
rade im Bereich um py & 8 empfindlich vom pg-Wert abhingt (in Wasser dissoziiert
Borsiure gemidf H3BO3 + HoO = B(OH), + H*, das Borat-Ion H,BO5 liegt in
hydratisierter Form vor; s. hierzu Riley u. Chester 1971). Mit diesen Ionen gilt das
Tonengleichgewicht

[H'] = [HCO; | 4+ 2[CO3; ]+ [B(OH); | + [OH ], (8.59)

wobei alle Ionen, deren Konzentration bei einer Anderung des py-Wertes im
fraglichen Bereich invariant bleibt, nicht berticksichtigt sind.

Zu den drei oben angeschriebenen Gleichgewichten mit den Konstanten ko, kg
und ks (s. Gln. 8.7, 8.8 and 8.9) kommen jetzt noch die Gleichgewichte

[BOH); - [H*]
=—_0- - 8.60
k= 60| (8.60)

ks = [OH™]-[HT] (8.61)

(mit ks= 3,16 - 1071 Mol/I bei 0°C bzw. 4,68 - 10719 Mol/l bei 15° C und
ks= 0,114 - 10~'* Mol?*/I? bei 0°C bzw. 0,45 - 10714 Mol?*/1? bei 15°C). Damit
sind geniigend Bestimmungsgleichungen vorhanden, um die H-Ionenkonzentration
und damit XCO, als Funktion von pco, oder umgekehrt zu berechnen. Fiir
Abschitzungen und Prognosen iiber das Verhalten des Ozeans bei einem weiteren
Ansteigen der Kohlendioxidkonzentration ist es sinnvoller, statt pco, als Funktion
von £CO; die Ableitung dpq,/dECO; oder noch besser die Grofie
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Abb. 8.18 Puffer- oder
Revelle-Faktor als Funktion
der Wassertemperatur. (Nach
Takahashi 1979)
Durchgezogene Kurve: Werte
fiir R bei Gleichgewicht
zwischen den
CO;-Partialdriicken in Luft o
und Wasser. Gestrichelte
Kurven: Variationsbereich
durch Abweichungen vom
Gleichgewicht dieser
Partialdriicke (s. weiter unten
und Abb. 8.10)

dpco, /d) CO;
R = 2 =dd dd CO 8.62
o, | 5o, = dlnpco,)/ddn > €Oy (8.62)

zu betrachten. Diese Grofle R wird iiblicherweise Puffer- oder ,,Revelle“-Faktor
genannt (fiir davon abweichende Definitionen des Pufferfaktors s. z.B. Wagener
1979). Anschaulich bedeutet dieser Faktor, daf fiir eine Steigerung des im Wasser
physikalisch und chemisch gespeicherten Kohlendioxids um 1% die atmosphiri-
sche Konzentration um R% zunehmen muf}. Abbildung 8.18 zeigt den derzeitigen
Pufferfaktor R als Funktion der Wassertemperatur; im globalen Mittel liegt R
gegenwartig bei etwa 10.

Bei weiterer Zufuhr von CO; in das Meerwasser steigt der Pufferfaktor R an, d.h.
die Pufferfihigkeit des Ozeans wird mit steigendem CO;-Gehalt immer schlech-
ter. Abbildung 8.19 illustriert diesen Sachverhalt. Sie zeigt den Zusammenhang
zwischen den atmosphirischen CO,-Partialdriicken p, bezogen auf den derzeitigen
Partialdruck pg, und den Summen des maritimen Kohlendioxids £CO», ebenfalls
bezogen auf die gegenwirtige Summe %(CO;. Die gestrichelte Linie zeigt den
hypothetischen Anstiegs des Druckes, der sich einstellen wiirde, wenn die durch
R charakterisierte Pufferfihigkeit der Ozeane konstant bliebe.

Abb. 8.19 CO;-Partialdruck
p, bezogen auf den
gegenwirtigen
CO,-Partialdruck po, als
Funktion der im Ozean
gespeicherten
Gesamt-COz-Menge Y CO»,
bezogen auf die gegenwirtige 1,00 1,05 1,10 1,15 1,20 1,25
Menge Y, CO,, bei 24°C

Wassertengperatur 2C0,/Z,COp, —=

P/P,
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Abb. 8.20 CO,-Partialdruck
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Partialdruck wieder
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Wie schon in der Legende zu Abb. 8.18 angedeutet, stehen die Partialdriicke in
der Luft und im Wasser nicht immer im Gleichgewicht, teils wegen der endlichen
Austauschrate (nach Takahashi 1979 liegen die typischen Zeitkonstanten fiir die
Einstellung des Gleichgewichtes bei etwa 1 bis 2 Jahren), teilweise wegen tempera-
turbedingter Abweichungen: Pauschal gesprochen ist das Meerwasser in den Tropen
hinsichtlich CO, eher iiber- und in den hohen Breiten eher untersittigt. Abbildung
8.20 zeigt exemplarisch einen Meridionalschnitt durch den CO;-Partialdruck des
Oberflichenwassers; die Kurve gibt natiirlich nur die Werte am Ort und zur Zeit
der Messung wieder und gilt nicht allgemein, sie illustriert aber gut den typischen
Verlauf (nach Broecker et al. 1980 wurden an der tropischen Pazifikoberfldche in
Bereichen mit aufsteigendem Tiefenwasser Werte bis 420 ppm gemessen).

Wir wollen jetzt abschitzen, in welchem Rahmen sich derjenige Anteil des
zusitzlich in die Atmosphire injizierten Kohlendioxids bewegt, der vom Ozean
aufgenommen werden kann (dieser Anteil sei mit x bezeichnet), bzw. der Anteil
(1-x), der in der Atmosphire verbleibt. Wenn mit ACO»(total) die gesamte
in die Atmosphire injizierte Kohlendioxidmenge bezeichnet wird, und analog
ACO;(Atmosphire) und ACO;(Ozean) die in der Atmosphire verbleibenden bzw.
die vom Ozean aufgenommenen zusétzlichen CO,-Mengen sind, dann ist

. ACO;,(0Ozean) . ACO;,(0Ozean)
~ ACOj(total)  ACO;(Atmosphire) + ACO>(Ozean)

(8.63)

Die aufgenommenen Mengen ACO; verhalten sich zueinander wie die Groen der
beteiligten Reservoire (die mit [Res] bezeichnet werden sollen), wobei das atmo-
sphirische Reservoir mit dem Revell-Faktor R zu gewichten ist, da relativ zum
jeweiligen Bestand R mal soviel CO; in die Atmosphire geht wie ins Meer. Wir
erhalten

‘= [Res]ozean
R - [Res] Atmosphire T [Res]ozean

(8.64)

Setzen wir R = 10, [Res]amosphire=750 - 10° tC und nehmen fiir den Ozean zu-
néchst einmal das maximal mogliche [Res]ozean = 39 500 - 10° tC an, gehen also
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davon aus, daf} der ganze Ozean gleichméBig an der CO,-Aufnahme beteiligt sei,
so erhalten wir als maximal moglichen Anteil, der von den Meeren aufgenom-
men wird, x = 0,84. Der Ozean als Ganzes (allerdings ohne Beriicksichtigung
der Wechselwirkung mit den Sedimenten) konnte also im Gleichgewicht 84% des
in die Atmosphire injizierten Kohlendioxids aufnehmen, wenn er vollig durch-
mischt wire; 16% blieben in jedem Falle in der Atmosphére. Wegen des langsamen
Austauschs zwischen Oberflichen- und Tiefenwasser bleibt aber die tatsdchliche
Aufnahmefihigkeit der Weltmeere weit hinter diesen 84% zuriick, und es ist das
Anliegen aller Austauschmodelle, den tatsidchlichen Prozentsatz bestmdoglich zu
beschreiben.

Ein sehr bekanntes und weithin akzeptiertes Modell zur Beschreibung der
Aufnahme von Kohlendioxid durch das Meer geht auf Oeschger zuriick (Oeschger
etal. 1975; Siegenthaler u. Oeschger 1978). Dieses Modell besticht durch einen sehr
einfachen Aufbau: Es geht von einer gut durchmischten Oberflichenwasserschicht
(s. Abb. 8.14) und einem langsamen diffusiven Transport aus dieser Schicht in die
Thermokline und in das Tiefenwasser hinein aus; spiter hat Siegenthaler (1983)
noch den direkten Kontakt zwischen der Atmosphire und dem sich neu bildenden
Tiefenwasser in hohen Breiten beriicksichtigt.

Das Modell ergibt, da3 etwa 45% (ohne Beriicksichtigung der Tiefenwass-
erneubildung) bis 48% (mit Beriicksichtigung der Tiefenwasserneubildung) des seit
dem 19ten Jahrhundert in die Atmosphire injizierten Kohlendioxids vom Ozean
aufgenommen worden sind. Nach diesem Modellergebnis entspriache der bisherige
Anstieg des atmosphérischen CO,-Pegels ziemlich genau dem Verbrauch fossiler
Brennstoffe; ein signifikanter Nettoabbau von rezenter Biomasse ist damit nicht
vertrdglich. Dies gilt weithin als starke Stiitze fiir die Annahme, daf die Biosphire
netto keine CO,-Quelle darstellt, einen schliissigen Beweis sollte man darin aber
noch nicht sehen. Es sei iibrigens darauf hingewiesen, daf sich die Ergebnisse weit
differenzierterer, der tatsidchlichen Struktur des Ozeans besser gerecht werdender,
aber auch viel schwieriger zu handhabender Modelle nicht allzusehr von denen des
Oeschger-Siegenthaler-Modells unterscheiden (eine gute Ubersicht hat Peng 1984
geschrieben), so dal} dieses — die erwihnte Unsicherheit {iber den Beitrag der heu-
tigen Biosphire einmal unberiicksichtigt gelassen — als gutes und relativ einfaches
Arbeitsmodell gelten kann.

8.4.4 Einfluf ozeanischer Karbonatsedimente

Bisher haben wir nur die Wechselwirkung zwischen Atmosphire und Ozean und
den innerozeanischen Transport in Rechnung gestellt; die Wechselwirkung des
Meerwassers mit den maritimen Kalziumkarbonatsedimenten war aufler Betracht
geblieben. Tatsédchlich liegen die Zeiten, innerhalb der die Auflosung ozeanischer
Sedimente durch das aus der Atmosphire kommende UberschuB-CO, und der
damit verbundene Verbrauch an Kohlendioxid wirksam werden konnen, in der
GroBenordnung vieler tausend Jahre. Die unmittelbaren Umweltprobleme 16sen
sich auf diese Weise also nicht. Auf lange Sicht wird aber die Pufferkapazitit der



8.4  Kohlendioxid 445

Weltmeere durch die Auflésung der Sedimente ganz entscheidend erhoht. Wir wol-
len deshalb die Rolle der Karbonatsedimente an dieser Stelle kurz diskutieren, ohne
allerdings auf ozeanographische oder geologische Details einzugehen.

Die Pufferfihigkeit des Systems von Ozeanwasser und Sedimenten beruht auf
dem Gleichgewicht zwischen schwerldslichem Kalziumkarbonat und Kohlendioxid
bzw. Kohlensiure einerseits und leichtloslichem Hydrogenkarbonat andererseits:

CaCOj3 + CO;, + H,0 = Ca*t +2HCO;S - (8.65)

Wegen des chemischen Massenwirkungsgesetzes bedeutet diese Beziehung, daf} bei
einer Erhohung des CO,-Angebotes Karbonat in Losung geht, unter Erhohung der
Hydrogenkarbonatkonzentration und unter Verbrauch von CO,. Damit wird die
Erhohung des CO,-Partialdruckes abgepuffert, solange ungelostes Karbonat zur
Verfiigung steht. Da in den Karbonatsedimenten um etwa drei GroBenordnungen
mehr Kohlendioxid abgelagert ist als im Ozean gespeichert wird, kénnen die
Weltmeere — den Zeitfaktor einmal ausgeklammert — praktisch den ganzen CO»-
Uberschuf aufnehmen und werden dies im Laufe vieler Jahrtausende wohl auch tun.

Die sehr langsame Antwort des Systems aus Ozean und Sedimenten auf einen
CO»-Anstieg hat zwei Griinde:

— Die Einstellung des oben angeschriebenen Losungsgleichgewichtes ist ein sehr
langsamer Vorgang, nicht zuletzt wegen des sehr langsamen Austauschs oder
Transports in den Sedimenten selbst;

— der Transport von fossilem CO; bis in die Tiefen, in denen eine Auflosung
moglich ist, geht nur langsam vonstatten, auch unter Beriicksichtigung des im
vorhergehenden Abschnitt erwihnten ,,biological pumping*.

Den zuletzt angesprochenen Sachverhalt, ndmlich dafl die Auflosung von
Karbonaten durch iiberschiissige Kohlensdure erst in groleren Tiefen moglich ist,
wollen wir noch kurz erldutern.

Mit wachsendem statischen Druck nimmt der py-Wert des Meerwassers ab (s.
dazu z.B. Riley u. Chester 1971); wegen der damit verbundenen Verschiebung
der Dissoziationsgleichgewichte und wegen einiger weiterer weniger wichtiger
Effekte nimmt die CO; -Konzentration im Wasser mit zunehmender Tiefe ab; die
Oberflichenkonzentrationen liegen bei etwa 200 mMol/m?, die Konzentrationen
in 5 000 m bei etwa 100 mMol/m> (s. dazu auch Abb. 8.21). Andererseits
nimmt die Loslichkeit des Karbonats mit wachsendem Druck und damit mit
der Tiefe zu; dieser Effekt macht etwa einen Faktor 2 auf 5 000 m aus.
Diese beiden gegenlidufigen Tendenzen haben zur Folge, dal das Meerwasser in
der Tiefe beziiglich des Kalziumkarbonats untersittigt, in den oberflichennahen
Schichten dagegen {iibersittigt ist. Dazwischen liegt ein Horizont, in dem gera-
de Losungsgleichgewicht vorliegt. Nur auf der Hohe dieses Horizontes kann die
oben beschriebene Karbonatauflosung einsetzen; oberhalb dieses Horizontes ist
das Meerwasser beziiglich der Karbonate iibersittigt, unterhalb des Horizontes
sind keine Karbonatsedimente mehr vorhanden (genau genommen liegt der
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Abb. 8.21 Kalziumkarbonatsittigungskonzentrationen (durchgezogene Kurven, fiir die bei-
den Modifikationen Aragonit und Kalzit) und aktuelle Karbonatkonzentrationen im Atlantik
und im Pazifik (gestrichelte Kurven), jeweils als Funktion der Meerestiefe (Nach Broeker
et al. 1979). Die Schnittpunkte ergeben die Gleichgewichtshorizonte, dabei bedeuten AH die
Aragonitgleichgewichtshorizonte und CH die Kalzithorizonte, der Index A bezieht sich auf den
Atlantik, der Index P auf den Pazifik

Horizont, unterhalb dessen keine Karbonatsedimente mehr auftreten, der sog.
Kompensationshorizont, aus dynamischen Griinden etwas tiefer; wir wollen dar-
auf aber nicht niher eingehen). Kohlendioxid, das in den Ozean frisch eingebracht
wird, muf} deshalb erst in die Tiefen gelangen, die diesen Horizonten entsprechen,
bevor die geschilderte Pufferwirkung einsetzen kann.

Abbildung 8.21 soll diese Wechselbeziehungen noch etwas illustrieren. Dazu
sei noch erwihnt, dal Kalziumkarbonat in zwei Modifikationen vorkommt, dem
thermodynamisch instabileren Aragonit, das bevorzugt in warmem Wasser gebildet
wird, und dem thermodynamisch stabilen Kalzit, das den weitaus groB3ten Teil der
Tiefseesedimente stellt. Die Abbildung zeigt auch, daBl lediglich das mengenmifig
nicht allzusehr ins Gewicht fallende Aragonit in absehbarer Zeit von anthropogenem
Kohlendioxid erreicht werden kann, wihrend die anderen Horizonte erst in Zeiten,
die der Umwilzzeit des Tiefenwassers entsprechen, ins Spiel kommen kénnen.

8.5 Kreisldufe weiterer atmosphiirischer Spurengase

In den folgenden Abschnitten soll ein kurzer Uberblick zu Kreisldufen und Budgets
weiterer wichtiger atmosphérischer Spurengase gegeben werden. Die Bestimmung
atmosphdrischer Spurengaskreisldufe ist in den meisten Fillen eine schwierige
Aufgabe. Dies liegt vor allem daran, dass die Quellstiarken vieler Verbindungen oft
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nur sehr ungenau bekannt sind; zum Teil variieren die Schitzungen um meh-
rere Grofenordnungen. Erschwert wird die Aufgabe noch dadurch, dass viele
Spurengase in der Atmosphire komplexe Reaktionsmechanismen durchlaufen, die
zum Teil nur unzureichend verstanden sind. Auch beziiglich der Senken bestehen
noch grofle Unsicherheiten.

Zur Bestimmung atmosphirischer Budgets werden prinzipiell zwei unter-
schiedliche Strategien verfolgt. Die erste — eher konventionelle Methode — wird
auch als ,,Bottom-up-Ansatz bezeichnet und beruht auf der Bestimmung einzel-
ner Quellstirken (z.B. der SO;-Emission eines Kraftwerks) und nachfolgender
Aufsummierung der Einzelemissionen aller Quellen. Es ist offensichtlich, dass in
jedem der beiden Schritte das Fehlerpotential grof3 ist. Ausserdem ist man auf
die Verlasslichkeit der gemachten Angaben (z.B. in nationalen Emissionskatastern)
angewiesen.

Die zweite grundsétzliche Moglichkeit, Spurengasbudgets zu bestimmen, beruht
auf dem sogenannten ,Inverse Modeling“. Diese Methode, die auch als ,, Top-
down-Ansatz* bezeichnet wird, beruht auf der Kombination von in der Atmosphire
gemessenen Konzentrationsverteilungen mit Modellsimulationen, in die neben at-
mosphérischen Transportprozessen und chemischen Reaktionen auch Annahmen
tiber die verschiedenen Spurengasemissionen eingehen. Die Modelleigenschaften,
insbesondere die angenommenen Emissionen werden solange verdndert, bis die
modellierten atmosphirischen Konzentrationen mit den gemessenen iibereinstim-
men. Auch diese Methode hat generell noch sehr grofle Unsicherheiten, auch
wenn diese in den letzten Jahren — vor allem durch globale Datensitze aus
Satellitenmessungen — deutlich verringert werden konnten. Allerdings hat sie ent-
scheidende Vorteile: zum einen werden durch den integralen Ansatz prinzipiell
keine Emissionen ,,libersehen®. Zudem besitzt die Methode eine vergleichbare
Empfindlichkeit fiir verschiedene Regionen auf der Erde; die ermittelten Emissionen
hingen also nicht mehr von Emissionskatastern mit z.T. sehr unterschiedlicher
Genauigkeit ab. Generell kann davon ausgegangen werden, dass eine Kombination
beider Vorgehensweisen (bottom-up und top-down) zu den besten Abschitzungen
atmosphérischer Spurengasbudgets fiihrt.

Je nach der Komplexitit der atmosphirischen Spurengaschemie sind verschie-
dene Weisen zur Beschreibung atmosphirischer Spurengaskreisldufe geeignet. Fiir
Spurengase, die in der Atmosphére nur relativ wenigen Transformationsprozessen
unterworfen sind (wie z.B. CHy oder CO), ist es oft ausreichend, die Stirken von
Quellen und Senken, sowie die wichtigsten Transportvorginge in der Atmosphire
aufzulisten und zu quantifizieren.

Fiir Spurengase (oder besser Spurengasfamilien) wie z.B. die atmosphirischen
Stickoxide oder Halogenverbindungen sind solch einfache Beschreibungen oft nur
eingeschriankt aussagekriftig. Insbesondere werden viele Verbindungen erst in
der Atmosphire aus verschiedenen Vorldufersubstanzen gebildet. Eine geeignete
Moglichkeit zur Beschreibung komplexer Kreisldufe kann durch Diagramme ge-
schehen, die alle relevanten atmosphirischen Transformationsprozesse enthalten
(oft ohne genaue Quantifizierung). In den folgenden Abschnitten werden wir
Beispiele fiir beide Vorgehensweisen kennenlernen.
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8.5.1 CH4und CO

Wie in der Tabelle 8.1 angedeutet wurde, liegen die derzeitigen atmosphirischen
Methankonzentrationen bei etwa 1 7501100 ppb auf der Nordhalbkugel und bei
etwa 1 650+£100 ppb auf der Siidhalbkugel. Diese Werte stiegen bis etwa zum
Jahr 2000 jéahrlich um etwa 1%; danach blieben sie iiberraschenderweise tiber
mehrere Jahre weitgehend konstant, um dann ab dem Jahr 2007 erneut anzustei-
gen. Die Griinde fiir die Stagnation der Methankonzentrationen wéhrend des ersten
Jahrzehnts des 21. Jahrhunderts ist noch weitgehend unverstanden. Als mogliche
Ursachen werden geringere Emissionen, aber auch ein verstéirkter Abbau aufgrund
einer moglicherweise erhohten Konzentration des Hydroxylradikals angenommen
(siehe z.B. Rigby et al. 2008). Der vorindustrielle Pegel lag vermutlich bei etwa
800 ppb (etwa um das Jahr 1800).

Die schon bei der Besprechung der CO,-Konzentration erwéhnten Spurengas-
messungen an dem Vostok-Bohrkern haben gezeigt, dal die atmosphérische
Methankonzentrationen in der Vergangenheit stark mit den Paldotemperaturen kor-
reliert waren, mit relativen Amplituden, die die Schwankungen des Kohlendioxids
noch deutlich {ibertreffen. Abbildung 8.22 stellt Methankonzentrationen und
Paldotemperaturen der letzten 160000 Jahre einander gegeniiber. Der Effekt
ist wahrscheinlich durch die sehr starke Temperaturabhingigkeit der biolo-
gischen Produktion, vielleicht zum Teil auch durch die Variation der von
Dauerfrost erfaiten Teile des Erdbodens verursacht. Auch hier kann man an einen
gewissen Riickkopplungseffekt denken: Eine Erwidrmung fiihrt zu einer erhchten
Methanfreisetzung und zu einer erhohten Konzentration; diese wiederum tragt
tiber den Treibhauseffekt zu einer Temperaturerhdhung bei, und so fort; allerdings
verursachen — zumindest nach den heute akzeptierten Modellen — die in Abb.
8.22 zu sehenden CHy-Variationen nur Anderungen der Treibhauseffekte in der

750

Abb. 8.22 Rekonstruktion
der atmosphérischen
Methankonzentrationen
wihrend der letzten 160 000
Jahre vor heute anhand eines
an der Antarktis-Station
Vostok gewonnenen ¢
Eisbohrkernes (Chappellaz 250 T T T T T T -50
et al. 1990) (oben) im
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Abb. 8.23 Uberblick iiber Quellen und Senken atmosphirischen Methans (nach Daten aus
Graedel und Crutzen 1993)

GroBenordnung einiger zehntel Grad. Es mag vielleicht wichtig sein, darauf hin-
zuweisen, dall die Methankonzentration in der Vergangenheit niemals den heutigen
Pegel erreicht hat.

Abbildung 8.23 gibt eine Abschitzung der gegenwirtigen Methanquellen wie-
der; Angaben dieser Art sind allerdings mit erheblichen Unsicherheiten behaftet.
So schwanken — um nur ein Beispiel anzufiihren — die Abschitzungen des viel dis-
kutierten Beitrags der Termiten um einen Faktor 10 zwischen 10 und 100 Mt/Jahr.
Faf3t man die Angaben verschiedener Autoren zusammen, so kristallisiert sich ein
Bereich fiir die jahrliche Gesamtproduktion von 500 bis 600 Mt heraus. Der jéhr-
liche Anstieg der Konzentration um etwa 15 bis 18 ppb entspricht einer in der
Atmosphire verbleibenden Methanmenge von 40+5 Mt/Jahr.

Griinde fiir den Anstieg der atmosphérischen CH4-Konzentration sind wohl vor
allem die Verluste bei der Erdgasnutzung und die wachsende Intensivierung von
Viehzucht und Reisanbau; es ist aber auch zu diskutieren, ob nicht auch eine
Abnahme der spezifischen Senken des Methans zu dessen Anstieg beitragen konnte.
Ein Teil des Methans wird in die Stratosphire transportiert (und trigt dort iibrigens
tiber die Reaktion (8.12) etwa zur Hilfte zum Wasserdampfgehalt bei). Die weitaus
wichtigste Senke des Methans ist aber der chemische Abbau in der Troposphire.
In Abb. 8.24a ist die globale Verteilung der iiber die Hohe integrierten atmosphiéri-
schen Methankonzentration aus Satellitenmessungen gezeigt. Aufgrund der langen
atmosphérischen Lebensdauer sind die riumlichen Gradienten gering (<10%); den-
noch sind {iber starken Quellen (z.B. Gebieten mit intensivem Reisanbau) deutlich
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erhohte Werte zu finden. Da die meisten Methanquellen auf der Nordhalbkugel
gelegen sind, ist auch ein systematischer Nord-Siid-Gradient zu beobachten.

Wie wir schon in Abschn. 8.3 gesehen hatten, wird ein grofer Teil des at-
mosphirischen CO aus der Oxidation von Methan nach Reaktion (8.12) gebildet.
Zusitzlich entsteht CO aber auch direkt durch Verbrennungsprozesse, speziell un-
ter gedrosselter Sauerstoffzufuhr. Neben anthropogen bedingten Emissionen spielen
auch Wald- und Buschbrinde eine grofle Rolle. In Abb. 8.25 sind Abschétzungen
der wichtigsten Kohlenmonoxidquellen wiedergegeben. Zusitzlich zeigt Abb. 8.24b
die mittlere globale Verteilung der iiber die Hohe integrierten CO-Konzentration aus
Satellitenmessungen. Erhohte Werte iiber China sowie tiber den Waldbrandregionen
in Stidamerika, Afrika und Siidasien spiegeln die direkte Erzeugung von CO durch
Verbrennungsprozesse wider (siehe auch Abschn. 8.5.1). Anthropogene und natiir-
liche Produktion sind grofenordnungsméBig gleich; die anthropogene Produktion
ist allerdings weitgehend auf die Nordhalbkugel beschrinkt. So ist es nicht iiberra-
schend, die in Tabelle 8.1 angegebenen Konzentrationsunterschiede zwischen Nord-
und Siidhemisphire zu finden. Der Abbau von Kohlenmonoxid in der Atmosphére
geschieht vor allem durch Reaktion mit dem Hydroxylradikal (Reaktionen 8.44 und
8.45).
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Abb. 8.24 (Fortsetzung)
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Abb. 8.24 Globale Verteilung verschiedener Spurengase (aufler for CHy atmosphirische
Gesamtsiule) aus Satellitenmessungen. (a) Methan, Mittelwert aus Messungen des SCIAMACHY-
Instruments auf ENVISAT fiir 2003—2004 (Frankenberg et al. 2006); (b) Kohlendioxid, Mittelwert
fiir 2005 aus Messungen des SCIAMACH Y-Instruments auf ENVISAT (Frankenberg et al. 2005;
Wagner et al. 2008); (¢) Schwefeldioxid, Mittelwert fiir 2007-2009 aus Messungen des GOME-
2 Instruments auf METOP-A (Christoph Hérmann, personliche Mitteilung); (d) Stickstoffdioxid,
Mittelwert fiir 2003-2006 aus Messungen des SCIAMACH Y-Instruments auf ENVISAT (Beirle
2006; Wagner et al. 2008)

8.5.2 Schwefelverbindungen

Emissionen von Schwefelverbindungen in die Atmosphire spielen vor allem be-
ziiglich der Bildung atmosphérischer Aerosole eine grofie Rolle. Fiir die detaillierte
Beschreibung der hierfiir bedeutsamen Aspekte sei auf die Abschn. 9.1 und 9.3 ver-
wiesen. Weitere Informationen finden sich in Abschn. 5.12, in dem die Bedeutung
von Schwefelsdure fiir die heterogene Kondensation behandelt wurde.

Ein groBer Teil der globalen Schwefelemissionen wird durch menschliche
Aktivitidten (etwa 80 Tg(S) pro Jahr als SO,) verursacht. Ein Beitrag von fast
gleicher Hohe stammt von biogenen Emissionen und Seesalz-Aerosolen aus dem
Ozean. Hier spielt vor allem die Emission von Dimethylsulfid (DMS, CH3SCHj3)
durch mikrobielle Prozesse eine wesentliche Rolle. Allerdings erreicht nur ein
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Abb. 8.25 Uberblick iiber Quellen und Senken atmosphirischen Kohlenmonoxids (nach Daten
aus Graedel und Crutzen 1994)
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Abb. 8.26 Uberblick iiber Quellen und Senken atmosphirischer Schwefelverbindungen. Die
Zahlenangaben kennzeichnen die Grofe der Fliisse bzw. der Reservoire, siche Legende rechts oben
(nach Daten aus; Schlesinger 1997; Graedel und Crutzen 1993; Reinecke und Schlémann 2007)
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Abb. 8.27 Uberblick iiber Umwandlungsprozesse atmosphirischer Schwefelverbindungen

kleiner Teil der ozeanischen Emissionen (etwa 20 Tg(S) pro Jahr) die Kontinente,
da der grofite Teil schon tiber dem Ozean niedergeschlagen wird. Ein deutlich gro-
Berer Teil (etwa 80 Tg(S) pro Jahr) wird von den Kontinenten iiber die Ozeane
verfrachtet. Sowohl SO, als auch DMS werden in der Atmosphire zu Schwefelsdure
oxidiert und durch nasse und trockene Deposition aus der Atmosphire entfernt
(siehe Kap. 9).

Das stratosphédrische Sulfataerosol wird aufgrund der kurzen Lebensdauer
des SO, in der Troposphire nur zu einem geringen Teil aus SO, gebildet.
Der weitaus grofite Anteil entsteht aus dem stratosphérischen Abbau der lang-
lebigen Schwefelverbindung Carbonylsulfid. Die wichtigsten atmosphirischen
Transformationen des atmosphirischen Schwefelkreislaufs sind in Abb. 8.27 dar-
gestellt.

Fiir das atmosphirische Schwefelbudget spielen auch Vulkanemissionen (haupt-
sdchlich als SO») eine wichtige Rolle. Allerdings sind vulkanische Emissionen du-
Berst variabel, und die Emissionsschitzungen sind mit sehr groen Unsicherheiten
behaftet. In Abb. 8.24c¢ ist die von Satelliten gemessene mittlere vertikal integrier-
te Konzentration von Schwefeldioxid gezeigt. Erhohte Werte treten iiber aktiven
Vulkanen und stark industrialisierten Regionen (vor allem China) auf.

8.5.3 Stickstoffverbindungen

Stickstoffverbindungen werden im wesentlichen in Form von drei Substanzen
(Distickstoffmonoxid N»O, Sickstoffmonoxid NO und Ammoniak NH3) in
die Atmosphire emittiert. Distickstoffoxid, Lachgas, tritt zur Zeit in einer
Konzentration von ca. 0,32 ppm auf; die Steigerungsrate betridgt etwa 0,6 bis
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1,6 ppb/Jahr. Die wichtigsten Quellen sind mikrobiologische Prozesse im Erdboden
und in den tropischen und subtropischen Meeren, natiirliche und anthropoge-
ne Verbrennung von Biomasse sowie — fiir den Anstieg wohl in erster Linie
verantwortlich — der Verbrauch von Kunstdiinger und die Verbrennung fossi-
ler Brennstoffe. Jede dieser Quellen trigt einige Megatonnen pro Jahr bei; die
Gesamtproduktionsrate kann man in der Gegend von 10 bis 20 Mt/Jahr vermuten.
N, O ist wegen seiner hohen Stabilitdt kaum in die troposphérische Chemie invol-
viert; die einzige wirksame Senke ist der Transport in die Stratosphire, wo N,O
direkt oder indirekt photolytisch abgebaut wird:

NO+h-v— Ny 40 (8.66)
oder
N>0 4+ O('D) — Ny + 0, (8.67)
oder
N,0 + O('D) — 2NO. (8.68)

Der angeregte Sauerstoff wird hierbei durch die Photolyse von Ozon zur
Verfiigung gestellt (s. Abschn. 8.1).

Die globalen NOx (NO + NO;) Emissionen betragen etwa 45 Tg(N) pro Jahr
(Bradshaw et al. 2000). Wie fiir Schwefeldioxid, stammt auch hier der groB-
te Anteil aus anthropogenen Quellen, hauptsichlich aus der Verbrennung fossiler
Energietriger (etwa 23 Tg(N) pro Jahr). Weitere, zum grofiten Teil natiirliche
Quellen sind Blitze (etwa 6 Tg(N) pro Jahr), Waldbrinde (9 Tg(N) pro Jahr) und
Bodenemissionen (6 Tg(N) pro Jahr). In Abb. 8.24d ist die aus Satellitenmessungen
bestimmte mittlere globale Verteilung der iiber die Troposphire integrierte NO,-
Konzentration dargestellt. Die Lage der erhohten Werte kennzeichnet wichtige
Emissionsquellen, vor allem in stark industrialisierten Regionen der Erde.

Auch die globalen Ammoniak-Emissionen sind durch menschliche Aktivititen,
hauptsidchlich Nutztierhaltung und Diingung, dominiert. Beide Quellen tragen etwa
60% zur Gesamtemission von etwa 50 Tg(N) pro Jahr bei. Weitere Quellen umfas-
sen Waldbrinde, sowie Emissionen aus dem Ozean und der Biosphire. Ein grofler
Teil des emittierten Ammoniak wird durch trockene und nasse Deposition aus
der Atmosphire entfernt; der verbleibende Teil reagiert mit dem Hydroxylradikal
zu NO. Die Entfernung von NOyx aus der Atmosphidre geschieht durch
Reaktion mit dem Hydroxylradikal zu Salpetersdaure und anschlielender trockener
und nasser Deposition. Abbildung 8.28 zeigt die wichtigsten atmosphirischen
Transformationsprozesse der Stickstoffverbindungen.
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Abb. 8.28 Uberblick iiber Umwandlungsprozesse atmosphirischer Stickstoffverbindungen

8.5.4 Halogenverbindungen

Trotz ihrer geringen Konzentrationen (typischerweise im ppt-Bereich) spielen
Halogenverbindungen in der Atmosphire eine vergleichsweise grofle Rolle. In
Abschn. 8.2 haben wir bereits die Bedeutung von Brom- und Chlorverbindungen
fiir die Stratosphirische Ozonchemie kennengelernt. In den letzten 20 Jahren konnte
dariiber hinaus gezeigt werden, dass vor allem Bromverbindungen auch eine wich-
tige Rolle fiir die Chemie der Troposphire spielen. Wie in der Stratosphére findet
auch in der Troposphire ein Ozonabbau iiber die Reaktionszyklen, wie in Gl. (8.31)
dargestellt, statt. Allerdings lduft das Recycling der Bromatome aus BrO weitge-
hend iiber andere Reaktionen statt. Chlorverbindungen spielen fiir die Chemie der
Troposphidre wahrscheinlich eine untergeordnete Rolle; hier bestehen aber noch
groBe Unsicherheiten.

Im Gegensatz zur Stratosphdre konnen Iodverbindungen signifikant in die
Ozonchemie der Troposphire eingreifen. Insbesondere konnte dies in Kiistennidhe
beobachtet werden, wo Iodverbindungen — vor allem bei Ebbe — von Algen emit-
tiert werden. Inwieweit die lodchemie auf globaler Ebene eine Role spielt, ist derzeit
noch unklar.

