2  Grundlegende Grél3en und Zusammenhéange

2.1  Der vertikale Aufbau der Atmosphare und die Dynamik

Im hydrostatischen Gleichgewicht, d.h. fur die statische Atmosphare, heben sich die nach
unten gerichtete Gravitationskraft und die nach oben gerichtete Druckgradientenkraft auf.

= —pg (2-1)

Q_lQ_
N IT

Dabei beschreibt p den Atmospharendruck, z die geometrische Hohe, p die Massendichte der
Luft und g die Erdbeschleunigung. Zusammen mit der idealen Gasgleichung

_ P
= BT (2-2)

mit der Gaskonstante R = 287 m?s™2K ™! fur trockene Luft und der Annahme einer konstanten
Temperatur T ergibt sich eine exponentielle Druckabnahme nach oben, so dal sich der atmo-
sphéarische Druck in der Hohe z wie folgt aus dem Druck in der Referenzhéhe z, berechnet:

_(z—zo)

p(z) = p(zg)e (2-3)

Die atmosphéarische Skalenhdhe Hy=RT/g, innerhalb derer der Druck auf 1/e seines urspring-
lichen Wertes abgenommen hat, liegt dabei fur typische atmosphérische Temperaturen zwi-
schen 7 und 8 km. Aus Gleichung (2-3) wird deutlich, dal? der atmosphérische Druck monoton
mit der Hohe z abnimmt, also eine geeignete Hohenskala darstellt. In dieser Arbeit wird
jedoch vorwiegend die potentielle Temperatur (siehe Abschnitt 2.1.2) als Hoéhenskala verwen-
det.

2.1.1 Thermische Struktur

Die Atmosphare wird aufgrund ihrer vertikalen Temperaturstruktur, die in Abbildung 2.1 darge-
stellt ist, in verschiedene Schichten eingeteilt. In der Troposphéare, die sich vom Erdboden bis
in ca. 18 km Hohe in den Tropen und 6-8 km Hohe in den Polargebieten erstreckt, nimmt die
Temperatur mit der Héhe ab, und zwar im globalen Mittel um etwa 6,5 K pro km. Die Tropo-
sphére enthalt etwa 90% der atmospharischen Masse. Ihre priméare Warmequelle ist der Erd-
boden. Sie wird nach oben hin durch die Tropopause begrenzt.

Oberhalb der Tropopause befindet sich die Stratosphére, in der die Temperatur allgemein
nach oben hin zunimmt. Anders als in der Troposphére gibt es in der Stratosphéare keine kon-
vektiven Prozesse, deshalb wird die vertikale thermische Struktur hier in erster Naherung
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Abbildung 2.1: Thermischer Aufbau der Atmosphare. Abbildung nach [Brasseur und Solomon,
1986].

durch den Strahlungshaushalt und die Ozonverteilung bestimmt. Etwa 90% des atmosphari-
schen Ozons befinden sich in der Stratosphéare. Oberhalb der Tropopause nimmt das Ozon-
mischungsverhaltnis rapide zu. Die von den Ozonmolekulen absorbierte solare UV-Strahlung
fuhrt zu einer Erwdrmung in der Stratosphare. In der unteren Stratosphéare geschieht dies
hauptsachlich in den Wellenlangenbereichen 240-280 nm und 310-400 nm, den sogenannten
Hartley und Huggins Banden. Die Energieabgabe in der Stratosphare erfolgt dagegen haupt-
sachlich durch die Infrarotabstrahlung der CO,-Molekiile bei 15 um. Die absolute Temperatur-
verteilung in der Stratosphére hangt jedoch nicht nur von den radiativen Prozessen ab,
sondern wird auch durch adiabatische Kompression und Dekompression und die Wechselwir-
kung mit planetaren Wellen beeinflul3t. Die Stratosphére zeichnet sich weiterhin durch einen
im Vergleich zur Troposphére extrem niedrigen Wassergehalt aus. Sie erstreckt sich bis in
eine Hohe von ca. 50 km, wo sich die Stratopause befindet.

Oberhalb der Stratopause, in der Mesosphare, kehrt sich der Temperaturgradient wieder um,
so dalR die Temperatur mit der Hohe abnimmt. Die Temperatur erreicht ihr Minimum in der
Mesopause, die den oberen Abschlu3 der Mesosphare bildet. Hier beginnt die Thermo-
sphare, in der die Temperatur mit zunehmender H6he wieder ansteigt. In diesem Hohenbe-
reich ist die solare UV-C Strahlung so stark, daf die stabilen Grundbausteine der Luft, N, und
O,, photodissoziieren. Dadurch &ndert sich in dieser Schicht das mittlere Molekulargewicht
der Luft mit der Hohe. Der Hohenbereich vom Erdboden bis ca. 100 km Hohe, in dem das
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mittlere Molekulargewicht quasi konstant ist, wird auch als Homosphéare bezeichnet, der
Bereich oberhalb der Homosphére als Heterosphéare. Oberhalb von ca. 70 km spielen weiter-
hin ionisierende Prozesse eine Rolle, so daf? dieser Bereich auch als lonosphéare bezeichnet
wird.

2.1.2 Potentielle Temperatur

Die potentielle Temperatur O ist als diejenige Temperatur definiert, die ein Luftpaket mit dem
Druck p und der Temperatur T hatte, wenn es trockenadiabatisch auf einen Referenzdruck
von pg = 1000 hPa gebracht wurde:

K
O = TE%OE . (2-4)
Dabeiist kK = R/c, der Adiabatenexponent, der fir trockene Luft (wie sie in der Stratosphare
gegeben ist) den Zahlenwert k =0,286 hat [Brasseur und Solomon, 1986]. Wahrend sich
durch adiabatische Verschiebungen die Temperatur T und der Druck p andern, bleibt die
potentielle Temperatur erhalten. Flachen gleicher potentieller Temperatur werden auch als
Isentropen bezeichnet.

Der Gradient von @ ist ein MaR fiir die Stabilitat der atmospharischen Schichtung. Ein Luftpa-
ket, das beispielsweise nach oben aus seiner Ruhelage ausgelenkt wird, paldt sich sofort dem
Umgebungsdruck an, expandiert dabei aber adiabatisch, d.h. seine potentielle Temperatur
bleibt erhalten. Nimmt hier @ nach oben zu, ist das Luftpaket nun kalter als die umgebende
Luft, besitzt damit eine groRere Dichte und erfahrt deshalb eine ricktreibende Kraft. Nimmt
hingegen © nach oben ab, ist die Dichte des Luftpakets nun kleiner als die der Umgebung
und es erfahrt einen Auftrieb - in diesem Fall ist die Schichtung also instabil.

In der Stratosphére, wo die Temperatur im allgemeinen nach oben hin zunimmt, nimmt auch
die potentielle Temperatur nach oben hin monoton zu, so daR3 die Luftmassen hier sehr stabil
geschichtet sind?. Aufgrund dieser monotonen Zunahme nach oben eignet sich die potentielle
Temperatur als Hohenskala. Da sich Luftpakete bei Abwesenheit diabatischer Prozesse auf
Isentropen bewegen, wird innerhalb dieser Arbeit weitgehend die potentielle Temperatur als
Hohenkoordinate verwendet. In Tabelle 2.1 auf der folgenden Seite 8 ist der Zusammenhang
zwischen der potentiellen Temperatur und der geometrischen Héhe fiir die hier hauptsachlich
behandelten Winter aufgelistet.

2.1.3 Potentielle Wirbelstarke

Die potentielle Wirbelstarke (potential vorticity, PV) nach Ertel [1942] ist definiert als

PV = —g({g+ 2Qsinq>)‘;is, (2-5)

1. Dies gilt nicht fiir lokal begrenzte Gebiete brechender Schwerewellen.
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O [K] h [km] h [km] h [km]
Januar Februar Mérz
1996/97
400 15,3+0,5 156+ 0,5 15,4+ 0,6
425 17,0+ 0,4 17,1+0,4 16,9+0,5
450 | 184+03 |185+05 | 18,2+0,5
475 19,8 +0,3 19,7+0,5 194+04
500 21,0+0,4 20,9+0,4 205+0,5
525 221+04 219+04 21,5+05
550 | 23,2+05 |228+0,3 |224+05
1997/98
400 | 153+0,6 | 152+06 | 153+0,3
425 |17,0+05 |16,8+0,6 | 16,7+0,3
450 18,4+ 0,5 18,2+0,5 18,1+0,3
475 |199+05 |19,4+06 | 19,3+0,3
500 | 21,0+05 |206+0,6 |203+0,3
525 22,1+0,4 21,7+0,5 21,4+0,5
550 23,104 22,6+0,5 224+04
1998/99
400 148+ 0,4 15,0+0,6 14,8 £ 0,5
425 16,3+0,4 16,5+0,6 16,2+ 0,4
450 17,704 179+0,6 174+0,4
475 19,1+04 19,2+0,6 18,5+0,4
500 | 20,3+0,4 |205+05 |196+04
525 | 21,4+04 |216+05 |206+0,3
550 225+0,4 22,6 +0,5 215+0,3

Tabelle 2.1: Mittlere geometrische Hohen der isentropen Niveaus innerhalb des Polarwirbels fur
den Winter 1996/97. Die Werte stellen jeweils den Mittelwerte der Daten aller im entsprechenden
Zeitraum innerhalb des Polarwirbels geflogenen Ozonsonden dar. Als Mal} fir die Variabilitat ist
jeweils die Standardabweichung mit angegeben.
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wobei g die Erdbeschleunigung, 2Qsin® den Coriolisparameter! und © die potentielle Tem-
peratur darstellt. Die isentrope relative Wirbelstarke (g gibt dabei den Anteil der Rotation des
Windfeldes senkrecht zur lokalen isentropen Flache an.