Beziiglich der atmosphirischen Kreisldufe der Halogenverbindungen bestehen
noch sehr groBe Unsicherheiten, insbesondere fiir die Kreisldufe der Iod- und
Brom-verbindungen. Ein Uberblick iiber Quellen, Senken und atmosphirische
Transformationen der Chlorverbindungen ist in Abb. 8.29 gezeigt. Die weitaus
grofite Quelle stellt die Produktion von Seesalzaerosolen dar; allerdings wird
ca. 90% dieser Emissionen sehr schnell wieder aus der Atmosphire entfernt,
und nur etwa 10% erreicht die Kontinente. Weitere, aber mengenmifig deutlich
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geringere Emissionen umfassen Salzsidure und halogenierte Kohlenwasserstoffe.
Insbesondere wurden zwischen den 1930er Jahren und 2000 sogenannte Fluor-
Chlor-Kohlenwasserstoffe (FCKW) kiinstlich hergestellt und in gro3en Mengen in
die Atmosphire emittiert. Diese Substanzen sind in der Troposphére duflerst sta-
bil und konnen daher — im Gegensatz etwa zu HCI — in nennenswerten Mengen
in die Stratosphire gelangen. Nach Auftreten des stratosphérischen Ozon-Lochs
(siehe Abschn. 8.2.4) wurde ihre Bedeutung fiir den Ozonabbau erkannt und die
Produktion entsprechend dem Montrealer Protokoll weitgehend eingestellt. Die
Ersatzstoffe der FCKW (zumeist teilhalogenierte Kohlenwasserstoffe) haben eine
sehr viel kiirzere Lebensdauer in der Troposphire und werden fast vollstindig aus
der Atmosphire entfernt, bevor sie die Stratosphire erreichen konnen. Aufgrund
der stark verringerten troposphérischen FCKW-Konzentrationen wird mittlerwei-
le sogar ein Netto-Transport von Chlorverbindungen aus der Stratosphire in die
Troposphire beobachtet.
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Kapitel 9
Aerosole

In den vorangegangenen Kapiteln waren Aerosole und Aerosolteilchen schon mehr-
fach zur Sprache gekommen: Im 1. Kapitel war auf die Definition, die Anzahl-
dichte und die GroBenverteilung atmosphirischer Aerosole und auf einige
Grundlagen der Aerosoloptik eingegangen worden. Im 5. Kapitel hatten wir die
Rolle der Aerosole bei der Kondensation angesprochen und die Ausscheidung der
Partikel durch den Niederschlag behandelt. Im 6. Kapitel war die Thermophorese als
aerosoldynamischer Effekt erwédhnt worden. Im 7. Kapitel kam noch die Diskussion
der trockenen Deposition von Aerosolen hinzu.

In diesem Kapitel wollen wir in etwas geschlossenerer Form einige weitere
Einzelheiten der Physik der Aerosole besprechen, die fiir das Verstidndnis des at-
mosphirischen Geschehens niitzlich sind. Der 1. Abschn. soll einen allgemeinen
Uberblick iiber atmosphérische Aerosole vermitteln; dabei wird das Schwergewicht
auf troposphirischen Aerosolen liegen. Unter anderem werden die Entstehung,
das weitere Schicksal bis zur Ausscheidung, die GroBenverteilung und die che-
mische Elementzusammensetzung angesprochen werden. Der 2. Abschn. soll in
die Grundlagen der Aerosoldynamik einfiihren. Der 3. Abschn. ist den strato-
sphirischen Aerosolen und deren moglichen Einfliissen auf das Klima gewidmet.
Die Einfliisse troposphirischer Aerosole auf den Strahlungshaushalt sind zwar un-
gleich schwerer abzuschitzen, sind aber in den letzten Jahren immer stirker in
den Blickpunkt des Interesses getreten, da die troposphirischen Aerosole, und hier
vor allem die auf anthropogene Schwefeldioxid-Emissionen zuriickzufiihrenden
Partikel wohl eine Art ,,Korrektiv* zu den anthropogenen Emissionen klimarelevan-
ter Spurengase bilden. Im letzten Abschnitt werden wir deshalb auf die Einfliisse
dieser Partikel zu sprechen kommen und eine grobe Abschitzung ihrer Wirkung
vorstellen.

9.1 Entstehung und Lebenslauf atmosphérischer Aerosole

Dieser Abschnitt will die wichtigsten Grundlageninformationen iiber atmosphéri-
sche (und speziell iiber troposphirische) Aerosole zusammenstellen. Wir beginnen
mit der Aerosolproduktion und versuchen dann, den weiteren Lebenslauf und die
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hieraus folgenden Eigenschaften von Aerosolpartikeln zu skizzieren. Der Abschnitt
schlieBt mit einer kurzen Ubersicht iiber die globalen Quellen von Aerosolen und
tiber die in den Partikeln zu findenden chemischen Elemente.

9.1.1 Aerosolproduktion: Nukleation und Dispersion

Neue Teilchen konnen prinzipiell durch zwei Klassen von Mechanismen in die
Atmosphire gelangen:

— durch homogene Kondensation iibersittigter Dampfe aus der Gasphase heraus
(sog. homogene Nukleation); solche Ddmpfe konnen durch chemische Reaktionen
aus urspriinglich gasférmigen Bestandteilen der Atmosphére entstehen (wie z.B.
Schwefelsduredampf aus Schwefeldioxid);

— durch die Dispergierung und Aufwirbelung von Material von der Erdoberfldche,
das dort schon in kondensierter Form vorliegt, wie z.B. Mineralstaub oder
Seesalzspray.

In dieser Reihenfolge wollen wir die Produktionsmechanismen auch behandeln.
Eine der wichtigsten Reaktionen fiir die Bildung neuer Kondensationsteilchen in
der Atmosphire stellt die Oxidation des Schwefeldioxids, SO;, zu Schwefelsdure,
H>SO4, bzw. zu Sulfat dar. Der Grund dafiir liegt in dem extrem niedrigen
Dampfdruck der Schwefelsdure, vor allem in Gegenwart von Wasserdampf und
gegebenenfalls von Ammoniak.

Typische SO,-Konzentrationen in Mitteleuropa liegen bei etwa 2 bis 10 jg/m3,
in Ballungsgebieten, und hier vor allem im Winter, findet man auch hthere Werte
(wiéhrend der Heizungsperiode ist die Produktionsrate héher; hinzu kommt, daf} im
Winter austauscharme Wetterlagen recht hdufig sind). Allerdings sind in den letzten
30 Jahren die SO,-Emissionen deutlich zuriickgegangen, und friithere Maximalwerte
bis zu 400 pwg/m> werden heute nicht mehr gemessen. Solch hohe Werte treten
heute noch in China auf, wo im Zuge des rasanten Wirtschaftswachstums der
letzten Jahrzehnte die SO;-Emissionen sehr stark zugenommen haben (auch be-
glinstigt durch die verbreitete Energiegewinnung aus Kohle). Die Lebensdauer des
SO betrigt etwa 1 bis 4 Tage. Rund die Hilfte des Schwefeldioxids wird in der
Atmosphire zu Schwefelsdure oder Sulfat oxidiert (der Rest wird durch den Regen
ausgeschieden oder an der Bodenoberflidche absorbiert). Davon wird wieder rund die
Hiilfte, oder etwas mehr, in heterogenen Prozessen umgesetzt; der Rest steht fiir die
homogene Nukleation zur Verfiigung. Da unter den Reaktionen, die zur homogenen
Nukleation fiihren konnen, die photochemische Oxidation die grofite Rolle spielt,
sind Rate und Anteil der homogenen Nukleation im Sommer deutlich hoher als im
Winter. Die mengenmifig wichtigste Reaktion ist wahrscheinlich die Addition von
OH-Radikalen (s. Kap. 8) an SO, unter Bildung eines HSO3-Radikals mit nach-
folgendem Zerfall dieses Radikals zu Schwefeltrioxid, SOz, und Wasserstoff, H;
Schwefeltrioxid und Wasser bilden dann zusammen Schwefelséure.
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Aus den angefiihrten Griinden wollen wir hier die Bildung von Nukleations-
aerosolen aus Schwefelsdure in den Vordergrund stellen. Daneben gibt es aber viel-
filtige weitere Moglichkeiten zur Entstehung kondensierbarer Dampfe. Es ist hier
nicht der Ort fiir eine umfassendere Darstellung (s. hierzu Warneck 1988; Kulmala
et al. 2004; Seinfeld und Pandis 2006; Andrea et al. 2009), es sei hier nur kurz auf
zwei Beispiele hingewiesen:

— Los Angeles-Smog: Im 8. Kapitel hatten wir im Zusammenhang mit der
Methanoxidation auf die Rollen der Stickoxide und des troposphérischen Ozons
als photochemisch initiierte Lieferanten fiir reaktionsfahigen atomaren Sauerstoff
hingewiesen. In einer typischen Los Angeles-Smog:-Situation kann dieser re-
aktionsfihige Sauerstoff auf Kohlenwasserstoffe treffen, deren Ursprung zum
groBBen Teil der StraBlenverkehr ist. Die Reaktion von Kohlenwasserstoffen mit
atomarem Sauerstoff, oder ebenso die Reaktion mit anderen starken Oxidantien
wie OH-Radikalen oder Ozon selbst, fiihrt zu einer Vielzahl von organischen
Verbindungen wie organischen Sduren, organischen Peroxiden, Aldehyden etc.,
die zum Teil in Form iibersittigter, kondensierbarer Dimpfe vorliegen. Uber
Kontinenten in mittleren Breiten konnen organische Aerosole 20-50% der
Akkumulationsmode ausmachen; iiber tropischen Wildern kann der Anteil sogar
bis 90% betragen (Martin et al. 2010).

— Nukleation von Iodverbindungen: Speziell in Kiistennihe emittieren verschiede-
ne Algenarten unter Stress (z.B. wenn sie bei Ebbe der Luft ausgesetzt sind)
Iodhaltige Verbindungen. Diese kénnen in photochemischen Reaktionen oxidiert
werden und Substanzen mit niedrigem Dampfdruck bilden. In Situationen mit
erhohten lodoxidkonzentrationen konnten Nukleationsereignisse nachgewiesen
werden. Wahrscheinlich stellt die Partikelbildung aus Iodverbindungen aber ein
regional begrenztes Phinomen dar (Mikeld et al. 2002; McFiggans et al. 2010).

Der prinzipielle Vorgang der Nukleation entspricht beziiglich seiner thermody-
namischen und kinetischen Grundlagen dem Prozel3 der homogenen Kondensation,
die im 1. Abschn. des 5. Kapitel ausfiihrlich besprochen worden ist, und auf die wir
hier zuriickverweisen.

Allerdings kommt in der freien Troposphidre die Nukleation, bei der nur
eine Molekiilspezies beteiligt ist (die sog. homomolekulare homogene Kon-
densation bzw. Nukleation), in der Regel nicht vor, da die hierzu notwendi-
gen Ubersiittigungen im Normalfall nicht erreicht werden. Dagegen konnen in
einem System mit zwei oder sogar noch mehr beteiligten Komponenten, ei-
nem sog. heteromolekularen System, bei gegebener Konzentration einer Spezies
wesentlich hohere Ubersittigungen zustande kommen, wenn die Mischung der
Komponenten exotherm ist. In einem solchen Fall kann der Sittigungsdampfdruck
einer Komponente iiber dem Gemisch um GroéB8enordnungen niedriger liegen als
tiber der Einzelkomponente.

Abbildung 9.1 zeigt die Absenkung des Sittigungsdampfdruckes sowohl der
Schwefelsdure als auch des Wassers iiber einem Gemisch dieser beiden Substanzen
als Funktion des Mischungsverhiltnisses, relativ zu den Dampfdriicken tiber Wasser
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oder Schwefelsédure allein. Der an sich schon sehr niedrige Séttigungsdampfdruck
der Schwefelsiure (etwa 3,3 - 10~ hPa bei 23°C, nach Roedel 1979) wird durch die
Zumischung von etwas iiber 20% Wasser nochmals um rund zwei Gréenordnungen
reduziert. Der Effekt ist durch die bekannt hohe Mischungswirme beim Mischen
von Wasser mit Schwefelsdure bedingt.

Der thermodynamische Ansatz zur Berechnung der Nukleationsrate eines zwei-
komponentigen Systems ist dem im 5. Kapitel diskutierten Verfahren analog, doch
mit dem Unterschied, da die Anderung der freien Enthalpie bei dem Ubergang
von gasformig zu fliissig, AG, jetzt von der Anzahl der Molekiile von beiden
Komponenten abhingt, d.h. AG = AG(nj,nz), wobei n; bzw. ny die Zahl der
Molekiile der Spezies 1 bzw. der Spezies 2 in dem sich bildenden Tropfchen
bedeuten.

Im 5. Kapitel hatten wir fiir die homomolekulare Kondensation die Beziehung

AGDampf—)Triipfchen =-n-k-T-InS+0c-A ©.1)

abgeleitet, wobei die Ubersittigung S das Verhiltnis des aktuellen Dampfdrucks
zu dem Sittigungsdampfdruck bedeutete; o - A war der Beitrag der Oberflachen-
spannung. Die analoge Argumentation erlaubt im heteromolekularen Fall mit zwei
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Komponenten zwei verschiedene Darstellungen, und zwar entweder

ACiDampf—)Tr'dpfchen =—k-T-(n;- 1nsl,Mischung +ny- 1nSZ,Mischung) +0-A, 9.2)

wobei In(Sy, Mischung) bzw. In(S2, Mischung) die Logarithmen der Séttigungen der
Spezies 1 bzw. der Spezies 2 tiber der Mischung der beiden Komponenten bedeuten,
oder

AGDampf—>Tr6pfchen =np-(p 1,Mischung —k-T-InS)+ny '(MZ,Mischung —k-T-InSp)+0-A,
9.3)

wobei S; und S, fiir die Ubersittigungen beziiglich der Sittigungsdampfdrucke
iiber den einzelnen reinen Komponenten stehen, jetzt aber in die gesam-
te freie Enthalpie zusitzlich noch die auf die Einzelmolekiile bezogenen
Mischungsenthalpien 1 Mischung, DPZW. L2 Mischung €ingehen.

Abbildung. 9.2 zeigt schematisch die sich ergebende AG-Fliche iiber der
(n1,np)-Fliche. Bei der Darstellung ist davon ausgegangen worden, dal der Dampf
beziiglich der einzelnen Komponenten untersittigt ist (fiir np = 0 z.B. steigt AG(n;)
stetig an); fiir gewisse Mischungsverhéltnisse, d.h. fiir gewisse Bereiche der (ny,n»)-
Ebene ist der Dampf dagegen offensichtlich iibersittigt, AG fillt dort ab. Die
Abbildung ist zur besseren Uberschaubarkeit symmetrisch in n; und ny; bei realen
Gemischen ist dies normalerweise nicht der Fall.

Die ganze Konfiguration zeigt die fiir exotherme Gemische typische Sattelform
der AG-Fliche; ein ,,Embryo*, das ein Tropfchen oder Partikel ,,werden will“, muf3
auch hier einen Sattelpunkt bei einer kritischen Molekiilzahl (n}, n}) iiberspringen;
die Hohe dieses Sattelpunktes ist die kritische freie Enthalpie AGx. AG# sowie nj
und n; ergeben sich aus den Bedingungen

Abb. 9.2 Schematische
Darstellung der
Sattelpunktkonfiguration von
GDampf—>Trb'pfchen als
Funktion der Anzahlen n;
und n; der in dem sich
bildenden Tropfchen
enthaltenen Molekiile (Nach
Roedel 1979)
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JIAG
=0, 9.4)
3111
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JIAG
=0, 9.5)
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Die detaillierte Rechnung, die wir hier nicht wiedergeben wollen (s. Yue u.
Hamill 1979), fiihrt zu Verallgemeinerungen der im 5. Kapitel vorgestellten
Thomson/Kelvin-Gleichung. Unter der normalerweise gegebenen Voraussetzung,
daf} in der Gasphase die Hiufigkeit einer Komponente wesentlich grofer ist als die
der anderen (das heifit z.B., daf} in der Atmosphire der Wasserdampfgehalt viel gro-
Ber ist als der Gehalt an Schwefelsidure, was ohne Zweifel erfiillt ist), gelten auch fiir
die Kinetik der Kondensation ganz dhnliche Beziehungen wie im monomolekularen
Fall. Als Ergebnis der Rechnungen zeigt sich, daf bei relativen Feuchten von etwa
50 bis 80% die homogene heteromolekulare Kondensation von Schwefelsdure ein-
setzt, wenn der Schwefelsiuredampfdruck die GroBenordnung von etwa 1077 hPa
erreicht.

Die Nukleation in einem reinen bindren HySO4/H,O-System wird durch die hier
kurz skizzierte Theorie richtig wiedergegeben, wie z.B. Experimente von Boulaud
et al. (1977) gezeigt haben. In der realen Atmosphire liegen in der Regel aller-
dings keine reinen HpSO4/H>O-Systeme vor, so dal3 Abweichungen von den hier
dargestellten Verhiltnissen zu beriicksichtigen sind.

So sind in der Atmosphére nicht unbedingt binidre Reaktionen zu erwarten. In
der unteren Troposphire kommt Ammoniak in Konzentrationen um 1 ppb vor (s.
z.B. Georgii u. Lenhard 1978), das in der Lage ist, die gebildete Schwefelsaure zu-
mindest z.T. zu neutralisieren; ein nicht unbetrichtlicher Teil der Sulfat-Ionen in
troposphirischen Aerosolen liegt tatsidchlich in der Form von Ammonsulfat vor.
Es ist durchaus moglich, dal primédr H>SO4/H>O-Kondensationsaerosole gebil-
det werden, die dann nachtriglich Ammoniak aufnehmen; es ist aber genau so
gut moglich (und vielleicht sogar wahrscheinlicher), daf} schon bei dem primédren
Nukleationsprozel3 die drei Komponenten Schwefelsdure, Wasser und Ammoniak
beteiligt sind. In diesem letzteren Fall stellte die Zweikomponententheorie natiirlich
keine gute Beschreibung der Nukleation mehr dar.

AuBlerdem ist, gerade bei niedrigen, noch nicht zur bindren Nukleation aus-
reichenden Ubersiittigungen, eine Partikelbildung unter Beteiligung von Ionen
denkbar. Schwefelsdure und Wasser bilden mit den Primérionen als Kern relativ sta-
bile Ionencluster. Da diese ihre Existenz der elektrostatischen Energie verdanken,
wird die thermodynamische Energieschwelle nicht wirksam. Die zuvor angespro-
chenen GesetzmiBigkeiten der bindren Nukleation kommen erst dann zum Tragen,
wenn die Ionen (etwa durch Rekombination mit entgegengesetzt geladenen Ionen)
neutralisiert werden. Sind die Ionencluster bis zu ihrer Neutralisation schon so-
weit angewachsen, dal} sie sich ,jenseits des Sattelpunktes® befinden, so kénnen
im Prinzip neue Partikel entstehen, obwohl die HQSO4/H20-Uberséittigung zu einer
Nukleation ohne Gegenwart von Ionen nicht ausreicht.
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Eine weitere Komplikation wird durch die Gegenwart schon vorhandener
Aerosole verursacht. In diesem Fall besteht fiir die Schwefelsduremolekiile,
zusammen mit dem Wasserdampf, die Alternative, entweder in der beschriebenen
Form durch homogene Nuleation neue Partikel zu bilden, oder aber heterogen an
den bereits vorhandenen Partikeln zu kondensieren. Wenn die Radien der bereits
existierenden Teilchen ausreichend grof} sind (in der Regel ist dies der Fall), so ist
fiir die heterogene Kondensation eine nur geringe Ubersiittigung erforderlich; dies
bedeutet, daf die heterogene Kondensation an existierenden Teilchen gegeniiber der
homogenen Kondensation thermodynamisch weit bevorzugt ist.

Trotzdem ist die homogene Kondensation damit nicht ausgeschlossen, da fiir
die Rate der heterogenen Kondensation an schon vorhandenen Teilchen primér
nicht die Energetik der Kondensation limitierend ist, sondern die Geschwindigkeit,
mit der kondensierbare Molekiile zu der Oberflache der aufnehmenden Teilchen
diffundieren konnen. Wegen dieser begrenzten Diffusionsgeschwindigkeit kann
trotz der Konkurrenz der heterogenen Kondensation bei ausreichend hoher Rate
der Erzeugung kondensierbarer Molekiile eine fiir die homogene Kondensation
ausreichende Konzentration dieser Molekiile aufgebaut werden. Middleton u.
Kiang (1978) bzw. Middleton (1980) haben diesen Fall in einem Modell
durchgerechnet und gezeigt, dal homogene Nukleation auch in der realen
Atmosphire, in Gegenwart schon existierender Partikel, durchaus moglich ist,
wenn auch die Nukleationsraten dann natiirlich kleiner sind als in einem reinen
Dampfsystem.
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Abb. 9.3 Zeitlicher Verlauf der Aerosolgrofienverteilung gemessen iiber einen Tag in einem
Wald in Siid-Finnland (diese Art der Darstellung wird hdufig als ,Banana plot‘ bezeichnet) (nach
Kulmula et al. 2004)
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In Abb. 9.3 ist ein Beispiel eines sogenannten Nukleationsereignisses gezeigt.
In einem Wald in Siidfinnland, weitab von anthropogenen Quellen, wurde hierzu
die AerosolgroBenverteilung zeitaufgelost gemessen (Mékeld et al. 1997; Kulmala
et al. 2004). Kurz vor Mittag ist eine deutliche Zunahme der Anzahl sehr kleiner
Partikel zu beobachten. Im Anschlufl daran steigt auch die Hiufigkeit der Partikel
mit leicht groBeren Radien. Auch nachdem die Produktion der kleinsten Partikel
aufgehort hat, steigt die Konzentration der groferen Partikel weiter leicht an. Sehr
wahrscheinlich handelt es sich bei den neu gebildeten Partikeln um organische
Aerosole aus biogenen Emissionen.

Kulmala et al. (2004) haben eine Vielzahl von Nuleationsereignissen ausgewertet
und geben als typische Nukleationsraten in der planetaren Grenzschicht Werte von
0,01-10/cm3/s fiir 3 nm grofle Partikel an. In urbanen Gebieten konnen aber auch
deutlich hohere Werte von bis zu 100/cm>/s gemessen werden. In Kiistengebieten
oder industriellen Abgasfahnen wurden aber sogar Werte bis zu 10°/cm?/s gefun-
den. Typische Wachstumsraten in mittleren Breiten liegen zwischen 1 und 20 nm
pro Stunde.

Wir betrachten jetzt noch einige Aspekte der Erzeugung von Dispersion-
saerosolen an der Erdoberfliche, ohne allerdings dieses Gebiet systematisch be-
handeln zu wollen. Fiir die Ablosung von Partikeln von der Erdoberfliche kann
eine Vielzahl von schwer zu iliberschauenden Prozessen eine Rolle spielen. Von der
Menge der erzeugten Partikel her sind zwei Mechanismen besonders interessant, die
wir deshalb hier, gewissermaf3en exemplarisch, besprechen wollen:

— die Aufwirbelung von Mineralstaub durch den Wind,
— die Produktion von Seesalzpartikeln, sog. Seesalzkernen, durch das Zerplatzen
von Blasen an der Meeresoberfliche.

Die Aufwirbelung fester Teilchen durch den Wind beginnt fast immer damit,
dal die Partikel durch die Windkrifte tangential zur Bodenoberfliche bewegt
werden. Dies hat zur Folge, dafl die Kontaktflichen zum Untergrund redu-
ziert und die Adhisionskrifte am Untergrund geringer werden. Die aerodynami-
schen Auftriebskrifte erhalten so eine grofere Chance, wirksam zu werden. Bei
Partikeln unterhalb einiger zehntel Mikrometer iiberwiegen allerdings oft doch die
Adhisionskrifte; dies ist ein Grund dafiir, daB in natiirlichen Dispersionsaerosolen
Partikel unterhalb dieser Grofe einen verschwindenden Anteil an der Gesamtmasse
ausmachen (wir werden weiter unten auf diesen Punkt zuriickkommen).

Eine zweite Folge der primir eingeleiteten Tangentialbewegung sind Stofe
der Partikel mit Unebenheiten des Untergrundes; durch solche St6Be erhalten die
Teilchen den notwendigen Vertikalimpuls. Das Springen der Teilchen kann sogar zu
einer Art Lawine fiihren, wenn die wieder auftreffenden Partikel weitere Teilchen
von ihrer Unterlage 16sen.

Experimentell ergibt sich, daf die Aufwirbelung erst oberhalb einer kriti-
schen Stirke des Windschubs einsetzt, da dann aber die Menge des auf-
gewirbelten Materials mit wachsender Windgeschwindigkeit rasch zunimmt.
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Verschiedene Autoren parametrisieren diese Abhingigkeiten auf etwas unter-
schiedliche Art. So haben z.B. Gilette (1978) bzw. Gilette et al. (1980) Kkriti-
sche Grofen fiir die Schubspannungsgeschwindigkeit u, gefunden (zur Definition
von u, s. Kap. 7), die je nach Bodenart zwischen etwa 20 cm/s und 1 m/s
variieren; fiir die Menge des aufgewirbelten Materials (gemessen als horizon-
tale FluBdichte in einem Windkanal) postulieren sie oberhalb der kritischen
Schubspannungsgeschwindigkeit eine Proportionalitét zu uﬁ - (U, — Ugkr), WODEI Uykr
fiir die kritische Schubspannungsgeschwindigkeit steht. Fuchs (1964) gibt in einer
Ubersicht iiber Daten verschiedener Autoren kritische Grenzgeschwindigkeiten des
Windes in 1 m Hohe zwischen 2 und 4 m/s (je nach Material) und fiir v > vy, eine
Proportionalitit der Menge des aufgewirbelten Staubs zu etwa (v — vi;)* an, wobei
v die aktuelle Geschwindigkeit und vy, die kritische Grenzgeschwindigkeit bedeu-
ten. Die Schwellengeschwindigkeiten hingen auch etwas von der Partikelgrofe ab;
einerseits haften kleine Teilchen besser am Untergrund als mittelgrofle, anderer-
seits erfordern sehr grofe Partikel schon betrichtliche Windkrifte und damit hohe
Windgeschwindigkeiten zum Aufwirbeln, so daf sich ein gewisses Optimum bei
Teilchen in der Groflenordnung von 10 pm einstellt.

Es ist vielleicht interessant zu erwihnen, dass ein betrdchtlicher Teil der
Dispersionsaerosole aus organischem Material besteht. Neben Pflanzen- und
Tierfragmenten tragen hierzu insbesondere auch Bakterien und Pilzsporen (im
GroBenbereich von etwa 1 bis 10 wm) und Pollen (im GréBenbereich von et-
wa 10 bis 100 wm) bei (Elbert et al. 2007; Bauer et al. 2002). Insbesondere
Bakterien konnen moglicherweise eine bedeutende Rolle als Eiskeime spielen (sie-
he Kap. 5). Bestimmte Pilzarten sind dabei mit einem Mechanismus ausgestattet,
der Sporen aktiv in die Umgebungsluft hinauskatapultiert. Besonders in entlege-
nen kontinentalen Regionen z.B. dem Amazonasgebiet konnen solche biogenen
Aerosole den Hauptanteil der Aerosole ausmachen (Andrea et al. 2009; Martin et al.
2010).

Alles in allem ist der ganz iiberwiegende Teil der Masse der Dispersionsaerosole
im Radienbereich zwischen etwa 1 pwm und etwas iiber 10 wm zu finden
(Anzahldichtenverteilungen von Dispersionsaerosolen zeigen ein etwas anderes
Bild; in diesen sind kleinere Teilchen durchaus vertreten, doch tragen diese nur sehr
wenig zur Gesamtmasse bei). Die Verteilung der Masse auf die Teilchengréfen wird
nach unten hin durch die schon erwihnten, bei kleineren Partikeln relativ stirkeren
Adhisionskrifte eingegrenzt, ferner durch die Notwendigkeit, daf die Partikel dank
ihrer Trigheit in der Lage sein miissen, die unterste laminare Stromungsschicht
tiber dem Boden zu verlassen, um von der turbulenten Stromung erfallt und weg-
getragen werden zu konnen. Die obere GrenzgroBe der Dispersionsaerosole ist
durch die Konkurrenz zwischen dem turbulenten Transport von der Erdoberfliche
weg und der Sedimentation zum Boden hin bestimmt (eine einfache Formel fiir
die Sedimentationsgeschwindigkeit war in dem Abschn. 7.3.5 angegeben). In der
Regel kann man davon ausgehen, daf} die obere Grenzgrofle fiir einigermaflen dau-
erhaft in der Atmosphire verbleibende Teilchen bei Radien in der GréBenordnung
von 10 bis 20 wm liegt (auf die Lebensdauer von Aerosolen gehen wir weiter
unten ein).
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Der zweite Dispergierungsproze3, den wir hier besprechen wollen, ist die
Erzeugung von Seesalzaerosolen (,, Seesalzkerne*), die beim Zerplatzen von Blasen
an der Meeresoberfliche entstehen. Diese Blasen werden vor allem bei etwas stér-
kerem Wind in den sich brechenden Wellenkdmmen gebildet; dieser Mechanismus
setzt — grob — bei Windgeschwindigkeiten um 3 m/s ein. Die kleinsten Blasen haben
Durchmesser von etwa 100 um oder etwas darunter; noch kleinere Luftblasen wer-
den in dem Seewasser sehr schnell gelost und haben deshalb nur geringe Chancen,
bis zur Wasseroberfliche zu gelangen. Eine scharfe untere Grenze existiert aller-
dings nicht. Die grofiten Blasen weisen Durchmesser von mehreren Millimetern
auf.

Wie in Abb. 9.4 skizziert ist, tragen zur Bildung von Seesalzspray zwei
Mechanismen bei, die zu Tropfchen unterschiedlicher Grofe fiihren: Einmal
entstehen beim Zerplatzen der Blasenhaut in grofler Anzahl kleine Tropfchen;
beim Zerplatzen der grofiten Blasen werden mehrere hundert Tropfchen mit
Durchmessern im Mikrometerbereich oder sogar noch darunter gebildet. Zum
anderen steigt beim Zerplatzen der Blase unter dem Antrieb durch die
Oberflichenspannung des Wassers ein zentraler Jet auf, der sich in etwa 3 bis
8 Tropfchen auflost, die mehrere Zentimeter hochgeschleudert werden konnen.
Die Durchmesser der Jettropfchen liegen groBenordnungsméBig bei etwa 10% des
Blasendurchmessers.

Die einmal gebildeten Seesalztropfchen dampfen in der Luft auf etwa die
Hilfte bis ein Drittel ihres urspriinglichen Durchmessers ein. Ein vollstindi-
ges Eindampfen ist wegen der Hygroskopizitit des im Seesalz enthaltenen
Magnesiumchlorids nicht zu erwarten (auf 1 g Natrium im Seesalz kommen et-
wa 130 mg Magnesium); MgCl, trocknet erst bei relativen Feuchten unterhalb 31%
vollstindig ein (siche auch Abb. 5.5). Speziell die aus der Blasenhaut gebildeten
Teilchen konnen neben Seesalz auch grofere Anteile organischer Verbindungen
beinhalten, die von Filmen auf der Wasseroberfliche stammen.

Die Gesamtzahl der Seesalzkerne liegt in den unteren Luftschichten bei
etwa 100/cm’ oder etwas dariiber; oberhalb einiger hundert Meter iiber der
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Meeresoberfliche nimmt die Konzentration schnell ab, oberhalb etwa 3 km sind
fast keine Seesalzaerosole mehr zu finden (siche auch Abb. 9.8).

9.1.2 Lebenslauf troposphdrischer Aerosole; Grofienverteilungen

Im vorangehenden Abschnitt hatten wir die beiden Produktionsmechanismen
fiir neue Aerosolpartikel besprochen, die Kondensation oder Nukleation aus der
Gasphase auf der einen Seite und die Dispergierung festen oder fliissigen Materials
auf der anderen. Die homogene Nukleation aus der Gasphase fiihrt zu sehr kleinen
Primirteilchen; die Dimensionen hingen etwas von der aktuellen Ubersittigung der
kondensierenden Diampfe ab, liegen aber tendenziell im Nanometerbereich (siche
Abb. 9.3). Die GroBenspektren der Dispersionsaerosole sind sehr breit; der Hauptteil
der Masse ist aber im GroBenbereich zwischen 1 und 10 pm zu finden; von der
Tendenz her sind Dispersionsaerosole grofie Partikel.

Die primiren Eigenschaften und auch die primidren GroBenverteilungen blei-
ben wihrend des Aufenthalts der Partikel in der Atmosphire nicht erhalten; die
Teilchen machen sehr vielfiltige Prozesse durch, die zu Anderungen der che-
mischen Zusammensetzung, der GroBenverteilung und anderer Charakteristika
flihren.

Abbildung 9.5 stellt, in etwas schematisierter Form, einige wichtige Umwand-
lungsprozesse zusammen. Das Bild soll zeigen, wie das urspriinglich gebildete

Produktion [ Nukleation—l LDispergierungl

~

Priméraerosol

Heterog. Kondensation| Wolken- und Ania
f gerung v.
Koagulation . m’f\lﬂ'ar?‘f*m”%t ﬁ Nebelbildung Partikeln an
nichtflichtiger Stoffe
an die Partikel n}etlrere Wassertropfchen
Verandernde yKien
Prozesse i 4
iederverdampfung|

<« — — — Querverbindungen — — — >

~ |

- | Gealtertes Mischaerosol I
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ITrockendeposition l I Niederschlag I
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Abb. 9.5 Umwandlungsprozesse in der Troposphire
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Aerosol durch aerosolphysikalische und durch meteorologische Prozesse verin-
dert wird, bis schlieBlich nach einem bis einigen Tagen ein gealtertes Mischaerosol
vorliegt.

Sowohl die primiren Produktionsmechanismen als auch — innerhalb gewisser
Grenzen — die Umwandlungsprozesse spiegeln sich in den GroBenspektren der
Aerosole wider.

Im 1. Kapitel waren wir kurz auf TeilchengroBenspektren eingegangen; in
Abb. 1.7 waren typische Anzahldichtespektren als Funktion des Partikelradius
wiedergegeben. Wir hatten erwéhnt, dafl etwas gealterte Aerosole in dem
GroBenbereich oberhalb von rund 0,1 pm meistens eine Anzahldichteverteilung
aufweisen, die einer Potenzverteilung der Form

dN
n*(r) = )
d log r*

r® 9.6)

mit s &~ 3,5+1 gehorcht; r+ war der durch Normierung auf einen Einheitsradius
dimensionslos gemachte Radius. Verteilungen dieser Art sind in der Aerosolphysik
als Junge -Verteilungen (nach Christian E. Junge) bekannt.

Wir wollen diesen Anzahldichteverteilungen noch Volumen- und Massenver-
teilungen gegeniiberstellen, die Details im spektralen Verlauf (die zum Bei-
spiel auf Erzeugungsprozesse zuriickzufiihren sind) besser erkennen lassen.
Eine Volumenverteilung der Form dV/d log rx beschreibt zum Beispiel
das Aerosolvolumen pro Volumeneinheit Trigergas und pro logarithmischem
Radiusintervall (pridziser ausgedriickt ist dies eine Volumendichteverteilung);
sie hdngt mit der frither eingefiihrten Anzahldichteverteilung (Teilchenzahl pro
Volumeneinheit Trigergas und pro logarithmischem Radiusintervall) iiber

dv.. dv AN 4. dN ©7)
dlogr* dN dlogr* 3 d log r* '

zusammen (mit r als ,,normalem und rx* als dimensionslos geschriebenem Radius).
Ahnlich gilt fiir eine Massenverteilung, mit der (als einheitlich angenommenen)
Dichte p des Partikelmaterials,

M dv.  p-4.-m-r’ dN
dlogr"‘_p dlogr* 3 dlogr*

(9.8a)

Abbildung 9.6 zeigt im oberen Teil ein typisches Volumenspektrum, das ganz of-
fensichtlich drei charakteristische Bereiche oder Moden aufweist. Auf der Seite
der sehr kleinen Partikel, mit Schwerpunkt bei etwa 0,018 pm, gibt es einen
Bereich der primiren Kondensations- oder Nukleationsteilchen. Diese Mode hat
eine Lebensdauer in der Grofenordnung weniger Stunden (siehe Abb. 9.3) und
fehlt bei dlteren Aerosolen, wenn nicht laufend neue Nukleationsaerosole nachge-
bildet werden. Manchmal wird die Nukleationsmode weiter differenziert, und nur
die gerade gebildeten Teilchen im Bereich weniger nm werden als Nukleationsmode
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bezeichnet. Fiir die schon weiter gewachsenen Partikel bis etwa 100 nm wird dann
die Bezeichnung Aitken-Mode verwendet.