Die potentielle Wirbelstarke ist wie die potentielle Temperatur eine Erhaltungsgrof3e, solange
keine diabatischen Prozesse wie z.B. die Dissipation von Schwerewellen stattfinden, und ist
deshalb ein dynamischer Tracer fur horizontale Bewegungen. Sie nimmt nach oben hin zu. In
der polaren Stratosphére kann die PV eines Luftpakets, das sich auf einer isentropen Flache
bewegt, Uber einen Zeitraum von wenigen Wochen in erster Naherung als konstant angenom-
men werden.

In dieser Arbeit wird weitgehend die normierte potentielle Wirbelstarke (nPV) verwendet [Rex
et al., 1998]. Sie beruht auf der von Dunkerton und Delisi [1986] eingefiihrten skalierten
potentiellen Wirbelstarke, die mit einem konstanten Faktor k = 2, 65 1o° multipliziert wurde.
Dieser Faktor ist so gewahlt, daf} der Zahlenwert der normierten potentiellen Wirbelstarke auf
der 475 K Isentrope dem Zahlenwert fiir die Ertelsche potentielle Wirbelstarke entspricht. Die
Einheit fur die normierte potentielle Wirbelstérke ist s™, und sie errechnet sich aus der nach
Ertel definierten PV wie folgt:

(PV)

Da@o(p)m
% op U

nPV = (2-6)

Dabei ist ©y(p) ein mittleres Profil der potentiellen Temperatur, das aus ca. 500 Radiosonden-
profilen der Monate Dezember, Januar und Februar von Ny-Alesund berechnet wurde. Zwi-
schen 350 K und 700 K wird ©y(p) durch die Umkehrfunktion der folgenden Funktion
beschrieben:

2 3
P = polexp(ag+a; By +a, {Oy)" +a; {Oy)") (2-7)
mit

ag = 12,480

a1 = _3212MmM07°K™

@ = 3708 M0 °K™

43 = _1 627 0K

Po = 1,0 hPa

Die normierte potentielle Wirbelstarke erlaubt es, den Rand des Polarwirbels mit einem
héhenunabhangigen Zahlenwert zu definieren.

1. Q ist die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation und ¢ die geographische Breite.
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2.1.4 Der polare Vortex und die Meridionalzirkulation

Im Winter sinkt die stratosphérische Temperatur durch die fehlende Sonneneinstrahlung an
den Polen stark ab, so daf3 ein grol3er Temperaturgradient zwischen dem Winterpol und dem
Aquator entsteht. Dieser Temperaturgradient geht mit einem starken thermischen Westwind
einher. Zum Pol hin nimmt die potentielle Wirbelstarke zu, und es entsteht eine Luftmasse mit
hohen PV-Werten, die als Polarwirbel oder polarer Vortex bezeichnet wird. Der Polarwirbel
wird durch eine Zone mit hohem PV-Gradienten begrenzt, in der die Windgeschwindigkeiten
ein Maximum erreichen. Da die PV in erster Naherung eine Erhaltungsgrol3e darstellt, verhin-
dert der hohe PV-Gradient am Wirbelrand einen Transport von Luftpaketen aus dem Wirbel
heraus bzw. in den Wirbel hinein. Der Polarwirbel wird deshalb haufig als isolierte Luftmasse
behandelt, in der kaum Austausch tber die Wirbelkante erfolgt. Dal3 dieses auch weitgehend
der Fall ist, zeigen Spurengasmessungen, bei denen grof3e Gradienten an der Wirbelkante
auftreten [z.B. Pierce et al., 1994]. Andererseits kdnnen sich am Rand des Polarwirbels soge-
nannte Filamente bilden, die sich vom Vortexrand abldsen und so Luft aus dem Polarwirbel in
mittlere Breiten transportieren. Die Gro3e dieses Effekts ist allerdings umstritten [z.B. Norton
und Chipperfield, 1995; Mo et al., 1998]. AulRerhalb des Polarwirbels schliel3t sich eine Zone
mit einem sehr flachen PV-Gradienten an, in der durch brechende planetare Wellen eine
starke horizontale Durchmischung stattfindet. Diese Zone wird nach Mcintyre und Palmer
[1983] als surf zone bezeichnet.

Der Temperaturgradient zwischen den Tropen und dem Winterpol fihrt also zu einer im
wesentlichen zonalen Strdmung in der Stratosphére. Durch die Dissipation von Schwerewel-
len und Rossby-Wellen?, die bis in die Stratosphére vordringen, wird diese Strémung jedoch
abgebremst. Da das Abbremsen einer ostwérts gerichteten Stromung einer Westwartsbewe-
gung gleichkommt, fiihrt die Corioliskraft zu einer Meridionalkomponente in der Strdmung,
und die Luftmassen werden langsam polwarts transportiert. Der Druck in den darunterliegen-
den Schichten nimmt dadurch zu, d.h. die Luft am Winterpol sinkt gegentiber den Druckkoor-
dinaten langsam ab. Dieser zunadchst adiabatische Prozel} fihrt zu einer Temperaturerh6hung
der absinkenden Luftmassen, deren Temperatur dadurch tGber dem Strahlungsgleichgewicht
liegt, was wiederum durch eine erhdhte Infrarotabstrahlung kompensiert wird. Da es sich
dabei um einen diabatischen Prozel handelt, sinken die Luftmassen im Polarwirbel nun rela-
tiv zu den Isentropen ab. Das Prinzip, nach dem die mittlere zonale Vertikalbewegung einer
Schicht durch Dissipation von Wellen in den dartberliegenden Schichten kontrolliert wird,
wird als downward control bezeichnet [Haynes et al., 1991; Holton et al., 1995].

Das Absinken der Luftmassen in hohen Breiten ist Teil einer langsamen globalen Meridional-
zirkulation der Atmosphére [Brewer, 1949; Dobson, 1956], deren aufsteigender Ast in den Tro-

1. Rossby-Wellen sind grof3skalige atmosphérische Wellen, deren Riickstellkrafte auf der Brei-
tenabhangigkeit des Coriolis-Parameters beruhen, und die im wesentlichen durch die glo-
bale Land-Meer-Verteilung und durch thermische Kontraste angeregt werden. Die
Auslenkungen, die durch Rossby-Wellen verursacht werden, sind hauptséchlich horizontal.
Die Wellenzahlen 1-3 kdnnen bis in die Stratosphare vordringen.

10
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pen liegt. Die Umwalzzeit dieser sogenannten Brewer-Dobson Zirkulation betragt etwa 5
Jahre [Solomon, 1999]. Der Antrieb dieser Meridionalzirkulation, die oben beschriebene
Wechselwirkung brechender planetarer Wellen mit dem zonalen Grundstrom, wird nach Hol-
ton et al. [1995] als extratropical pump bezeichnet.

Die Auspragung des Polarwirbels ist auf den beiden Hemispharen deutlich unterschiedlich.
Klimatologisch gesehen ist der antarktische Polarwirbel kélter als der arktische, wahrend
gleichzeitig die stdhemispharischen Tropen warmer sind als die nordhemispharischen
[Labitzke und van Loon, 1992]. Der Polarwirbel in der antarktischen Stratosphére ist relativ
zirkular geformt und die Zirkulation sehr zonal. Sowohl das Wirbelzentrum, das durch die
maximale PV bestimmt wird, als auch das Kaltezentrum fallen in etwa mit dem geographi-
schen Pol zusammen. Der klimatologische arktische Polarwirbel dagegen ist nicht zonal sym-
metrisch, sondern das Zentrum ist um ca. 10° Breite gegeniiber dem Pol in Richtung
Spitzbergen verschoben. Der Grund flir diese Verschiebung ist ein tber den Aléuten gelege-
nes stratosphéarisches Hochdruckgebiet. Diese Verlagerung des Polarwirbels kann als die
Auswirkung einer stehenden planetaren Welle der zonalen Wellenzahl 1 gedeutet werden.
Das klimatologische Kaltezentrum fallt im nordhemispharischen Winter nicht exakt mit dem
Zentrum des Polarwirbels zusammen, sondern liegt noch weiter stdlich.