Zu grofleren Radien hin, mit Schwerpunkt bei etwa 0,1 pm, schlieit sich
ein Bereich an, der durch die Koagulation der sehr kleinen Teilchen aus der
Nukleationsmode bevolkert wird; dieser Bereich wird als Akkumulationsbereich
oder als Akkumulationsmode bezeichnet. Da kleine Teilchen eher mit mittelgroen
als mit anderen kleinen Teilchen koagulieren (Ndheres hierzu in Abschn. 9.2), wird
die Liicke zwischen Nukleations- und Akkumulationsmode nur sehr langsam auf-
gefiillt und bleibt in der Regel sichtbar, solange iiberhaupt eine Nukleationsmode
vorhanden ist. Zu diesen beiden Moden kommt auf der Seite der grof3en Partikel
ein weiterer Bereich, in dem das Gros der Masse der Dispersionsteilchen vertre-
ten ist. Wegen der sehr langsamen Koagulation mittelgroler Partikel wird auch die
Liicke zwischen Akkumulations- und Dispersionsmode nur sehr langsam aufgefiillt.
Trimodale Spektren dieser Art werden gern als Whitby-Spektren bezeichnet (nach
Kenneth T. Whitby).

Neben der Anzahl- und Volumendichteverteilung ist oft auch die Verteilung
der Aerosoloberfliche in Abhidngigkeit vom Aerosolradius wichtig. Insbesondere
stellt die verfiigbare Aerosoloberfliche eine wichtige KenngroBe fiir die Effektivitit
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heterogener chemischer Reaktionen dar (sieche auch Kap. 8). Aus der
Anzahldichteverteilung kann die Oberflachendichteverteilung wie folgt berechnet
werden:

dA 2 dN
=4.t.r° — (9.8b)
d log r* d log r*

Trimodale Spektren und Junge-Spektren miissen trotz ihrer scheinbar so verschie-
denen Form nicht im Widerspruch zueinander stehen. Zum unmittelbaren Vergleich
ist dem sehr ausgeprégt trimodalen Volumenspektrum im oberen Teil der Abb. 9.6
im unteren Teil der gleichen Abbildung das zugehorige Anzahldichtespektrum ge-
geniiber gestellt. Man sieht sofort, dal Details in der Struktur eines Spektrums
in der Anzahldichteverteilung viel weniger in Erscheinung treten als in der
Volumenverteilung. Stellt man sich jetzt noch vor, daB in einem stirker geal-
terten Aerosol der Verlauf des Spektrums noch etwas besser geglittet ist, und
beriicksichtigt man auch noch die bei der Aufnahme der Spektren unvermeidlichen
Meffehler, so sieht man auch, daf} trimodalen Volumenspektren durchaus relativ
glatte Junge-Spektren entsprechen konnen.

Atmosphirische Aerosole, vor allem etwas gealterte Mischaerosole, enthalten in
der Regel 16sliche oder sogar hygroskopische Substanzen. Hierbei ist interessant,
dass selbst urspriinglich hydrophobe Aerosole wie z.B. kohlenstoffhaltige Aerosole
(insbesondere auch Ruflpartikel) in der Atmosphidre innerhalb von Stunden bis
Tagen in hydrophile Partikel umgewandelt werden. Hierbei spielen sowohl photo-
chemische Reaktionen als auch das Aufkondensieren von wasserlslichen Schichten
wie z.B. Schwefelsdure eine entscheidende Rolle. Wegen der Wechselwirkung hy-
groskopischer Aerosole mit dem atmosphirischen Wasserdampf konnen die Grofie
der Teilchen und die von der GroB3e beeinfluflten Partikeleigenschaften, wie z.B. op-
tische Wirkungsquerschnitte, empfindlich von der Luftfeuchtigkeit abhidngen. Um
dies zu verstehen, gehen wir von der Vorstellung aus, daf} sich um das Teilchen
herum eine Wasserhaut oder, genauer ausgedriickt, eine Losungshaut ausbildet oder
dal — als Extremfall — das Aerosolpartikel aus einem Losungstropfchen besteht,
und daB sich ein Dampfdruckgleichgewicht zwischen dieser Losungshaut bzw. der
Losung und der umgebenden Luft einstellt.

Wie wir in 5. Kapitel ausfiihrlich diskutiert haben, wird der Gleichgewichts-
dampfdruck iiber einem Tropfchen oder einem nassen Partikel einerseits durch
die Dampfdruckerh6hung wegen der Oberflachenkriimmung und andererseits durch
die Dampfdruckabsenkung durch die geloste Substanz bestimmt. Der prinzipi-
elle Verlauf des Zusammenhangs zwischen der Wasserdampfsittigung und dem
zugehorigen Gleichgewichtsradius ist in Abb. 5.5 dargestellt. Dort ist dieser
Zusammenhang fiir eine reine NaCl-Losung wiedergegeben; der Zeichnung kann
man z.B. entnehmen, dafl der Radius eines Tropfchens bei einer Zunahme der re-
lativen Feuchte von 80 auf 100% auf das Drei- bis Vierfache ansteigt. Bei einem
Mischaerosol mit verschiedenen 16slichen und unldslichen Bestandteilchen erwar-
ten wir einen etwas flacheren, qualitativ aber ganz dhnlichen Verlauf. Zur [llustration
gibt Abb. 9.7 den Einflu} unterschiedlicher Luftfeuchte auf einige charakteristische
Aerosoltypen wieder (nach Keith u. Arons 1954 und Héhnel 1976).
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Abb. 9.7a—c Partikelmassen, Partikelradien und Extinktionsquerschnitte als Funktion der rela-
tiven Feuchte. (a) Massendnderung verschiedener Aerosolgemische (Verhiltnis der Masse my
bei der relativen Feuchte f zu der Masse mg bei verschwindender relativer Feuchte); dabei be-
deuten Seesalz ein reines Seesalzaerosol, Mainz ein typisches (winterliches) Kontinentalaerosol
(die Proben wurden in Mainz gewonnen), und Saharastaub ein iiber dem Atlantik genomme-
nes Aerosol, dessen Zusammensetzung durch westwirts verfrachteten Saharastaub dominiert
wird. (b) Zunahme der Radien von Aerosolteilchen aus dem in a charakterisierten Aerosol
Mainz, fiir zwei verschiedene Trockenradien rp. (¢) Zunahme der Extinktionsquerschnitte oe
und der Absorptionsquerschnitte o, bei wachsender Feuchte, fiir das Aerosol Mainz; die
Extinktionsquerschnitte spiegeln die mit zunehmender Feuchte wachsenden Teilchengroflen wi-
der, wihrend die Absorptionseigenschaften im wesentlichen nur durch das Aerosolmaterial selbst
bestimmt sind und sich deshalb bei Wasserautnahme nur wenig dndern
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Fiir die Veridnderung von Aerosoleigenschaften in der Atmosphire ist ins-
besondere auch die Prozessierung in Wolkentropfchen von grofler Bedeutung.
Zunichst ,,sammeln“ Wolkentropfchen beim Fallen Aerosolpartikel auf, die dann
im Tropfchen als feste oder auch geloste Bestandteile enthalten sind. Fallen die
Tropfchen als Regen auf die Erde, so werden die darin enthaltenen Aerosolanteile
aus der Atmosphire entfernt. Allerdings erreicht ein groBer Teil (ca. 90%) der aus
Wolken fallenden Tropfchen niemals die Erdoberfliche, sondern verdunstet wieder
in Atmosphéarenschichten mit Luftfeuchten unterhalb 100%. Nach dem Verdunsten
bleiben dann die im Tropfchen gelosten oder auch festen Bestandteile als modifi-
ziertes Aerosolteilchen zuriick. Eine solche Aerosolprozessierung in Wolken kann
sich mehrmals wiederholen (Bower and Choularton 1993; Levin et al. 1996; Krimer
et al. 2000; Wurzler et al. 2000).

Dem in Abb. 9.5 mehr von einem mikrophysikalischen Standpunkt gesehenen
Schicksal troposphérischer Aerosole stellen wir jetzt noch einige mehr globale
Aspekte gegeniiber.

Abbildung 9.8 zeigt die vertikale Verteilung der Anzahldichte troposphiri-
scher Aerosole, getrennt nach kontinentalen Aerosolen und nach Seesalzpartikeln;
die Schraffierung gibt die Streuung der von verschiedenen Autoren veroffent-
lichten Messungen wieder. Uber den Kontinenten fillt die Dichte bis in etwa
5 km Hohe um zwei Groflenordnungen ab, um dann bis zur Tropopause prak-
tisch konstant zu bleiben, von einem schwachen Riickgang parallel zur Luftdichte
einmal abgesehen. Die Dichte der Seesalzkerne nimmt oberhalb einiger hun-
dert Meter schnell ab; wie schon einmal erwihnt, sind oberhalb etwa 3 km
Seesalzteilchen nicht mehr zu beobachten. Dies hidngt mit der feuchten Luft iiber
dem Meer, der hohen Loslichkeit und den damit verbundenen guten Eigenschaften
der Seesalzteilchen als Kondensationskerne zusammen, und auflerdem damit, dal3
die vertikale Durchmischung iiber dem offenen Meer weniger effektiv ist als liber
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Abb. 9.9 Modell des globalen troposphérischen Aerosolkreislaufs

den Kontinenten, wo sich der stirkere Einfluf} der Bodenreibung und die intensivere
thermische Konvektion bemerkbar machen.

Diese Hohenverteilungen sind eine starke Stiitze fiir ein Modell des globalen tro-
posphirischen Aerosolhaushaltes, das in seinen Grundziigen auf Junge zuriickgeht
und das in Abb. 9.9 skizziert ist.

Nach diesem Modell wird der grofite Teil der iiber den Kontinenten
durch Dispergierung und Nukleation erzeugten Partikel durch Niederschlag,
Sedimentation und Diffusion zum Boden auch wieder tiber den Kontinenten
ausgeschieden. Ein kleiner Teil steigt jedoch in die obere Troposphire, d.h. in Hohen
oberhalb etwa 5 km auf, und wird dort iiber grofle Strecken, d.h. praktisch weltweit
verfrachtet. Die grolere Lebensdauer der Aerosole in diesen Hohen wird auch durch
die geringere Niederschlagswahrscheinlichkeit begiinstigt. Nach Abb. 9.8 weisen
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diese hochtroposphirischen Aerosole ziemlich einheitlich eine Konzentration in der
GroBenordnung von 300/cm? auf. Sie diffundieren, ebenfalls weltweit, wieder in
die untere Troposphére zuriick und bilden dort einen Untergrund unter den lokal
oder regional erzeugten Teilchen. Sie werden deshalb allemein als troposphirische
Untergrund-, Hintergrund- oder Background-Aerosole bezeichnet.

Auch im maritimen Bereich werden Aerosole aus Gasreaktionen erzeugt.
Winkler (1975) fand bei den sehr kleinen Partikeln iiber dem Meer einen sehr ho-
hen Sulfatanteil, der nicht aus dem Seesalz kommen konnte und der wohl durch
Kondensation aus der Gasphase erzeugt sein mufite, da andere Quellen eigentlich
nicht in Frage kamen (fiir einen Transport vom Land auf den offenen Ozean ist die
Lebensdauer der kleinen Partikel zu gering). Die Quelle dieses sog. Exze3-Sulfats
ist nach heutiger Kenntnis im wesentlichen Dimethylsulfid, (CH3),S, das im Ozean
bei biologischen Prozessen gebildet wird und das in die Atmosphire entweicht
(s. z.B. Barnard et al. 1982). Im weiteren Verlauf wird Dimethylsulfid iiberwie-
gend zu Schwefelsdure bzw. Sulfat und zu Methansulfonsdure (CH3SO3H) bzw.
Methansulfonat oxidiert. Wie schon zu Anfang des Kapitels erwéhnt, konnen insbe-
sondere in Kiistenbereichen auch lodverbindungen zur Nukleation kleiner Partikel
flihren.

Damit wird auch die GroBenverteilung der maritimen Aerosole in Abb. 1.7 ver-
stindlich: Die Uberlagerung von Seesalzkernen und troposphérischen Background-
Aerosolen ergibt das breite Maximum bei etwa 0,1 pm, wihrend die durch
Kondensation von Schwefelsdure bzw. Methansulfonsidure entstehenden Exzel3-
Sulfatteilchen das zweite Maximum bei etwa 0,01 wm verursachen.

Die Lebensdauer der Aerosolpartikel in der unteren Troposphére wird durch drei
Mechanismen bestimmt:

— Im mittleren Gré8enbereich, mit Teilchenradien zwischen einigen hundertstel
Mikrometer und etwa 10 pm, ist die nasse Ausscheidung durch den Regen der
dominierende ProzeB3; die Mechanismen sind in dem Abschn. 5.3 besprochen
worden. Die nasse Ausscheidung begrenzt die Lebensdauer bodennaher Aerosole
auf einige Tage.

— Im unteren GroBenbereich, unterhalb etwa 0,1 wm, nimmt die Effizienz der nassen
Ausscheidung erst langsam, dann aber sehr rasch ab; fiir die Lebensdauer der sehr
kleinen Partikel wird die thermische Koagulation bestimmend, deren Effektivitét
in einem Gemisch verschieden grof3er Teilchen mit abnehmendem Partikelradius
schnell zunimmt (auch hier sei auf den Abschn. 9.2 verwiesen).

— Bei sehr grofen Partikeln bleibt die nasse Ausscheidung wirksam, sie verliert aber
ihren Charakter als dominierender Proze83; fiir die Lebensdauer der Teilchen in der
Atmosphire wird die Sedimentation im Schwerefeld der Erde ausschlaggebend.

Abbildung. 9.10 zeigt die aus diesen Uberlegungen folgende Lebensdauer
als Funktion des Partikelradius. Da die Hauptmasse der Aerosole im mittleren
Grofenbereich zu finden ist, stellt die mittlere Lebensdauer fiir die Ausscheidung
durch nasse Deposition von etwa 4 bis 6 Tagen gleichzeitig ein gutes Maf fiir die
Lebensdauer der Aerosolmasse iiberhaupt dar.
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Abb. 9.10 Mittlere Aerosollebensdauer in der Troposphédre in Abhéngigkeit von dem Teil-
chenradius (teilweise nach Jaenicke 1978), mit partiellen Lebensdauern gegeniiber Koagulation,
Ausscheidung durch den Niederschlag und Sedimentation (schraffierte Bereiche). Durchzogene
Kurve nach einer Approximationsformel von Jaenicke (1978) (s. Text)

Jaenicke (1978) hat eine Néaherungsformel zur Berechnung der Aerosol lebens-
dauer v als Funktion des Partikelradius r angegeben:

1 1 1 /r\ 2 1 [(r)?
- = +—| = +—-| = 9.9)
1 Twet 10 ro T0 Io

Dabei ist tye die partielle Lebensdauer fiir nasse Ausscheidung; 1o = 1,28 - 108 s

(das sind rund 4 Jahre) und ryp = 0,3 pwm sind Konstanten. In Abb. 9.10 ist die aus
dieser Ndherungsformel folgende Kurve fiir tye; = 5 Tage eingezeichnet.

9.1.3 Globale Aerosolquellen; Haufigkeit chemischer Elemente

Uber die Herkunft der Aerosole insgesamt, d.h. iiber die globalen Aerosolquellen,
lassen sich nur recht grobe Angaben machen. Allerdings haben sich die
Unsicherheiten in den letzten Jahren deutlich verringert durch die zunehmende
Nutzung von Satellitendaten und speziell entwickelten globalen Aerosolmodellen
(Kinne et al. 2003, 2006; Kaufmann et al. 2005; Kanakidou et al. 2005; Dubovik
et al. 2008; Textor et al. 2006; Kerkweg et al. 2007).

Pauschal wird die Produktionsrate natiirlicher Aerosole aus direkten
Partikelemissionen und aus Gasreaktionen auf etwa 1 bis 2 Gt/Jahr geschitzt; davon
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Tabelle 9.1 Globale natiirliche und anthropogene Aerosolquellen (alle Werte in
Megatonnen/Jahr)

Fluss (Tg/Jahr)

Natiirliche Quellen:
Direkte Partikelemissionen

Seesalz (Akkumulationsmode) 54
Seesalz (Dispersionsmode) 500
Mineralstaub (Akkumulationsmode) 8
Mineralstaub (Dispersionsmode) 650
Vulkanasche 33
Biologische Partikel 95
‘Wald und Buschfeuer 54
Produktion aus Gasreaktionen
Sulfat (als (NH4)2SO4) 102
Aus vulkanischen Gasen 15
Organische Verbindungen aus biogenen VOC? 55
Organische Verbindungen aus Waldbrinden 80
Nitrat (aus NOy)° 22

Anthropogene Quellen:
Direkte Partikelemissionen

Stiube 100

Verbrennung fossiler Energietriger 7

Biomasseverbrennung 11
Produktion aus Gasreaktionen

Sulfat (als (NH4)2SO4) 140

Nitrat (aus NOy) 36

Organische Verbindungen aus VOC 10

2VOC: engl. fiir volatile organic compounds (fliichtige Kohlenwas-
serstoffverbindungen)
PNOy: Summe aus NO und NO;

stammt der Grofiteil aus der direkten Partikelemission (Dispergierung), etwa 15%
entsteht durch die Kondensation von Dampfen aus Gasreaktionen (diese und
weitere entsprechende Zahlen umfassen homogene und heterogene Kondensation!).
Die anthropogenen Emissionen sind auf etwa 0,1 bis 0,2 Gt/Jahr anzusetzen; davon
werden etwa 2/3 liber Gasreaktionen mit nachfolgender Kondensation und etwa 1/3
durch direkte Emission von Stduben erzeugt.

Tabelle 9.1 versucht, diese Zahlen weiter aufzuschliisseln. Die Werte sind aus
vielen Quellen zusammengetragen; besonders erwéhnt seien Robinson u. Robbins
(1971), Peterson u. Junge (1971), Barnard et al. (1982), Berresheim u. Jaeschke
(1982), Ketserides u. Jaenicke (1977), Andrea et al. (2009), Seinfeld und Pandis
(2006), Kinne et al. (2006), und Textor et al. 2006).

In Abb. 9.11 ist die geographische Verteilung der Quellstirken der wich-
tigsten natiirlichen und anthropogenen Aerosolquellen fiir etwa das Jahr 2000
dargestellt. Im unteren Teilbild ist zusitzlich die daraus resultierende optische
Dichte gezeigt und mit Ergebnissen von Satellitenmessungen verglichen. Wihrend
die wesentlichen Aspekte der geographischen Verteilungen durch Modelle und
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Abb. 9.11 Globale Verteilung der Quellstirken verschiedener Aerosolquellen (Ergebnisse von
Aerosolmodellen, Penner et al. 2001). Im unteren Teilbild ist die simulierte gesamt optische Dichte
bei 550 nm (links) mit Ergebnissen von Satellitenmessungen (rechts, nach Kinne et al. 2006)
verglichen
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Messungen in dhnlicher Weise wiedergegeben werden, sind auch grof3e systemati-
sche Unterschiede zu sehen. Neben Unsicherheiten in den Messdaten spiegeln diese
Unterschiede vor allem die noch immer recht grolen Wissensliicken im Verstdandnis
von Aerosolquellen und atmosphirischen Prozessen wieder. Bei der Bewertung der
Emissionsstidrken sollte auch beachtet werden, dass die Wirkung der Aerosole (z.B.
beziiglich chemischer Reaktionen oder auf den Strahlungshaushalt) nicht nur von
den Quellstdrken sondern vor allem von den jeweiligen Grof3enverteilungen abhidngt
(siehe auch Andreae et al. 2009).

Die Zusammenstellung der Umwandlungsprozesse in Abb. 9.5 hat deutlich
gemacht, dal der urspriingliche Charakter der frisch gebildeten oder in die
Atmosphire injizierten Aerosole nicht lange erhalten bleibt. Diese Aussage gilt na-
tiirlich auch fiir die chemische Zusammensetzung der Partikel. Aus der Betrachtung
der verschiedenen Mechanismen wird auch schnell klar, daf3 nicht nur ein Ensemble
von vielen Aerosolteilchen eine sehr heterogene chemische Zusammensetzung ha-
ben kann, sondern dafl auch schon fiir die Zusammensetzung eines einzelnen
Partikels — zumindest in etwas gealterten Aerosolen — ein Gemisch sehr vieler
Substanzen und sehr vieler chemischer Elemente zu erwarten ist. Im ersten Fall
spricht man auch von einer externen Mischung und im zweiten von einer internen
Mischung. Aus anfinglich externen Mischungen entstehen im Lauf der Zeit zuneh-
mend interne Mischungen. Hierbei spielen Prozesse wie z.B. das Aufkondensieren
von Dampfen auf bestehende Partikel, Koagulation oder auch Wolkenprozessierung
eine wichtige Rolle.

Tabelle 9.2 gibt typische mittlere Elementkonzentrationen in bodennaher Luft
iiber Mitteleuropa und iiber den USA wieder (nach einer Ubersicht von Rahn
1976). Die in der Tabelle angegebenen Konzentrationen sind allerdings nur mitt-
lere Anhaltswerte; die aktuellen Konzentrationen konnen ohne weiteres um eine
GroBenordnung und mehr schwanken.

Wegen dieser starken Schwankungen geben die Absolutkonzentrationen eines
Elementes in einer Aerosolprobe auch nur wenig Anhaltspunkte fiir die Herkunft der

Tabelle 9.2 Typische Elementkonzentrationen in kontinentalen Aerosolen (Gro8enordnungen)

Elemente Konzentrationen (ng/m3 Luft)
C 30 000
Si, S 10 000
Fe, Ca, Al, Na, Mg, K, N, H 3000
Zn, Cl, Pb 1 000
Ti, Br 300
Mn, P, Ba, F, V 100
Ni, Sn,Cr, Sr und andere 30

Cd, Sb, B, As, Mo und andere 10

Li, Co, Se, Ag, Hg und andere 3

Ga, W, Cs, Te, Sm und andere 1
Seltene Erden, U, In und andere 0,3

Au, TI und andere 0,1
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Aerosole oder fiir die Bedeutung natiirlicher oder anthropogener Quellen. Dagegen
konnen relative Elementkonzentrationen unter Umsténden recht gute Informationen
tiber den Ursprung dieser Elemente liefern, wenn diese relativen Konzentrationen in
einer Probe in Bezug gesetzt werden zu den relativen Konzentrationen in einer fiir
eine bestimmte Quelle charakteristischen Referenzprobe. Als Kenngrofe fiir solche
Vergleiche hat sich der sog. Elementanreicherungsfaktor (,,enrichment factor, ER)
eingebiirgert.

Interessiert man sich beispielsweise fiir eine anthropogene Uberhohung von
Elementkonzentrationen gegeniiber der durch die Erdkruste gegebenen natiirlichen
mineralischen Zusammensetzung, so wihlt man als Referenz die Zusammensetzung
des Krustenmaterials (diese ist z.B. bei Mason 1966 oder bei Turekian 1971 zu fin-
den). Als Bezugselement ist in diesem Fall zum Beispiel Aluminium, Al, geeignet,
da dieses fast ausschlieBlich natiirlichen Ursprungs ist. X bezeichne das jeweils in-
teressierende Element, [X] sei dessen Konzentration in einer Probe. Dann ist der
Anreicherungsfaktor ER definiert durch

ER — [XIprobe / [Allprobe (9.10)

[X] Kruste / [Al]Kmsle

Abbildung 9.12 zeigt zwei Beispiele, erstens fiir X = Silizium (oben), zweitens
fir X = Nickel (unten). Fiir eine Anzahl von Proben sind jeweils die gemesse-
nen Einzelwerte von ER als Funktion der Konzentration des Referenzelementes
Aluminium in das Diagramm eingetragen. In einer solchen Darstellung sind die
Konzentrationen des jeweils interessierenden Elementes X durch Isolinien der
Steigung 1 gegeben.

Silizium ist typisch fiir ein natiirliches Element aus dem Krustengestein. Trotz
der groflen Variation der Absolutkonzentrationen sowohl des Siliziums als auch des
Aluminiums sind die ER-Werte um ER = 1 konzentriert, wobei die Variabilitdt mit
steigender Absolutkonzentration ein wenig zunimmt; die beiden durchgezogenen
Geraden bilden angenéhert die Umbhiillenden der ER-Werte.

Nickel ist dagegen meist aus anthropogenen Quellen angereichert; die
Anreicherungsfaktoren in Abb. 9.12 gehen bis etwa 250 und sind kaum mit den
Al-Konzentrationen korreliert. Die dreieckformige Umbhiillende der MeBwerte ist
fiir viele angereicherte Elemente charakteristisch; der Schenkel parallel zu den Ni-
Isolinien mit [Ni] etwas unterhalb 1 ng/m> reprisentiert ungefihr die natiirliche
Untergrundkonzentration des Elementes.

Nach Rahn (1976) sind gegeniiber Aluminium als Referenz die Elemente Si und
Sc praktisch nicht angereichert, die Alkali- und Erdalkalimetalle und Fe, Co und
Mn wenig angereichert (mit ER zwischen 1 und 10), die Elemente V, B, Ni und
Ge mittelhoch angereichert (mit ER zwischen 10 und 100), und z.B. Cu, Zn, S, Hg,
Cl, Au, Ag, und Sn hoch angereichert (mit ER zwischen 100 und 1 000). Extrem
hohe Anreicherungsfaktoren, mit ER bei einigen Tausend, sind z.B. bei Blei und bei
Kohlenstoff zu finden.

Die hohe Anreicherung des Bleis ist sicher auf anthropogene Quellen zu-
riickzufiihren; der hohe ER-Wert von Kohlenstoff zeigt aber, dal formal hohe
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Anreicherungsfaktoren nicht kritiklos als Hinweis auf anthropogene Emissionen ge-
wertet werden diirfen. GroBle und weit streuende Anreicherungsfaktoren — wie hier
gegeniiber den Werten des Krustengesteins — beweisen zunichst natiirlich nur, da
die Quelle des betreffenden Elements eben nicht das Krustengestein ist. Im Fall
des Kohlenstoffs ist dies trivial, aber bei vielen anderen Elementen konnen sehr
sorgfiltige zusitzliche Uberlegungen und Untersuchungen notwendig werden, um
die Ursachen hoher Anreicherungen zu erkennen oder um sicher auf anthropogene
Quellen schlieBen zu kdnnen.

9.2 Grundziige der Aerosoldynamik

Dieser Abschnitt befafit sich mit Kriften, die auf Aerosolpartikel wirken konnen,
und mit Bewegungen, die Teilchen unter der Wirkung dieser Kréfte ausfiihren. Zu
solchen Kriften gehoren duBere Krifte, wie z.B. die Gravitation. Uns interessieren
hier aber vor allem aerosoltypische Krifte, die durch Wechselwirkungen zwischen
dem Trédgergas und den Teilchen zustande kommen. Dies sind in erster Linie die
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Reibungskrifte, die auf ein relativ zu dem Trigergas bewegtes Partikel ausgetibt
werden; zu diesen Kriften gehoren aber auch die gaskinetischen bzw. thermischen
Krifte, die zu stochastischen, diffusionsartigen Bewegungen fiihren. Eine Folge der
diffusionsbedingten Relativbewegung verschiedener Teilchen in einem Ensemble ist
auch die thermische Koagulation, auf die wir hier zum Schluf} ebenfalls eingehen
werden.

9.2.1 Reibungskriifte

Bewegt sich ein Aerosolpartikel relativ zu seinem Tridgergas, so iibt dieses auf das
Teilchen eine geschwindigkeitsabhiingige, der Richtung der Relativgeschwindigkeit
entgegengesetzte Reibungs- oder Bremskraft aus. Die Beschreibung dieser
Widerstandskrifte hiangt davon ab, wie grof3 die Teilchendimensionen im Verhéltnis
zur mittleren freien Wegliange der Luft- bzw. Tridgergasmolekiile sind. In Luft
bei Normalbedingungen betrigt diese freie Weglinge 0,06 pm, wihrend die
Partikelgroen von wenigen Nanometern bis zu vielen Mikrometern reichen.

Um diesem Sachverhalt Rechnung zu tragen, wird als charakterisierende
Kenngrofle eine dimensionslose Zahl, die sog. Knudsen-Zahl Kn mit

I3

KN = < (9.11)
eingefiihrt, wobei A\ die mittlere freie Weglinge der Trigergasmolekiile und
r den Teilchenradius bedeuten. Fiir sehr kleine Knudsen-Zahlen erlaubt die
Kontinuumhydrodynamik eine angemessene Beschreibung der Widerstandskraft.
In Kap. 6 hatten wir die Navier-Stokes-Gleichung eingefiihrt. Setzt man in dieser
Gleichung die expliziten und impliziten Zeitabhingigkeiten gleich Null, vernach-
ldssigt also insbesondere alle Trigheitskriifte der Form o - (V - V) - v, so erhilt man
nach ldngeren Rechnungen, die wir hier nicht wiedergeben wollen, fiir die auf kugel-
formige Teilchen wirkende Widerstandskraft Fy die bekannte Formel von Stokes,

Fw=—-6-m-n-r-v (9.12)

mit 1 als der dynamischen Zahigkeit des Trigergases, r als Partikelradius und v als
Relativgeschwindigkeit zwischen Gas und Teilchen.

Das Stokessche Gesetz gilt streng nur fiir sehr grofle Partikel, d.h. fiir den
Grenzfall Kn — 0; der relative Fehler bei kleineren Partikeln liegt in der
Groflenordnung von 100 - Kn% (dies heifit z.B., daB fir Kn = 1072 das
Stokessche Gesetz eine um 1% zu hohe Widerstandskraft ergibt). Wegen der
Vernachldssigung des Trigheitsterms gilt das Stokessche Gesetz auch nur fiir kleine
Geschwindigkeiten. Ein Maf hierfiir ist die Reynolds-Zahl Re (s. auch hierzu Kap.
6), die fiir kugelféormige Teilchen in der Form

2.r-v
Re =

(9.13)
\Y
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(mit der kinematischen Zahigkeit v) geschrieben werden kann. Die Stokes-Formel
ist bis etwa Re = 0,1 gut brauchbar, bei Re = 0,5 liefert sie einen um etwa 9% zu
niedrigen Wert fiir die Widerstandskraft (bei Re = 10 macht der Fehler schon fast
75% aus!).

In der Regel bleiben bei den in der Natur vorkommenden Teilchengréfen und
Relativgeschwindigkeiten die Reynolds-Zahlen klein genug, um die Anwendung
der Stokes-Formel zu rechtfertigen. Deshalb wollen wir hier fiir groere Reynolds-
Zahlen eine Widerstandsformel lediglich angeben und auf eine Begriindung verzich-
ten (s. z.B. Fuchs 1964). Eine bis mindestens Re = 400 sehr gute Widerstandsformel
ist

Foo — T-p-v2or? 24 4 0.14
v=r g ke TR 14

(der zweite Term in der Klammer stellt offensichtlich die Korrektur gegeniiber dem
Gesetz von Stokes dar; 143t man ndmlich in der Formel diesen zweiten Term weg, so
ergibt sich mit Re = 2 - r - v/v und mit v = n/p unmittelbar das Gesetz von Stokes).

In dem Abschnitt iiber die trockene Deposition von Aerosolpartikeln in Kap. 7
hatten wir bereits zwei dynamische GroBen, die Bremsrelaxationszeit und die
Bremslédnge, eingefiihrt, die wir der Vollstindigkeit halber hier noch einmal wie-
derholen wollen:

Die Bremsrelaxationszeit T war definiert als

\
SR 9.15
T T v/t ©-15)

Wenn Fy und damit auch dv/dt proportional zu v sind (und nur fiir diesen Fall ist die
Bremsrelaxationszeit sinnvoll), so ist T von der Geschwindigkeit unabhéngig und ist
damit eine KenngroBe des Aerosols. Weiter unten, in Abb. 9.12, sind Zahlenwerte
fiir T wiedergegeben.

Aus der Definition von t folgt sofort

dv v

it (9.16)
Diese Differentialgleichung wird fiir den Fall eines ruhenden oder gleichfor-
mig bewegten Tridgergases durch einen Exponentialansatz fiir v gelost; fiir die
Geschwindigkeit eines Teilchens, das mit der Anfangsgeschwindigkeit v¢ relativ
zu seinem Trédgergas startet und auBer der Reibung keinen Kriften unterworfen ist,
gilt dann

V(1) = vo - exp (—‘T—’) . 9.17)

Die Bremslidnge A war iiber die Beziehung
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A:/v(t)~dt=v0-/exp(—%) -dt=vg-T (9.18)
0

0

definiert. Sie ist die Strecke, die ein mit vq relativ zu dem Trigergas startendes,
keinen weiteren Kriften unterworfenes Teilchen in dem Gas zuriicklegt, bis seine
Relativgeschwindigkeit Null wird.

Wir wollen hier noch eine dritte wichtige dynamische Kenngrofe einfiihren,
die Beweglichkeit B. Zu ihrer Definition gehen wir von dem Fall aus, daf ein
Partikel unter der Wirkung einer dufleren antreibenden Kraft F so lange beschleu-
nigt wird, bis die mit der Geschwindigkeit ansteigende Widerstandskraft Fyw gleich
der antreibenden Kraft wird und sich eine konstante Geschwindigkeit einstellt.
Fw sei wieder der Geschwindigkeit proportional. Dann wird umgekehrt auch
die sich einstellende Endgeschwindigkeit der antreibenden Kraft proportional; die
Proportionalititskonstante ist gerade die Beweglichkeit B:

v=B.F=—-B:Fw. (9.19)
Die Beweglichkeit kann man als die sich pro Einheit der antreibenden Kraft einstel-

lende Geschwindigkeit interpretieren. Thre Dimension [B] ist (N steht hier fiir die
Einheit Newton)

m/s m/s s
Bl=0 o M S 9.20)
N kg-m/s* kg
Wegen
B=_—_ 9.21)
= E )
und
v v v-m
_ __ - (9.22)
dv/dt Fw/m Fw
gilt auch
1
B=— (9.23)
m

mit m als Partikelmasse. B ist also, d@hnlich wie t, von der Geschwindigkeit un-
abhingig und insofern auch eine Kenngrofle des Aerosols. Zahlenwerte fiir B sind
ebenfalls weiter unten in Abb. 9.13 zu finden.

Wie schon angedeutet, ist die reine Kontinuumhydrodynamik bis zu Knudsen-
Zahlen von etwa 0,01 (oder etwas dariiber) brauchbar; unter troposphérischen
Bedingungen entspricht dies Partikelradien oberhalb etwa 5 wm (oder, bei gerin-
geren Genauigkeitsanspriichen, oberhalb etwa 1 pwm). Ganz kleine Partikel, mit
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Knudsen-Zahlen iiber etwa 10 (oder, unter troposphirischen Bedingungen, mit
Teilchenradien unterhalb etwa 5 nm) konnen mit gaskinetischen Ansétzen behandelt
werden. Dagegen existieren in dem bei den troposphirischen Aerosolen dominie-
renden Zwischenbereich mit Radien zwischen etwa 5 nm und 5 wm bisher keine
exakten Theorien fiir die aerodynamischen Widerstandskrifte. An ihre Stelle treten
empirische Beziehungen; lediglich bis zu Knudsen-Zahlen von etwa 0,25 hat der
sog. Slip-Flow -Ansatz, der allerdings eher eine Plausibilitidtsbetrachtung als eine
echte Theorie darstellt, ein gewisses quantitatives Verstindnis gebracht. Da die-
ser Slip-Flow-Ansatz ganz allgemein eine gewisse Einsicht in aerosoldynamische
Prinzipien vermittelt, wollen wir ihn hier kurz behandeln.

Diesem Ansatz liegt folgender Gedankengang zugrunde: Bei der makroskopisch-
hydrodynamischen Betrachtungsweise ist der Verlauf der Konzentration einer
Beimengung in dem Trigergas von grofen Entfernungen bis zur Oberfliche der
Partikel stetig. Fiir die Beimengung Impuls wird dabei die Teilchenoberfldche als
ideale Senke angesetzt, d.h. die Geschwindigkeit wird an der Teilchenoberflache
Null. Bei Distanzen von der GroBenordnung der mittleren freien Weglidnge der
Gasmolekiile hat es aber keinen Sinn mehr, von einem stetigen Verlauf der
Impulsdichte (oder einer sonstigen Beimengungsdichte) zu sprechen: An der
Teilchenoberfliche tritt eine Diskontinuitit auf, d.h. ein Sprung in der Konzentration
der Beimengung oder eben in der Geschwindigkeit. Die Grofenordnung die-
ser Diskontinuitidt ist durch das Produkt aus der mittleren freien Weglidnge der
Tragergasmolekiile und dem Gradienten dc/dr bzw. dv/dr der Beimengung bzw. der
Geschwindigkeit gegeben (zur Vermeidung von Verwechslungen wollen wir ab jetzt
den Teilchenradius mit ry und die laufende Radiuskoordinate mit r bezeichnen).