Ein weiterer Unterschied des Nordpolarwirbels gegeniber dem Siudpolarwirbel liegt in der
Variabilitat von Jahr zu Jahr und der Variabilitat innerhalb eines Jahres. Wahrend die Variabili-
tat im antarktischen Winter so gering ist, dal3 der Polarwirbel in einzelnen Jahren dem klima-
tologischen Mittel sehr ahnlich ist, gibt es im arktischen Polarwirbel sehr grofl3e Unterschiede
von Jahr zu Jahr und innerhalb eines Jahres. Der arktische Polarwirbel ist haufig deformiert
und gegentber dem Pol verschoben. Im Gegensatz zur Sidhemisphare kann es hier schon
im Winter zu grof3en Stratospharenerwarmungen kommen, die unter Umstanden zum voll-
stédndigen Zusammenbruch des Polarwirbels fihren kdnnen. Bei diesem von Scherhag [1952]
entdeckten Phanomen steigen die stratospharischen Temperaturen innerhalb weniger Tage
um einige 10 K an, was zu einer Umkehr des Temperaturgradienten in hohen Breiten fiihren
kann. Statt der sonst vorherrschende Westwinde treten hier nun Ostwinde auf. Man spricht
von einer groRen Stratospharenerwarmung (major warming) dann, wenn in einer Hohe 10 hP
oder darunter im zonalen Mittel von 60° Breite Ostwind vorherrscht. Eine kleine Stratosphéa-
renerwdrmung (minor warming) liegt bereits vor, wenn in einer stratospharischen Schicht ein
schneller Temperaturanstieg von mindestens 25 K in einer Woche auftritt. Das final warming
am Ende des Winters stellt den Ubergang von der Winterzirkulation zur Sommerzirkulation
dar, und kann in den verschiedenen Jahren zu sehr unterschiedlichen Zeitpunkten zwischen
Marz und Mai eintreten [Naujokat, 1992].

Grol3e Stratospharenerwarmungen treten langst nicht in allen Wintern auf. Wie von Labitzke
und van Loon [1988] gezeigt wurde, besteht ein statistisch signifikanter Zusammenhang zwi-
schen dem Auftreten grof3er Stratospharenerwarmungen und der jeweiligen Phase des elfjah-
rigen Sonnenfleckenzyklus und der Quasi-Biennial Oscillation (QBO)L. Im solaren Minimum
wird in der QBO-Ostphase das Auftreten grol3er Stratospharenerwarmungen beginstigt, wah-

11
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rend sich in der QBO-Westphase regelmalig stabile und kalte Polarwirbel bilden. Im solaren
Maximum dreht sich die Beziehung jedoch um - hier treten groRe Stratospharenerwarmungen

gerade in der QBO-Westphase auf.

2.1.5 Leewellen

Leewellen entstehen beim Uberstromen von
Gebirgsketten durch stabil geschichtete Luft.
Es handelt sich dabei um stationdre atmo-
sphérische Schwerewellen, d.h. die ricktrei-
bende Kraft ist die Gravitation. Bei dieser Art
atmospharischer Wellen ist die Auslenkung
der Luftpakete im wesentlichen vertikal. Lee-
wellen kénnen sich nach der windabgewand-
ten Seite (Lee) der Gebirge und nach oben
hin bis in die Stratosphéare ausbreiten. Dabei
nehmen die Amplituden der Wellen nach
oben hin zu. Stark vereinfacht gilt ohne
Dampfung fur die Geschwindigkeitsamplitude
[v|] einer Welle mit der Massendichte p der
Luft

1

v Op 2. (2-8)

Da die Dichte exponentiell mit der Hohe z
abnimmt, ergibt sich daraus

Z
H

v(z)l O e, (2-9)
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Abbildung 2.2: Simulation einer Leewelle.
Gezeigt sind die Isolinien der potentiellen Tem-

peratur. (Abbildung aus [Leutbecher und Volkert,
2000)).

wobei H die atmosphéarischen Skalenhdhe ist [z.B. Brasseur und Solomon, 1986; Andrews et
al., 1987]. Damit nimmt auch die Amplitude der Welle exponentiell nach oben hin zu. Spate-
stens, wenn durch diese Auslenkung die Isentropen einen vertikalen Verlauf nehmen, wird die
Schichtung jedoch instabil, d.h. die Welle bricht. Abbildung 2.2 zeigt zur Veranschaulichung
das Ergebnis einer dreidimensionalen Simulation der Ausbreitung einer Leewelle nach [Leut-
becher und Volkert, 2000]. Durch die vertikale Bewegung der Luft kommt es zu adiabatischen
Temperaturschwankungen, die bei entsprechenden Windrichtungen und -geschwindigkeiten
zu Temperaturfluktuationen von bis zu 15 K filhren kénnen [Carslaw et al., 1998]. Modellstu-

1. Die QBO ist eine Schwingung der tropischen Stratosphare, bei der mit einer variablen Peri-
odenléange von zwei bis drei Jahren abwechselnd starke Ost- und Westwindregime aus der
oberen Stratosphéare nach unten absinken, und jeweils zu einer Umkehr des zonalen Winds
fuhren [z.B. Naujokat, 1986]. Dadurch @ndern sich die Ausbreitungseigenschaften planeta-
rer Wellen in der Stratosphéare. Dies hat auch Auswirkungen auf Transportprozesse und
damit auf die Verteilung der Spurengase wie z.B. Ozon in der Stratosphére.

12
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dien zeigen, daf die groRten Amplituden in der Stratosphéare unter Bedingungen erreicht wer-
den, in denen starke stratosphéarische Winde vorherrschen, also insbesondere auch im
Randbereich des Polarwirbels [Carslaw et al., 1999].

Carslaw et al. [1998] zeigten weiterhin, da die durch Leewellen verursachten Temperatur-
schwankungen einen erheblichen Einflu? auf die Bildung polarer Stratospharenwolken haben,
und damit den chemischen Ozonverlust verstarken konnen.

13
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2.2  Chemie in der Stratosphare

2.2.1 Chemische Kontinuitatsgleichung

Das Volumenmischungsverhéltnis p; eines Spurengases in der Atmosphéare ist definiert als

_ (2-10)
M = n,

mit der Volumendichte n; des entsprechenden Spurengases und der Volumendichte n, der
umgebenden Luft. FUr alle Spurengase gilt bei Vernachldssigung molekularer Diffusion die
chemische Kontinuitatsgleichung

dy; _ opy . Oy Oy Ol

—_— = —+yy—+VvV—+WwW— = . -

at e TUax Yoy YW TS (2-11)
wobei S; die photochemischen Quellen und Senken des entsprechenden Spurengases
beschreibt, und u, v und w die Geschwindigkeitskomponenten in x, y und z-Richtung sind. Der
Term
oy Oy Ol
ax Voy "Vaz
beschreibt also durch die Advektion verursachte Anderung des Mischungsverhaltnisses. Im
Lagrangeschen System, das der Bewegung des Luftpaketes folgt, verschwindet dieser Term.
Wenn es fur ein Spurengas keine photochemischen Quellen und Senken gibt, folgt also aus
Gleichung (2-11), dal3 das Mischungsverhaltnis erhalten bleibt, wenn man der Bewegung des
zugehorigen Luftpaketes folgt. Im Gegensatz dazu bleibt etwa die Volumendichte nicht erhal-
ten.

u

2.2.2 0Ozon - die Chapman Chemie

Die erste Theorie zur Entstehung des Ozons in der Stratosphare stammt aus dem Jahr 1930
von dem Briten Sydney Chapman [Chapman, 1930]. Danach entsteht das stratosphérische
Ozon aus der Photolyse von molekularem Sauerstoff unter dem Einflu kurzwelliger UV-
Strahlung:

O,+hv(A<242nm) - 20 (R1)
0+0,+M - Oz3+M (R2)
Die maximale Ozonproduktion erfolgt in den Tropen in einem Hohenbereich oberhalb von ca.

30 km. Das dort produzierte Ozon wird anschlieBend durch die Meridionalzirkulation in Rich-
tung der Pole transportiert.