Schreiben wir das Ergebnis dieser einfachen Uberlegung speziell fiir den Verlauf
der Geschwindigkeit in der Nihe der Partikeloberfliche hin, so erhalten wir an
dieser Oberfliache eine Diskontinuitit der Grof3e
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. dv(r)

AV =2\
v dr

(9.24)

r=r()

Fiir den Gradienten an der Partikeloberfldche gilt, weiterhin unter der Annahme, daf3
diese Oberfldche eine vollstindige Senke ist,

dv(r)
dr

_ V) (9.25)

r=ro o

wobei v(oco) die ungestorte, in hinreichendem Abstand von der Partikeloberflache
betrachtete Relativgeschwindigkeit zwischen Partikel und Gas ist. Die Begriindung
dieses Zusammenhangs ist in der Ergdnzung 9.1 zu finden. Es ist an die-
ser Stelle vielleicht niitzlich, darauf hinzuweisen, dal ein einigermaflen grof3es
Aerosolteilchen die Geschwindigkeitsverteilung in seiner Nihe stark beeinflu3t; mit
den in die Ausdriicke fiir die Widerstandskraft (wie z.B. das Stokessche Gesetz)
eingehenden Geschwindigkeiten sind immer die ungestorten Geschwindigkeiten,
v(00), gemeint.

Setzt man diesen Ausdruck fiir den Gradienten in den vorangegangenen
Ausdruck fiir die Diskontinuitidt Av ein, so erhilt man

A - v (00)
AV —, (9.26)
To
um diesen Betrag wird ndherungsweise die fiir die Widerstandskraft relevante
Relativgeschwindigkeit vermindert. Aus der Vorstellung heraus, dafl unter diesen
Umsténden das Partikel im Vergleich zu dem zuvor angenommenen Haften des
Triagergases an der Oberfliche quasi etwas ,,durchrutscht”, wurde der Ausdruck
»slip flow* geprigt; allerdings sollte man diesen Begriff nicht allzu wortlich
nehmen.
Ausgehend von dem Stokesschen Gesetz konnen wir jetzt fiir die Widers-
tandskraft ndherungsweise den Ansatz

N
Fw:—6~n-n~r0-(V—Av):—6-n-n-r0-v~<1——) 9.27)
Io
=—6-mm-n-19-V-(l —Kn)

machen; fiir v(co) ist jetzt wieder einfach v geschrieben. Eine etwas weiter gehen-
de Analyse, die die Details des Impulsiibertrages von den Gasmolekiilen auf die
Partikeloberfliche in Rechnung stellt (s. z.B. Fuchs 1964), ergibt mit 1 — Av~ (1 +
Av)~!

6-m-m-19-V

(9.28)
1+A-Kn

Fy =

Dieser Ausdruck fiir den Reibungswiderstand eines Partikels wird als Stokes-
Cunningham-Formel bezeichnet.
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A ist ein Korrekturfaktor von der GroBenordnung eins, in den die Art der
Reflexion der Gasmolekiile an der Partikeloberfliche, oder anders ausgedriickt,
die Art des Impulsiibertrags eingeht. Die vertraute elementare kinetische Theorie
der Gase nimmt unkorrekterweise an, daB3 die Reflexion von Gasmolekiilen an
makroskopischen Oberflichen spiegelnd ist, mit einem Ausfallwinkel, der gleich
dem FEinfallwinkel ist. In diesem Fall wiirde aber kein Tangentialimpuls iibertra-
gen werden; es liegt auf der Hand, dafl diese Beschreibung nicht korrekt sein
kann, da auf diese Weise keine Reibungskrifte zustande kdmen. Tatséchlich ist der
weitaus hiufigere Vorgang der, da3 ein Gasmolekiil nach dem Auftreffen zunichst
kurz haftet, dabei seinen Tangentialimpuls abgibt und dann diffus, mit im Mittel
verschwindendem Tangentialimpuls, wieder emittiert wird.

Millikan (1923) fand in seinen beriihmten Versuchen zur Bestimmung der elek-
trischen Elementarladung fiir Oltrépfchen einen Wert von A = 0,864; mit Hilfe
der oben erwihnten detaillierteren Analyse des Reibungswiderstandes kann man
hieraus abschitzen, daf nur etwa 10% aller Gasmolekiile spiegelnd reflektiert wer-
den und daB etwa 90% der Molekiile nach dem Auftreffen zunéchst haften und dann
erst durch thermische Krifte wieder emittiert werden.

Wie schon erwihnt, sind der Slip-Flow-Ansatz und die Stokes-Cunningham-
Formel bis zu Knudsen-Zahlen von etwa 0,25 brauchbar. Fiir einen noch groferen
Bereich von Knudsen-Zahlen, bis hinein in das Gebiet der Gaskinetik, hat Millikan
(1923) eine empirische Beziehung der Form

6-T-M-r-v
1+ A-Kn+Q-Kn-exp(—b/Kn)

Fy = (9.29)

angegeben (wir schreiben fiir den Teilchenradius jetzt wieder r anstelle von rgp). Die
Werte fiir die empirischen Konstanten A, Q und b, die von verschiedenen Autoren
angegeben werden, streuen betrichtlich und sind wohl mit erheblichen Fehlern be-
haftet. Als recht zuverldssig gelten die von Millikan (1923) selbst angegebenen
Zahlen mit A = 0,86, Q = 0,29 und b = 1,25.

Fiir sehr groe Knudsen-Zahlen, d.h. fiir sehr kleine Teilchen, geht diese Bezie-
hung unter Vernachlidssigung der 1 im Nenner iiber in

_6 LR _ FW,Stokes ~ FW,Stokes
(A+Q-Kn (A+Q)-Kn 1,15-Kn’

Fy — (9.30)

Dieser recht handliche Ausdruck fiir die Widerstandskraft, die sehr kleine Teilchen
erfahren, deckt sich gut mit dem Ergebnis eines rein gaskinetischen Ansatzes fiir
Fw. Da der gaskinetische Bereich fiir troposphirische Aerosole nur eine geringe
Rolle spielt, wollen wir hier nur das Resultat der gaskinetischen Theorie angeben
und verweisen fiir die Begriindung z.B. auf Hidy u. Brock (1970):

Durch die Summation iiber alle Impulse, die von den Gasmolekiilen auf ein
relativ zu dem Trigergas bewegtes Teilchen iibertragen werden, erhédlt man unter
der Annahme kugelférmiger Teilchen und unter der Voraussetzung, daf die in die
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StoBgesetze eingehende Teilchenmasse noch grof gegen die Masse eines einzelnen
Gasmolekiils ist, die Beziehung

4.
Fw = — 3 “I"-nNg-Mg-Vg-d-V, (9.31)

wobei ng die Anzahldichte der Gasmolekiile, my die Masse eines Gasmolekiils
und v, die linear gemittelte Geschwindigkeit der Gasmolekiile sind; r bzw. v be-
deuten wie bisher Partikelradius bzw. relative Partikelgeschwindigkeit. 8 ist ein
Zahlenfaktor, der wieder von der Art der Reflexion der Gasmolekiile an der
Partikeloberfliche abhéngt und der zwischen 1,0 fiir rein spiegelnde und 1,4 fiir
rein diffuse Reflexion variiert.

Da wir noch angeniihert n A~ ng-mg-h-vy/3 setzen konnen (s. hierzu Abschn. 6.1),
wird

12-7-121-v-3 _ FwStokes
3% T (15/8) - Kn®

Fw = (9.32)

was sich, wie weiter oben schon gesagt, im Grenzfall groer Knudsen-Zahlen,
und unter Beriicksichtigung der Fehler von (A + Q), mit der oben angegebenen
empirischen Formel von Milikan (1923) deckt.

In Abb. 9.13 sind — als Zusammenfassung der Ergebnisse dieses Abschnittes —
die Bremsrelaxationszeit fiir Teilchen der Dichte 1 g/cm® und die Beweglichkeit als
Funktionen des Partikelradius bei atmosphirischem Normaldruck dargestellt.

9.2.2 Thermische Diffusion und thermische Koagulation

Unter dem Einflu des statistisch schwankenden Impulsiibertrages von den ther-
misch bewegten Trigergasmolekiilen auf ein Aerosolpartikel fiihrt dieses eine
Zufallsbewegung aus, die wir als thermische Diffusion eines Teilchens interpre-
tieren. Diese Bewegung war — unter der unzutreffenden Bezeichnung ,,Brownsche
Molekularbewegung* — eines der ersten beobachtbaren gaskinetischen Phinomene.

Die thermische Diffusion von Molekiilen war in dem Abschn. 6.1 ausfiihrlich be-
handelt worden. Wir wollen zunichst kldren, welche der dort eingefiihrten Begriffe
und Groflen hier tibernommen werden konnen und welche in ihrer Bedeutung
abgeidndert werden miissen.

Der Gleichverteilungssatz fiir die thermische Energie der Gase gilt auch fiir
Aerosolpartikel; die mittlere Energie pro Freiheitsgrad ist auch hier durch 1/2 -
k - T mit der Boltzmann-Konstanten k gegeben. Dabei sind bei Aerosolteilchen
auch die drei Freiheitsgrade der Rotation immer angeregt, was bei Molekiilen we-
gen der dort zum Zug kommenden Quantenbedingungen nicht immer erfiillt ist.
Die thermischen Geschwindigkeiten der Partikel werden ebenfalls mit den gleichen
Formeln beschrieben wie die der Molekiile (s. Abschn. 6.1; natiirlich ist in die dort
angegebenen Ausdriicke fiir m jetzt die Partikelmasse einzusetzen).
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Der begrifflich wichtigste Unterschied zwischen der thermischen Diffusion
von Molekiilen und der von Partikeln besteht darin, dal bei den Gasmolekiilen
die Geschwindigkeit vor einem Stof mit einem anderen Molekiil mit der
Geschwindigkeit nach dem Stof} nicht korreliert ist, dal also ein Gasmolekiil
bei einem Stof} seine Vorgeschichte vergiflt, wihrend die Geschwindigkeit eines
Aerosolpartikels durch einen einzelnen Stof eines Molekiils nur unmerklich geén-
dert wird. Erst durch die Summe sehr vieler Sto3e kann die Geschwindigkeit eines
Partikels erkennbar geidndert werden.

Damit wird es auch erforderlich, dem Begriff der mittleren freien Weglidnge
eine andere Deutung zu geben als bei der molekularen Diffusion. Dort war die
mittlere freie Weglinge als die im Mittel zwischen zwei Stoflen zuriickgelegte
Wegstrecke definiert. Wegen des verschwindend kleinen Einflusses eines einzelnen
StoBes auf die Partikelbewegung ist es nicht sinnvoll, diese Definition fiir Aerosole
zu iibernehmen. Es bietet sich jedoch ein anderer Weg der Definition der mittle-
ren freien Weglidnge an: Fiir ein Molekiil ist diese GroBe auch die Strecke, nach
der es seine Vorgeschichte vergift. In Ubertragung dieses Sachverhaltes konnen
wir fiir Aerosole eine scheinbare mittlere freie Weglénge A als die Strecke definie-
ren, entlang der auch die Partikel die Information tiber ihre Vorgeschichte verlieren,
d.h. nach der sich die Geschwindigkeit des Teilchens wesentlich geédndert hat. Ein
MaB hierfiir ist sicher die auf die mittlere thermische Geschwindigkeit bezogene
Bremslinge. Somit kénnen wir eine scheinbare freie Weglinge durch

A=vp-1 (9.33)

definieren, mit der Bremsrelaxationszeit t und der mittleren thermischen
Geschwindigkeit vy,. Aus Griinden, auf die wir hier nicht niher eingehen wollen,
ist es sinnvoll, fiir vy, die quadratisch gemittelte Geschwindigkeit zu wihlen. Da
v und T gegenlédufig von dem Partikelradius abhingen, hingt A selbst nur relativ
schwach von der Teilchengrofie ab; A variiert zwischen 0,01 bis 0,02 pm fiir mit-
telgrofle Teilchen (mit Radien zwischen 0,01 und 1 pwm) und etwa 0,06 pwm fiir sehr
kleine und sehr grofle Partikel.

Natiirlich hat die thermische Diffusion von Aerosolpartikeln ebenso wie die von
Molekiilen die Tendenz, Konzentrationsunterschiede auszugleichen. Sie fiihrt zu
einem Nettodiffusionsstrom, der der Richtung des Gradienten der Teilchendichte
n entgegengesetzt ist; in Analogie zur molekularen Diffusion kénnen wir ein
Ficksches Gesetz fiir die Teilchenstromdichte j aufstellen,

j=—D-gradn, (9.34)

mit D als Diffusionskoeffizienten. Allerdings ist hier eine gewisse Einschrankung
notwendig: Der Ficksche Diffusionsansatz ist wegen der Triagheit der Partikel,
oder anders ausgedriickt, wegen des Erinnerungsvermogens der Teilchen, nur auf
Diffusionsprobleme anwendbar, deren charakteristische Dimensionen grof3 gegen
die gerade eingefiihrte scheinbare freie Wegldnge und deren charakteristische Zeiten
grof} gegen die Bremsrelaxationszeit sind. Eine eingehende Diskussion der damit
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zusammenhingenden Fragen ist bei Roedel (1982) zu finden; eine Besprechung
hier an dieser Stelle wiirde zu weit fiihren. Es sei nur darauf hingewiesen, daf3
das Problem eine direkte Analogie zu der im 6. Kapitel behandelten turbulenten
Diffusion zeigt; auch dort darf der Ficksche Diffusionsansatz nur unter gewissen
Bedingungen angewendet werden, z.B. wenn die charakteristischen Zeiten grof§
gegen die Lagrangesche Skalenzeit sind.

Fiir den Diffusionskoeffizienten selbst hat Einstein die Beziehung

D=k-T B (9.35)

mit der Boltzmann-Konstanten k und der Beweglichkeit B aufgestellt. Die Ableitung
dieser ,,Einstein-Beziehung ““ geht von folgender Argumentation aus:

Die barometrische Hohenformel, die man ja als Konsequenz der Boltzmann-
Statistik verstehen kann (s. Abschn. 2.1), muf} auch fiir Partikel gelten, d.h. fiir die
Partikelzahldichte n(z) als Funktion der Hohe z muf}

m-g
dn(z) = — T n(z) - dz (9.36)

sein, mit m als Partikelmasse und mit g als Betrag der Schwerebeschleunigung.
Diese Hohenverteilung kann man nun als Ergebnis zweier konkurrierender
Mechanismen auffassen, ndmlich der Sedimentation, die eine gleichformige
Abwirtsdrift darstellt, und der Diffusion entgegen dem Konzentrationsgradienten,
die Partikel nach oben befordert. Nach der Definition der Beweglichkeit kann man
die Sedimentationsstromdichte js als Produkt aus Teilchendichte, Beweglichkeit und
antreibender Schwerkraft (= m - g) schreiben,

js=-n(z)-B-m-g, (9.37)

wihrend fiir den Diffusionsstrom

(@ _p m-g

ip=—-D . 9.38
in - @) (9.38)
gilt. Im stationdren Gleichgewicht mul} jp= —j; sein,
28 @) =n@)-B (9.39)
. ‘n(z)y=n(z)-B-m-g, .
K-T g

woraus durch Auflésen nach D sofort die Einstein-Beziehung folgt.

Mit dieser Beziehung kann der Diffusionskoeffizient unmittelbar auf die dy-
namische Beweglichkeit der Partikel, wie sie z.B. aus Abb. 9.13 abzulesen ist,
zurlickgefiihrt werden. Abbildung 9.14 zeigt den Diffusionskoeffizienten D als
Funktion des Teilchenradius.

Die thermische Bewegung der Aerosolteilchen ist auch die wichtigste Ursache
fiir die Koagulation von Partikeln (andere denkbare Ursachen sind z.B. elektrosta-
tische Krifte; auf solche werden wir hier aber nicht eingehen). Koagulation tritt
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Abb. 9.14 Thermische 10’
Diffusionskonstante D als 3
Funktion des Partikelradius

D (cm?/s)

ein, wenn zwei Teilchen in einem Trigergas zusammenstoflen, aneinander haften
und so ein Partikel mit groBerer Masse bilden. Bei kleineren Teilchen kann man
davon ausgehen, daf} die Kohisionskrifte normalerweise grof3 sind gegen die ther-
mischen Krifte, die die Teilchen wieder voneinander trennen konnten, so daf3 das
Aneinanderhaften nach dem Stof in der Regel gewihrleistet ist. Bei der Kollision
groBerer Teilchen muf dies nicht unbedingt der Fall sein; wir werden im folgen-
den jedoch davon ausgehen, daf} zwei Partikel zusammen bleiben, wenn sie einmal
kollidiert sind.

Wir gehen von einem Teilchenensemble aus, in dem Teilchen der Art 1 mit
Radius R; und Teilchen der Art 2 mit Radius Ry vorhanden sind (die Radien sei-
en mit groen Buchstaben bezeichnet; r sei die Ortsvariable). Die Anzahldichten
der Partikel seien ni(r) bzw. no(r). Zunichst untersuchen wir in einem elemen-
taren Diffusionsansatz den Strom I;_,» von Teilchen der Art 1 auf ein einzelnes
Teilchen der Art 2. Ein Partikel der Art 1 diffundiere auf ein Partikel der Art 2 zu,
bis der Abstand der Mittelpunkte der kugelférmig gedachten Teilchen gerade Ry +
R, ist; dann beriihren sie sich. Der Diffusionsstrom Ij_,, ist dann gegeben durch
das Produkt aus der Oberfliche der Kugel mit Radius (R; + R») und der aus dem
Fickschen Gesetz folgenden Diffusionsstromdichte —D;- dnj/dr an der Stelle r = R
+ Ry (Dg sei sinngemif der Diffusionskoeffizient von Teilchen der Art 1),
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Lio=—4-1-(R;+Ry)? Dy - — ) (9.40)

Nach der schon erwiéhnten, in der Ergiinzung 9.1 abgeleiteten Formel fiir den Wert
des Gradienten an der Kugeloberfldche ist

dn; _ m()

i} = ) (9.41)
dr | _g,4r, Ri+R2

(unter der Voraussetzung, dafl die genannte Kugeloberfliche eine vollkommene
Senke darstellt; dies ist gleichbedeutend mit vollstindiger Haftung der Partikel
aneinander). Mit dieser Beziehung erhalten wir fiir den Diffusionsstrom

Iio=—4-7m-(R; +Ry)-Dj-nj (c0). (9.42)

Jetzt ist noch zu beriicksichtigen, daf3 auch die Teilchen der Art 2 einer thermi-
schen Bewegung unterworfen sind. Dabei interessiert die Anderung des relativen
Abstandes der beiden Teilchen durch die diffusive Bewegung. Wir suchen nach dem
relativen mittleren Verschiebungsquadrat und erhalten

(Ary — A1) = (Ar)?> — 2 Ary - Ay + (A (9.43)

in dieser Darstellung bedeutet Ar die Verschiebung eines einzelnen Teilchens, wo-
bei sich die Indizes bei r auf Teilchen der Art 1 bzw. Teilchen der Art 2 beziehen
sollen. Da die thermische Bewegung zweier verschiedener Partikel unkorreliert ist,
wird

2-Ar; - Arp =0; (9.44)

und damit weiter

(Ary — Ar)? = (An)? + (Ar)? (9.45)

(Summation und Mittelbildung diirfen vertauscht werden). Im 1. Abschn. des 6.
Kapitel hatten wir einen Zusammenhang der Form

(An)2=2-D-t (9.46)

hergeleitet. Unter Ausnutzung dieser Beziehung erhalten wir schlielich

(Ary — Ar)? = (Ar)? 4+ (Ar)? =2-Dy - t42-Dy -t =2-(D; +Dy) - t; (9.47)

dies bedeutet, dafl der Diffusionskoeffizient fiir die Relativbewegung gerade gleich
der Summe der einzelnen Diffusionskoeffizienten ist.

Ferner ist noch zu beriicksichtigen, da3 wir bisher nur den Diffusionsstrom
auf ein einzelnes Teilchen der Art 2 in Rechnung gestellt haben, daB die
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Gesamtkoagulationsrate aber natiirlich noch der Zahl der Teilchen der Art 2 pro-
portional ist. Fassen wir alles zusammen, so erhalten wir fiir die Koagulationsrate J
(das ist die Zahl der Koagulationsereignisse pro Zeit- und pro Volumeneinheit)

J=—4.7-(R;+R2)- (D1 +Dy) nj (00) -2 (00). (9.48)

Die nur von den Teilcheneigenschaften und nicht von der Teilchenzahl abhéngigen
Anteile kann man in einer Koagulationsfunktion K(Rj, Ry) zusammenfassen

KR; +Ry)=4-7-(R;+Ry)- (D1 +Dy), (9.49)
und die Koagulationsrate in der Form
J=K(R; +R2) - ny (00) - m2 (00) (9.50)

schreiben.

Die Koagulationsfunktion ist symmetrisch beziiglich der Eigenschaften der bei-
den Teilchenarten. Man kann schnell einsehen, dafl K klein bleibt, wenn die
Partikel der Art 1 und der Art 2 etwa gleich grof} sind, und dal K grof8 wird,
wenn die Teilchen sehr unterschiedlich sind: Radius und Diffusionskoeffizient sind
gegenldufig. In der Koagulationsfunktion ist deshalb bei gleich groBen Teilchen
der eine Faktor groB, der andere klein, oder es sind hochstens beide von mitt-
lerer GroBe; das Produkt bleibt klein. Sind dagegen die Radien der beteiligten
Partikel wesentlich verschieden, so setzt sich innerhalb der beiden Faktoren jeweils
der groBere Summand durch, das heiflit, K ergibt sich als Produkt des grofleren
Partikelradius des groen Teilchens und des groBeren Diffusionskoeffizienten des
kleineren Teilchens. K ist dann das Produkt zweier gro3er Faktoren. Allgemein wird
die Koagulationsfunktion um so grofler, je unterschiedlicher die Teilchengréfen
sind.

Die bisherige Ableitung der Koagulationsfunktion weist noch einen Mangel
auf: Sie ging davon aus, dafl der Ansatz der kontinuierlichen Diffusion nach
dem Fickschen Gesetz bis zur Oberfliche der Beriihrungskugel mit Radius (R
+ Rp) korrekt ist. Diskontinuititen der Konzentrationen, die durch die endliche
freie Weglidnge der Teilchen bedingt sind und die wir weiter oben schon bei
der Behandlung des Reibungswiderstandes kennengelernt haben, bleiben also un-
berticksichtigt. Der Fehler, den man dabei macht, wird bei groferen Teilchen
vernachlidssigbar sein, kann aber bei sehr kleinen Partikeln ins Gewicht fallen.

Eine exakte Behandlung der dadurch notwendigen sog. kinetischen Korrektur
ist sehr schwierig. Dagegen wird eine relativ einfache Niherung durch die sog.
Grenzkugelmethode erméglicht, die u.a. von Fuchs (1964) und von Zebel (1966)
auf die Partikelkoagulation angewandt wurde.

Die Argumentation bei dieser Methode lduft darauf hinaus, da der Ficksche
Diffusionsansatz bis zu einem Abstand von der Oberfliche des zentralen Partikels
anwendbar ist, der gerade der mittleren freien Wegliange der diffundierenden
Partikel gleich ist; in unserem Bild hieBe dies, dal der Ficksche Ansatz bis zu einer
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»Grenzkugel” mit dem Radius (R; + Ry + \) giiltig wire (wenn wir jetzt fiir die
freie Wegldange N schreiben, ohne uns darauf festzulegen, wie A zu interpretieren
ist). Innerhalb dieser Grenzkugel laufen die Molekiile oder Partikel — je nachdem,
was gerade betrachtet wird — mit ihrer thermischen Geschwindigkeit weiter, bis sie
entweder auf das zentrale Teilchen treffen oder die Grenzkugel wieder verlassen.
An der Grenze zwischen dem kontinuierlichen und dem gaskinetischen Bereich,
d.h. an der Oberflache der Grenzkugel, miissen gewisse Stetigkeitsbedingungen
fiir Konzentration und FluBdichte erfiillt werden, aus denen dann die Grofe der
Diskontinuitéit abgeschitzt werden kann; diese Grofle wird dann als Korrektur in
den urspriinglichen kontinuierlichen Diffusionsansatz eingesetzt.

Die Anwendung dieser Methode auf koagulierende Aerosole ist allerdings
nicht unproblematisch, weil der Begriff und damit die GroBenordnung der mitt-
leren freien Wegldnge nicht eindeutig sind; es ist ein gewisser Meinungsstreit
entbrannt, ob die oben eingefiihrte scheinbare oder die viel kleinere echte gas-
kinetische freie Weglinge die korrekten Ergebnisse liefert. Die Diskussion dieser
Auffassungsunterschiede fiihrt an dieser Stelle zu weit, zumal sie keine wesentlich
tieferen Einsichten in die Physik der Koagulation liefern. Wir schlieBen uns hier
der Arbeit von Walter (1973) an. Nach dieser konnen wir die Koagulationsfunktion
unter Beriicksichtigung der kinetischen Korrekturen in der Form

4.7 (Ry +Rp)- (D1 +Dy)
1+ 4-(D; +D2)/ [Ry +Ry) - (v] +v/?]

KR, +Ry) = (9.51)

schreiben. Dabei stellt offensichtlich der Nenner die kinetische Korrektur zu
dem im Zidhler stehenden Ergebnis des elementaren Ansatzes dar. vi und vj
sind die linear gemittelten thermischen Geschwindigkeiten der beiden beteilig-
ten Partikelarten. Einsetzen von Zahlenwerten zeigt, dal z.B. fir Ry = Ry =
0,001 pwm die Koagulationsfunktion durch die kinetische Korrektur um rund zwei
GrofBenordnungen kleiner wird, wihrend z.B. fiir Rj = Ry = 0,1 pwm die Korrektur
bereits vernachldssigbar ist.

Abbildung 9.15 zeigt die Koagulationsfunktion K(Rj,R») inkl. kinetischer
Korrektur als Funktion der Radien der beiden beteiligten Partikel. Die Darstellung
zeigt das scharf ausgeprigte Minimum fiir gleichgrofle Teilchen, das von der ab-
soluten Grofle der Partikel fast unabhiingig ist, und zeigt weiterhin die sehr grofe
Wahrscheinlichkeit fiir die Anlagerung sehr kleiner Teilchen an wesentlich grofere.
Bei Walter (1973) sind die Werte in tabellierter Form zu finden.

Um ein gewisses Gefiihl fiir die GroBenordnung der Koagulationsrate und fiir
die koagulationsbegrenzte Lebensdauer der kleinen Partikel zu geben, wollen wir
ein einfaches Zahlenbeispiel durchrechnen:

Wir gehen von einem Gemisch von Teilchen mit Ry = 0,01 wm und von Teilchen
mit Ry = 1 wm aus; die anfinglichen Konzentrationen seien n| = 10%/cm? und ny =
10%/cm?. Die Koagulationsfunktion (Abb. 9.15) istetwa K = 1,7 - 10”7 cm/s. Damit
erhalten wir eine anfangliche Koagulationsrate J = 0, 17/cm?3/s. Mit dieser Rate ver-
schwinden auch die kleinen Teilchen aus dem Gemisch. Die groen Partikel werden
kaum verédndert; es miilite 1 Mio. kleiner Teilchen auf ein einziges groBes Partikel
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Abb. 9.15
Koagulationsfunktion
K(R,R2) mit R; und R; als
Radien der beiden beteiligten
Partikel

K (R, Ry) (cm®s™)

0,001 0,01 0,1 1 10

Ry (im) —

auftreffen, um dessen Masse zu verdoppeln! Wir konnen jetzt auch die Lebensdauer
der Teilchen der Sorte 1 berechnen; diese Lebensdauer, ty, ist durch das Verhiltnis
der Konzentration zu der Koagulationsrate (mit der die Teilchen aus dem Gemisch
entfernt werden) gegeben. In unserem Beispiel erhalten wir
np 4

to = T ~6-10%s ~ 17Std. (9.52)
Da J linear von n; abhingt, ist diese Lebensdauer von der Konzentration n; der
kleinen Teilchen unabhingig.

Als Beispiel fiir die koagulationsbedingte Anderung von GroBenspektren ist in
Abb. 9.16 das Ergebnis einer etwas édlteren Rechnung (nach Junge 1963) wiederge-
geben, in der die Anderung einer Junge-Verteilung (s. Abschn. 9.1) untersucht wird.
Das Bild zeigt, daB8 die Veridnderungen im Bereich kleiner Radien schon nach sehr
kurzer Zeit deutlich werden, wihrend Verdnderungen im Bereich groerer Radien
nur sehr langsam vor sich gehen.

Ergianzung 9.1

Der Gradient einer Beimengung an einer Kugeloberfliche

Wir gehen von einem Trigergas aus, das homogen mit einer Beimengung erfiillt
ist. In dieses Gas bringen wir ein kugelformiges Partikel, dessen Oberfliche eine
Senke fiir die betreffende Beimengung darstellen soll. Es liegt auf der Hand, daf3
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Abb. 9.16 Anderung einer
Junge-Verteilung mit der Zeit 10%
unter dem Einfluf} der

thermischen Koagulation. L
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ein solches Teilchen die Konzentration der Beimengung in seiner Umgebung beein-
fluBBt. Die Konzentration c(r) als Funktion des Abstandes r von dem Mittelpunkt des
Partikels und der Gradient dc(r)/dr werden durch die Diffusion der Beimengung auf
die Kugel bestimmt. Wir wollen c¢(r) und dc(r)/dr fiir den Fall berechnen, daf die
Kugeloberfliche eine ideale Senke fiir die betreffende Beimengung darstellt, daf3 al-
so ¢c(R) = O ist (r sei die laufende Ortsvariable, R der Teilchenradius). Insbesondere
wollen wir den Gradienten von c(r) an der Kugeloberfliche bestimmen, dessen Wert
bei der Einfiihrung des Slip-Flow-Ansatzes und bei der Behandlung der Koagulation
im Haupttext benotigt wird, und der allgemein bei der Diffusion einer Beimengung
auf ein absorbierendes Aerosolpartikel oder auf ein absorbierendes Wolken- oder
Regentropfchen eine Rolle spielt.

Bei Annahme von Kugelsymmetrie ist die Diffusionstromdichte j auf eine Kugel
hin durch

d
j=_p. %W (9.53)
dr
gegeben; der gesamte Diffusionstrom J auf die Kugel zu ist dann
d
J=—4.n.2.p. L0 (9.54)

dr
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Diese Gleichung 16sen wir nach dem Gradienten dc(r)/dr auf,

de(r) J

- , 9.55
dr 4.7w-12-D ©.55)

und integrieren zu

J
c(r) = ——— + const 9.56
(r) 4-n-r2~D+ (9.56)
Fiir r & oo verschwindet der erste Term auf der rechten Seite, es gilt offensichtlich

const = ¢(00) (9.57)

mit c(oco) als der Konzentration der Beimengung im ungestorten, von dem
Aerosolpartikel nicht beeinflulten Trigergas. Daraus folgt

J

c(00) =) =~ p

(9.58)

Setzen wir jetzt fiir r die Koordinate der Kugeloberfliche, R, ein, so wird wegen
c¢(R)=0

J=—4-4.7-R-D-c(c0). (9.59)

Mit diesem Ergebnis gehen wir oben in die Ausdriicke fiir c¢(r) und fiir dc(r)/dr und
erhalten so die gewiinschten Beziehungen

M=— (1 E) 060
Cr_4.]'[.r.D+C(oo). _r .
und

dC(r) _ J . Rc(oo)

& 4.n-2.D 2 (9.61)

Insbesondere wird an der Stelle r = R

dc(r) _c(oo)
dr |[_g R~

(9.62)

9.3 Stratosphiirische Aerosole

Verglichen mit den troposphérischen Aerosolen ist die Masse und die optische
Dichte stratosphérischer Aerosole typischerweise sehr viel geringer. Dies liegt
vor allem an der grolen Entfernung der Stratosphire von der Erdoberfliche als
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der direkten Quelle der Dispersionsaerosole und der meisten Vorldufersubstanzen
der sekundédren Aerosole. Gleichwohl haben stratosphirische Aerosole eine grofie
Bedeutung, zum einen fiir chemische Reaktionen (z.B. beziiglich des stratosphé-
rischen Ozons), zum anderen beziiglich des Strahlungshaushalts der Atmosphire.
In diesem Abschnitt soll ein kurzer Uberblick iiber die Eigenschaften stratosphi-
rischer Aerosole gegeben werden. Fiir eine tiefere Lektiire sei z.B. der aktuelle
Ubersichtsartikel von Deshler (2008) empfohlen.

Fiir die Diskussion der Aerosole in der Stratosphire sind, von der Quelle der
Teilchen her gesehen, drei unterschiedliche Gruppen zu unterscheiden:

— Partikel, die durch einen stetigen Massenflu von der Troposphire bzw. von
der Erdoberfliche her erzeugt werden und die eine einigermaflen stationire
Aerosolschicht in der Stratosphére bilden;

— Partikel, die bei Vulkanausbriichen direkt oder iiber die Gasphase mit nach-
folgender Kondensation in der Stratosphire injiziert werden und dort episo-
disch Aerosolschichten bilden; fiir eine begrenzte Zeit konnen diese in ihrer
Massenkonzentration und in ihrer optischen Wirkung die quasi-stationire Schicht
um bis zu zwei Grofenordnungen tibertreffen.

— sogenannte polare stratosphirische Wolken (PSC, nach engl. Polar stratospheric
clouds), die wegen ihrer blassen Farbung auch als Perlmutterwolken bezeichnet
werden. Diese Aerosole stellen insofern einen Sonderfall dar, dass sie nur wih-
rend der Polarnacht auftreten, wenn sich die Stratosphidre stark abkiihlt. PSCs
bilden sich bei Temperaturen unterhalb etwa —78°C (fiir etwa 20 km Hohe) und
spielen eine wichtige Rolle bei der katalytischen Zerstérung der Ozonschicht; sie
werden ausfiihrlich in Kap. 8§ erldutert. In diesem Abschnitt wollen wir uns auf
die Beschreibung der in den beiden ersten Punkten genannten stratosphirischen
Aerosole konzentrieren.

Gerade die Aerosole der zweiten Gruppe, die vulkanischen Emissionen, konn-
ten in den vergangenen Jahrzehnten grofles wissenschaftliches Interesse auf sich
ziehen. Dies hédngt einmal damit zusammen, daf3 die , Jahrhundert-Eruptionen® des
El Chichén im Siiden Mexikos im Friihjahr 1982 und die des Pinatubo auf den
Philippinen im Juni 1991 eine exzellente Gelegenheit geboten haben, die Einfliisse
einer solchen Eruption auf den stratosphirischen Aerosolhaushalt und im weiteren
auf die globale Atmosphire zu untersuchen. Der zweite Grund fiir das wachsen-
de Interesse liegt darin, da} es sehr iiberzeugende Argumente fiir einen Einflufl
vulkanisch-stratosphirischer Partikel auf den Strahlungshaushalt und das Klima der
Erde gibt.

Wir wollen uns zunéchst mit der ersten Gruppe, mit den stationdren stratosphiri-
schen Aerosolen beschiftigen: Abb. 9.17 zeigt die Teilchenzahlkonzentrationen in
der Stratosphire als Funktion der Hohe, einmal als Gesamtanzahldichte, die durch
die Menge der kleinen Partikel bestimmt wird, und zum anderen als Anzahldichte
der groBeren Partikel mit Radien oberhalb etwa 0,1 wm. Die Zahl der kleinen
Partikel nimmt, wie erwartet, mit der Hohe gleichermafen ab; dieser Verlauf ist
mit der Vorstellung vertriglich, da3 die Teilchen in der unteren Atmosphire oder
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Abb. 9.17 %
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et al. (1975) und Rosen
(1975); J: Junge et al. (1961);
RH: Rosen u. Hofmann
(1977); K: Késelau (1974) \ \

20 -

groBe total
10 - Teilchen \ —

Hohe (km)

Anzahidichte (cm™®) —=

am Erdboden produziert und durch Mischungs- und Diffusionsprozesse in die Hohe
transportiert werden. Die groferen Partikel weisen dagegen eine Auffilligkeit in
der Hohenverteilung auf, die lange Zeit schwer erklirbar schien. Sie zeigen ein aus-
gepréigtes Maximum der Teilchenzahl wenige Kilometer oberhalb der Tropopause.
Ein solches Maximum ist ein starker Hinweis darauf, dass die Partikel nicht durch
Mischung oder Diffusion erzeugt wurden, sondern in situ, in der Stratosphére selbst,
produziert worden sein miissen.

Da die groBen Partikel trotz ihrer geringen Anzahldichte den Hauptteil der
Aerosolmasse bilden, kann man von einer definierten stratosphérischen Aerosol-
schicht in etwa 20 km Hohe sprechen; diese Schicht wird nach ihrem Entdecker
Christian E. Junge oft als ,,Junge-Schicht“ bezeichnet.

Das GroBenspektrum der Teilchen der Junge-Schicht ist relativ eng begrenzt und
liegt bei Radien zwischen einem und einigen zehntel Mikrometern. Chemisch be-
steht die Schicht zu 4/5 oder mehr aus Schwefelsduretropfchen oder Sulfatteilchen.
Das bedeutet, daB3 die Schicht in situ aus gasférmigen Schwefelverbindungen entste-
hen muB, die aus der unteren Atmosphire durch die Tropopause in die Stratosphire
diffundieren.

Die Massendichte in der Junge-Schicht betrigt etwa 0,02 bis 0,03 pg/m?; die
integrierte Massenbelegung in einer vertikalen Sdule mit Einheitsquerschnitt liegt
bei einigen hundert pwg/cm? (Lazrus u. Gandrud 1974). Beriicksichtigt man noch,
daf die Lebensdauer stratosphirischer Aerosole in der Groenordnung von einem
Jahr liegt, so zeigt sich, daf der fiir die Aufrechterhaltung der stratosphirischen
Sulfatschicht notwendige FluB aus der Troposphire bei 1 - 107 bis 2 - 107 S-Atome
pro cm? und s oder bei rund 1 g S pro m? und Tag liegen mu8.

Zu diesem Fluff konnen verschiedene Schwefelverbindungen beitragen; die
wichtigste ist wohl Carbonylsulfid, COS, das aus dem Meer emittiert wird und das
in der Troposphire sehr bestindig ist. Eine weitere recht bestindige Verbindung
ist der Schwefelkohlenstoff, CS,, der aus biologischen Abbauprozessen stammt.
Dagegen spielt Schwefeldioxid, das ja in der unteren Troposphire in relativ grofSen
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Mengen vorkommt, sicher nur eine sehr kleine Rolle, da seine Lebensdauer (in der
GroBenordnung Tage) sicher zu kurz ist, um eine nennenswerte Diffusion in die
Stratosphire zu erlauben. Turco et al. (1980) haben abgeschitzt, daf} die Fliisse von
COS und CS; durch die Tropopause bei jeweils etwa 107 S-Atome/(cm?- s) liegen,
der Fluf des Schwefeldioxids dagegen hichstens bei 10° S-Atome/(cm? - s).

In der Stratosphire werden die Sulfide COS und CS; vermutlich zunichst zu
Schwefeldioxid oxidiert; dafiir spricht, da} die SO,-Konzentration in der unteren
Stratosphire mit der Hohe wieder leicht ansteigt. Das Schwefeldioxid wird dann
auf photochemischem Wege zu Schwefelsdure weiteroxidiert.

Untersuchungen von Hofmann (2009) durch LIDAR-Messungen auf Hawai und
Boulder (USA) deuten darauf hin, dafl die Massendichte der Junge-Schicht seit dem
Jahr 2000 um etwa 4-7% pro Jahr zunimmt. Griinde fiir diese Massenzunahme
sind sehr wahrscheinlich erhohte SO,-Emissionen aus China im Zuge des star-
ken Wirtschaftswachstums und dem damit verbundenen erhohten Energieverbrauch.
Aus den Untersuchungen ldsst sich abschitzen, dass etwa 0,6 bis 0,8% des
troposphirischen SO, die Stratosphire erreicht.

Wir wollen jetzt den zweiten oben angefiihrten Punkt ansprechen, den Einflufl
von Vulkaneruptionen auf das stratosphérische Aerosol. Dabei ist es natiirlich etwas
schwierig, allgemeine Aussagen zu machen, da es sich bei Vulkanausbriichen ja
um schwer zu verallgemeinernde Einzelereignisse handelt. Generell tragen zu den
Injektionen in die Stratosphédre sowohl mineralische Partikel als auch schwefelhal-
tige Gase bei, die dann zu Teilchen konvertiert werden. Die Wirkung einer Eruption
hingt auBer von dem Dispergierungsgrad der mineralischen Bestandteile ganz emp-
findlich von der ausgestolenen Gasmenge ab, fiir die die Stirke der Eruption nicht
unbedingt ein MaB sein muf. So hat z.B. der spektakuldre Ausbruch des Mt. Helens
im Friihjahr 1980 nur wenig oder zumindest nur fiir sehr kurze Zeit zu den stra-
tosphérischen Aerosolen beigetragen, da das ejizierte mineralische Material relativ
grobkornig war und der Anteil der gasformigen Emissionen gering blieb. Dagegen
wurden bei der zunéchst viel weniger beachteten Eruption des El Chichén im
Friihjahr 1982 auflerordentlich grole Mengen von aerosolbildendem Material in die
Stratosphire injiziert, da bei diesem Ausbruch der Anteil der Schwefelgase sehr
hoch lag. Die Eruption des El Chichén ist in dieser Hinsicht in eine Reihe zu stel-
len mit den gewaltigen Ausbriichen des Krakatau (Sunda-Stralle zwischen Java und
Sumatra, 1883) und des Gunung Agung (,Mt. Agung®, Bali 1963). Ein Uberblick
iber die zeitliche Entwicklung der Menge der stratosphirischen Aerosole seit 1976
ist in Abb. 9.18 gezeigt. Die Zeitreihe ist durch die zwei starken Vulkanausbriiche
des El Chichon und Pinatubo dominiert, aber auch eine Reihe kleinerer Ausbriiche
sind erkennbar.

Nach Daten von Castleman et al. (1974), die Mittelwerte iiber die Siidhalbkugel
zwischen dem Aquator und 43°S wiedergeben, stieg nach dem Ausbruch des
Gunung Agung im Friihjahr 1963 die stratosphirische Sulfatkonzentration durch
die fortschreitende Konversion von Schwefeldioxid in Schwefelsiure stetig an und
erreichte im Frithjahr 1964, etwas mehr als ein Jahr nach dem Ausbruch, ein
Maximum von etwa 30 g Sulfat pro Kilogramm Luft, entsprechend etwa 2 jLg/m>
in 20 km Hohe. Dies stellte gegeniiber dem nichtvulkanischen Basiswert eine
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Abb. 9.18 Zeitlicher Verlauf des aus der Stratosphére zuriickgestreuten LIDAR-Signals gemessen
in Garmisch-Partenkirchen (47,5°N, 11,1°0). Die rechte Skala gibt die stratosphérische optische
Dichte bei 550 nm an. Neben den Erhohungen durch die beiden groien Vulkanausbriiche des El-
Chichon und Pinatubo sind auch die Auswirkungen kleinerer Ausbriiche zu sehen (Daten nach
Trickl et al. 2010)

Erhohung um rund zwei Groflenordnungen dar. AnschlieBend fiel die stratosphéri-
sche Sulfatkonzentration innerhalb von knapp 2 Jahren wieder auf den Basiswert ab
(neuere, genauere Messungen zeigen, dass der Basiswert typischerweise nach etwa
4 Jahren erreicht wird, siche Abb. 9.18); dies steht im Einklang mit den bekannten
stratosphirischen Verweilzeiten von Aerosolen (s. hierzu auch Kap. 4).

Wie schon angedeutet, war die Entwicklung der stratosphdrischen Aeroso-
Ischicht nach der Eruption des El Chich6n Gegenstand zahlreicher Untersuchungen;
Hofmann (1987) hat dariiber einen Ubersichtsartikel geschrieben. In Abb. 9.19 ist
die Entwicklung von Partikelzahlen und GroBenverteilungen in 25 km Hohe im er-
sten Jahr nach dem Ausbruch aufgezeigt (nach Hofmann u. Rosen 1983); das fiir
vulkanische Emissionen typische zeitliche Verhalten von mineralischen Aerosolen
und von aus der Gasphase entstandenen Partikeln ist hier sehr gut zu verfolgen.
An die gemessenen Grofenverteilungen (durchgezogene Kurven) sind (logarith-
mische) Normalverteilungen (gestrichelte Kurven) angepafit; wenn auch solche
Anpassungen nicht ganz eindeutig sind, so lassen sich die unterschiedlichen Quellen
fiir die Partikel doch gut erkennen.

Die Verteilung aus der ersten Messung, ca. 1,5 Monate nach der Emission,
zeigt eine breite Mode (M) mit Schwerpunkt bei einem Radius von 0,02 pm und
eine weitere Mode (M) mit Schwerpunkt bei 0,72 pm Radius, wobei zu diesem
Zeitpunkt 97% der gesamten Masse der Vulkanaerosole in der Mode M; zu finden
sind. M konnen wir eindeutig als Nukleationsmode identifizieren, die auf die bei
der Eruption ausgestolenen Gase zuriickzufiihren ist. Die Partikel der Mode M;
bestanden zu rund 80% aus Sulfat. Die Mode M, enthilt die bei dem Ausbruch
hochgetragene mineralische Feststoffkomponente.
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Abb. 9.19 GroBenverteilungen der stratosphérischen Partikel nach der Eruption des El Chichén.
Links: Messung am 19.5.82, ca. 1,5 Monate nach der Eruption, rechts: Messung am 23.10.82, ca.
7 Monate nach der Eruption. Gesamtteilchenzahldichte, Gesamtmasse und mittlerer Radius in M
150/cm?, 1 wg/m? und 0,02 pwm, in My 4/cm?, 35 pg/m? und 0,72 wm, in M3 10/cm?, 2,9 pg/m3
und 0,27 pm, und in My 0,2/cm?>, 1,5 ug/m3 und 1,0 wm (Nach Hofmann u. Rosen 1983)

In den etwa ein halbes Jahr spiter gemessenen Verteilungen sind sehr dra-
stische Verdnderungen erkennbar. Die Nukleationsmode ist nicht mehr zu se-
hen; offensichtlich fand zu diesem Zeitpunkt keine nennenswerte Neuproduktion
von Teilchen mehr statt. Die bei der ersten Messung beobachteten Partikel des
Nukleationsbereiches sind infolge ihrer Koagulation aus der Verteilung verschwun-
den; ihre Masse findet sich in einer typischen Akkumulationsmode mit Schwerpunkt
bei 0,27 wm wieder (M3). Die Masse der Dispersionspartikel hat innerhalb des hal-
ben Jahres zwischen den beiden Messungen um rund einen Faktor 25 abgenommen
(M4 im Vergleich zu M»); dieser Riickgang ist sicher auf die Sedimentation im
Schwerefeld zuriickzufiihren. Der Riickgang der stratosphirischen Aerosole iiber
mehrere Jahre nach dem Ausbruch des El Chichén ist gut in der Messreihe der
integrierten stratosphirischen Aerosol-Riickstreuung (Abb. 9.18) zu erkennen.

Uberlegt man sich, wie die stratosphérischen Aerosole den atmosphirischen
Strahlungshaushalt und ldngerfristig das Klima beeinflussen konnten, so kommen
dafiir drei Mechanismen in Frage:

— die Erhohung der planetaren Albedo durch Riickstreuung von Sonnenlicht in den
Weltraum,

— die Absorption solarer Strahlung in der Stratosphire,

— die Absorption und Emission terrestrischer Infrarotstrahlung.
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Wie die Bilanz dieser drei Effekte aussieht, hingt u.a. von den Eigenschaften
des Partikelmaterials und der Grofenverteilung der Aerosolteilchen ab. Pollack
et al. (1976) kommen in einer Studie iiber den Zusammenhang zwischen
Klimaidnderungen und Vulkaneruptionen zu dem Schluf}, da8 die drei Mechanismen
sich bei mineralischem Eruptionsmaterial praktisch kompensieren, wihrend von
stratosphirischen Schwefelsdure - und Sulfatpartikeln eindeutig eine Abkiihlung
der bodennahen Luftschichten, eventuell verbunden mit einer Erwidrmung der
Stratosphire, zu erwarten ist. In diesem Fall ist die Riickstreuung von Sonnenlicht
in der Stratosphire der dominierende Effekt. Pollack et al. (1976) finden einen li-
nearen Zusammenhang zwischen der Abkiihlung der bodennahen Luft, AT, und der
Zunahme der als TriibungsmaB dienenden optischen Tiefe 1 = [ K. - dz, die durch
stratosphirische Sulfat- bzw. Schwefelsdureteilchen verursacht wird (zur Definition
von T s. Abschn. 1.1.3): fiir bestimmte Modellbedingungen geben sie AT/At =
—6 K an (danach nimmt z.B. die bodennahe Temperatur um 0,6 K ab, wenn t
um 0,1 zunimmt). Lacis et al. (1992) kommen zu einer etwas anders gelager-
ten Einschidtzung. Nach ihren Untersuchungen ist weniger die Zusammensetzung,
sondern mehr die mittlere Groe der Partikel dafiir ausschlaggebend, welcher
der angegebenen Mechanismen iiberwiegt. Sie kommen zu dem Ergebnis, daf
Teilchenensembles mit mittleren oder effektiven Radien unter 2 pm zu einer
Abkiihlung, solche mit grofleren Radien zu einer Erwirmung der bodennahen Luft
fiihren.

Da die optische Tiefe der nichtvulkanischen Junge-Schicht etwa 0,002 (bei
500 nm) betrdgt, kann man ihren Einfluf} auf die troposphirischen Temperaturen
wohl vernachlidssigen. Nach starken Vulkanausbriichen (Gunung Agung, EIl
Chichén) wurden dagegen At-Werte bis iiber 0,3 gemessen; auch nach schwicheren
Eruptionen lagen die Triibungen noch deutlich iiber den Werten fiir die unge-
storte Stratosphire (siehe Abb. 9.18). Wenn auch die angegebene Beziehung von
Pollack et al. (1976), die von einer stationdren Verinderung der stratosphérischen
Triibung ausgeht, sich vielleicht nicht quantitativ auf die doch relativ kurz wih-
renden vulkanischen Ereignisse anwenden 143t, so kann doch eine Beeinflussung
der bodennahen Temperaturen durch vulkanische stratosphirische Sulfat- bzw.
Schwefelsdureaerosole als sicher angesehen werden.

Nach der Eruption des Gunung Agung wurde die Erhohung der Stratospha-
rentemperatur und die Absenkung der Temperaturen der unteren Troposphére di-
rekt gemessen und nachgewiesen (Newell u. Weare 1976; Hansen et al. 1978). Nach
dem Ausbruch im Mirz 1963 war, wie erwihnt, ein mehrere Monate wihrender
Anstieg der stratosphirischen Sulfatkonzentrationen zu beobachten; damit einherge-
hend stieg die optische Tiefe der stratosphérischen Aerosolschicht an. Parallel dazu
nahm die Stratosphérentemperatur bis zum Spéatsommer 1964 zu (im Maximum um
bis zu 5 K), wihrend die Temperatur der bodennahen Luft um bis zu 0,4 K absank.
Im Lauf der beiden folgenden Jahre verschwanden diese Effekte wieder.

Erstaunlicherweise blieb ein solcher Temperatureffekt nach der Eruption des El
Chichén aus, obwohl die durch Sulfat bedingte stratosphérische Triibung minde-
stens in gleichem Mafle zunahm wie nach dem Ausbruch des Mt. Agung. Die
Stratosphirentemperatur stieg zwar kurzfristig etwas an (um dann wieder kréftig
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abzufallen), die bodennahen Temperaturen zeigten aber keinerlei Tendenz zum
Riickgang, sondern begannen einige Monate nach dem Ausbruch sogar, deutlich an-
zusteigen. Mit sehr groBer Wahrscheinlichkeit ist diese iiberraschende Entwicklung
damit zu erkldren, dal der erwartete Einflul der El Chichén-Eruption durch das
ungewohnlich starke ENSO-Ereignis von 1982/1983 (s. Abschn. 4.3.3) vollig
tiberdeckt wurde.

Dutton und Christy (1992) haben erste Daten iiber die Abkiihlung der unteren
Troposphire nach der Eruption des Pinatubo (Philippinen) im Juni 1991 veroffent-
licht; zuvor hatten Hansen et al. (1992) vorlaufige Modellrechnungen iiber mogliche
Auswirkungen der Pinatubo-Aerosole erstellt. Die bei dem Ausbruch des Pinatubo
in die Stratosphire aufgestiegene Menge an Schwefeldioxid betrug mit etwa 20
Mt SO; rund das Dreifache der bei der El-Chichon-Eruption freigesetzten Menge
von 5 bis 10 Mt SO,. Die anfingliche Triibung der Stratosphédre durch die bei
der Konversion des SO,-Gases in Schwefelsdure gebildeten Kondensationspartikel
scheint kaum grofler als nach dem Ausbruch des El Chichén gewesen zu sein, doch
deutete sich im Fall des Pinatubo bald ein ldnger andauernder Effekt an. In den
ersten vierzehn Monaten nach der Eruption des Pinatubo sank — nach Dutton u.
Christy (1992) und Soden et al. (2002) — die globale Mitteltemperatur in Bodennéhe
um etwa 0,5 K (siehe auch Abschn. 10.2.2); die iiber die Nordhemisphére allein
gemittelte Temperaturabnahme war mit 0,7 K nochmals deutlich grofer. Auf der
Siidhalbkugel nahm die Temperatur wihrend der gleichen Zeit um etwa 0,3 K ab;
der Unterschied zwischen den beiden Hemisphéren ist wohl auf die unterschiedliche
Verteilung von Land- und Wasseroberflichen zuriickzufiihren. Der Betrag der be-
obachteten Abkiihlung der bodennahen Troposphire nach dem Pinatubo-Ausbruch
ist von der gleichen Grofenordnung wie der Betrag der Temperaturzunahme durch
den anthropogenen Beitrag zum Treibhauseffekt; aus dem Zusammenhang zwischen
der nach Vulkansubriichen verminderten Sonneneinstrahlung und der damit einher-
gehenden Temperaturabnahme lassen sich wichtige Erkenntnisse zur sogenannten
Klimasensitivitit (siehe Abschn. 10.2.4) gewinnen.

Die sehr unterschiedlichen Einfliisse vulkanischer Emissionen auf die boden-
nahen Temperaturen zeigt auch eine Studie von Angell u. Korshover (1985), in
der klimatische Effekte von sechs herausragenden Vulkanausbriichen seit 1780
untersucht werden: Tendenziell ist danach mit den vulkanischen Emissionen in
die Stratosphidre wohl eine Absenkung der bodennahen Temperaturen verbun-
den, doch ist diese keineswegs immer zu beobachten; dies gilt auch, wenn die
Eruption mit einer starken Extinktion der solaren Strahlung in der Stratosphire
einhergeht. Die Autoren diskutieren ebenfalls eine mogliche Maskierung des vulka-
nischen Einflusses durch ein kurz nach der Eruption eintretendes ENSO-Ereignis.
Hofmann (1987) geht dariiber noch hinaus und deutet die Moglichkeit an, daf} ein
ENSO-Ereignis durch einen vorangegangenen Vulkanausbruch verstirkt oder so-
gar ausgelost werden konnte; dies bedeutete quasi einen Gegenkopplungseffekt zur
Reduzierung des vulkanischen Einflusses.

Im Mittel scheint aber doch der Effekt einer Abkiihlung der bodennahen
Luftschichten durch die stratosphirische Extinktion der solaren Strahlung si-
cher zu sein. In diesem Zusammenhang ist auch eine Gegeniiberstellung von
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langerfristigen Temperaturschwankungen und mittlerer vulkanischer Aktivitit inter-
essant, wie sie Hammer et al. (1980) vorgelegt haben. In Abb. 9.20 sind die mittleren
Jahrestemperaturen in England und der Séuregehalt von Firn und Eis in einem bei
der Station Créte in Gronland gewonnenen Bohrkern miteinander verglichen; der
Sauregehalt des Eises dient als Indikator fiir die vulkanische Aktivitét der jeweili-
gen Epoche. Aus dem Bild ist unschwer eine Antikorrelation zwischen Temperatur
und vulkanischer Aktivitdt abzulesen. Natiirlich ist eine solche Antikorrelation
noch kein sicherer Beweis fiir einen kausalen Zusammenhang, und man sollte bei
der Betrachtung der Abb. 9.20 nicht in den Fehler verfallen, alle mittelfristigen
Klimaschwankungen den Vulkanen anzulasten; ein gewisser Einflul der Vulkane
auf das Klima scheint aber kaum zu leugnen zu sein.

9.4 Troposphirische Aerosole und atmosphirischer
Strahlungshaushalt

Wie stratosphérische Aerosole konnen auch troposphirische Aerosole den atmo-
sphirischen Strahlungs- und Energiehaushalt auf verschiedene Weise beeinflussen:

— durch die Erhohung der planetaren Albedo durch Riickstreuung von Sonnenlicht
in den Weltraum,

— durch die Absorption solarer Strahlung in der Stratosphére,

— durch Absorption und thermische Emission terrestrischer Strahlung

Zusitzlich konnen aber auch noch sogenannte indirekte Aerosoleffekte auftreten;
die bekanntesten und wahrscheinlich wichtigsten dieser indirekten Effekte sind:
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— die Veridnderung der Reflexivitidt von Wolken
— die Veridnderung der Lebensdauer von Wolken

Der EinfluB auf die terrestrische Strahlung ist wahrscheinlich gering. Allenfalls
konnen relativ groe Aerosolpartikel (z.B. Mineralstaub) in grofer Hohe hier
einen nennenswerten Beitrag liefern (siche z.B. Yu et al. 2006). Dagegen kann
die Wirkung der beiden anderen angefiihrten Mechanismen, der direkte Einflul
auf den kurzwelligen (solaren) Strahlungshaushalt, insbesondere auf die planeta-
re Albedo, und die indirekte Beeinflussung durch Anderungen der Wolkenstruktur
und -Lebensdauer, die ebenfalls Riickwirkungen auf die Albedo haben, betrichtlich
werden.

Die Erhohung der Reflexivitit von Wolken bei einer Zunahme der Zahl der
Aerosolteilchen (im GroBenbereich einiger Zehntel Mikrometer und dariiber)
ist damit zu erkldren, da3 eine vorgegebene Menge Wasser auf eine hohere
Anzahl von Kondensationskernen trifft, daB damit zwar kleinere, aber zahlreiche-
re Wolkentropfchen entstehen, die letztlich eine grofere spezifische Ober- bzw.
Querschnittsfliche (d.h. Fliche pro Masseneinheit) und damit hohere Gesamt-
Streuquerschnitte aufweisen. Dieser von Twomey (1977) entdeckte Zusammenhang
und wird oftmals als Twomey-Effekt bezeichnet. Die hohere Lebensdauer geht
auf die gleiche Ursache zuriick: Kleinere Wolkentropfchen haben niedrigere
Fallgeschwindigkeiten und geringere Koaleszenzraten (sieche Abschn. 5.1) und
damit langere Verweilzeiten in der Luft. Mittlerweile sind eine Reihe weiterer in-
direkter Aerosoleffekte postuliert worden (Lohmann und Feichter 2005); sie sind
allerdings nur sehr schwer experimentell nachweisbar und quantifizierbar und fin-
den deshalb nur langsam Eingang in Modellrechnungen. Zur Bestimmung der
indirekten Aerosoleffekte ist es vor allem wichtig, die Eignung von Aerosolpartikeln
als Wolken- oder Eiskeime und insbesondere die Anzahl von geeigneten Keimen
fiir verschiedene Aerosolszenarien zu kennen (siehe auch Kap. 5). Die detaillier-
te Erforschung der Wechselwirkung zwischen Wolken und Aerosolen stellt derzeit
einen wichtigen Forschungsschwerpunkt, speziell im Hinblick auf den anthropoge-
nen Einfluss auf das Klima dar (Forster et al. 2007). Neuere Studien (Dusek et al.
2006; Petters und Kreideweis 2007) zeigen, dass fiir die Eignung von Aerosolen
als Wolkenkeime vor allem die GroBenverteilung von Bedeutung ist. Die chemische
Zusammensetzung und das Alter spielen nur eine untergeordnete Rolle.

Die meiste Beachtung haben bisher die Mechanismen gefunden, die direkt
den Strahlungshaushalt im Bereich solarer Strahlung beeinflussen, d.h. Absorption
und Streuung der solaren Strahlung. Effekte dieser Art sind auch schon in das
BewuBtsein einer breiteren Offentlichkeit gedrungen; es sei z.B. an den beriich-
tigten Los-Angeles-Smog erinnert, der im Extrem zu einer Schwichung der solaren
Strahlung um fast eine GréBenordnung fithren kann, oder an die befiirchteten Folgen
des Rauches brennender Erdolquellen nach der Okkupation Kuweits durch den Irak,
oder an die Konsequenzen grofSer Buschfeuer oder Waldbrinde (etwa in Indonesien
wihrend extremer ENSO-Ereignisse). Aktuelle Beispiele starker Aerosoleinfliisse
finden sich insbesondere in vielen chinesischen Stiddten, bei denen selbst an wol-
kenfreien Tagen kein blauer Himmel zu sehen ist. Im Gegensatz zu diesen, bei
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aller Dramatik doch eher regionalen Phinomenen tragen zur eher grofSriumigen
Klimabeeinflussung vor allem Schwefelsdure- bzw. Sulfat-Aerosole bei, die einer-
seits die solare Strahlung praktisch nicht absorbieren (Absorption setzt erst bei
Wellenldngen oberhalb von 2,5 bis 3 wm ein), die andererseits aber wegen ih-
rer grofen spezifischen Streuquerschnitte die Albedo der Erde merklich erhthen
und damit zu einem Energieverlust fiihren konnen. Global gemittelt tragen natiirli-
che und anthropogen verursachte Aerosole etwa gleich viel zur gesamten optischen
Dichte der Aerosole (etwa 0.1 bei 550 nm) bei (Seinfeld und Pandis 2006).

Wir werden uns in der weiteren Diskussion deshalb auf diese Schwefelsdure-
bzw. Sulfataerosole konzentrieren, fiir die sich schon einigermaflen siche-
re Vorstellungen herauskristallisiert haben. Fiir einen breiteren Uberblick iiber
Zusammenhinge zwischen Aerosolen und Strahlungshaushalt sei auf die Arbeiten
von Kanakidou et al. (2005), Fuzzi et al. (2006), Textor et al. (2006), Kinne et al.
(2006), Yu et al. (2006) sowie auf die Biicher von Charlson u. Heintzenberg (1995)
und Levin und Cotton (2009) verwiesen.

Die hier zur Diskussion stehenden Schwefelsdure- oder Sulfatpartikel entstehen
durch Oxidation gasformiger Vorldufer. An natiirlichen Quellen fiir Vorldufergase
sind die Weltmeere (ca. 16 Mt Schwefelidquivalent pro Jahr, ganz iiberwiegend in
Form von biogenem Dimethylsulfid, S(CH3),, die Vulkane (ca. 11 Mt Schwefel pro
Jahr, meist als Schwefeldioxid, SO;) und die Landbiosphire (ca. 4 Mt Schwefel pro
Jahr in verschiedenen, meist sulfidischen Formen) zu nennen. Zusammen werden
damit rund 30 Mt Schwefel oder als Aquivalent etwa 60 Mt Schwefeldioxid pro
Jahr aus natiirlichen Quellen in die Troposphire emittiert (Daten nach Charlson
et al. 1991 und den dort angegebenen Quellen).

Die anthropogenen Emissionen, fast ausschlielich Schwefeldioxid aus Verbren-
nungsprozessen, stiegen seit der zweiten Hélfte des 19. Jahrhunderts bis in die neun-
ziger Jahre des 20. Jahrhunderts stetig an; erst seit etwa 20 Jahren ist in Europa
und Nordamerika ein Riickgang zu beobachten, bedingt durch die verbesserte
Reinigung von Rauchgasen aus industriellen Anlagen und durch den verminder-
ten Einsatz von Ofenheizungen in privaten Haushalten. Gleichzeitig haben aber die
Schwefeldioxidemissionen in Ostasien, vor allem in China, stark zugenommen. Zur
Zeit liegen die anthropogenen Emission in der GroBenordnung von etwa 60—-80 Mt
Schwefel, dquivalent 120-160 Mt SO», pro Jahr (Stern 2006; siche auch Abschnitt
8.5.2). Seit etwa dem Jahr 1940 iibertreffen die anthropogenen Produktionsraten die
natiirlichen.

Das weitere Schicksal der Schwefelgase ist im Abschn. 9.1 dargestellt: Rund
ein Viertel der zur Verfiigung stehenden Menge wird in der Gasphase zu
Schwefelsdure oxidiert. Dies entspricht einer Produktionsrate von etwa 100 Mt
Schwefelsdure pro Jahr; davon stammen etwas iiber 60% aus anthropogenen und
knapp 40% aus natiirlichen Quellen. Die Schwefelsdure kondensiert in Form von
Schwefelsdure/Wasser-Tropfchen (oder als Sulfatpartikel, wenn geeignete Kationen
wie z.B. Ammoniumionen vorhanden sind) aus, die dann innerhalb einiger Stunden
koagulieren und so die Akkumulationsmode (s. Abschn. 9.1.2) auffiillen; die Radien
dieser Teilchen liegen im Bereich weniger Zehntel Mikrometer.



9.4  Troposphirische Aerosole und atmosphirischer Strahlungshaushalt 513

Wir wollen in einer einfachen Rechnung versuchen, die global gemittelte
Wirkung dieser Partikel auf den Strahlungshaushalt, d.h. auf das Riickstreu-
vermogen der Atmosphire, abzuschitzen (fiir eine differenziertere Bilanz der di-
rekten Aerosoleffekte auf die Strahlungsbilanz sei z.B. auf die Arbeiten von Yu
et al. (2006) verwiesen). In einem ersten Schritt versuchen wir, die optische Dicke
T der troposphirischen Schwefelsidure- bzw. Sulfatschicht zu bestimmen; wie schon
erwéhnt, absorbiert Schwefelsdure merklich erst bei Wellenldngen oberhalb von
knapp 3 pwm, so dafB} fiir die Extinktion und damit fiir t fast ausschlieflich die
Streuung verantwortlich ist.

Die mittlere Lebensdauer von Aerosolen in der unteren und mittleren
Troposphédre konnen wir zu rund 5 Tagen ansetzen; wegen dieser niedrigen
Lebensdauer konnen wir Gleichgewicht zwischen Produktion und Ausscheidung
annehmen. Damit ergibt sich ein Gesamtinventar Q als Produkt aus der
Produktionsrate Pr & 100 Mt/Jahre bzw. Pr & 2,75 - 10! g/Tag und der Lebensdauer
T ~ 5 Tage zu

Q=Pr-T~1,4-10"%g (9.63)

bzw. nach Division durch die Erdoberfliche A = 510 - 10° km? ein spezifisches
Inventar q = Q/A zu

q~2,7-103g/m>%. (9.64)

Um nun die optische Dicke zu erhalten miissen wir q noch mit dem spezifi-
schen Streuquerschnitt X (=Summe aller Streuquerschnitte der Teilchen aus einer
Masseneinheit Partikelsubstanz) multiplizieren (zur Definition der optischen Dicke
tsiehe Abschn. 1.3.3). Eine direkte Rechnung zeigt, daB3 1 g Partikelmasse mit einer
Dichte von 6 & 1,6 g/cm3 ca. 5 - 1012 Teilchen mit einem Radius von etwa 0,3 pm
liefert. Der Wirkungsquerschnitt eines einzelnen Tropfchens mit diesem Radius 146t
sich zu rund 107!2 m? (mit E ~ 2-4 nach Abb. 1.15) abschitzen; der resultie-
rende spezifische Streuquerschnitt liegt dann bei 5 m?/g. Wahrscheinlich ist dieser
Wert, der von trockener Luft ausgeht, in Anbetracht der hohen Hygroskopizitit von
Schwefelsiure zu niedrig gegriffen; real kann man wohl mit ¥ ~ 7,5 — 10 m?/g rech-
nen (siehe hierzu auch die Diskussion zu Abb. 9.7in Abschn. 9.1.2). So erhalten wir
schlieBlich fiir die optische Dicke der Sulfatschicht

1=q-X~0,025-0.03. (9.65)

In Abschn. 1.1.3 hatten wir dargelegt, dafl e™* gerade den Faktor angibt, um den
Strahlung durch Extinktion geschwécht wird. Fiir kleine t konnen wir dies durch 1
— T ersetzen; hieraus folgt, dafl die einfallende Strahlung durch Streuung an den dis-
kutierten Aerosolen um knapp 3% geschwicht wird. Lacis u. Mishchenko (1995)
geben den Anteil B der Streustrahlung, der in Riickwértsrichtung gestreut wird
(siehe auch Abschnitt 1.2.2), zu 0,25 — 0,30 an, so dall wir schlieflich mit einem
Riickstreuvermdgen Ra der Aerolsolschicht von
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Ra = 1B ~ 0,008 — 0.009, (9.66)

also knapp 1% rechnen kénnen.

Qualitativ ist zu erwarten, dal sich der Einflu} der zusitzlichen Riickstreuung
solarer Strahlung in den Weltraum durch eine Aerosolschicht um so stér-
ker auswirkt, je geringer die Bodenalbedo ist. In einem einfachen Mehrfach-
Reflexionsmodell, das in Abb. 9.21 skizziert ist, soll dieser Sachverhalt quanti-
fiziert werden; der Einfachheit wegen sind dabei weder die Winkelabhingigkeit
des Riickstreuvermogens noch die immer vorhandene Absorption der Strahlung
durch Wasserdampf beriicksichtigt. Entsprechend Abb. 9.21 seien Rg das
Riickstreuvermdgen der Erdoberflache, Ra das Riickstreuvermogen der betrachte-
ten Aerosolschicht und R das Gesamtriickstreuvermogen des Systems Erdoberflache
+ Aerosolschicht. Dann gilt

R=Ra+Rg- (1 -Ra)?>+Ra+RE- (1 —RaA)>+R3+RY- (1 —Rp)?+-- -+
=Ra+Rg- (1 +Ra-Rg+R5-RE+--+) (1 -Rp)?
=Ry +———— (1 -Rp)*.
A " RE
(9.67)
DaRy << 1ist, sind einige Nidherungen méglich: 1/(1-Ra - Rg) konnen durch 1+R4 -

Rg und (1 - RA)2 durch 1 — 2- Ry ersetzt werden; R2A . R% kann gegen Rj - R%
vernachléssigt werden. Dann erhalten wir schlielich

R:RE+RA.(1—2.RE+R§)=RE+RA.(1—RE)2 (9.68)

Einstrahlung Riickgestreute Strahlung

\

Re(1-Ry* RARATRY  ROHR(1-RY?

Aerosol- N 4N 4
Schicht

(1-R) R*R(1-R)  / RH*RS(1-RY)

\7(1-&1 W:n-m \RA;R:U-RA)

Erdoberflache

Abb. 9.21 Skizze eines Mehrfach-Reflexionsmodells (sieche Text). Ra: Riickstreuvermogen der
Aerosolschicht; Rg: Riickstreuvermdgen der Erdoberfliche. Die Stérke der einfallenden Strahlung
ist =1 gesetzt
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oder fiir den gesuchen Effekt, d.h. fiir das zusitzliche Riickstreuvermodgen durch die
Aerosolschicht AR =R - Rg

AR =R, - (1 — Rg)?, (9.69)

was die oben gedufBerte Erwartung bestitigt: Bei kleinem Rg kommt der Einfluf3 der
Aerosolschicht voll zum Tragen, bei grofem Rg verschwindet er.

Setzen wir fiir Ry noch den oben abgeschitzten Wert von 0,008 bis 0,009 und
fiir Rg einen mittleren Wert von 0,12 ein und beriicksichtigen mit der Einfiihrung
des Wolkenbedeckungsgrades Bg =~ 0,5 noch, daBl der Effekt nur bei unbedeck-
tem Himmel wirksam wird, so erhalten wir schlieflich (mit gednderter Bedeutung
von AR)

AR = (1 —Bg) - Ry - (1 — Rg)? ~ 0, 003. (9.70)

Global werden also etwa 0,3% der einfallenden Strahlung oder rund 1 W/m? wieder
in den Weltraum zuriickgestreut; davon gehen etwas unter 0,3 W/m? auf natiirli-
che und etwas mehr als 0,7 W/m? auf anthropogene Einfliisse zuriick (siehe auch
Abb. 10.10 und 10.11). Diese Werte sind zwar deutlich kleiner als die globale
Anderung der Strahlungsbilanz durch anthropogene strahlungswirksame Gase (ca.
2,5 W/m?), aber — bei entgegengesetztem Vorzeichen — doch von vergleichbarer
GrofBenordnung. Hinzu kommt, daf} die schwer abzuschitzenden indirekten Effekte
(Modifikation der Wolken) moglicherweise einen weiteren vergleichbaren Beitrag
liefern.