1. M bezeichnet hier und im folgenden einen beliebigen StoRpartner, der aus Impulserhal-
tungsgrunden notwendig ist. In der Regel ist dies N, oder O,.

14
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GleichermalRen durch Photolyse wird das Ozon jedoch auch wieder aufgespalten:

O3+ hv(A<1140 nm) - O+O (R3)

Diese Reaktion ist am effektivsten flr Strahlung im UV-Bereich und begriindet die schiitzende
Eigenschaft der Ozonschicht. Die hier aufgenommene Strahlungsenergie wird als kinetische
Energie der Dissoziationsprodukte abgefiihrt und letztendlich in Warme umgewandelt. Ein
grof3er Teil des durch Reaktion (R3) entandenen atomaren Sauerstoffs bildet innerhalb weni-
ger Sekunden durch Reaktion (R2) wieder Ozon. Da Ozon und atomarer Sauerstoff auf diese
Weise in einem schnellen photochemischen Gleichgewicht stehen, wird die Summe (O3 + O)
haufig als O, bezeichnet. Der oben erwahnte Transport des Ozons von niedrigen in hohe
Breiten ist deshalb strenggenommen ein Transport von O,. Ein kleiner Teil des atomaren
Sauerstoffs fuhrt jedoch wieder zu einem Ozonverlust:

O+0+M - Oy,+M (R4)

0+03 - 20, (R5)

Basierend auf diesen Reaktionen kann zwar qualitativ die Lage des Ozonmaximums und
damit die Existenz der Ozonschicht hergeleitet werden, die berechneten Ozonkonzentratio-

nen sind jedoch gegenlber den Beobachtungen um einen Faktor zwei zu grof3 [z.B. Warneck,
1988].

2.2.3 Katalytische Ozonabbauzyklen

Zusatzlich kénnen jedoch noch verschiedene Radikale mit Ozon reagieren. Die katalytischen
Reaktionszyklen laufen in der Regel nach folgendem Schema ab:

Xe + 03 - XOe + 02
03 + hv - O+ 02
O+XOe - Oy+Xe (C1)
Netto:203+hv - 30,
Dabei sind X+ und XOe« Radikale, die als Katalysatoren fungieren. Diese konnen z.B. HO, =

(HO + HO,) sein [Bates und Nicolet, 1950], oder die Stickoxide NO und NO,, die in der
Summe auch als NO, bezeichnet werden [Crutzen, 1970].

Wie von Richard Stolarski und Ralph Cicerone [1974] vorgeschlagen, kann die Rolle des
Katalysators auch von Chlor ibernommen werden, das nach Uberlegungen von Molina und
Rowland [1974] in der Stratosphére als Photolyseprodukt von industriell hergestellten Fluor-
Chlor-Kohlenwasserstoffen (FCKW) vorhanden sein sollte.
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Cle+0O3 - ClOs+0,
O3+ hv (A<1140 nm) - O+05
O+ClOos - O,+Cl (C2)
Netto:203+hv - 30,

Dieser Reaktionszyklus spielt vor allen Dingen in der oberen Stratosphéare eine Rolle, da die
Konzentration von atomarem Sauerstoff nach oben hin zunimmt [Brasseur und Solomon,
1986]. Von Luisa und Mario Molina wurde schlief3lich noch ein weiterer Abbauzyklus mit Chlor
vorgestellt, der sogenannte Dimerzyklus, der unabhangig von atomarem Sauerstoff funktio-
niert [Molina und Molina, 1987].

2[Cle+ 03 - ClOs+ Oy]
ClOs+CIO*+M - Cl,0,+M
Cl,O5 + hv (A <1140 nm) - 2CI+0O, (C3)
Netto:20O03+hv - 30,
Diese Reaktionskette stellt bei erhohten ClO-Konzentrationen im Winter einen der beiden

wichtigsten Abbauzyklen in der unteren polaren Stratosphéare dar. Sie ist um so effektiver, je
niedriger die Temperaturen sind, da das Cl,O, gemaf}

ClhO,+M . ClOe+ClO»+ M (R6)

thermisch zersetzt werden kann. Da weiterhin die Dimerbildung des CIO stark von der absolu-
ten ClO-Konzentration abhéangt und generell bei hoheren Dricken effektiver ist, ist der Zyklus
(C3) nur in der unteren Stratosphare wichtig.

Ein zweiter flr die untere Stratosphare relevanter Zyklus, der gleichermalRen ohne atomaren
Sauerstoff auskommt, kombiniert die Chlorradikale mit Bromradikalen:

CloO+BrO - Cle+Bre+0,
Cle + 03 - ClOo+ 02
Bre+O3 - Bro+0, (C4)
Netto: 2 03 — 3 02
Obwohl dieser Zyklus keine direkte Sonneneinstrahlung benétigt, findet er dennoch nur tags-
Uber statt, da einerseits das benétigte ClO in der Dunkelheit vorwiegend als Dimer Cl,O, vor-
liegt und andererseits das Brom bei fehlender Sonneneinstrahlung in den Verbindungen

BrONO, oder BrCl verbleibt. Im Gegensatz zum Dimerzyklus (C3) ist der CIO/BrO-Zyklus
jedoch kaum temperaturabhangig.
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Abbildung 2.3: Links: Hauptquellen des Anfang der 1990er Jahre in die Stratosphare eingetra-
genen Chlors. Rechts: Szenarien fiir die Entwicklung der stratospharischen Chlormenge bei Ein-
haltung des Montreal Protokolls und der verschiedenen Nachbesserungen. Abbildungen nach
[WMO, 1999].

Die Zyklen (C3) und (C4) dominieren den schnellen katalytischen Ozonabbau, der im Winter
in den Polargebieten zu den beobachteten massiven Ozonverlusten fihrt. Die relative Bedeu-
tung der Zyklen hangt hauptsachlich von der ClIO-Konzentration, also vom Grad der Chlorakti-
vierung ab; je hoher die ClO-Konzentration ist, desto starker kommt der Zyklus (C3) zum
tragen. AuBerhalb der Polargebiete und im Sommer lauft der Ozonabbau langsamer ab, und
andere katalytische Abbauzyklen bekommen mehr Bedeutung. Dieses Thema wird in
Abschnitt 2.2.9 auf Seite 24 noch einmal aufgegriffen.

2.2.4 Halogene in der Stratosphéare

Das fir den chemischen Ozonabbau in den Polargebieten wichtigste Halogen ist das Chilor.
Obwohl Chlor viele natiirliche Quellen am Erdboden hat (z.B. Seesalz, oder HCI aus Vulkan-
ausbrichen), ist mehr als 80% des derzeitigen stratosphérischen Chlors ausschlie3lich
anthropogenen Ursprungs [WMO, 1999]. In Abbildung 2.3 ist der relative Anteil der Quellgase
am Chloreintrag in die Stratosphére dargestellt. Die dabei wichtigsten Verbindungen CFCl;
(CFC-11) und CF,Cl, (CFC-12) zeichnen sich dadurch aus, dald sie wasserunldslich und
weitgehend chemisch inert sind. Erst unter dem EinfluR der UV-Strahlung in der Stratosphare
kann reaktives Chlor von diesen Verbindungen abgespalten werden. Das abgespaltene Chlor
ist jedoch sehr reaktiv und bildet sofort stabilere chemische Verbindungen. Das stratosphéari-
sche Chlor liegt deshalb im ungestérten Fall in Form der beiden Reservoirgase HCI und
CIONO, vor. Das gegenwartige (1994) Mischungsverhaltnis von Chlor in der Stratosphére
betragt etwa 3,5 ppbv [Zander et al., 1996]. Durch verschiedene internationale Abkommen,
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die mit der Unterzeichnung des sogenannten Montreal Protokolls 1987 begannen und seither
mehrfach verscharft wurden, ist jedoch eine Reduzierung des stratosphéarischen Chlors in den
nachsten Jahren und Jahrzehnten zu erwarten (siehe Abbildung 2.3). Satellitenmessungen
deuten daraufhin, daf3 die stratospharischen Chlormenge inzwischen schon nicht mehr
zunimmt [Anderson et al., 2000].

Weiterhin von Bedeutung fir die stratosphéarische Ozonchemie ist, wie bereits erwahnt, Brom.
Anders als Chlor liegt Brom tagsiber in der Stratosphare hauptsachlich in den aktiven For-
men BrO und Br vor, da HBr leicht mit OH reagiert und BrONO, sowie HOBr und BrCl schnell
photodissoziieren. In der unteren Stratosphére gibt es derzeit (1995) ca. 18 pptv Brom, von
denen im arktischen Winter tagsiber je nach Sonnenzenithwinkel zwischen 50% und 95% als
BrO vorliegen [McKinney et al., 1997]. Die Hauptquellen fir stratosphéarisches Brom sind
Methylbromid (CH3Br), das zu etwa 40% anthropogenen Ursprungs ist, sowie industriell her-
gestellte Halone [Brasseur et al., 1999].