Die erste sehr grobe globale Abschitzung beriicksichtigt natiirlich nicht, daf3
Aerosole wegen ihrer relativ kurzen Lebensdauer nicht weltweit verfrachtet wer-
den und damit nicht gleichmifig in der Atmosphire verteilt sind (im Gegensatz zu
den langlebigen Spurengasen wie CO;, CH4 und anderen), dal} also starke regiona-
le Uberhshungen zu erwarten sind. Charlson u.a. (1991) haben eine Abschitzung
veroffentlicht, die der oben skizzierten ganz dhnlich, aber regional differenziert ist.
Sie finden iiber den groflen Industriegebieten (USA, Europa, Ostasien) spezifische
Inventare von 10 bis 12 mg/m? und entsprechend zuriickgestreute FluBdichten, je
nach Bedeckungsgrad, von 2 bis iiber 5 W/m?.

Im 10. Kapitel, im Zusammenhang mit der Diskussion klimatischer Anderungen,
werden wir auf die Rolle der Sulfat- bzw. Schwefelsdurepartikel als ,,Korrektiv* zu
dem anthropogenen Treibhauseffekt zuriickkommen.
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Kapitel 10
Klima und Klimaverinderungen

Das Klima ist sicher einer der stirksten und unmittelbar am meisten spiirbaren
Umweltfaktoren; es prigt das wirtschaftliche, kulturelle und politische Gefiige
einer Gesellschaft wie kaum ein anderer Umwelteinflu. Die Geschichte der
frithen Hochkulturen deutet an, dal Hohepunkte intellektueller und kultureller
Leistungsfiahigkeit wohl an das Vorhandensein eines giinstigen Klimas gebunden
waren; wahrscheinlich konnte in den frithen Kulturen nur dieses die Chance geben,
iiber den reinen Existenzkampf hinaus zusitzliches intellektuelles Potential zu ak-
tivieren. Es ist sicher einer Uberlegung wert, ob nicht auch manche wirtschaftliche
und politische Probleme der Gegenwart zu einem ganz erheblichen Teil klimatische
Probleme sind.

Entsprechend stark kénnen Verdnderungen des Klimas das soziodkonomische
Umfeld einer Gesellschaft oder einer Kultur beeinflussen. Stirkere Variationen
haben schon zum Untergang ganzer Zivilisationen oder — gemessen an den
Moglichkeiten der jeweiligen Zeit — zu riesigen Volkerbewegungen gefiihrt. Aber
auch kleinere, fast unmerkliche Schwankungen oder nur leichte Verschiebungen der
Klimagiirtel konnen grofe, ja katastrophale Folgen nach sich ziehen; man denke
z.B. an die Probleme der Sahel-Zone in den 1970er und 1980er Jahren.

Bei der heutigen Dichte der Weltbevolkerung ist auch ein ,.elastisches*
Nachgeben auf Verschlechterungen der klimatischen Bedingungen, wie es die
groBBen Volkerwanderungen der vergangenen Epochen darstellten, nicht mehr mog-
lich. Hinzu kommt, dafl wegen der grolen Zahl von Menschen auf der Erde auch
die Erndhrung der Weltbevolkerung keine klimabedingte Verschlechterung mehr
vertrigt. Ganz allgemein sind die Folgen einer stirkeren Klimadnderung kaum vor-
hersehbar, und alle menschlichen Aktivititen, die potentiell eine solche nach sich
ziehen, erfordern deshalb duferste Vorsicht.

Nach diesen — vielleicht etwas subjektiven — Vorbemerkungen wollen wir
in diesem Kapitel das Problem der Klimaidnderungen und der anthropogenen
Klimabeeinflussung in drei Schritten angehen: Der erste Abschnitt gibt einer-
seits eine Ubersicht iiber die natiirlichen Klimaschwankungen, angefangen bei
den Kaltzeit-Warmzeit-Zyklen der letzten 700 000 Jahre bis hin in die geschicht-
liche Zeit. Im zweiten Abschnitt werden grundlegende Konzepte und GréBen
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eingefiihrt, mit denen sich aktuelle und zukiinftige Klimaidnderungen beschreiben
und quantifizieren lassen. Im letzten Teil des Kapitels sollen Klimamodelle zur
Sprache kommen und die Bewertung von Klimasignalen diskutiert werden.

10.1 Klimadnderungen in der Vergangenheit

Wie gerade angedeutet, verfolgt dieser Abschnitt zwei Ziele: Zum einen sollen
generell die natiirlichen Klimaschwankungen besprochen werden; diese natiirli-
chen Variationen des Klimas bilden den Hintergrund, vor dem die anthropogenen
Beeinflussungen zu sehen sind. Zum anderen sollen die Trends der jiingsten
Vergangenheit diskutiert werden, letztlich im Hinblick auf schon heute erkennbare
Folgen des Klimawandels.

10.1.1 Paldoklima

Wenn wir das Klima der Vergangenheit betrachten, so sind die spektakulédrsten
Ereignisse sicher die Eiszeiten oder — wie wir besser formulieren — der Wechsel
von Kaltzeiten (Glazialen) und Zwischeneiszeit en (Interglazialen). Die Epoche die-
ser alternierenden Klimasituationen, in der wir uns wohl noch befinden und die
wir als Eiszeitalter bezeichnen konnen, dauert bisher vermutlich etwas iiber 3 Mio.
Jahre an. Im Vergleich zu dem Alter der Erde von etwa 4,6 Mrd. Jahren ist diese
Epoche sehr kurz; wenn es auch in der geologischen Vergangenheit immer wieder
Vereisungen gab, so ist doch sicher, dal wihrend rund 9/10 der erdgeschichtlichen
Zeit die Erde eisfrei war und ein viel wirmeres Klima als heute herrschte. Die l-
tere Klimageschichte ist allerdings nicht Gegenstand dieses Buches; eine Fiille von
Informationen dariiber ist aus eher geologischer Sicht bei Schwarzbach (1974) und
aus eher klimatologischer Sicht bei Schonwiese (1979) zu finden.

Informationen iiber das Klima vergangener Zeiten kann durch eine Vielzahl un-
terschiedlicher Analysemethoden aus sogenannten Klimaarchiven gewonnen wer-
den. AuBer Isotopenmethoden (siehe unten) soll darauf in diesem Kapitel aber
nicht weiter eingegangen werden; fiir eine ausfiihrliche Besprechung sei auf andere
Biicher verwiesen (z.B. Cronin 1999; Graedel und Crutzen 1993). Ein allgemeiner
Uberblick iiber verschiedene Klimaarchive ist in Abb. 10.1 gegeben.

In dem Kontext dieses Buches wollen wir aber die isotopengeophysikalischen
Methoden in den Vordergrund stellen, deren Grundlagen in dem 5. Kapitel behandelt
worden waren. Die detailliertesten Informationen liefern die Rekonstruktionen der
Isotopenverhiltnisse des Sauerstoffs und des Wasserstoffs im Niederschlag anhand
von Gletscher- bzw. Inlandeisbohrkernen; Abb. 5.21 gab ein Beispiel dafiir. Die
Reichweite dieser Methode kann man grolenordnungsméfig mit 700 000 Jahren
beziffern.

Eine weniger differenzierende, aber fast unbegrenzt weit zuriickreichende
Archivierung des AusmafBles der Vereisung ist in den Sedimenten der Tiefsee
zu finden (wenn auch die Spuren mit wachsendem zeitlichen Abstand immer
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Abb. 10.1 Uberblick iiber verschiedene Klimaarchive. Die Dicke eines Symbols reprisentiert den
relativen Beitrag eines Archivs zum Gesamtwissen wihrend einer bestimmten Zeit. (Nach Graedel
und Crutzen 1993)

verwaschener werden: Bei der Verdunstung von Wasser werden die schwereren
Isotope im Dampf abgereichert und im verbleibenden Wasser entsprechend ange-
reichert. Wird nun ein Teil des Niederschlags dauerhaft in Gletscher- und Inlandeis
gebunden, so flieBen die isotopisch leichteren Wisser nicht mehr in den Ozean
zurlick; das Meerwasser wird proportional zur Vereisung isotopisch schwerer.
Schmilzt das Festlandeis wieder ab, so kommt das isotopisch leichtere Wasser wie-
der den Ozeanen zugute; das Meerwasser wird in wirmerer Zeit isotopisch wieder
leichter. Die Isotopenverhiltnisse im Meerwasser spiegeln sich in entsprechenden
Verhiltnissen in Kalkschalen von Mikrolebewesen (Foraminiferen) wider. Diese se-
dimentieren nach ihrem Absterben auf den Meeresboden; auf diese Weise werden
der Isotopengehalt des Meerwassers und damit das Ausmalf} der Festlandvereisung
in den Tiefseesedimenten archiviert. Die darauf beruhende Technik der Erfassung
und Datierung von Kalt- und Warmzeiten geht auf Emiliani (1955) zuriick. In
Abb. 10.2 sind die Daten aus einer Arbeit von Imbrie et al. (1984) wiederge-
geben, die auf Ergebnissen aus mehreren Tiefseebohrungen beruhen. Martinson
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Abb. 10.2 Rekonstruktionen des Festlandeisvolumens aus dem Zuwachs des schweren
Sauerstoffisotops '80 im Meerwasser. 8!30-Werte als Standardabweichungen (o) vom Mittel dar-
gestellt, um Ergebnisse verschiedener Sedimentbohrungen miteinander vergleichbar zu machen
(GroBenordnung der 8'80-Ausschlige von Spitze zu Spitze etwa 2%o. Uber der Kurve Namen der
Kaltzeiten nach der alpinen Klassifikation

et al. (1987) haben, u.a. in tabellarischer Form, eine sehr hoch aufgeltste 180
Chronologie der letzten 300000 Jahre vorgelegt, die inzwischen allgemein zur
Datierung von Sedimenten und fiir die Zuordnung gemessener Signale zu den ver-
schiedenen Klimaepochen herangezogen wird. Eine umfassende Zusammenstellung
von Methoden zur Auswertung von Tiefseebohrkernen findet sich zum Beispiel in
Fischer und Wefer (1999).

Die Ausschlige der 3'30-Werte in den Tiefseesedimenten sind iibrigens ge-
genphasig zu denen in dem Gletschereis, wie sie in Abb. 5.21 dargestellt sind:
Vereisung fiihrt — wie dargelegt — zu einer Anreicherung des schwereren Isotops
180 im Meerwasser, da die leichteren Isotope bevorzugt verdunsten und dann im
Festlandeis konserviert werden. Da diese Bevorzugung der leichten Isotope um
so ausgeprigter wird, je tiefer die Temperaturen bei der Verdunstung sind, wer-
den der Luftwasserdampf und damit der Niederschlag und das Gletschereis mit
abnehmender Temperatur isotopisch leichter.

Die vier letzten, noch einigermallen gut zu untersuchenden Kaltzeiten sind (nach
der sog. alpinen Nomenklatur)

— die Wiirm-Kaltzeit etwa 75 000 bis 12 000 Jahre vor heute,

— die Ri3-Kaltzeit etwa 175 000 bis 125 000 Jahre vor heute,

— die Mindel-Kaltzeit etwa 280 000 bis 225 000 Jahre vor heute,
— die Giinz-Kaltzeit etwa 390 000 bis 320 000 Jahre vor heute.

Davor lagen weitere Kaltzeiten, von denen noch die Donau-Kaltzeit (ca. 470 000
bis 420000 Jahre vor heute) und die Biber-Eiszeit (mit Schwerpunkt vor etwa
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550000 Jahren) einigermaf3en deutlich zu sehen sind. Insgesamt rechnet man mit
etwa 20 Kaltzeiten wihrend des gegenwirtigen Eiszeitalters, wenn auch ihre Spuren
mit wachsendem zeitlichen Abstand immer undeutlicher werden. Wir wollen schon
an dieser Stelle auf eine auffillige Periodizitit der Kaltzeiten mit einer Periode von
etwa 100 000 Jahren hinweisen; wir werden darauf zuriickkommen.

Wihrend des Hohepunktes der am besten bekannten Wiirm-Kaltzeit lagen die eu-
ropdischen Jahresmitteltemperaturen um 7 bis 10°C unter den gegenwirtigen. Der
skandinavische Eisschild drang in Mitteleuropa und im europdischen Ruf}land von
Norden her bis fast zum 50. Breitengrad (das ist etwa die Breite von Hunsriick
und Taunus), der kanadische Eisschild in Nordamerika sogar bis etwa 38°N (das
entspricht der Breite von Siiditalien) vor. Die groflen Alpengletscher dehnten
sich etwa 100 km weiter in das Alpenvorland aus als heute. Die Januar-0°C-
Isotherme, die nach Abb. 1.30 heute durch Island lduft und dann, sich stidwirts
wendend, das Gebiet von Schleswig-Holstein kreuzt, verlief wihrend der letz-
ten Hoch-Kaltzeit vermutlich durch Siidspanien, Siiditalien und Griechenland zum
Libanon.

Wie schon aus der Abb. 5.21 hervorgeht, war die Wiirm-Kaltzeit keineswegs
einheitlich kalt (und @hnliches gilt wohl auch fiir die friiheren Kaltzeiten); sehr kalte
Perioden wechselten abrupt, innerhalb weniger hundert Jahre, mit Zeiten ab, die
nicht sehr viel kilter als heute waren.

Zwischen den Kaltzeiten lagen Warmzeiten mit Temperaturen, die zum Teil
die heutigen deutlich iibertreffen. Die bekanntesten sind die Eem-Warmzeit (zwi-
schen Rifl und Wiirm), die Holstein-Warmzeit (zwischen Mindel und Rif8) und
die Cromer-Warmzeit (zwischen Giinz und Mindel). Nach der letzten Kaltzeit, der
Wiirm-Kaltzeit (die populdr oft mit ,,der Eiszeit™ schlechthin identifiziert wird),
setzte vor 12 000 bis 10000 Jahren eine kriftige, wenn auch zeitweise unterbroche-
ne Erwidrmung ein, die etwa 7 000 bis 5000 Jahre vor heute in einer ausgeprigten
Warmzeit gipfelte, mit Temperaturen, die in Mitteleuropa um etwa 1,5°C bis 2°C
tiber den heutigen lagen, und zum Teil mit relativ hdufigen und sehr heftigen
Niederschldgen (die Uberlieferung der ,,Sintflut” geht vermutlich auf die Zeit um
6000 bis 5000 Jahre vor heute zuriick).

Bevor wir niher auf die Periode zwischen der letzten Kaltzeit und heute einge-
hen, wollen wir — ohne jeden Anspruch auf Vollstindigkeit — einige Hypothesen zur
Erklarung der Abfolge von Kalt- und Warmzeiten besprechen.

Schon vor etwa 90 Jahren erschien eine Veroffentlichung von Milankovitch
(1920), in der die Anderungen der solaren Einstrahlung infolge quasi-periodischer
Variationen gewisser Parameter der Erdbahn als Ursachen fiir die Kalt- und
Warmzeiten diskutiert wurden. In der Folge wurden diese Uberlegungen wei-
ter verfeinert, doch fand die sog. Milankovitch-Theorie lange Zeit wenig
Anklang, da die allein durch die Variation der Einstrahlung zu erzielenden
Temperaturschwankungen zu klein schienen, um die Kaltzeit-Warmzeit-Sequenzen
befriedigend erkldaren zu konnen. Der Durchbruch gelang erst, als Hays et al.
(1976) bei sehr sorgfiltigen Isotopenanalysen von Tiefseesedimenten genau die von
der Erdbahnparameterhypothese geforderten Perioden entdecken konnten. Dieses
Ergebnis wurde in der Folgezeit mehrfach bestitigt, und heute besteht kaum
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mehr ein Zweifel, dafl der iiberwiegende Anteil der variierenden Vergletscherung
der Erde wihrend des jetzigen quartiren Fiszeitalters auf die Variationen der
Erdbahnparameter zuriickzufiihren ist. Im einzelnen konnen folgende Einfliisse eine
Rolle spielen:

1. Die Exzentrizitit der Erdbahn, d.h. die Abweichung von einer exakten
Kreisbahn, dndert sich unter dem Einflul der anderen Planeten in einer an sich
sehr komplizierten Weise, aber mit einer gut ausgepriagten mittleren Periode von
etwa 100 000 Jahren. Diese Variation kann die Gegensitze zwischen Winter und
Sommer beeinflussen (s. hierzu Abschn. 1.1); hinzu kommt, daf} auch die {iber
das Jahr gemittelte Einstrahlung etwas, wenn auch schwach, von der Form der
Bahnellipse abhéngt.

2. Die Neigung der Erdachse gegeniiber der Bahnnormalen, die sog. Schiefe der
Ekliptik, variiert mit einer Periode von etwa 40 000 Jahren zwischen 22,1° und
24.5°. Je starker diese Neigung ist, um so schirfer wird der Gegensatz zwischen
Sommer und Winter.

3. Die Erde ist keine ideale Kugel, sondern weist eine leichte Abplattung, d.h. einen
gewissen Masseniiberschul am Aquator, auf. Aus diesem Grund, in Verbindung
mit der Neigung der Erdachse, kann die von der Sonne und dem Mond ausge-
tibte Schwerkraft ein Kippmoment auf die Erde ausiiben. Wie jeder Kreisel folgt
auch die Erde nicht diesem Kippmoment, sondern weicht seitlich aus und fiihrt
eine Prizessionsbewegung aus, bei der die Erdachse einen Kegel beschreibt, des-
sen Offnungswinkel gerade das Doppelte des Winkels der Neigung der Erdachse
gegen die Erdbahnnormale ist. Die Periode dieser Prizessionsbewegung selbst
betrdgt 26 000 Jahre. Dieser Prizessionsbewegung ist nun eine Eigenbewegung
der Bahnellipse der Erde iiberlagert. Diese Eigenbewegung, eine ungleichfor-
mige Drehung der ganzen Ellipse um die im Brennpunkt stehende Sonne, ist
eine Folge der Gravitation der anderen Planeten (hinzu kommt eine Drehung
als Folge der durch die Allgemeine Relativititstheorie beschriebenen massen-
bedingten Raumkriimmung). Man kann sich diese ungleichférmige Drehung als
eine der Epizykelbewegung dhnliche Superposition von Drehungen mit meh-
reren Perioden vorstellen; die fiinf dominierenden Perioden liegen zwischen
rund 72 000 Jahren und 350 000 Jahren. Die Uberlagerung von Prizession und
Drehung der Bahnellipse fiihrt nun dazu, daf die Zeitpunkte von Perihel und
Aphel innerhalb einer mittleren Zeit von 21 000 Jahren durch alle Jahreszeiten
hindurchlaufen. Dieser Effekt ist — wenn man so will — eine zeitliche Variation
des unter (1) beschriebenen Effektes; letztlich wird wieder die Stirke der
jahreszeitlichen Gegensitze moduliert. Der zeitliche Verlauf ist duflerst kom-
pliziert, er 1aBt sich aber in ausreichender Niherung als eine Art Schwebung,
als eine Uberlagerung zweier periodischer Bewegungen beschreiben, deren
Einzelperioden bei 19 000 Jahren und bei 23 000 Jahren liegen.

Genau diese Periodendauern von 100000 Jahren, 40000 Jahren, 23000
Jahren und 19000 Jahren konnten Hays et al. (1976) in ihrer oben erwihnten
Isotopenanalyse von Tiefseesedimenten identifizieren und damit der Milankovitch-
Theorie zu ihrem heutigen Erfolg verhelfen. Dennoch bleibt die Frage offen, wie
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die sehr kleinen Variationen der Intensitit der Sonneneinstrahlung durchgreifende
Anderungen des Klimas zur Folge haben konnen.

Zunichst ist festzustellen, dall die ausschlaggebende Wirkung der beschriebe-
nen Variationen nicht so sehr die absolute Anderung der globalen Zufuhr solarer
Energie ist, sondern — wie schon anklang — der EinfluB} auf die Stéirke des Wechsels
der Jahreszeiten, und dies vor allem in hoheren und hohen Breiten. Dort ist schon die
Variation der Einstrahlung durch die angefiihrten astronomischen Einfliisse viel gro-
Ber als im globalen Mittel; hinzu kommt dann — zumindest auf der Nordhalbkugel
— ein gewisser Riickkopplungseffekt: kithle Sommer und kiihle Herbste in hohen
Breiten konnen zur Folge haben, da3 die im vorangegangenen Winter gebildete
Schneedecke nicht vollstindig abtaut. Die damit verbundene Erhthung der Albedo
fiihrt zu einer weiteren Absenkung der Temperatur der Erdoberfliache. Tritt dieser
Effekt mehrere Jahre hindurch auf, so sind Firnbildung und Vergletscherung fast
unausbleiblich; die Albedo wird dauerhaft erhoht und die Energiezufuhr durch die
Sonne ebenso reduziert. Bei diesem Mechanismus spielt es kaum eine Rolle, ob die
Winter selbst kalt oder mild sind; ausschlaggebend sind die fiir das Abtauen der
Schneedecke relevanten Sommer- und Herbsttemperaturen. Deshalb fithren dann
auch warme Sommer wieder rasch zu einem Riickgang des Eises, selbst wenn die
Winter sehr streng sind.

Aber auch dieser an sich recht effektive Mechanismus reicht wohl allein
noch nicht aus, um die tatsichlich aufgetretenen Klimavariationen zu erkldren,
und es ist bis heute offen, welche Mechanismen die schwachen Priméireffekte
so weit verstirken, dafl es zu so dramatischen Klimadnderungen wie den Kalt-
und Warmzeiten kommen kann. Bei dem Wort Verstirkung darf man sicher
nicht an eine quasi-lineare Verstirkung denken; es ist wohl eher so, da} die
Verstiarkungsmechanismen eine Art Umschalten des Systems Atmosphire-Ozean
zwischen verschiedenen quasi-stabilen Zustinden bewirken oder vielleicht auch
eine Art Resonanz zwischen der antreibenden Variation der solaren Strahlung
und irdischen Fluktuationen auslosen. Auf zwei offene Fragen sei in diesem
Zusammenhang besonders hingewiesen: Das erste Problem liegt darin, daf} die
dominante Periode der Vereisungszyklen ganz eindeutig die Periode von 100 000
Jahren ist (aus der Abb. 10.2 ist dies sofort ersichtlich), dal aber in einem
Frequenzspektrum der Intensitidt der Einstrahlung die Periode von 100 000 Jahren
keineswegs besonders stark ausgeprigt ist. Ein zweites Problem sind die oft sehr
schnellen Temperaturwechsel; die Anderungsgeschwindigkeiten der Einstrahlung
sind um GroBenordnungen langsamer.

Es ist nicht moglich, an dieser Stelle die zahlreichen Hypothesen und Modelle
fiir solche Verstirkungs- und Auslosemechanismen zu diskutieren. Wir wollen des-
halb hier exemplarisch nur auf einen Vorschlag eingehen (Broecker u. Denton
1989), nicht weil der darin beschriebene Mechanismus unbedingt der richtige sein
muf, sondern weil er ein weiteres sehr interessantes Beispiel fiir eine mogliche
Wechselwirkung von Atmosphire und Ozean darstellt. Ganz unabhingig von die-
sem speziellen Vorschlag lassen sich die groBen Klimavariationen wohl nur in dem
Gesamtsystem aus Atmosphire, Ozean und Festland verstehen.

Bei der Besprechung des Kohlendioxidkreislaufs in dem 8. Kapitel hatten wir
die sog. ,,Tiefenwasserneubildung® im Nordatlantik erwihnt. Durch die Abkiihlung
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salzreichen Wassers wird dieses so schwer, dall es in die Tiefe absinkt. Dieses
absinkende Wasser wird durch einen Zustrom wirmeren Wassers aus niedrigeren
Breiten ersetzt. Die Rate dieser nordatlantischen Tiefenwasserneubildung liegt bei
10° km3/Jahr. Gehen wir davon aus, daB dieses Wasser im hohen Norden durch den
Kontakt mit der kalten Atmosphire um 5 K abgekiihlt wird (dies ist ein eher zu klei-
ner Wert), so erhalten wir eine Energieabgabe aus dem Wasser an die Atmosphéare
von rund 2 - 10?% Joule/Jahr. Die Fliche des Nordatlantik und der anliegenden
Kontinente (Nordeuropa, Nordosten der USA, Ostkanada) kann man zu etwa 20 -
10% km? abschiitzen (etwa 75 Lingengrade zwischen 60° und 90° nordlicher Breite).
Setzt man diese Fliche mit dem zuvor abgeschitzten Energieumsatz in Beziehung,
so erhdlt man durch die Tiefenwasserneubildung eine Energieabgabe an die
Atmosphire von etwa 10° Joule/(m? - Jahr) oder rund 30 W/m?2; dies macht mehr als
1/10 der sommerlichen Globalstrahlung aus. Die tatsdchliche Energieabgabe ist eher
hoher, da die angenommene Abkiihlung von 5 K eher zu niedrig angesetzt ist. Das
Einsetzen oder das Ausbleiben der Tiefenwasserneubildung kann also ohne weite-
res drastische Klimainderungen bewirken, die durchaus von der Groenordnung der
Kaltzeit-Warmzeit-Sequenzen sind (die Tiefenwasserneubildung im Nordatlantik,
zwischen Gronland und Skandinavien, ist tibrigens auch der wichtigste Grund
fiir die anhand von Abb. 1.30 diskutierten winterlichen Temperaturmuster liber
dem Nordatlantik und iiber Nordeuropa und nicht, wie oft angenommen wird, der
Golf-Strom, der nicht so weit nach Norden reicht).

Broecker u. Denton (1989) weisen nun auf Evidenzen hin, daf} die Tiefenwas-
serneubildung wihrend der Kaltzeiten wirklich ausgesetzt hat, und schlagen hier-
fiir einen Mechanismus vor. Der Grundgedanke dabei ist der, da} das Meerwasser,
das aus niedrigeren Breiten nach Norden stromt, auf (kleine) Anderungen der sola-
ren Einstrahlung mit einer (ebenfalls kleinen) Anderung der Verdunstung und damit
des Salzgehaltes reagiert. Die Dichte des abgekiihlten Wassers hingt nun viel emp-
findlicher von dem Salzgehalt als von der Temperatur ab; dies hat seine Ursache
darin, daff das Dichtemaximum von Meerwasser etwa bei dem Gefrierpunkt liegt
und daf} in der Umgebung dieses Maximums die Dichte nur ganz schwach von
der Temperatur abhédngt. Die Folge ist, daB eine kleine Variation des Salzgehaltes
dariiber entscheiden kann, ob Tiefenwasser gebildet wird oder nicht, oder anders
ausgedriickt, ob die zuvor beschriebene Energiezufuhr in den hohen Norden ein-
setzt oder ausfillt. Damit wire ein Prozef3 gefunden, der auf eine kleine Variation
der primiren Energiezufuhr von der Sonne mit einer viel groBeren Anderung des
Energietransports in den klimatisch sehr sensiblen hohen Norden reagiert und damit
eine grofflichige Vereisung auslésen oder abbauen kann.

Es ist sicher noch nicht moglich zu entscheiden, ob ein solcher Mechanismus
wirklich in der Lage ist, Kaltzeit-Warmzeit-Sequenzen zu steuern. Eine Reihe von
Problemen bleibt offen, wie etwa die Frage, wie eine eher regionale Vereisung im
nordatlantischen Raum das globale Klima beeinfluit, oder die Frage, warum aus-
gerechnet die Periode von 100000 Jahren in den Vereisungszyklen dominant ist.
Dennoch ist die Hypothese von Broecker u. Denton (1989) attraktiv; so ist sie z.B.
in der Lage, auch recht abrupte Anderungen verstindlich zu machen (selbst bei einer
sehr langsamen Anderung der Dichte des Wasser kann die Tiefenwasserneubildung
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beim Erreichen einer Dichteschwelle sehr plotzlich einsetzen oder ausbleiben;
auch episodische Anderungen des SiiBwasserzuflusses in den Nordatlantik sind als
Ursachen schneller Klimavariationen denkbar).

Ergebnisse aus Gletscher- bzw. Inlandeisbohrungen erlauben detaillierte Aus-
sagen iiber die Temperaturentwicklung (und die weiterer Groflen), zumindest fiir
die letzten ca. 700 000 Jahre vor heute (sieche Abb. 10.3). Im folgenden Abschnitt
soll ein kurzer Uberblick iiber wichtige Eisbohrkern-Projekte der letzten Jahre gege-
ben werden. 1992 wurden an der Station Summit in Zentral-Gronland, ungefihr an
der West-Ost-Eisscheide, zwei Eiskernbohrungen bis zum Felsbett niedergebracht,
eine von einer europdischen Gruppe (GRIP) und eine von einem amerikanischen
Team (GISP 2); siche hierzu z.B. Dansgaard et al. (1993) und Grootes et al.
(1993). Zwischen der Jetztzeit und etwa 90 000 Jahre vor heute stimmen die bei-
den Eisbohrkerne beziiglich ihrer 8'30-Signale (und auch weiterer Signale) bis
hin zu feinen Details hervorragend iiberein; sie stellen damit eine sehr zuverlds-
sige Informationsquelle dar (zur §'80-Methode sieche Abschn. 5.4) und zeigen die
Existenz von mehr als 20 abrupt wechselnden Klimazyklen wihrend der Wiirm-
Kaltzeit mit Temperaturvariation um bis zu 8°C auf, (sog. Dansgaard-Oeschger-
Ereignisse oder -Zyklen, nach W. Dansgaard, Kopenhagen, und H. Oeschger, Bern).
Leider erlauben die aus den Eisbohrkernen gewonnen Daten fiir die davor liegen-
de Zeit (insbesondere fiir das im Vergleich zur Jetztzeit besonders interessante
Eem-Interglazial) noch keine abschlieBenden Aussagen: Der Vergleich zwischen
den Profilen aus den beiden Kernen fiir die Zeit vor etwa 90000 Jahren vor heu-
te (Grootes et al. 1993) hat erhebliche Diskrepanzen aufgezeigt, die auf starke
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Abb. 10.3 Zeitreihen der 3'80 und 8D Werte aus Eisbohrkernen aus Gronland (GISP2) und der
Antarktis (EPICA und Vostok). Niedrigere Werte entsprechen niedrigeren Temperaturen. Wihrend
der ersten 100 000 Jahre vor unserer Zeit finden sich in beiden Hemisphéren sehr dhnliche Verldufe,
die aber auf der Nordhemisphire stirker ausgeprigte Kurzzeitvariationen aufweisen. Trotz dhnli-
cher Bohrkernldnge reicht die Zeitreihe des EPICA Kerns fast doppelt so weit in die Vergangenheit
zuriick wie die des Vostok Kerns. (Daten aus Bender et al. 1994; Augustin et al. 2004)
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Verwerfungen in der Schichtung des Eises hinweisen (zur Illustration: Die gesamte
Linge der Kerne betrdgt etwa 3000 m, von der Unsicherheit betroffen sind da-
von die untersten 300 m). Eine eindeutige Zuordnung zwischen Signal und Schicht
ist damit fiir die Zeit vor 90 000 Jahre vor heute nicht moglich. In den letzten
Jahren wurden auch aus der Antarktis umfangreiche Eisbohrkerne geborgen. Im
Jahr 1998 wurde der mit einer Lange von 3 623 m bis dahin ldngste Eisbohrkern
von einem Russich-Amerikanisch-Franzosichen Forscherteam bei der Russischen
Vostok-Station gehoben (Petit et al. 1999a, b). Die Bohrung wurde erst unmit-
telbar iiber dem Vostok-See abgebrochen. Diese Schichten konnen einer Zeit bis
vor mehr als 420000 Jahren zugeordnet werden, und wihrend dieses Zeitraums
konnen 4 Kaltzeiten nachgewiesen werden (siche Abb. 10.3). Wenige Jahre spiter
(2004) wurde im Rahmen einer multi-Européischen Expedition (European Project
for Ice Coring in Antarctica, EPICA) etwa 600 km entfernt von der Vostok-
Station ein Eisbohrkern von 3270 m Linge gehoben (Augustin et al. 2004). Trotz
der etwas geringeren Linge umfasst der EPICA Bohrkern einen weit groferen
Zeitraum von bis 740000 Jahren vor unserer Zeit. Wihrend dieser Zeitspanne
konnen aus den Daten 8 Kaltzeiten nachgewiesen werden. Ein Vergleich der 8D
Zeitreihen beider Bohrkerne ist in Abb. 10.3 gezeigt. Trotz der stark unterschiedli-
chen Zuordnungen von Zeitachse und Bohrkerntiefe, wird fiir beide Bohrkerne eine
sehr gute zeitliche Ubereinstimmung gefunden. Interessant ist auch ein Vergleich
dieser Zeitreihen mit den Ergebnissen des GISP 2-Bohrkerns aus Gronland, die
zusitzlich in Abb. 10.3 dargestellt sind. Wihrend der ersten 100 000 Jahre vor un-
serer Zeit findet sich eine erstaunlich gute Ubereinstimmung der Isotopenzeitreihen
in beiden Hemisphiren (Dansgaard et al. 1993). So konnte Bender et al. (1994)
alle Dansgaard-Oeschger-Ereignisse mit einer Dauer von mehr als 2000 Jahren
nicht nur in den Gronldandischen Zeitreihen, sondern auch in den antarktischen
Zeitreihen nachweisen. Insgesamt ist deren Amplitude dort aber schwicher aus-
geprédgt als in den Zeitreihen der Gronldndischen Eisbohrkerne. Hier soll noch
angemerkt werden, dass die Unterschiede der GISP 2-Zeitreihe und der in Abb. 5.21
gezeigten Zeitreihe des Camp-Century-Bohrkerns weitgehend durch eine urspriing-
lich fehlerhafte Datierung des Camp-Century-Bohrkerns bedingt ist, wie Johnsen
et al. (2001) anhand eines ausfiihrlichen Vergleichs verschiedener Bohrkerne aus
Gronland zeigen konnten. Insbesondere setzt in Abb. 5.21 der Temperaturabfall zwi-
schen 70 000 und 60 000 Jahren vor unserer Zeit tatsdchlich schon etwa 30 000 Jahre
friiher ein.

Der letzte Hohepunkt der Wiirm-Kaltzeit ist auf etwa 18 000 Jahre vor heute zu
datieren; er war vor allem durch die maximale Ausdehnung der Vergletscherung
gekennzeichnet und wohl weniger durch extrem tiefe Temperaturen (man vermu-
tet, daf} die kilteste Epoche der Wiirm-Kaltzeit das Hochglazial um etwa 30 000
vor heute war; da diese Epoche aber vergleichsweise trocken und niederschlags-
arm war, stieen die Gletscher wahrscheinlich nicht ganz so weit vor wie vor
18 000 Jahren). Nach diesem Zeitpunkt setzte eine erst langsame, dann aber, ab
etwa 13 000 vor heute, rasche Erwédrmung ein. Wir hatten weiter oben schon dar-
auf hingewiesen, daB sowohl die Wiirm-Kaltzeit als auch der Ubergang von dieser
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letzten Kaltzeit zur jetzigen Warmzeit durch eine Vielzahl abrupter Klimawechsel
gekennzeichnet waren, ganz im Gegensatz zu der alles in allem sehr stabilen
gegenwirtigen Warmzeit.

Zwei herausragende Phasen in dem letzten Kaltzeit-Warmzeitiibergang sind die
Alleréd-Zeit um etwa 12 000 vor heute, eine Epoche sehr schneller Erwirmung,
in der nahezu, wenn auch nicht ganz, heutige Temperaturen erreicht wurden, und
ein fast katastrophaler Kiltertickschlag, die nur wenige Jahrhunderte ausdauernde
Jiingere Dryas-Zeit um etwa 11 000 bis 10500 vor heute. In der dann rasch einset-
zenden Warmzeit wurden — wie schon erwihnt — Temperaturen erreicht, die um bis
zu 2°C iiber den heutigen lagen; diese Zeit war zudem zumindest episodisch sehr
niederschlagsreich.