Andere Halogene spielen nach dem heutigen Kenntnisstand fir den chemischen Ozonabbau
keine Rolle. Ein Abbauzyklus, der analog zu (C4) mit Jod statt mit Brom ablauft, wurde zwar
zunachst als relativ effektiv angenommen [Solomon et al., 1994], neuere Messungen bestéti-
gen dies jedoch nicht [Turnipseed et al., 1997]. Weiterhin ergaben Messungen eine Ober-
grenze von 1 pptv fir stratospharisches Jod [Wennberg et al., 1997; Wittrock et al., 2000], so
dal3 Jod bislang keine ernsthafte Gefahr fiir die Ozonschicht darstellt. Das in der Stratosphére
vorhandene Fluor ist nahezu komplett in stabilem HF gebunden, und damit langfristig neutra-
lisiert. Fluor tragt aus diesem Grund nicht zur stratospharischen Ozonzerstdrung bei [Solo-
mon, 1999].

Das Ausmal} der durch die Halogene verursachten Ozonzerstérung hangt also maf3geblich
davon ab, zu welchem Grad das Chlor aus den Reservoirgasen freigesetzt wird. Fiur diese
Freisetzung waren zunachst nur Gasphasenreaktionen bekannt. So kann das CIONO, unter
UV-Einstrahlung direkt photolysiert werden.

CIONO,+hv _ CIOs+ NO, (R7)

Der Abbau von HCI in der Gasphase beruht auf einer Kette von Reaktionen, die mit der Pho-
tolyse von Ozon im UV-Bereich beginnt, bei der ein angeregtes Sauerstoffatom O(lD) ent-
steht.

O3 +hv(A<310nm) - 0, +O('D) (R8)

Die nachfolgenden Reaktionen des O(lD) konnen weiter zu der Produktion von Hydroxyl-
radikalen fithren?,

O(lD) + HZO N 2 OHe (Rg)

1. Weitere Quellen fur OH sind die Photolyse von HOCI und von HNO3.
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o(!D)+CH, — CHz*+OHe (R10)
welches dann schliellich das Cle aus dem HCI freisetzen kann:

HCl+ OHe - H,0 +Cle. (R11)

Crutzen [1974] berechnete auf dieser Grundlage ein relatives CIO-Maximum in ca. 40 km
Hohe und leitete daraus maximalen Ozonverlust in derselben Héhe ab. Mittlerweile ist ein
Ozonverlust in diesem Hohenbereich auch experimentell nachgewiesen; dieser hat allerdings
durch die dort relativ geringen Ozonkonzentrationen nur einen geringen Effekt fur die
gesamte Ozonsaule.

Fur die von Chubachi [1984] und Farman [1985] entdeckten massiven Ozonverluste im ant-
arktischen Frihjahr muf3te deshalb eine andere Erklarung gefunden werden. Diese fand man
schlie3lich in der heterogenen Konversion der Reservoirgase zu reaktivem Chlor an der Ober-
flache stratospharischer Kondensate, die zuerst von Solomon et al. [1986] vorgeschlagen
wurde.

2.2.5 Stratospharische Sulfataerosole

In allen Breiten findet sich zwischen der Tropopause und ca. 30 km Hohe die sogenannte
Junge-Schicht aus flissigen Sulfataerosolen (stratospheric sulfate aerosol, SSA), die aus
Schwefelsaure (H,SO4) und Wasser bestehen [Junge et al., 1961, Carslaw et al., 1997]. Die
Schwefelsaure entsteht durch Oxidation von schwefelhaltigen Verbindungen wie Carbonylsul-
fid (OCS), das vom Erdboden emittiert wird, und Schwefeldioxid (SO,), das aus Vulkanaus-
brichen stammt. Im Temperaturbereich zwischen 200 K und 240 K liegt der theoretische
H,SO,4-Gehalt der Sulfataerosole zwischen 60% und 80% [WMO, 1999]. Typische Radien
dieser Aerosole liegen bei 0.1 um [WMO, 1999]. Nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo 1991
erhohte sich die Konzentration der Aerosole stark. So nahm in 20 km Héhe die Oberflachen-
dichte der Aerosole um mehr als eine GréRenordnung zu [WMO, 1999]. Ein zweiter wichtiger
Vulkanausbruch, der in den letzten Dekaden zu einem wesentlichen SO,-Eintrag in die Stra-
tosphére gefihrt hat, war der Ausbruch des El Chichon 1982. Mittlerweile ist die Sulfatbela-
stung der Stratosphére jedoch stark zurlickgegangen und entspricht wieder dem Zustand von
1979 [Jager et al., 2000].

Die Sulfataerosole kdonnen einerseits selbst schon eine Oberflache fir heterogene Reaktio-
nen stellen, bei denen Chlor aktiviert und damit katalytischer Ozonabbau initiiert wird [Solo-
mon et al., 1998], andererseits bilden sie die Kondensationskeime, aus denen sich bei
niedrigeren Temperaturen durch Aufnahme von Wasser und HNO3 polare Stratospharenwol-
ken bilden kdénnen.
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2.2.6 Polare Stratospharenwolken

Im Winter kénnen sich in den Polargebieten polare Stratospharenwolken (polar stratospheric
clouds, PSC) bilden. Die PSCs haben verschiedene Auswirkungen auf die Chemie der pola-
ren Stratosphére. Einerseits bilden sie die Oberflache fur heterogene Reaktionen, anderer-
seits binden sie solange sie existieren Stickoxidverbindungen, die dann nicht mehr in der
Gasphase zur Deaktivierung des reaktiven Chlors zur Verfigung stehen (Abschnitt 2.2.7).
Grol3e Kondensate konnen auf3erdem absinken und damit aus der urspringlichen Luftschicht
heraussedimentieren. Dieser Luftschicht werden dadurch die in den Kondensaten enthalte-
nen Verbindungen wie Wasser oder Salpetersaure (HNO3) unwiederbringlich entzogen. Die-
ser Prozel3 wird als Dehydrierung bzw. Denitrifizierung bezeichnet. Insbesondere die
Denitrifizierung hat einen erheblichen Einflu3 auf die Chlorchemie und kann deshalb zu einer
Verlangerung des chemischen Ozonverlustes am Ende des Winters flhren [Peter, 1994]. Im
antarktischen Winter spielt dieser Effekt eine gro3e Rolle, aber auch in der Arktis konnte in
einigen Wintern Denitrifizierung nachgewiesen werden [z.B. Waibel et al., 1999].

Die in der Stratosphare vorkommenden pola-
ren Stratospharenwolken unterscheiden sich il
bezlglich ihrer Phase und Zusammenset- i
zung. Zwischen 15 und 20 km Hohe ist Was- ]
ser mit einem Partialdruck in der Grof3en-
ordnung von etwa 4 0~*hPa vorhanden,
was dem Sattigungsdampfdruck tber Eis bei
191 K entspricht. Damit liegt hier der Frost-
punkt Tgjs, also die Temperatur, unterhalb der
Eispartikel stabil existieren kénnen, bei etwa
191 K. Die Variation von Tgijs mit der Hohe ist :
in Abbildung 2.4 dargestellt. Aus Eiskristallen
gebildete polare Stratospharenwolken wer-
den als PSC Typ Il bezeichnet. In der antark-
tischen  Stratosphédre wird regelmafig
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Abbildung 2.4: Die Variation der PSC-Exi-
stenztemperaturen mit der isentropen Hohe.

wahrend des Winters grof3flachig Tgis unter-
schritten, so daf3 sich hier in jedem Winter im
gesamten Polarwirbel PSC Il Kondensate bil-
den kénnen. In der Arktis dagegen erlauben
die synoptischen Temperaturen nur selten die
Bildung von PSC Il Partikeln. Oberhalb gro-
Rer Gebirgsketten, beispielsweise in Skandi-
navien, an denen Leewellen angeregt werden

Die Werte wurden nach [Hanson und Mauers-
berger, 1988] berechnet. Fir die Berechnung
wurde ein konstantes H,O-Mischungsverhéltnis
von 4,6 ppmv angenommen sowie ein gemes-
senes mittleres HNO3-Profil aus dem Januar
1978 [Gille und Russel IlI, 1984].

und zu grofRen Temperaturschwankungen in der Stratosphare fuhren (siehe Abschnitt 2.1.5),
konnen sich jedoch auch in der Nordhemisphére regelméafig Eis-PSCs bilden. Diese Wolken
sind mit bloBem Auge sichtbar, und zeigen bei flachem Sonnenstand, wenn die Unterseite der
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Wolken beleuchtet wird, bunt schillernde Farben. Sie sind schon lange unter dem Namen
Perlmutterwolken bekannt, und ihre Beschreibung reicht bis in das 19. Jahrhundert zurtick.

Aber auch oberhalb der Eistemperatur konnen Stratosphéarenwolken existieren, die als PSC
Typ | bezeichnet werden. Als erstes wurden fiir die Zusammensetzung dieser Aerosole bimo-
lekulare Kondensate aus Wasser und Salpetersdure (HNO3) vorgeschlagen [Toon et al.,
1986; Crutzen und Arnold, 1986]. Labormessungen bestétigten schlief3lich die thermodyna-
mische Stabilitat fester Teilchen aus Salpetersauretrihydrat (HNO33H,0; nitric acid trihydrate,
NAT) unter stratospharischen Bedingungen [Hanson und Mauersberger, 1988]. Diese NAT-
PSCs werden auch als Typ la bezeichnet. Abbildung 2.4 zeigt die hdhenabh&ngige Tempera-
tur Tyar unterhalb der NAT nach Hanson und Mauersberger [1988] thermodynamisch stabil
ist. Offensichtlich ist jedoch die homogene Nukleation, also das gleichzeitige Kondensieren
von HNO3 und H,O, energetisch behindert, so dald sich nicht automatisch beim Unterschrei-
ten von Tyt auch NAT bildet. Der genaue Bildungsmechanismus fiir NAT ist noch umstritten
[WMO, 1999].

Von den festen Typ la Wolken werden flissige Typ Ib Wolken unterschieden. Typ Ib Aerosole
bestehen aus ternaren! Losungen, die Wasser, Salpetersaure (HNOg3) und Schwefelsaure
(H,SO,) enthalten, und werden auch als STS (supercooled ternary solution) bezeichnet.
Nach dem heutigen Verstandnis entstehen STS-Tropfchen direkt aus den Sulfataerosolen.
Bei abnehmender Temperatur steigen die Loslichkeiten von HNO3 und H,0, und die Sulfatae-
rosole nehmen kontinuierlich immer mehr HNO3 und H,O aus der Gasphase auf - aus der
binaren H,SO,4/H,0-L6sung entsteht also bei niedrigeren Temperaturen ohne Nukleations-
barriere eine ternare H,SO,4/H,O/HNO3-LOsung. Im Temperaturbereich zwischen 3 und 6 K
unterhalb von Tyag Sinkt dabei der Massenanteil von H,SO,4 von ca. 40% auf ca. 3%, wéh-
rend der Anteil von HNO3 auf 40% steigt und das Volumen der Aerosole sich verzehnfacht
[Carslaw, 1997].

In dieser Arbeit wird Tyar als Indikator fir das Vorhandensein polarer Stratospharenwolken
verwendet. Die Berechnung erfolgt dabei wie fiir Abbildung 2.4. Die geographische Ausdeh-
nung von Temperaturen unterhalb von Tyt in einer isentropen Flache auf der Nordhalbkugel
wird im folgenden mit Ayar bezeichnet, die entsprechende Flache fur Tgjg mit Agjs. Auf die
Bedeutung von Tyar fur die Chloraktivierung wird am Ende des folgenden Abschnitts 2.2.7
eingegangen.

1. ternér (lat.) = dreifach
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2.2.7 Heterogene Chemie und Chloraktivierung

Die wichtigsten bekannten heterogenen bzw. Mehrphasenreaktionen, die an der Oberflache
fester und fliissiger stratospharischer Kondensate ablaufen, sind die folgenden! [WMO, 1999]:

CIONO,(g) + HCI (s/ag) — HNOj5 (s/aq) + Cly(g) (R12)
CIONOy(g) + Hy,O(s/agq) — HOCI(g) + HNO3(s/aq) (R13)
HOCI(g) + HCI(s/ag) - H,0O(s/aq) + Cl,(g) (R14)
N,Os(g) + HoO(s/laq) — 2HNO3(s/aq) (R15)
BrONO,(g) + H,O(s/agq) - HOBr(g) + HNO3(s/aq). (R16)

Die Reaktionsgeschwindigkeiten von (R12) - (R14) nehmen mit sinkender Temperatur stark
zu. Auf diese Abhangigkeit wird am Ende dieses Abschnitts noch einmal eingegangen. Die
wichtigste dieser Reaktionen ist (R12), in der aus den beiden Reservoirgasen HCI und
CIONO, gasférmiges Cl, freigesetzt wird. Das Cl, photodissoziiert unter Sonnenlichteinfluf3
schnell zu zwei Chlorradikalen (Cle), die dann in einem der oben dargestellten katalytischen
Abbauzyklen zu chemischem Ozonabbau fiihren. Dabei erfolgt die Reaktion

Cle+03 - ClOs+0, (R17)

sehr schnell, so dal3 sténdig ein Grof3teil des aus den Reservoirgasen freigesetzten Chlors
als CIO oder Cl,0O, vorliegt. Die Prozesse, die das Chlor aus den Reservoirgasen in ClOy =
(CIO + 2Cl,0, + CI) tberfuihren, werden allgemein als Chloraktivierung bezeichnet. Reaktion
(R12) bendtigt jedoch sowohl HCI als auch CIONO,, so daf? bei einer Ungleichverteilung des
Chlors auf die Reservoirgase nur ein Teil des Chlors Uber diese heterogene Reaktion aktiviert
werden kann. Beispielsweise Uberwiegt im allgemeinen im Sommer das Reservoirgas HCI
[z.B. Michelsen et al, 1996; Dessler et al., 1997]2, durch die schnellere Rickbildung von
CIONO, (s.u.) kann aber im Verlauf des Winters der Anteil von CIONO, tberwiegen [Webster,
1993; Notholt, 2000].

Ohne HCI kommt hingegen Reaktion (R13) aus, die jedoch nur bei sehr tiefen Temperaturen
effektiv ist. Das hier entstehende gasformige HOCI kann unter Sonneneinstrahlung dissoziie-
ren, so daf3 Cl bzw. ClO, entsteht:

HOCI+hv —  OHs+ Cl. (R18)

Da CIO, jedoch uber eine Reaktion mit HO, auch wieder HOCI bilden kann, steht HOCI tags-
tber im Gleichgewicht mit CIO,, d.h. die HOCI-Konzentration ist wesentlich durch die ClO,-

1. Die Kurzel g, s und aq bezeichnen in dieser Reihenfolge die gasférmige, feste und flissige
Phase.

2. Webster et al. [1993] gehen allerdings davon aus, daf3 auch schon am Anfang des Winters
mehr CIONO, als HCl vorliegt.
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Konzentration gesteuert. Durch die heterogene Reaktion (R14) mit HCI kann das HOCI
schlieBlich selbst zu weiterer Chloraktivierung beitragen. (R15) involviert zwar keine Chlorver-
bindungen, hat aber einen groRen EinfluR auf die Lebensdauer des aktivierten Chlors, da sie
NO, = (NO + NO,) in das relativ langlebige HNOg Uberfihrt [z.B. Borrmann et al., 1997].

Die oben erwdhnte Temperaturabhéngigkeit der heterogenen Reaktionen ist stark nichtlinear.
Wie Labormessungen zeigen, ist die Bildung von NAT deshalb nicht notwendig, um unter stra-
tospharischen Bedingungen eine starke Chloraktivierung zu erreichen, da im Temperaturbe-
reich unterhalb von Tyar die Reaktionsgeschwindigkeiten auf fliissigen Sulfataerosolen
diejenigen auf NAT Ubersteigen [Ravishankara und Hanson, 1996]. Dies wird analog auch fir
STS angenommen, das sich bei sinkenden Temperaturen aus den Sulfataerosolen bildet
[Ravishankara und Hanson, 1996; Del Negro et al., 1997]. Diese Untersuchungen legen
nahe, dal} Phasenlbergange in der PSC-Bildung nicht ausschlaggebend fiir die Chloraktivie-
rung sind. Trotzdem hat der Temperaturbereich um Tyt €ine grof3e Bedeutung fur die Chlor-
aktivierung, die auf die Temperaturabhangigkeit der Reaktionsgeschwindigkeiten von (R12)
und (R13) zurickzufihren ist. Die heterogenen Reaktionskoeffizienten steigen durch die
zunehmenden Lo6slichkeiten von H,O und HCI exponentiell mit der sinkenden Temperatur an
[Ravishankara und Hanson, 1996]. Im Bereich um Tyt Sinkt dadurch fir typische Bedingun-
gen die Lebensdauer von CIONO, bei einer Temperaturabnahme von ca. 5 K um eine Gro-
Renordnung, und erreicht etwa bei Tyar €ine Zeitspanne von wenigen Tagen [WMO, 1999].
Eine CIONO,-Lebensdauer von weniger als einem Tag kann als Kriterium flr effektive Chlor-
aktivierung betrachtet werden [Del Negro et al., 1997]. Kawa et al. [1997] konnten so einen
beobachten sprunghaften Anstieg der Chlorkonzentration unterhalb von 195 K (entsprechend
etwa Tyt in der betrachteten Hohe) im Modell reproduzieren, ohne NAT in die Berechnungen
mit einzubeziehen.