Wihrend dieser letzten (sog. ,,modernen‘) Warmzeit entstanden in Mesopota-
mien und in Agypten die vermutlich ersten Hochkulturen der Menschheit. Etwa
5000 vor heute bildeten sich, fast gleichzeitig, die ersten sumerischen Stadtstaaten
in Mesopotamien und das frithe dgyptische Reich. Mit diesen Hochkulturen,
zu deren wichtigsten Leistungen die Entwicklung der Schrift gehort, beginnt
die geschichtliche Zeit. Ab dieser Zeit sind mehr oder weniger unmittelbare
Aufzeichnungen tiber das Klima und seine soziokulturellen und soziotkonomischen
Folgen iiberliefert. Die wichtigsten Klimaperioden in geschichtlicher Zeit sind in
der Tabelle 10.1 zusammengefasst.

Die Suche nach Ursachen (in einem deterministischen Sinn) fiir die relativ kurz-
fristigen Klimavariationen, wie sie in der Tabelle 10.1 dokumentiert sind, gestaltet
sich noch schwieriger als die Suche nach einer Erklidrung fiir die Eiszeitzyklen. Es
ist sehr wahrscheinlich, daf} ein Teil dieser Variationen stochastischer Natur ist, es ist
aber genau so wahrscheinlich, dal auch von auBlen aufgeprigte Ursachen fiir einen
Teil der Schwankungen verantwortlich sind. So hatten wir am Ende des 9. Kapitel
auf die Rolle des Vulkanismus hingewiesen. Eine andere denkbare EinfluBgrofe
ist die variierende Aktivitit der Sonne (s. z.B. Eddy 1977, der auf das Fehlen
von Sonnenflecken wihrend der ,,kleinen Eiszeit® aufmerksam macht, oder Roedel
1980, der einen moglichen Einfluf} der solaren Partikelstrahlung diskutiert). Alles in
allem ist die Frage nach den Ursachen der Schwankungen noch offen.

Bei der Bewertung der natiirlichen Klimaschwankungen ist ein ganz wichtiger
Gesichtspunkt, daf} die Amplituden der Variation der mittleren Temperaturen in ge-
schichtlicher Zeit nie tiber 1,5 bis 2°C hinausgingen, daf diese Schwankungen aber
doch sehr groBe soziale Verinderungen nach sich zogen. Dies sollte im Hinblick
auf anthropogene Klimabeeinflussungen ein deutlicher Hinweis darauf sein, welch
groBe, unter Umsténden katastrophale Folgen schon eine rein zahlenméBig klein er-
scheinende Klimaénderung haben kann. Ein weiterer in diesem Zusammenhang sehr
wichtiger Sachverhalt wurde schon im Kap. 5 angedeutet, ndmlich die Tatsache,
daB mit einer Anderung der globalen klimatischen Situation in der Regel auch
eine Verlagerung der globalen Zirkulationsgiirtel verbunden ist, die durch eine
Verstirkung oder Abschwichung der meridionalen Temperaturgegensitze verur-
sacht wird. Die 6konomischen und sozialen Folgen einer solchen Verlagerung sind
schwer vorherzusagen.
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Tabelle 10.1 Klimaperioden in geschichtlicher Zeit

Bis ca. 2500 v.Chr.

2200 bis 2000 v.Chr.

1850 bis 1200 v.Chr.

1200 bis 450 v.Chr.

200 v. bis 350 n.Chr.

400 bis 700 n.Chr.

900 bis 1250 n.Chr.

ab 1250 n.Chr.

1300 bis 1850 n.Chr.

ab 1850 n.Chr.

Warmzeit (sog. ,,Hauptklimaoptimum®, ,, Altithermum®); ca. 1,5 bis 2°C
wirmer als heute, niederschlagsreich, Meeresspiegel durch
Abschmelzen von Festlandeis 1 bis 2 m hoher als heute. Hochkulturen
in Agypten und Mesopotamien (ab 3000 v.Chr. Bliitezeit der
sumerischen Kultur; 2900 1. Pharaonendynastie und ab 2635 ,,Altes
Reich® in Agypten). Ab 2500 v. Chr. Abkiihlung, wahrscheinlich auch
trockener

Ausgeprigt kalte Epoche, mit politischen Wirren durch Einwanderungen
von Norden in den Mittelmeerraum

Sehr warme, aber wenig bestindige Klimaepoche (sog. ,,Subboreal);
Bliitezeit Agyptens (z.B. Ramses II. 1289-1223)

Sehr kalte, niederschlagsreiche Zeit mit Temperaturen, die 1 bis 2°C
unter den heutigen lagen. Vorstofl indogermanischer Volker nach
Stiden (z.B. ,,Dorische Einwanderung* nach Griechenland um etwa
1150)

Sehr warme, meist niederschlagsreiche, erst gegen Ende trockener
werdende Periode; etwa 1° wirmer als heute. Weinbau bis zur Nord-
und Ostsee, Alpenpisse z.T. im Winter passierbar; Bliitezeit des
Romischen Reiches (,,Klimaoptimum der Romerzeit*)

Kalte, regnerische Epoche mit zahlreichen Gletschervorstofen. Zeit der
germanischen Volkerwanderungen nach Siiden in den Mittelmeerraum

,.Mittelalterliche Warmzeit “, ca. 1 bis 1,5°C wirmer als heute,
Meeresspiegel ca. 80 cm hoher als heute. Vermutliche sehr
ausgeglichene Witterung mit wenig Stiirmen (Besiedlung von Island
und Gronland durch die Wikinger mit offenen Schiffen, Vorstof bis
Amerika); Weinbau in Siidengland

Abrupte ,,Klimawende* mit Abkiihlung, heftigen Stiirmen und starken
Regenfillen

Kiihle, meist niederschlagsreiche Zeit mit heftigen Stiirmen und starken
Schwankungen der Witterung. Die gronldndische Siedlung der
Wikinger kann nicht mehr versorgt werden und stirbt 1350 aus.
Zwischen 1550 und 1700 vermutlich kilteste Epoche seit der Jiingeren
Dryas, sog. ,.Kleine Eiszeit” mit um 1,5 bis 2°C tieferen Temperaturen
und bis zu 2 m niedrigerem Meeresspiegel als heute; Gletscher ca. 200
Hohenmeter weiter in die Téler vorstoBend; tiefwinterliche Gemilde
aus heute recht milden Regionen wie z.B. den Niederlanden

Relativ warme, klimagiinstige Zeit

10.1.2 Klima seit der Industrialisierung

Wir kommen jetzt zur Variation der klimatischen Parameter wihrend der letz-
ten 100 bis 150 Jahre. Verschiedene Arbeitsgruppen haben in den letzten Jahren
sehr viel Miihe investiert, um die Temperaturen der jlingsten Vergangenheit
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zuverldssig zu rekonstruieren. Insbesondere wurden zur Zusammenstellung des
4. Berichts des Weltklimarates (Intergovernmental Panel on Climate Change,
IPCC, http://www.ipcc.ch/) die existierenden Zeitreihen der Klimaauszeichnungen
tiberpriift und um die jeweils neusten Messungen ergénzt.

Es ist vielleicht ganz interessant, einige Schlaglichter auf die Schwierigkeiten
zu werfen, die sich einer solchen Rekonstruktion entgegenstellen. So kann z.B.
eine Urbanisierung, eine ,,Verstiddterung®, der Umgebung einer Station, an der
langfristige Zeitreihen der Temperatur aufgenommen werden, allein schon einen
Temperaturanstieg vortiuschen. Eine (vielleicht nicht einmal notierte) Anderung
der Hohe des eingesetzten Thermometers iiber dem Erdboden kann ebenfalls ei-
ne Anderung der abgelesenen Temperatur zur Folge haben, die groBer ist als die
eigentlich gesuchte Langzeitvariation und die diese natiirlich tiberdeckt. Noch gro-
Bere Schwierigkeiten ergeben sich bei der Rekonstruktion der Temperaturen iiber
See; auch hier tduschen Wechsel in der Technik der Temperaturmessung, Wechsel
in der Hohe der Thermometer (die Schiffe wurden im Lauf der Zeit immer gro-
Ber) oder Wechsel in der Tageszeit der Messung (z.B. wurden zu Kriegszeiten
wegen des Zwanges zur Verdunklung auf vielen Schiffen die Thermometer nur
wihrend des Tages abgelesen) nichtreale Temperaturvariationen vor. Solche verfil-
schenden Artefakte muf3ten sorgfiltig analysiert und korrigiert werden, um wirklich
aussagekriftige Daten iiber die Langzeitvariation der Temperatur zu erhalten.

Abbildung 10.4 zeigt im oberen Teil die global gemittelten und im unteren
Teil die tiber die Nordhemisphire gemittelten Temperaturen seit 1850. Die steti-
gen Kurven geben Zehnjahresmittel wieder, die Trends besser erkennen lassen als
die iiber kiirzere Zeiten gemittelten Temperaturen. Um andererseits ein Gefiihl fiir
die Schwankungen von Jahr zu Jahr zu geben, die dem Langzeittrend {iberlagert sind
und die wohl subjektiv viel stirker empfunden werden, sind die Verbindungslinien
der Jahresmitteltemperaturen ebenfalls eingezeichnet.

Schaut man sich die Zehnjahresmittelkurven der Abb. 10.4 genauer an, so er-
kennt man, daf} die Temperaturen seit etwa 1910 deutlich zunehmen, daf} diese
Zunahme aber keineswegs gleichformig ist. Bis etwa 1910 blieb die Temperatur im
Langzeitmittel auf einem einheitlichen Niveau, diesem Mittel waren aber deutliche
wellenférmige Schwankungen mit Amplituden in der Gro3enordnung von Zehntel
Grad iiberlagert. Zwischen 1910 und 1945 stieg die mittlere Temperatur fast mono-
ton gleichmifig mit einer Rate von etwa 1,1 K/100 Jahre an, um dann ab 1945 bis
in die 70er Jahre wieder zuriickzugehen, wenn auch unter starken Schwankungen.
Etwa 1980 setzte dann wieder ein Anstieg ein, der steiler als alle bisher beobachte-
ten Temperaturzunahmen war; wenn man iiber einen so kurzen Zeitraum schon von
einer Anstiegsrate sprechen darf, dann betrug diese zwischen 1980 und 2005 etwa
2 K/100 Jahre (!).

Wie schon oft betont, ist neben der Temperatur der Niederschlag der wichtig-
ste Klimaparameter; dies gilt fiir das subjektive Empfinden ebenso wie fiir die
okonomischen und 6kologischen Konsequenzen. Untersucht man die Entwicklung
des Jahresniederschlags ebenfalls seit der Mitte des 19ten Jahrhundert, so kann
man global, oder auch fiir die Hemisphédrenmittel, keinen klaren Trend erken-
nen (Bradley et al. 1987; Diaz et al. 1989; Trenberth et al. 2007). Das Bild



534 10 Klima und Klimaverdnderungen
0.8 1
0.6 ] — Jahresmittelwerte Global
— ] 10-Jahresmittelwerte
-¥ 04 /\l]r.
N o b )
N 0.2 A
57 001 f A ‘.L"!A“»’vv
gé _0.2_' A ’, ’\ ,‘/\ N ﬁk‘[\f‘vﬁvﬂw
a <] Pt N
‘0_3 -0.4 4 .‘/\\:\ »{ w v VV v \J(\ /\‘/‘1' vv \l
1
-0.6 ]
—0.8
i I i I i I i I i I i I i I i I
1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000
Jahr
0.8 - N
0.6 4 — Jahresmittelwerte Nordhemisphare P
1 10-dahresmittelwerte
0.4 1 \ d
< 0.2 .
g 927 #A JAvS
Ro 007 ln\ “(g\ /\?HWL
88 02 4 Awoaph IERARA
o - 1 1 it \jL\U TN f/"
8 —04q " My V \l\duvw
58 061
- —0.8—_
—1 O -
i I i I i I i I i I i I I i I
1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000
Jahr

Abb. 10.4 Verinderungen der globalen (oben) bzw. der nordhemisphérischen (unten)
Temperaturen seit 1850. Als Nullpunkt ist das Mittel der Temperaturen zwischen 1961 und
1990 gewihlt. Diinne schwarze Linien geben Jahresmittel, die geglittete Kurve das laufende
Zehnjahresmittel wieder (Daten aus Brohan et al. 2006; Trenberth et al. 2007)

dndert sich aber signifikant, wenn man die Entwicklung des Niederschlags nach
Breitenzonen oder ausgewihlten Regionen differenziert. In Abb. 10.5 sind die
Trends des mittleren Jahresniederschlags fiir Westafrika (12°S — 22°N, 20°W —
20°0) und Nordeuropa (48°N — 75°N, 10°W - 40°0) einander gegeniibergestellt.
Es wird deutlich, da} der Niederschlag in den tropisch-subtropischen Breiten abge-
nommen und in den geméBigten Breiten zugenommen hat. Eine solche Verdnderung
der Niederschlagsmengen stimmt weitgehend mit Modellprognosen iiberein und
spiegelt sehr wahrscheinlich eine Verschiebung der Zirkulationsgiirtel wider, wie
sie bei einer stirkeren Erwdrmung der hoheren Breiten zu erwarten ist.

AuBer Temperatur und Niederschlag ist es auch interessant, die zeitliche
Entwicklung weiterer Groflen zu beriicksichtigen wie z.B. die aus Pegelmessungen
gewonnene Information iiber die Entwicklung des Meersspiegels. Wie in Abb.
10.6 zu sehen ist, konnte seit etwa 1930 eine kontinuierliche Zunahme des
Meeresspiegels beobachtet werden. Fiir diesen Anstieg werden zwei Hauptursachen
verantwortlich gemacht: zum einen die thermische Ausdehnung aufgrund der
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Erwirmung des Ozeanwassers, zum anderen das Abschmelzen der Gletscher und
der groflen Eisschilde auf Gronland und der Antarktis. In den letzten 20 Jahren hat
sich die Rate des Anstiegs verstidrkt und betrug im Mittel 3,1 mm/Jahr.

Eine gegeniiber Temperaturschwankungen besonders empfindliche GroBe stellt
die winterliche Bedeckung der Kontinente mit Schnee und der polaren Ozeane mit
Eis dar. Gerade fiir Regionen mit Temperaturen um den Gefrierpunkt ist zu erwar-
ten, dass sich schon leichte Verinderungen der mittleren Temperaturen in einer
deutlichen Verinderung der Schnee- und Eisbedeckung auswirken. Zusitzlich ist
zu beachten, dass aufgrund der hohen Reflektivitdt von Eis und Schnee eine solche
Verdanderung einen starken positiven Riickkopplungseffekt auf die Temperatur der
Erdoberfliche haben kann. Temperaturdnderungen sollten sich daher in mittleren
und hohen Breiten besonders stark auf die Schnee- und Eisbedeckung auswir-
ken. Tatsdchlich findet sich auf der Nordhalbkugel ein deutlicher Riickgang des
See-Eises sowie der kontinentalen Schneebedeckung (siehe Abb. 10.6 und 10.7).
Im Gegensatz hierzu hat sich die Ausdehnung des antarktischen See-Eises in
den letzten 30 Jahren kaum verdndert; tatsdchlich ist sogar eher ein leichter
Anstieg gemessen worden. Dies passt zur beobachteten raumlichen Verteilung der
Temperaturdanderungen wihrend der letzten 30 Jahre: Eine starke Zunahme wurde
vor allem fiir hohe nordliche Breiten im Winter und Sommer gemessen, wihrend
die Temperaturen in siidlichen mittleren und hohen Breiten weitgehend unverdndert
geblieben sind.
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Abb. 10.6 Variation des Meeresspiegels (oben) und der Schneebedeckung der Nordhemisphire
(unten). Dargestellt sind jeweils die Abweichungen bezogen auf den Zeitraum 1961—
1990. Die Meeresspiegeldaten wurden aus Gezeitenpegelmessungen gewonnen; die
Daten zur Schneebedeckung stammen aus Stationsaufzeichnungen (1921-1972) und aus
Satellitenmessungen (1972-2005) (Daten nach Brown 2000; Holgate und Woodworth 2004;
Leuliette et al. 2004; Solomon et al. 2007)

10.2 Einfache KenngroBen zur Beschreibung des Klimawandels:
Klimaantriebe und Klimasensitivitéit

Das Klimasystem ist ein sehr komplexes Gebilde, zum einen aufgrund der
Zusammensetzung aus verschiedenen Teilbereichen wie z.B. Ozeane, Atmosphare
oder Biosphire, vor allem aber wegen der Vielzahl der internen Wechselwirkungen.
Aufgrund dieser Kopplungen ist es prinzipiell schwierig, die Reaktion des
Klimasystems auf Anderungen der Randbedingungen, und hier vor allem auf
Storungen im Strahlungshaushalt genau vorherzusagen. Letztlich ist dies nur mit-
hilfe von aufwendigen Computersimulationen moglich, die auf unserem gesamten
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Abb. 10.7 Von Satelliten gemessene Ausdehnung des See-Eises in beiden Hemisphiren wihrend
der letzten 30 Jahre. Dargestellt sind die Abweichungen vom Mittelwert 1979-2005 (Daten aus
Comiso 2003; Lemke et al. 2007)

Wissen iiber grundlegende Prozesse, wie z.B. der Dynamik der Atmosphire oder
der Ozeane beruhen. Trotz der Komplexitit des Klimasystems wurde in der
Klimaforschung aber immer auch versucht, einfache Zusammenhinge zwischen
Ursachen und Wirkungen von Stérungen der Strahlungsbilanz zu finden, vor allem
um die Vielzahl der durch den Menschen verursachten Storungen des Klimasystems
besser vergleichen und deren Gesamtwirkung einfacher abschitzen zu konnen.

Die grundlegende Idee hierbei beruht auf der Tatsache, dass die auftre-
tenden Anderungen in der Energiebilanz des Klimasystems gegeniiber den
Gesamtumsitzen (gliicklicherweise) klein sind (im Promille- und Prozentbereich),
und dass diese somit als Storungen eines ansonsten unverdnderten Systems be-
handelt werden konnen. Daraus folgt der sehr praktische Umstand, dass in erster
Niherung die Anderung des Klimas als proportional zu den sie verursachen-
den Storungen des Gesamtbudgets angenommen werden kann. Hierbei ist es
zundchst ohne Bedeutung, welcher Art diese Stdrungen sind, ob sie also etwa
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durch verdnderte Treibhausgaskonzentrationen oder eine Verinderung der sola-
ren Einstrahlung verursacht sind. Eine weitere Vereinfachung besteht darin, dass
zur Charakterisierung des Klimas einfache Kenngroflen wie z.B. die global und
zeitlich gemittelte Temperatur benutzt werden, die zundchst keine Aussagen be-
ziiglich regionaler und saisonaler Anderungen erlauben. Wie wir spiter sehen
werden, ist die Giiltigkeit und Genauigkeit dieser Vereinfachungen prinzipiell
begrenzt. Trotzdem haben sie sich als sehr brauchbares Instrumentarium zur
Beschreibung von Klimaidnderungen erwiesen und werden auch in vielen aktuellen
Veroffentlichungen verwendet.

Der Grundansatz einer vereinfachten Beschreibung von Klimaverdnderungen
besteht in der Trennung der Klimaantriebe von den internen Riickkopplungs-
mechanismen des Klimasystems. Hierbei wird unter einem Klimaantrieb allge-
mein eine (global und zeitlich gemittelte) Storung des Strahlungsgleichgewichts
des Klimasystems verstanden. In der englischen, aber zunehmend auch in der
deutschen Literatur, hat sich die Bezeichnung ,Radiative Forcing® (in W/m?)
zur Quantifizierung der Stidrke der Klimaantriebe eingebiirgert (manchmal auch
als ,,Climate Forcing* oder einfach ,,Forcing™ bezeichnet). Oft wird der Begriff
Radiative Forcing aber auch allgemein als Synonym fiir Klimaantriebe verwen-
det. Im Folgenden werden wir den Begriff Radiative Forcing aber nur fiir die
Beschreibung der Stirke der Klimaantriebe verwenden, da hierfiir keine einfa-
che deutsche Bezeichnung existiert. Die konkreten Verfahren zu Berechnung des
Radiative Forcing werden ausfiihrlich in Abschn. 10.2.1 beschrieben.

Nach der Bestimmung der Stirke verschiedener Klimaantriebe (oder deren
Summe) bleibt die Frage nach dem Einfluf} dieser Storungen auf das Klima, d.h.
auf ausgewdhlte Parameter des Klimasystems wie z.B. die mittlere bodennahe
Temperatur, die Hohe des Meeresspiegels oder die mittlere Niederschlagsmenge.
Speziell zur Beschreibung der Anderung der globalen mittleren bodennahen
Temperatur (als wichtigster KenngroBe fiir das Klima) hat sich hierfiir der Begriff
der Klimasensitivitidt (engl. ,,Climate Sensitivity*) eingebiirgert. Sie ist tiblicher-
weise definiert als die zu erwartende global gemittelte Temperaturzunahme fiir
eine angenommene Storung, z.B. beziiglich einer Verdopplung des atmosphérischen
CO»-Gehalts. Alternativ (und allgemeingiiltiger) kann die Klimasensitivitidt A auch
direkt in physikalischen Einheiten als die einem Radiative Forcing entsprechende
Temperaturinderung in K/(W/m?) ausgedriickt werden (Hansen et al. 1984; Bony
et al. 2006; Forster and Gregory 2006):

AT

A= — 10.1
AR (10.1)

Hierbei beschreibt AR die Storung des Strahlungsgleichgewichts in K/(W/m?)
und AT die entsprechende Anderung der global gemittelten Temperatur der
Erdoberfliche in K. Die durch GI. (10.1) definierte Klimasensitivitdt A wird auch
als Klimasensitivitdtsparameter (Climate Sensitivity Parameter) bezeichnet. Werte
nach beiden Definitionen der Klimasensitivitit konnen leicht ineinander umge-
rechnet werden, wenn das Radiative Forcing beziiglich einer Verdopplung der
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CO,-Konzentration bekannt ist. Ein oft verwendeter Wert hierfiir ist 3,7 W/m?. Der
Kehrwert des Klimasensitivititsparameters wird auch als Riickkopplungsparameter
o (siehe unten) bezeichnet. Leider werden hier aber verschiedene Definitionen ver-
wendet: zum Teil wird auch der negative Kehrwert des Klimasensitivitdtsparameters
als Riickkopplungsparameter o bezeichnet.

Beziiglich der Interpretation der Klimasensitivitit sei schon hier darauf hin-
gewiesen, dass das Klimasystem auf Anderungen des Strahlungsgleichgewichts
mit einer gewissen Verzogerung reagiert, die im wesentlichen durch die Wirm-
eaufnahme des Ozeans bestimmt ist. Die Zeit zur Einstellung eines neuen
Gleichgewichtszustands kann Jahrzehnte oder gar Jahrhunderte dauern (sie-
he Abschn. 10.2.3). Aufgrund dieser Zeitabhingigkeit der Temperaturinderung
— und damit der Klimasensitivitit — ist es generell wichtig zu beachten,
fiir welchen Zeitraum eine Klimavorhersage gemacht werden soll. Die all-
gemeinste Definition der Klimasensitivitit, die sogenannte Gleichgewichts-
Klimasensitivitit, bezieht sich auf die Temperaturdnderung nach Erreichen eines
neuen Gleichgewichtszustandes des Klimasystems, welches je nach Szenario erst
nach mehreren Hundert Jahren erreicht wird. Andere Definitionen beriicksichti-
gen explizit die Zeitabhidngigkeit des Klimasystems. Diese Definitionen werden
ausfiihrlich in Abschn. 10.2.3 erléutert.

Wie schon erwihnt hingt die Klimasensitivitdt, und ganz allgemein die Art,
wie das Klimasystem auf einen Klimaantrieb reagiert, vor allem von den internen
Riickkopplungsmechanismen des Klimasystems ab. Die Unsicherheiten beziiglich
dieser Mechanismen fiihren zu der fast paradoxen Situation, dass die effektive
Wirkung selbst gut verstandener Klimaantriebe letztlich nicht sehr genau berech-
net werden kann. So ist einerseits die direkte Temperaturdnderung beziiglich einer
Erhohung der CO, -Konzentration prinzipiell sehr genau zu berechnen. Schon vor
tiber hundert Jahren hat der schwedische Physiker und Chemiker Arrhenius hier-
zu eine erste Abschitzung gegeben (Arrhenius 1886). Andererseits fiihrt die durch
den erhohten CO,-Gehalt verdnderte Temperatur zu weiteren Verdnderungen im
Klimasystem (z.B. zu einer erhthten Wasserdampfkonzentration oder zu geén-
derten Zirkulationsmustern), die ihrerseits wiederum die Temperatur beeinflussen.
Die unzureichende Kenntnis dieser Riickkopplungsmechanismen schlédgt sich di-
rekt in erhohten Unsicherheiten in der Vorhersage der Temperaturdnderung durch
die angenommene erhohte CO,-Konzentration nieder (siehe auch Abb. 10.13).

Die wichtigsten Riickkopplungsmechanismen sind mittlerweile bekannt und in
ihrer prinzipiellen Wirkungsweise verstanden, allerdings bestehen zum Teil noch
sehr groBe Unsicherheiten beziiglich ihrer Stirke oder sogar ihrer Richtung. So
ist z.B. unklar, ob die mit einer Temperaturdnderung einhergehende Verdnderung
der Bewolkung die urspriingliche Anderung weiter verstirkt oder vielleicht so-
gar abschwicht. Das ungeniigende Versténdnis der internen Riickkopplungen des
Klimasystems und die damit verbundene Klimasensitivitit stellt derzeit die grofB3-
te Unsicherheit fiir Klimavorhersagen dar; ihre Erforschung steht im Zentrum
der aktuellen Klimaforschung. Verschiedene Moglichkeiten zur Bestimmung der
Klimasensitivitit werden in Abschn. 10.2.4 diskutiert. Nach aktuellen Studien
wird fiir die Klimasensitivitit ein Wert zwischen 1,5-4,5 K bezogen auf eine
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Abb. 10.8 Schematische Darstellung des Zusammenhangs zwischen einem Anstieg der
Hohenschicht, in der die Atmosphire fiir die abgestrahlte IR-Strahlung durchlédssig wird, und der
damit verbundenen Anderung der Temperatur an der Erdoberfliche. Bei unverindertem vertikalem
Temperaturgradienten y bewirkt eine Zunahme von Treibhausgasen (hier eine Verdopplung des
CO;-Gehalts) einen Anstieg der Temperaturen an der Erdoberfldche

angenommene Verdopplung der CO,-Konzentration angenommen. In physikali-
schen Einheiten ausgedriickt entspricht dies einem Wert zwischen etwa 0,4 und
1,2 K/(W/m?).

Zum Abschluf3 dieser Einfiihrung soll noch eine vereinfachte, aber anschau-
liche Beschreibung der generellen Wirkungsweise von Storungen des Strahlung-
sgleichgewichts auf die Temperatur in der Troposphidre und speziell an der
Erdoberflache vorgestellt werden. In Abb. 10.8 ist hierzu zunichst der vertikale
Temperaturverlauf fiir eine vorindustrielle CO;, -Konzentration dargestellt (durch-
gezogene schrige Linie). Als vertikaler Temperaturgradient ist hierbei ein typischer
Wert von y = —0,65 pro 100 m angenommen. In der Hohe, in der die Atmosphire
fir die ausgehende Wirmestrahlung transparent wird (Z), herrscht gerade ei-
ne Temperatur von Ty = 255 K, fiir die die ausgehende Wirmestrahlung im
Gleichgewicht mit der eingestrahlten Sonnenenergie steht (siehe Kap. 2). Unter
Beriicksichtigung des vertikalen Temperaturgradienten y ergibt sich ein einfacher
Zusammenhang zwischen der Hohe Z; und der Temperatur an der Erdoberfliche
(Tv):

Als néchsten Fall betrachten wir die gleichen Zusammenhinge, aber fiir eine
angenommene Verdopplung der atmosphérischen CO,-Konzentration (gestrichelte
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schridge Linie in Abb. 10.8). Auch jetzt muss die thermische Strahlungsleistung wie-
der im Gleichgewicht mit der eingestrahlten Sonnenenergie stehen, was bedeutet,
dass in der Hohe, in der die Atmosphire fiir die ausgehende Warmestrahlung trans-
parent, wieder eine Temperatur von 255 K herrschen muss. Allerdings hat diese
Hohe nun verglichen mit dem ersten Fall aufgrund der erhéhten CO;-Konzentration
zugenommen, da die Atmosphire fiir eine erhohte CO;,-Konzentration erst ab
groBerer Hohe fiir die thermische Abstrahlung durchlédssig wird. Fiir eine ange-
nommene Verdopplung der CO,-Konzentration betrdgt dieser Anstieg etwa 150 m.
Unter der Annahme, dass sich der vertikale Temperaturgradient selbst durch die
Andemng der CO;-Konzentration nicht dndert, ldsst sich anhand von Gl. (10.2)
wieder die Temperatur an der Erdoberfliche berechnen. Es ergibt sich ein um
150 m - 0,0065 K/m =~ 1 K erhohter Wert gegeniiber der unverinderten CO;-
Konzentration. Dies ist die Temperaturzunahme an der Erdoberfldche, die sich (ohne
Beriicksichtigung der internen Riickkopplungsmechanismen) fiir eine Verdopplung
der CO,-Konzentration einstellen wiirde.

Eine wesentliche Wirkung interner Riickkopplungsmechanismen besteht darin,
dass sich bei einer Storung des Strahlungsgleichgewichts nicht nur die Hohe Z,
sondern auch der vertikale Temperaturgradient selbst dndert. Aufgrund der inter-
nen Riickkopplungen wird der einfache Zusammenhang zwischen der Anderung
der Hohe Z; und der Temperatur der Erdoberfliche (GI. 10.1) aufgehoben.

10.2.1 Verschiedene Definitionen fiir das Radiative Forcing

Entsprechend dem oben diskutierten Ziel, die Stirke der verschiedenen Klim-
aantriebe universell zu quantifizieren und damit vergleichbar zu machen, wurden in
den letzten Jahren verschiedene Definitionen fiir das Radiative Forcing entwickelt.
Diese Definitionen unterscheiden sich vor allem hinsichtlich der Behandlung der
verschiedenen Riickkopplungsmechanismen bei der Bestimmung des Radiative
Forcing. Dieser Abschnitt soll einen kurzen Uberblick iiber die Definitionen fiir
das Radiative Forcing geben, die in der wissenschaftlichen Literatur hauptsichlich
Verwendung finden.

10.2.1.1 Instantanous Forcing

Die einfachste Definition des Radiative Forcing (und zugleich die einzige Definition
eines ,reinen Klimaantriebs*) besteht in der Berechnung der Anderung des
Strahlungsflusses in einer bestimmten Hohe in der Atmosphire, die mit einer be-
stimmten Storung des Klimasystems verbunden ist. Hierbei wird angenommen,
dass alle weiteren Eigenschaften des Klimasystems (insbesondere die internen
Riickkopplungsmechanismen) bei einer Stérung des Strahlungsgleichgewichts un-
verdndert bleiben. Im Prinzip kann die Berechnung des Radiative Forcing in jeder
beliebigen Hohe in der Atmosphire erfolgen (eine naheliegende Wahl wire z.B.
die Obergrenze der Atmosphire, fiir die aus praktischen Griinden oft ein Wert
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Instantanous Forcing Adjusted Forcing Reaktion bei fester SST alle Riickkopplungen
Fi Fa Fs erlaubt= ATg

strat.

Tropopause Fj = AF Temp. frei
Strahlungs-
fluB- Fg L AF=0
Anderung auBer Ozean-
oberfliche Temperatur
Temperatur Temperatur uberall frei
{iberall fest Uberall frei

AT

Abb. 10.9 Verschiedene Annahmen zur Berechnung der Stirke von Klimaantrieben (Climate
Forcing). Die einfachste Definition (,.instantanous Forcing*) beruht auf der Annahme, dass al-
le Parameter im Klimasystem aufier der zu untersuchenden Storung (z.B. einer Verdopplung
der CO,-Konzentration) unverindert bleiben. Die mit der Stérung verbundene Anderung des
Strahlungsgleichgewichts wird an der Tropopause bestimmt. Bei der Berechnung des ,,ad-
justed Forcing® wird erlaubt, dass sich die Stratosphidre den verdnderten Bedingungen an-
passt. Fiir weitere Definitionen des Radiative Forcing werden weitere Riickkopplungen im
Klimasystem zugelassen und entsprechend weniger Parameter festgehalten. Wird z.B. nur die
Temperatur der Ozeanoberfliche (SST, Sea Surface Temperature) fixiert, konnen alle ,,schnel-
len* Riickkopplungsmechanismen aufler der Warmeaufnahme des Ozeans wirksam werden (drittes
Teilbild von links). Wird die Wirkung aller Riickkopplungen beriicksichtigt (rechtes Teilbild), so
stellt sich nach Erreichen eines neues Strahlungsgleichgewichts (AF = 0) ein neues atmosphéri-
sches Temperaturprofil ein

von 100 km angenommen wird). Allerdings konnte in verschiedenen Studien ge-
zeigt werden (z.B. Hansen et al. 1997, 2005), dass es giinstig ist, zur Berechnung
des Radiative Forcing die Tropopausenhohe zu verwenden (sieche Abb. 10.9).
Dann niamlich ist die gewiinschte Eigenschaft der direkten Summierbarkeit der
Einzelstirken der verschiedenen Klimaantriebe recht gut erfiillt. Trotz der einfa-
chen Definition des Instantanous Forcing miissen zu dessen Berechnung Modelle fiir
den Strahlungstransport in der Atmosphire verwendet werden. Allerdings ist deren
Anwendung vergleichsweise einfach, da die Berechnung ohne eine Anpassung des
Klimasystems beziiglich der angenommenen Stérung vorgenommen werden kann.
Eine gewisse Schwierigkeit, oder zumindest Willkiir, liegt in der genauen Wahl der
Tropopausenhohe, fiir die die Stérung der Strahlungsbilanz berechnet werden soll
(Hansen et al. 2005).

10.2.1.2 Adjusted Forcing

Eine etwas aufwendigere Berechnung des Radiative Forcing erfordert die Definition
des sogenannten ,,Adjusted Forcing®. Im Gegensatz zum Instantanous Forcing wer-
den hierbei nicht mehr alle Riickkopplungsmechanismen des Klimasystems fixiert,
sondern es wird explizit erlaubt, dass sich die Stratosphire den Folgen der ange-
nommenen Storung des Strahlungsgleichgewichts anpassen kann (Stratosphéren-
Riickkopplung, siehe Abb. 10.9). Die Anpassungszeit der Stratosphidre an
Klimainderungen ist aber sehr kurz. Sie liegt in der GroBenordnung von nur we-
nigen Monaten (Manabe und Strickler 1964). Im Gegensatz hierzu erfolgen die
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Anderungen in der Troposphire mit weit groferen Zeitverzogerungen, vor al-
lem wegen der langsamen Anpassung der Ozeantemperatur an Verdnderungen der
Temperatur der unteren Atmosphire (sieche Abschn. 10.2.3). Der Aufwand zur
Berechnung der Stratosphéren-Riickkopplung hilt sich in Grenzen: da alle ener-
getisch relevanten Prozesse in der Stratosphidre (im Gegensatz zur Troposphire)
Strahlungstransportprozesse sind, besteht die Anpassung der Stratosphére ledig-
lich in einer Neueinstellung des stratosphirischen Strahlungsgleichgewichts. Dieser
Sachverhalt ist auch die wesentliche Motivation fiir die Verwendung des Adjusted
Forcing: aufgrund der Neueinstellung des Stratosphdrenstrahlungsgleichgewichts
wird die Berechnung des Strahlungsgleichgewichts — oberhalb der Tropopause — un-
abhingig von der gewéhlten Hohe. Es entfillt also die etwas willkiirliche und zum
Teil schwierige Bestimmung der Tropopausenhthe wie beim Instantanous Forcing.
Eine einfache und universelle Wahl fiir die Berechnung des Adjusted Forcing
ist die Obergrenze der Atmosphire. Das Adjusted Forcing ist die am hdufigsten
verwendete Definition zur Berechnung der Stirke der Klimaantriebe.