2.2.8 Deaktivierung des Chlors

Wieviel Ozon durch das aktivierte Chlor nun tatsachlich abgebaut werden kann, hangt unter
anderem von dessen Lebensdauer ab. Diese wird durch die Ruckfuhrung des Chlors in die
Reservoirgase beschrankt. Messungen in der Arktis zeigen, dal3 hier am Ende des Winters
zunéachst die Konzentration des CIONO, ansteigt, und erst spater ein Anstieg von HCI, beglei-
tet von einer Abnahme der CIONO,-Konzentration, auftritt [Webster et al., 1993]. Die Lebens-
dauer des aktiven Chlors in der Arktis ist daher maf3geblich durch die Geschwindigkeit der
CIONO,-Bildung bestimmt. Die Bildung von CIONO, erfolgt uber die Reaktion

ClO+NO,+M - CIONO, + M. (R19)

Damit diese Reaktion stattfinden kann, missen sowohl NO, als auch CIO zur Verfugung ste-
hen. Wenn CIO, vorhanden ist, liegt ein GroR3teil davon tagsuber als CIO vor. Begrenzt wird
die Reaktion daher im wesentlichen durch die Konzentration von NO,, und damit NO,. Die
hauptsachliche Quelle fir NO, in der unteren polaren Stratosphéare ist HNO3. Da die Freiset-
zung von NO, aus dem HNO3 uber Photolyse erfolgt, kann dieser Prozel3 bei grof3en Sonnen-
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zenithwinkeln sehr langsam verlaufen, und ist damit der zeitbestimmende Faktor fir die
Deaktivierung von CIO, zum Reservoirgas CIONO, [Douglass et al., 1995]. Mit zunehmender
Sonneneinstrahlung steht daher im allgemeinen mehr NO, zur Verfiigung, und die Lebens-
dauer des CIOy nimmt ab.

Die (wesentlich langsamere) Bildung von HCI kann im wesentlichen auf zwei Arten erfolgen.
Einerseits kann atomares Chlor mit Methan reagieren

Cle+CH; - HCl+ CHge, (R20)

wobei der Ablauf dieser Reaktion durch die Konzentration von Cle begrenzt ist. Diese ist
jedoch insbesondere in der arktischen Stratosphare gering, da hier auch am Ende des Win-
ters noch eine hohe O3 Konzentration zu finden ist und damit Reaktion (R17) noch sehr effek-
tiv ablaufen kann und das ClI schnell in CIO bzw. Cl,O, Uberfihrt. Eine weitere Moglichkeit
bietet die Reaktion von CIO mit OH, die jedoch zwei verschiedene Kandle hat:

OHe+CIOs - Cle+HO,» (R21)
OHe+CIOs - HCl+O,, (R22)

und nur in ca. 8% der Falle Uber (R22) zur Bildung von HCI fihrt [Sander et al., 2000]. Die Bil-
dung des HCI Reservoirs verlauft in der arktischen Stratosphére deshalb sehr viel langsamer
als die Bildung von CIONOs..

2.2.9 Katalytischer Ozonabbau in mittleren Breiten

Wennberg et al. [1994] bestimmten fur die mittleren Breiten die relative Bedeutung der ver-
schiedenen katalytischen Ozonabbauzyklen auf der Grundlage von Messungen der Konzen-
trationen von OH, HO,, NO, NO,, CIO und BrO, die im Mai 1993 stattgefunden hatten. Der
gesamte berechnete katalytische in-situ Ozonverlust in einer Héhe von ca. 50 hPa liegt in der
GroRenordnung von 10% pro Monat!, wobei der Abbau durch HO, etwa fur die Halfte des
Ozonabbaus verantwortlich ist, gefolgt von dem Anteil der CIO und BrO involvierenden
Zyklen. Deren Anteil liegt bei bis zu 30%. Die NOy-Zyklen tragen schlie8lich mit weniger als
20% bei. Der wichtigste HO, Abbauzyklus ist dabei

OHe + 03 — HOz' + 02
HOZ' + 03 — OHe + 02 + 02 (CS)

Netto: 203 - 30,

1. Zum Vergleich: In dieser Arbeit bestimmte Ozonverlustraten in der polaren Stratosphéare
erreichen kurzfristig mehr als 40 ppbv/Tag. Hochgerechnet auf einen Monat waren dies bei
einem Anfangswert von 3 ppmv Ozon etwa 40% pro Monat.
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Ein Teil des halogenkatalysierten Abbaus findet Gber den in Abschnitt 2.2.3 besprochenen
CIO/BrO-Zyklus (C4) statt, sowie Uber den CIO-Zyklus (C2). Wichtiger sind jedoch die beiden

Zyklen des Typs

HO,e + CIO» HOCI + O,
HOCI + hv OHe + Cle
Cle + O3 ClOe + O,
OHe + O3 HO,e + O, (C6)
Netto: 203 30,

der analog auch mit BrO statt CIO ablaufen kann. Der Abbau durch NO, erfolgt Uber die

Zyklen
NO + O3 NO, + O,
O3+ hv O +0,
NO, + O NO + O, (C7)
Netto: 203 30,
und
NO + O3 NO, + O,
NO, + Og NO3 + O,
NO3 + hv NO + O, (C8)
Netto: 203 30,

Wennberg et al. [1994] zeigten weiterhin, daR die Ozonverlustraten sehr sensitiv auf Anderun-
gen der NO,-Konzentration sind. Einerseits beeinfluf3t NO Uber die Reaktion

HO,» +NO _ OHe+NO, (R23)

das Verhaltnis zwischen OH und HO, und greift damit in den Zyklus (C5) ein, der dadurch bei
hohen NO,-Konzentrationen weniger effektiv ist. Andererseits kann NO, durch Reaktion
(R19) das CIO in CIONO, uberfuhren, so daf3 auch die Halogenzyklen bei hoherem NO,
weniger effizient sind.

Auch in mittleren Breiten muf} fur das Verstandnis des chemischen Ozonabbaus der Einfluf3
kondensierter Materie mit einbezogen werden. Auf3erhalb der Polargebiete treten nur selten
Temperaturen unterhalb von Tyar auf, so dald polare Stratospharenwolken hier nicht von
Bedeutung sind (wenn man vom Randbereich des Polarwirbels absieht). Von Bedeutung sind
deshalb nur die stratospharischen Sulfataerosole, die in Abschnitt 2.2.5 besprochen wurden.
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Eine wichtige, nicht stark temperaturabhéngige Reaktion ist die Hydrolyse von N,Og auf Sul-
fataerosolen

N2Os(g) + HoO (aq) -~ 2HNOs(aq), (R24)

durch die die NOy-Konzentration beeinflu3t wird [WMO, 1999]. Bei einer Erhéhung der Aero-
soloberflachen, beispielsweise durch einen Vulkanausbruch, verringert sich dadurch die NOy-
Konzentration der unteren Stratosphare. Solomon et al. [1996] zeigten mit Hilfe eines 2D-
Modells, dal3 dieser Effekt zwar den NO,-katalysierten Ozonabbau verringert, durch die oben
beschriebenen Ruckkopplungen aber der Ozonabbau durch die HO, und CIO, Zyklen ver-
starkt wird, was insgesamt zu einer Zunahme des Ozonabbaus durch die erhdhten Aerosolo-
berflachen flhrt.

Solomon et al. [1996] berlcksichtigten weitere Multiphasenreaktionen auf Sulfataerosolen, so
die Hydrolyse von BrONO,

BrONO,(g) + H,O (agq) — HNOg3(aq) + HOBr(g) (R25)

sowie die direkte Chloraktivierung auf den Sulfataerosolen Uber die Reaktionen

CIONO,(g) + HCl (agq) — HNOg3(aq) + Cly(9) (R26)
CIONO,(g) + H,O (aq) - HNOgz(aq) + HOCI(g) (R27)
HOCI(g) + HCl (agq) - H,0(aq) + Clx(g) (R28)
HOBr(g) + HClI (aq) - H,O(aq) + BrCI(g). (R29)

Diese Reaktionen sind stark von dem Wassergehalt der Sulfataerosole und damit von der
Temperatur abhangig. Nach Solomon et al. [1998] tragen diese Reaktionen (insbesondere bei
erhohter Aerosolbelastung) im Temperaturbereich zwischen 200 und 210 K (=73°C bis —63°C)
signifikant zu dem modellierten in-situ Ozonverlust in mittleren Breiten bei.