10.2.1.3 Weitere Definitionen des Radiative Forcing und generelle Probleme

Den beiden bisherigen Definitionen des Radiative Forcing ist gemeinsam, dass zu
deren Berechnung die wichtigsten atmosphirischen Riickkopplungsmechanismen
(auBer der Riickkopplung der Stratosphire) nicht beriicksichtigt werden. Dies
hat den Vorteil einer recht einfachen Berechnung (ohne aufwendige Modell-
simulationen) und Anschaulichkeit (die Klimaantriebe beinhalten weitestgehend die
urspriinglichen Storungen). Allerdings sind mit beiden Definitionen auch grundle-
gende Nachteile verbunden. Insbesondere wurde in verschiedenen Studien gezeigt,
dass die Anderung des Klimas nicht nur vom Betrag des Radiative Forcing, son-
dern auch systematisch von der Art der Klimaantriebe abhéngt. Der Grund hierfiir
liegt in der unterschiedlichen Reaktion der internen Riickkopplungsmechanismen
auf verschiedene Klimaantriebe; insbesondere spielt die rdumliche und zeitliche
Variation der Klimaantriebe eine wichtige Rolle (Hansen et al. 1997, 2005). Besteht
die Storung z.B. in einer Anderung der solaren Einstrahlung, so unterliegt ihre lokale
Wirkung einer zeitlichen Modulation entsprechend des Tag/Nacht-Rhythmus sowie
der Jahreszeiten. Beziiglich der Wirkung einer erhohten CO;-Konzentration spie-
len solche zeitlichen Variationen hingegen nur eine untergeordnete Rolle. Ahnliche
Argumente lassen sich auch fiir die rdumlichen Variationen anfiihren. Als anschau-
liches Beispiel seien z.B. die Verhéltnisse wihrend der Polarnacht genannt, wo sich
eine verinderte solare Einstrahlung tiberhaupt nicht auswirken wiirde (dafiir aber
wihrend des Polartags um so stérker). Eine erhohte Treibhausgaskonzentration hin-
gegen hiitte in beiden Fillen eine sehr dhnliche Wirkung. Eine grofle Bedeutung hat
auch die vertikale Struktur der Klimaantriebe: fiir die meisten Klimaantriebe (z.B.
fiir die Wirkung der Treibhausgase) sind die auftretenden Temperaturinderungen
am Erdboden und in der Troposphire sehr dhnlich. Im Gegensatz hierzu hingt
speziell die Wirkung von Aerosolen auf den Strahlungshaushalt stark von deren
Hohenverteilung und auch von den Absorptionseigenschaften ab. Dies kann leicht
an einem einfachen Beispiel erldutert werden: hierzu nehmen wir an, dass in der
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planetaren Grenzschicht eine erhthte Konzentrationen von Aerosolpartikeln exi-
stiert. Im ersten Fall sollen diese Partikel vorwiegend aus Schwefelsidure bestehen;
fiir solche Partikel ist die Wahrscheinlichkeit fiir die Absorption von Licht im sicht-
baren Spektralbereich sehr gering, d.h. der iiberwiegende Teil des mit den Aerosolen
wechselwirkenden Lichts wird zuriick ins Weltall ,reflektiert”. Als Folge davon
gelangt weniger solare Strahlung in die unteren atmosphérischen Schichten und ins-
besondere zur Erdoberfliche, was dort zu einer Abkiihlung fiihrt. Zum Vergleich
nehmen wir in einem zweiten Fall an, dass die planetare Grenzschicht eine dhn-
liche Menge an Aerosolpartikeln wie im ersten Fall enthilt, dass diese nun aber
das Licht zu einem erheblichen Teil absorbieren (wie es z.B. fiir Aerosolpartikel
mit hohem organischem Anteil der Fall ist). Auch diese Partikel streuen einen
groBBen Teil der auftreffenden solaren Strahlung ins Weltall zuriick. Gleichwohl
wird nun auch ein nennenswerter Teil (typischerweise in der Grolenordnung von
einigen bis zu einigen zehn Prozent) der solaren Strahlung von den Aerosolen
absorbiert. Dies fiihrt wie im ersten Fall zu einer Verminderung der solaren
Einstrahlung an der Erdoberfliche und folglich zu einer Abkiihlung. Gleichzeitig
fiihrt die Aerosolabsorption aber auch zu einer Erwdarmung der Luftschicht, in der
die Aerosole existieren. Verglichen mit dem ersten Fall stellt sich also ein vollig
anderer vertikaler Temperaturgradient ein.

Die Modifikation des vertikalen Temperaturgradienten ist vor allem fiir
Klimaantriebe bedeutsam, die die kurzwellige solare Einstrahlung beeinflussen.
Neben Aerosolen ist dies z.B. auch fiir die Verdnderung der atmosphéirischen
Ozonkonzentration der Fall (Hansen et al. 1997, 2005). In solchen Fillen ist ins-
besondere die Erwdarmung der Erdoberflache nicht mehr proportional zur Stirke der
Klimaantriebe.

In verschiedenen Studien wurde eine Moglichkeit zur Korrektur (oder zumindest
Reduzierung) dieses Problems vorgeschlagen, die darauf beruht, weitere sogenann-
te ,,schnelle* Riickkopplungsmechanismen bei (verglichen mit der Zeitkonstante
flir die Wérmeaufnahme durch den Ozean) der Bestimmung des Radiative
Forcing zu beriicksichtigen (Hansen et al. 2005). Praktisch wird dabei typischerwei-
se so vorgegangen, dass die Ozeantemperatur (oder sogar die Temperatur von Ozean
und Kontinenten) festgehalten wird (siehe Abb. 10.9), aber die atmosphirischen
Eigenschaften (insbesondere die atmosphirischen Riickkopplungsmechanismen)
auf die Storung des Strahlungsgleichgewichts reagieren konnen. Wie beim
Adjusted Forcing wird dann — nach Einstellung des neuen Gleichgewichts —
die Storung der Strahlungsbilanz an der Obergrenze der Atmosphire bestimmt.
Das so bestimmte Radiative Forcing reflektiert nun allerdings nicht mehr
die direkten Klimaantriebe, sondern deren ,,Gesamt“- Wirkung, nachdem auch
die schnellen Riickkopplungsmechanismen beriicksichtigt wurden. In anderen
Worten ausgedriickt: auf den Ozean (als der die zeitliche Entwicklung des
Klimasystems bestimmenden Komponente) wirken die durch die atmosphirischen
Riickkopplungsmechanismen verinderten urspriinglichen Stérungen faktisch wie
reine Klimaantriebe (Hansen et al. 2005).

Wird das Radiative Forcing unter Berticksichtigung dieser ,,schnellen®
Riickkopplungen berechnet, so kann tatsdchlich wieder eine weitgehende Propor-
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tionalitdt zwischen Klimaantrieben und den damit verbundenen Klimaidnderungen
erreicht und somit eine der Grundmotivationen des Konzepts der Klimaantriebe
gesichert werden. Allerdings geschieht dies zu einen hohen Preis: der Aufwand
und der Komplexititsgrad der Berechnung und damit deren Unsicherheiten erhohen
sich stark. Insbesondere miissen nun umfangreiche Klimasimulationen durchgefiihrt
werden, solange bis sich ein neuer Gleichgewichtszustand (beziiglich der atmo-
sphirischen Riickkopplungen) eingestellt hat. Auch besteht eine gewisse Willkiir
beziiglich der Auswahl der zugelassenen Riickkopplungsmechanismen, bzw. der als
fest vorgegebenen Randbedingungen.

Letztlich sind diese Schwierigkeiten Ausdruck einer prinzipiellen Begrenzung
in der Vereinfachung eines duflerst komplexen Systems wie des Klimasystems.
Insbesondere zeigt sich eine generelle Unvereinbarkeit der beiden Grundmotiva-
tionen des Konzepts der Klimaantriebe: einerseits der einfachen und universellen
Quantifizierung der verschiedenen Klimaantriebe durch einen einzigen Wert und
andererseits der Proportionalitidt zwischen Klimaantrieben und Klima4nderung.

Eine prizise Vorhersage von Klimadnderungen, und insbesondere ihrer rdum-
lichen und saisonalen Ausprigung, ist letztlich nur durch umfangreiche nu-
merische Simulation basierend auf ebenfalls rdumlich und zeitlich aufgelosten
Klimaantrieben moglich (siehe Abschn. 10.3). Der Vollstindigkeit halber ist die-
se Variante auch in Abb. 10.9 aufgenommen (ganz rechts): hier sind alle Parameter
(und damit Riickkopplungsmechanismen) frei und kénnen sich nach einer Stérung
des Strahlungsgleichgewichts auf einen neuen Gleichgewichtszustand einstellen.
Das Ergebnis der Berechnungen ist nun aber kein Radiative Forcing, sondern die
aufgrund einer Storung des Strahlungsgleichgewichts zu erwartende Anderung der
Temperatur an der Erdoberfliche (oder eines beliebigen anderen Parameters des
Klimasystems).

10.2.2 Ubersicht iiber verschiedene Klimaantriebe

Wie wir im letzten Abschnitt gesehen haben, gibt es grundsitzliche Einschrin-
kungen und auch praktische Probleme bei der Definition und Berechnung der
Klimaantriebe. Trotz dieser Einschrinkungen ermdglicht die Bestimmung des
Radiative Forcing verschiedener Klimaantriebe eine einfache und grundsitzli-
che Bewertung beziiglich ihrer Bedeutung fiir das Klima. Insbesondere ist es
moglich, das Radiative Forcing aufgrund natiirlicher Verdnderungen (z.B. der
Variabilitit der solaren Einstrahlung oder von Vulkanausbriichen) mit denen von
anthropogenen Veridnderungen zu vergleichen. Die Quantifizierung der Stirke ei-
nes Klimaantriebs erlaubt vor allem aber eine Abschitzung seiner generellen
Bedeutung. Eine Ubersicht iiber wichtige natiirlicher und durch den Menschen
verursachte Klimaantriebe sowie ihrer Stérke soll in diesem Abschnitt vorgestellt
werden.

Fiir die Berechnung des Radiative Forcing verwenden wir hier — wie z.B. auch
im jlingsten Bericht des Weltklimarates — die Definition des ,,Adjusted Forcing*
(siehe Abschn. 10.2.1). Auch die hier vorgestellten aktuellen Schitzungen fiir
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Abb. 10.10 Uberblick iiber die Stirke verschiedener Klimaantriebe (Radiative Forcing, Differenz
zur Zeit vor der Industrialisierung). Das positive Radiative Forcing der Treibhausgase wird teil-
weise kompensiert durch die Wirkung von Aerosolen, die allerdings noch mit recht groflen
Unsicherheiten verbunden ist. Verglichen mit dem durch Menschen verursachten Radiative Forcing
ist die Verdnderung der solaren Einstrahlung gering (Daten aus dem Bericht des Weltklimarates,
Forster et al. 2007)

das Radiative Forcing der verschiedenen Klimaantriebe sind weitgehend diesem
Bericht (siche Forster et al. 2007) entnommen. Eine entsprechende Ubersicht fiir
die unterschiedlichen Klimaantriebe ist in Abb. 10.10 dargestellt.

Fast alle dieser Klimaantriebe sind vom Menschen verursacht (in Abb. 10.10
als graue Balken dargestellt). Menschliche Aktivititen haben Einflufl auf verschie-
denste Parameter, wie z.B. die atmosphéarische Konzentration von Treibhausgasen
und Aerosolen, aber auch auf die Eigenschaft der Erdoberfléche; sie konnen sowohl
wirmenden als auch kiihlenden Einflul haben. Speziell fiir Klimaantriebe mit kiih-
lender Wirkung sind die betreffenden Unsicherheiten noch sehr grof3. Die kleinsten
Unsicherheiten werden fiir die Wirkung der langlebigen Treibhausgase wie COa,
CHy, N2O und der FCKW beobachtet.

Einen gewissen Sonderfall stellen die durch menschliche Aktivitdten verursach-
ten Aerosole dar. So haben sie (sehr wahrscheinlich) in der Summe eine kiihlen-
de Wirkung und kompensieren dadurch einen Teil der durch die Treibhausgase
verursachte Erwdrmung. Eine weitere Besonderheit liegt darin, dass neben den
direkten Aerosoleffekten typischerweise auch die sogenannten indirekten Effekte
als Klimaantriebe berticksichtigt werden. Diese bestehen vor allem in einer durch
Aerosole bedingten Verdnderung der Bewolkung und der daraus resultierenden
Verdnderung des Strahlungsgleichgewichts. Strenggenommen handelt es sich hier-
bei also nicht um einen Klimaantrieb, sondern um eine interne Riickkopplung
des Klimasystems. Aufgrund der direkten und sehr schnellen Wechselwirkungen
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zwischen Aerosolen und Wolken (Lohmann et al. 2005) ist es jedoch vorteil-
haft, auch die indirekten Aerosoleffekte in die Ubersicht der Klimaantriebe auf-
zunehmen, da deren Wirkung auf das Klimasystem der Wirkung der ,.echten®
Klimaantriebe sehr dhnlich ist.

Neben den kiinstlichen Klimaantrieben enthilt Abb. 10.10 als einzigen natiirli-
chen Klimaantrieb die Verdnderung der solaren Einstrahlung. Verglichen mit den
kiinstlichen Klimaantrieben stellt die durch die Variabilitét der solaren Einstrahlung
verursachte Storung einen eher kleinen Effekt dar. Die Summe aller kiinstlichen
Klimaantriebe betriigt etwa 1,6 W/m?, etwas weniger als das Radiative Forcing fiir
CO, allein.

Der in Abb. 10.10 gezeigte Uberblick der Klimaantriebe ist fiir die Verin-
derungen zwischen vorindustrieller Zeit und Gegenwart berechnet worden. Es ist
interessant — und fiir zeitaufgeloste Klimamodellierungen unerlisslich — auf3er der
aktuellen Stirke der Klimaantriebe auch deren zeitliche Entwicklung zu beriicksich-
tigen. Ein Uberblick iiber die Variation verschiedener Klimaantriebe zwischen 1880
und 2005 (Hansen et al. 2005) ist in Abb. 10.11 gezeigt. Im Unterschied zu Abb.
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Abb. 10.11 Zeitlicher Verlauf verschiedener Storungen des Strahlungsgleichgewichts ( Radiative
Forcing) seit 1880 (oben). Positive Beitrage durch Treibhausgase und negative Beitrdge durch
Aerosole zeigen eine systematische Zunahme. Im Gegensatz hierzu bewirken Vulkanausbriiche
kurzzeitige starke Storungen des Strahlungsgleichgewichts. Werden die verschiedenen Stérungen
in Klimaberechnungen miteinbezogen, so ldsst sich der beobachtete zeitliche Verlauf der
Temperaturen an der Erdoberfliache sehr gut beschreiben (unten). Daten aus Hansen et al. (2005)
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10.10 ist in Abb. 10.11 der direkte Aerosoleffekt aufgeteilt in die Einzeleffekte
vorwiegend streuender oder stark absorbierender Aerosole. Zusitzlich ist auch
der kiihlende Einflu stratosphirischer Aerosole miteinbezogen, die nach starken
Vulkanausbriichen bis in grole Hohen transportiert werden konnen. Dort haben
sie verglichen mit der Troposphire sehr lange Verweildauern (im Bereich einiger
Jahre). Wihrend dieser Zeit konnen sie die wirmende Wirkung der Treibhausgase
zumindest teilweise kompensieren, was sich in entsprechenden Einbriichen der
bodennahen Temperatur niederschlidgt (Abb. 10.11 unten).

In den letzten Jahren hat sich die Abschidtzung der Stirke der verschiedenen
Klimaantriebe immer wieder verindert, und auch neue Klimaantriebe konnten
identifiziert, oder die Relevanz bereits bekannter Klimaantriebe fiir die weitere
Entwicklung des Klimas neu bewertet werden. Entsprechend ist damit zu rech-
nen, dass auch in Zukunft bisher unbeachtete Klimaantriebe als wichtig fiir die
Prognose der zukiinftigen Klimaentwicklung erkannt werden. Erst kiirzlich haben
aktuelle Forschungsergebnisse (Solomon et al. 2010) Hinweise darauf ergeben,
dass die Zunahme des stratosphirischen Wasserdampfgehalts entscheidend zum
Klimawandel beigetragen haben konnte. Ein solcher Klimaantrieb wurde bisher in
den Analysen nicht explizit beriicksichtigt.

10.2.3 Riickkopplungsmechanismen und Klimasensitivitiit

Die internen Riickkopplungsmechanismen des Klimasystems bestimmen, inwieweit
die direkte Wirkung eines Klimaantriebs, z.B. durch eine Verinderung der CO;-
Konzentration, weiter verstirkt oder abgeschwicht wird. Ein wesentlicher Grund
fiir die Schwierigkeit genauer Klimaprognosen liegt darin begriindet, dass es sich
bei den durch Riickkopplungen bewirkten Anderungen nicht um kleine Korrek-
turen der direkten Klimaantriebe handelt. Vielmehr liegen die Wirkungen der
Riickkopplungsmechanismen typischerweise in der gleichen Gré8enordnung wie
die urspriinglichen Storungen des Strahlungsgleichgewichts oder sogar dariiber.
Die internen Riickkopplungsprozesse bestimmen somit ganz entscheidend das
Ausmal} der Temperaturdnderung fiir eine gegebene urspriingliche Storung des
Strahlungshaushalts und somit die Klimasensitivitdt. Folglich ist das genaue
Verstindnis der Prozesse, die fiir die verschiedenen Riickkopplungen mafgeblich
sind, eine entscheidende Voraussetzung fiir verlédssliche Klimavorhersagen. In die-
sem Abschnitt soll ein Uberblick iiber die wichtigsten Riickkopplungsmechanismen
und deren Bedeutung im Klimasystem gegeben werden.

Zunichst sollen aber wichtige allgemeine Eigenschaften und Definitionen der
Klimasensitivitét erortert werden. Zunéchst ist hierbei vor allem wichtig, auf wel-
chen Zeitraum sich die Berechnung der Klimasensitivitit beziehen soll. Wie schon
erwihnt, stellt die Wiarmeaufnahme des Ozeans die entscheidende Zeitkonstante
fir Anderungen des Klimas dar. Die Zeit, bis eine Temperaturinderung an
der Oberfliche iiber die gesamte Ozeantiefe weitergegeben wird, liegt in der
Groflenordnung von Jahrhunderten. Dies hat zur Folge, dass die Temperatur
der Erdoberfliche als Reaktion auf eine Storung des Strahlungsgleichgewichts
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erst allmihlich einem neuen Gleichgewichtszustand zustrebt. Generell kann die
Zeitabhingigkeit der Klimasensitivitéit durch folgende Beziehung ausgedriickt wer-
den:

AR = AQ(t) + ATs(t)/ N (t) (10.3)

Hier bezeichnet AR die Stirke der urspriinglichen Storung der Strahlungsbilanz
in W/m? (z.B. etwa 3,7 W/cm? fiir eine angenommene Verdopplung der CO,-
Konzentration). A(t) bezeichnet den zeitabhingigen Klimasensitivititsparameter
und AQ(t) die aktuelle Differenz des Strahlungsflusses an der Obergrenze der
Atmosphire bezogen auf den ungestorten Fall. Unmittelbar nach Auftreten der
Storung, also noch bevor das Klimasystem auf die Storung reagieren konnte,
entspricht diese Differenz der urspriinglichen Storung:

Im entgegengesetzten Fall, also fiir lange Zeiten, nachdem eine neuer
Gleichgewichtszustand des Klimasystems (z.B. ein wirmeres Klima) erreicht wur-
de, geht AQ gegen Null.

AQ(t = 00) = 0 (10.5)

Fiir diesen Fall geht Gl. (10.3) in GI. (10.1) iiber. Der dritte Term in GI. (10.3)
beschreibt schlieBlich die Anderung der Strahlungsbilanz des Klimasystems, die
mit einer bestimmten Anderung der global gemittelten Bodentemperatur einher-
geht. Aus der zeitlichen Veridnderung der Temperatur der Erdoberfliache nach einer
Storung ergibt sich direkt die Zeitabhingigkeit der Klimasensitivitit:

At) = ATg(t)/AR (10.6)

Die zeitabhidngige Klimasensitivitdt A\ (t) wird auch als ,effektive Klimasensiti-
vitit” (oder ,Effective Climate Sensitivity) bezeichnet. Fiir t = 0, also bevor das
Klimasystem auf eine Storung reagiert, ist AT gleich Null. Fiir lange Zeitriume
(nach Erreichung eines neuen Gleichgewichtszustandes) gilt:

Mt = 00) = ATs(t = 00)/AR (10.7)

At = oo) wird als Gleichgewichts-Klimasensitivitit (Equilibrium Climate
Sensitivity) bezeichnet. Sie ist die am hiufigsten verwendete Grofe zur
Charakterisierung der internen Riickkopplungsmechanismen des Klimasystems.
Typischerweise werden atmosphirische Zirkulationsmodelle in Verbindung mit
einem einfachen Ozeanmodell (Mixed Ocean Model, sieche Abschn. 10.3) ver-
wendet, um die Gleichgewichts-Klimasensitivitit zu bestimmen. Im letzten
Weltklimabericht wurde die Gleichgewichts-Klimasensitivitit fiir eine Verdopplung
der CO,-Konzentration mit 3 + 1,5 K abgeschitzt, ausgedriickt in physikalischen
Einheiten entspricht dies einem Wert \(co) von etwa 0,8 K/(W/mz).
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Der entscheidende Nachteil bei Verwendung der Gleichgewichts-Klimasensiti-
vitidt besteht darin, dass sie keine genaue Information beziiglich der zeitli-
chen Entwicklung der Temperaturdnderung, bzw. der Klimasensitivitit enthalt.
Eine solche Information ist jedoch gerade dann von entscheidender Bedeutung,
wenn sich noch kein neuer Gleichgewichtszustand des Klimasystems eingestellt
hat. Die korrekte Berlicksichtigung der Zeitabhingigkeit hin zu einem neuen
Gleichgewichtszustands ist insbesondere dann wichtig, wenn eine zu einem be-
stimmten Zeitpunkt gemessene Temperaturdnderung einem bestimmten Wert des
Radiative Forcing gegeniibergestellt werden soll.

Dies soll an einem anschaulichen Beispiel erldutert werden: Aktuell (2008)
wird die Gesamtstorung der Strahlungsbilanz (Radiative Forcing) verglichen mit
dem vorindustriellen Wert mit etwa 1,8 W/cm? veranschlagt (siehe Abb. 10.10).
Im gleichen Zeitraum wurde ein Anstieg der mittleren globalen Temperatur
der Erdoberfliche von etwa 0,8 K gemessen (Abb. 10.4). Verwendet man den
oben erwihnten Wert fiir die Gleichgewichts-Klimaempfindlichkeit A(oco) von
0,8 K/(W/m?), so entspricht dieser Temperaturanstieg allerdings einem Radiative
Forcing von nur etwa 1 W/m?2, also etwa 0,8 W/m? weniger als der aktu-
ell angenommene Gesamtwert des Radiative Forcing. Entsprechend GI. (10.3)
kennzeichnet diese Differenz das gegenwirtige Ungleichgewicht der terrestri-
schen Strahlungsbilanz AQ an der Obergrenze der Atmosphire, wie es auch
von aktuellen Modellrechnungen bestitigt wird (Solomon et al. 2009; Rahmstorf
2008; Hansen et al. 2005). Konkret bedeutet dies, dass die Erde derzeit weni-
ger Energie als thermische Strahlung in den Weltraum abgibt als sie von der
Sonne erhilt. Ein solches Ungleichgewicht der Strahlungsbilanz ist tatséchlich auch
von verschiedenen Studien prognostiziert worden, vor allem, weil der langsame
Wirmetransfer zwischen Atmosphidre und Ozeanen einer raschen Einstellung ei-
nes neuen Gleichgewichtszustands entgegenwirkt. Die Annahme einer verzogerten
Wirmeaufnahme durch den Ozean wird auch durch aktuelle Beobachtungen ein-
drucksvoll untermauert: Die Differenz in der Bilanz des Radiative Forcing von
0,8 W/m? entspricht sehr genau dem aktuellen Energieflu in den Ozean von
0,86 W/m? (siehe Abb. 10.12), der aus einer Vielzahl von Temperaturmessungen
zwischen 1993 und 2003 abgeleitet wurde (Hansen et al. 2005).

Eine bedeutende Konsequenz einer verzogerten Wairmeaufnahme ist, dass
selbst im Falle einer volligen Einstellung der Treibhausgasemissionen ein weite-
rer Anstieg der Temperaturen in den kommenden Jahrzehnten zu erwarten wire.
Nach einer Studie von Solomon et al. (2009) ist schon allein aufgrund der bis-
herigen Treibhausgasemissionen damit zu rechnen, dass das Erdklima iiber einen
Zeitraum von vielen Jahrhunderten irreversibel gestort ist. Neben der verzoger-
ten Wirmeaufnahme durch den Ozean sind fiir solch lange Zeitrdume auch die
Wechselwirkungen mit der Biosphédre von grofer Bedeutung.

Verglichen mit der Berechnung der Gleichgewichts-Klimasensitivitét ist die ge-
naue Bestimmung der zeitlichen Entwicklung der Temperaturdnderungen sehr viel
aufwendiger, da hierfiir gekoppelte Atmosphiren-Ozeanmodelle erforderlich sind
(z.B. Bony et al. 2006). Allerdings lassen sich aus solchen Modellsimulationen
auch einige allgemeine Aussagen zur Zeitabhidngigkeit ableiten: so hingt z.B. die
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Abb. 10.12 Aus Temperaturmessungen bestimmte Zunahme der Wirmekapazitit der Weltozeane
von 1993 bis 2004. Der daraus abgeleitete mittlere Wirmefluss in die Ozeane betrigt 0,6 W/m?.
Nach Korrektur beziiglich der Ozean-Landverteilung und Ozeanvertikalstruktur ergibt sich ein
Wert von 0,86 W/m?2 (Daten nach Willis et al. 2004; Levitus et al. 2005; Hansen et al. 2005)

Zeitkonstante der Temperaturinderung quadratisch vom Wert der Gleichgewichts-
Klimaempfindlichkeit \(t=00) ab (Hansen et al. 1985). Entsprechend liegt die Zeit
zur Einstellung einer Temperaturinderung (hier als Zeit definiert, nachdem etwa
60% des Gleichgewichtswerts erreicht ist) fiir einen eher niedrigen Wert von A(t =
00) von 0,25 K/(W/m?2) in der GroBenordnung von 10 Jahren. Fiir einen eher hohen
Wert von A(t = 0o0) von 1 K/(W/m?) ergibt sich dagegen ein Bereich von tiber hun-
dert Jahren. Fiir die aktuelle Schitzung der Gleichgewichts-Klimaempfindlichkeit
Mt = 00) von etwa 0,8 K/(W/m?) ergeben sich Zeiten von etwa 25-50 Jahren.

An dieser Stelle ist es interessant zu erwihnen, dass auch die Gleichgewichts-
Klimasensitivitit selbst keinen festen Wert darstellt, vor allem weil die Stirke der
Riickkopplungsmechanismen vom jeweiligen Zustand des Klimasystems abhéngt.
Fiir ,,kleine* Klimadnderungen kann aber generell angenommen werden, dass die
Gleichgewichts-Klimasensitivitit nicht sehr stark von der Stirke der Klimaantriebe
abhingt. Aus praktischen Griinden wird typischerweise mit einem konstanten Wert
der Gleichgewichts-Klimasensitivitit gerechnet.

Im folgenden soll noch eine weitere Definition fiir die Klimasensitivitit er-
wihnt werden, die aber mittlerweile eher selten Anwendung findet. Sie wird als
Transient Climate Sensitivity bezeichnet (im Deutschen hat sich hierfiir kein eigener
Begriff eingebiirgert) und beschreibt die Temperaturinderung zu einem definier-
ten Zeitpunkt (oder besser unter definierten Bedingungen) vor dem Einstellen
eines neuen Gleichgewichtszustands (Cubasch et al. 2001). Zur Berechnung der
Transient Climate Sensitivity wird ein spezielles Szenario fiir einen moglichen
CO,-Anstieg zugrundegelegt: es wird ein kontinuierlicher CO;-Anstieg von 1% pro
Jahr angenommen, bis eine Verdopplung der vorindustriellen CO;-Konzentration
erreicht ist. Zum Vergleich sei erwihnt, dass die derzeitige Zunahme der atmo-
sphérischen CO;-Konzentration etwa 0,5% pro Jahr betrigt. Fiir dieses Szenario
werden Modellrechnungen durchgefiihrt und daraus die zeitliche Anderungen der
bodennahen Temperatur bestimmt. Aus dem Wert der Anderung zum Zeitpunkt der



552 10 Klima und Klimaverdnderungen

CO;-Verdopplung ergibt sich die Transient Climate Sensitivity. Die Verwendung
der Transient Climate Sensitivity hat den Vorteil, dass dadurch die aktuellen
Temperaturen des Klimasystems recht gut beschrieben werden konnen. Allerdings
sind Riickschliisse auf die langfristigen Wirkungen beziiglich eines Klimaantriebs
kaum moglich.

Nach diesen Vorbetrachtungen wollen wir nun zur Diskussion der verschiedenen
internen Riickkopplungsmechanismen des Klimasystems kommen. Wie zu erwarten
unterscheiden sich diese vor allem beziiglich ihrer Stirke und Richtung (damp-
fend oder verstirkend). Zusitzlich bestehen aber auch sehr groBe Unterschiede
hinsichtlich der Zeitkonstanten der verschiedenen Riickkopplungsmechanismen.
Einige Riickkopplungen wirken fast augenblicklich, wie z.B. die Verinderungen
von Wolken durch Aerosole. Andere Riickkopplungsmechanismen wie z.B. die
Beeinflussung der Vegetation durch verdnderte CO,-Konzentration entfalten ih-
re Wirkung hingegen iiber Zeitskalen von Jahrhunderten bis Jahrtausenden.
Generell stellen die Riickkopplungen innerhalb der Atmosphidre eher schnelle
Riickkopplungsmechanismen dar.

Die Einteilung der Riickkopplungsmechanismen nach ihrer zeitlichen Wirkung
hat vor allem praktische Griinde. So macht es z.B. keinen Sinn, fiir eine kurzfristi-
ge Klimavorhersage (z.B. fiir die ndchsten 20 Jahre) Riickkopplungsmechanismen
zu beriicksichtigen, deren Wirkung sich erst iiber Jahrhunderte entfaltet.
Gingige Klimasimulationen enthalten z.B. vor allem die ,schnellen” atmo-
sphirischen Riickkopplungen (siche Abschn. 10.3). Die Beriicksichtigung die-
ser Riickkopplungen ist vor allem wichtig, um die prinzipielle Stirke einer
Klimaidnderung (z.B. nach Erreichen eines neuen Gleichgewichtszustands) zu
bestimmen. Soll hingegen die genaue zeitliche Entwicklung des Klimas iiber
Zeitskalen von Jahrzehnten bis Jahrhunderten bestimmet werden, muss insbeson-
dere die Wiarmeaufnahme des Ozeans beriicksichtigt werden.

Der Einflu} der atmosphirischen Riickkopplungsmechanismen (in Bezug auf
einen neuen Gleichgewichtszustand) ist in Abb. 10.13 schematisch dargestellt. Im
oberen Teil der Abbildung ist die direkte Klimawirkung einer angenommenen
Verdopplung der CO,-Konzentration beschrieben. Sie ist recht genau bestimmbar
und betrigt etwa 1 K. Im zweiten Fall (unteres Teilbild) werden zusitzlich die wich-
tigsten (atmosphirischen) Riickkopplungsmechanismen beriicksichtigt. Dadurch
wird einerseits die urspriingliche Wirkung verstérkt, was einer insgesamt positi-
ven Riickkopplung entspricht. Andererseits nimmt aber auch die Unsicherheit der
Vorhersage zu: der Bereich der vorhergesagten Temperaturdnderung umfasst nun
Werte zwischen 1,5 und 5,5 K.

Im folgenden soll auf die schnellen Riickkopplungsmechanismen noch etwas
genauer eingegangen werden. Der am besten verstandene und quantifizierte
Mechanismus ist die Wasserdampf-Riickkopplung. Diese kann durch folgende
Uberlegung beschrieben werden: ein Anstieg der atmosphirischen Temperatur
fiihrt zu einer Zunahme des atmosphirischen Wasserdampfgehalts entspre-
chend der Zunahme der Sittigungsfeuchte der Luft. Aufgrund der starken IR-
Absorptionsbanden des HyO-Molekiil fiihrt dies wiederum zu einer Verstiarkung des
Treibhauseffektes und damit zu einer starkeren Erhohung der Temperatur.
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Abb. 10.13 Wirkung von internen Riickkopplungen des Klimasystems auf eine urspriingli-
che Storung des Strahlungsgleichgewichts (hier eine angenommene Verdopplung der CO»-
Konzentration). Ohne Riickkopplungen ergibt sich eine Zunahme der Temperatur um
1,2 K. Werden die wichtigsten Riickkopplungsmechanismen beriicksichtigt, so wird die
Temperaturerhohung weiter verstirkt. Allerdings erhoht sich auch die Unsicherheit der Vorhersage,
da einige der Riickkopplungsmechanismen noch nicht ausreichend verstanden sind (Daten nach
Soden und Held 2006)

Ein weiterer recht gut verstandener Riickkopplungsmechanismus ergibt sich
aus der Abhingigkeit der von Schnee und Eis bedeckten Fliche von der Temp-
eratur. Eine mit einer Temperaturerhthung verbundene Abnahme der von der
Erde ins Weltall reflektierten solaren Strahlung fiihrt zu einer Verstirkung der
Temperaturzunahme, da durch die verminderte Bodenalbedo dem Klimasystem
mehr Sonnenenergie zur Verfiigung steht.

Im Gegensatz hierzu ist die Stirke und sogar die Richtung der Wolken-
Riickkopplung noch sehr unsicher. Dies liegt vor allem am komplexen Einflu} von
Wolken auf den atmosphirischen Strahlungshaushalt. Neben dem EinfluB} auf die
Riickstreuung der solaren Einstrahlung beeinflussen Wolken auch die Stirke der
terrestrischen IR Abstrahlung (siehe auch Abschn. 1.4.2).

Auch eine Anderung des vertikalen Temperaturgradienten bei einer verinder-
ten bodennahen Temperatur stellt einen internen Riickkopplungsmechanismus des
Klimasystems dar. Dies kann anschaulich anhand Abb. 10.8 verstanden werden.
Falls sich der Temperaturgradient bei einer Klimadnderung nicht dndert, entspricht
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die Anderung der Temperatur in der Hohe z, in der die Atmosphire fiir die ther-
mische Abstrahlung durchlissig wird, genau der Anderung der Temperatur an
der Erdoberfliche. Andert sich auBer der Temperatur in der Hohe z hingegen
auch der vertikale Temperaturgradient, so wird die starre Beziehung zwischen der
Temperaturdnderung in der Hohe z; und der an der Erdoberfliche aufgehoben.
Aus Klimamodellierungen geht hervor, dass die zu erwartende Temperaturinderung
in der Hohe z; tatsdchlich systematisch grofer ist an der Erdoberfliche (ent-
sprechend einer labileren Schichtung bei einer Klimaerwarmung). Damit stellt
dieser Riickkopplungsmechanismus eine negative Riickkopplung dar. Wie in Kap. 2
erwihnt, wird der mittlere vertikale Temperaturgradient insbesondere durch das
Freiwerden von latenter Wire beeinflusst. Hierdurch wird verstindlich, dass
die Klima-Riickkopplung durch Anderung des vertikalen Temperaturgradienten
stark mit der Wasserdampf-Riickkopplung gekoppelt ist. Interessanterweise lasst
sich die kombinierte Stirke beider Riickkopplung genauer bestimmen als beide
Riickkopplungen getrennt (Soden und Held 2006).

Fiir Fragestellungen beziiglich der langfristigen Klimaentwicklung miissen auch
die ,langsamen Riickkopplungsmechanismen beriicksichtigt werden. Als lang-
same Riickkopplungsmechanismen sollen hier Mechanismen mit Zeitkonstanten
in der GroBenordnung (oder dariiber) verglichen mit der Wirmeaufnahme des
Ozeans verstanden werden. Solche Riickkopplungsmechanismen beinhalten min-
destens einen bestimmenden Prozess mit einer sehr langen Zeitkonstante. So wird
z.B. die kiinftige CO;-Aufnahme der Ozeane durch dessen sehr lange interne
Austauschzeiten bestimmt.

Tabelle 10.2 gibt eine Ub