2.3 Ozonmessungen

2.3.1 Mel3grofRen fur Ozon

Die Ozonkonzentration [O3] gibt die Anzahl der Ozonmolekiile pro Volumeneinheit an. Aus der
Konzentration berechnet sich der Ozonpartialdruck Po, mit der Temperatur T und der allge-
meinen Gaskonstante R, = 8, 3143 J mol™t K™ gemaR

Po, = Ry N O3] (2-12)

Da sowohl die Ozonkonzentration als auch der Ozonpartialdruck in einem Luftpaket bei adia-
batischen Zustandsanderungen stark verdnderlich ist, wird in dieser Arbeit vorwiegend das
Volumenmischungsverhaltnis Ho, verwendet. Das Mischungsverhéltnis ist eine dimensions-
lose GroRe, die jedoch in der Regel mit den Einheiten ppmv (parts per million volume) = 107,
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ppbv (parts per billion volume) = 102 und pptv (parts per trillion volume) = 10712 penutzt wird.
Sie berechnet sich aus der Konzentration bzw. dem Partialdruck tber

- [03] pos

s Py P

Ho ) (2-13)

wobei p,, die Anzahldichte der Luft und p der Luftdruck ist.

Fur die Biosphare von groRer Bedeutung ist die Ozonsaulendichte NOs’ da sie in direktem
Zusammenhang mit der UV-Belastung am Erdboden steht. Das Gesamtozon No, ergibt sich
aus der Konzentration oder dem Mischungsverhaltnis gemaf

(o] (o]

No, = {[osldz = {(uoz py)dz. (2-14)

Dabei ist z die vertikale Koordinate. Die Ozonsaulendichte wird in Dobson-Einheiten (1 DU =
2,687 mo*® Molekiile cm‘z) gemessen, wobei 100 DU einer Schichtdicke des Ozons von
1 mm entspricht, wenn das Ozon auf einen Normaldruck von 1013 hPa und einer Temperatur
von 15°C gebracht wirde. Typische Ozonséaulendichten liegen zwischen 200 und 400 DU.

2.3.2 Funktionsweise von Ozonsonden

Die innerhalb dieser Arbeit verwendeten OzonmefR3daten stammen von Ozonsonden. Ozon-
sonden werden seit Mitte der 1960er Jahre zur Messung der vertikalen Verteilung des atmo-
sphérischen Ozons bis in Hohen Uber 30 km benutzt. Da sie weltweit standardmafig an
vielen meteorologischen Stationen benutzt werden und deshalb vergleichbare Messungen an
einer Vielzahl von Orten liefern, eignen sie sich besonders gut fur die Match Methode.

Die ECC-Sonden (electrochemical cell) bestehen aus einem elektrochemischen Ozonsensor,
einer batteriebetriebenen Teflon-Gaspumpe und einem elektronischen Wandler (/Interface),
der den Ozonsensor an eine Radiosonde ankoppelt.

Die elektrochemische Konzentrationszelle einer Ozonsonde besteht aus zwei Platin-Elektro-
den, die sich in getrennten Anoden- und Kathodenkammern mit Kaliumjodidlésungen unter-
schiedlicher Konzentration befinden. Dabei enthélt die Kathodenkammer eine 1%ige Losung
und die Anodenkammer eine gesattigte Losung. Die beiden Kammern sind durch eine lonen-
briicke verbunden, die nur den Durchgang der lonen, nicht aber der Flissigkeiten erméglicht.
Die Konzentration der Elektrolytldsungen in den beiden Kammern bleibt dadurch erhalten.

Eine batteriebetriebene Teflon-Gaspumpe pumpt nun mit einem definierten Flul3 AufR3enluft
durch die Kathodenzelle. Wenn mit der AuRenluft Ozon in die Mel3zelle gelangt, bildet sich in
der Kathodenzelle molekulares Jod:

2KI+03+H,0 - 2KOH+I,+0, (R30)
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Die Menge des entstandenen Jods wird elektrochemisch bestimmt, wobei in der Kathoden-
zelle die Reaktion

Lb+2e~ - 2I” (R31)
und in der Anodenzelle die Reaktion
3T~ 37 +2e” (R32)

ablauft. Es flieRen also pro Ozonmolekil, das in die Mel3zelle gelangt ist, zwei Elektronen.
Der gemessene Strom ist demnach proportional zur Ozonkonzentration, sofern ein konstanter
Volumenstrom der Auf3enluft durch die Kathode flief3t.

Die Ozonkonzentration errechnet sich nun nach
Po, = 4,307 10" O TN, [t (2-15)

aus dem Partialdruck des Ozons Po, [mPa], der Stromstarke | [LA] und der Boxtemperatur
der Sonde Ty, [K]. Die Grof3e t [s] ist die Zeit, in der 100 cm?® Luft von der Pumpe in den Sen-
sor gedriickt werden.

Der im Ozonsensor gemessene Strom wird durch das Interface an die Radiosonde gegeben.
Von der Radiosonde werden zusétzlich die Parameter Druck und Temperatur, sowie die Wind-
richtung und -stérke gemessen, die gemeinsam mit den Ozondaten an die Bodenstation tber-
tragen werden. Auf3erdem besitzt die Radisonde einen Feuchtesensor, der jedoch in der
Stratosphéare keine verlalichen Werte mehr liefert.

Die Genauigkeit der Ozonmessung der ECC-Sonden in der mittleren Stratosphére, also im

Bereich des Ozonmaximums, betragt etwa =5 % [Smit et al., 1998].

2.3.3 Das Starten einer Ozonsonde

Die ECC Sonden werden an mit Helium (an einigen Stationen auch mit Wasserstoff) geftillten
Latexballonen gestartet und steigen dann mit einer Geschwindigkeit von typischerweise 5 m/s
bis in die Stratosphare auf, wo der Ballon schliel3lich platzt. Dabei kbnnen Hoéhen von 30 km,
im Einzelfall bis zu 35 km erreicht werden.

Die Vorbereitung einer Sonde zum Start erfolgt in einer dreistufigen Prozedur.

» Eine Woche bis drei Tage vor dem geplanten Sondenstart werden die Kathoden- und die
Anodenzelle mit der jeweiligen Losung befllt.

» Einige Stunden vor dem geplanten Start werden die Losungen erneuert, und die Charak-
teristiken des Ozonsensors, der Pumpe und des Interfaces bestimmit.
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Abbildung 2.5: OzonmeRdaten einer Sonde, die am 24. Januar 1998 von Ny-Alesund aus
gestartet wurde. Auf der linken Seite ist das Profil der Ozonkonzentration aufgetragen, auf der
rechten Seite das Profil des Ozonmischungsverhéltnisses fir dieselbe Sondierung.

* Unmittelbar vor dem Sondenstart wird die Ozonsonde montiert und mit dem heliumgefull-
ten Latexballon verbunden. Diese letzte Startvorbereitung benétigt noch einen Zeitauf-
wand von etwa anderthalb Stunden.

Wahrend des Aufstieges filhrt der Ozonsensor im Abstand von 0,1 s Messungen aus, die an
der Bodenstation in der Regel tber 10 s gemittelt werden. Die vertikale Auflosung der Ozon-
sondenmessungen betragt unter Berticksichtigung der Ansprechzeit des Ozonsensors auf
Anderungen der Ozonkonzentration der AuRRenluft, die etwa 30 s betragt [Komhyr und Harris,
1971], und einer Aufstiegsgeschwindigkeit von etwa 5 m/s etwa 150 m.

In Abbildung 2.5 sind die MeRdaten einer Sonde zu sehen, die am 24. Januar 1998 in Ny-Ale-
sund gestartet wurde. Das linke Diagramm zeigt die Ozonkonzentration gegenutiber der Hohe,
wobei das typische Maximum zwischen 16 und 18 km Héhe deutlich zu sehen ist. Im rechten
Diagramm ist das Ozonmischungsverhaltnis aufgetragen. Zwischen 10 und 16 km steigt das
Ozonmischungsverhaltnis stark an. Oberhalb von 16 km ist nur noch ein schwacher Anstieg
des Mischungsverhaltnisses zu sehen.
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