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Titelbild: Zonal und klimatologisch gemitteltes Gesamtozon in Dobson-Einheiten fiir die
SOCOL-Modellversionen A16, A17 und A20 sowie NIWA-Beobachtungen. Daten gemit-
telt iiber die Periode 1991-2000.



Zusammenfassung

Globale Klima-Chemie-Modelle (engl. chemistry climate models, CCMs) spielen eine zen-
trale Rolle bei Vorhersagen der Entwicklung der Stratosphére im 21. Jahrhundert. Dabei
sind insbesondere Prognosen der stratosphérischen Ozonentwicklung in einem sich &ndern-
den Klima von grossem Interesse. Um die Zuverldssigkeit solcher Modellvorhersagen be-
urteilen zu kénnen, miissen Modelle anhand von Beobachtungen in der Vergangenheit auf
ihre Giite getestet werden.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden fiir das bereits bestehende CCM SOCOL (SOlar
Climate Ozone Links) erstmals transiente Simulationen gerechnet. Eine fiir die Zeitpe-
riode 1979-2000 durchgefiihrte Modellevaluierung zeigte einige teils gravierende Modell-
schwichen. Anstatt einer anndhernd konstanten Verteilung wies das gesamte organische
und anorganische Chlor (CCl,) tiber dem Polarwirbel ein vollig unrealistisches Minimum
und iiber den Tropen in der mittleren Stratosphire ein kiinstliches Maximum auf; Brom
wurde in der gesamten Stratosphére massiv unterschétzt, wihrend stratosphérischer Was-
serdampf deutlich iiberschétzt wurde. Nach den Vulkaneruptionen von El Chichén (1982)
und Mt. Pinatubo (1991) wurde zudem ein mehr als doppelt so starker Ozonabbau wie
beobachtet simuliert.

Mit systematischen Modifikationen der im Modell verwendeten Randbedingungen und
Parametrisierungen wurden die Ursachen der Modellschwéchen identifiziert. Fiir jede der
insgesamt zwanzig verschiedenen, schrittweise abgeinderten Modellversionen wurde eine
transiente Simulation fiir die Zeitperiode 1975-2000 gerechnet und die Auswirkungen auf
die Modellresultate analysiert.

Ursache der meisten Modellprobleme in der Grundversion von SOCOL ist eine Verlet-
zung der Massenerhaltung beim Transport der chemischen Spezies. Zum einen werden die
sehr kurzlebigen Spurengase aus Griinden des Rechenaufwands nicht transportiert, was
fiir Cl1O, Cl,05, HOCI, HBr und HOBr in verschiedenen Regionen kiinstliche Massen-
akkumulationen zur Folge hat. Zum anderen ist das in SOCOL fiir den Horizontaltrans-
port verwendete Semi-Lagrange’sche-Transportschema trotz der Verwendung sogenannter
Massenfixer regional nicht massenerhaltend.

Durch den Transport aller Spurenstoffe und die Anwendung einer familienbasierten
Massenkorrektur fiir Cl,, Br, und NO, nach dem Semi-Lagrange’schen Transport wer-
den die gravierenden Modellprobleme in den Chlor- und Bromverteilungen weitgehend
eliminiert. Zudem wird in der mittleren Stratosphére die modellierte Verteilung von NO,,
deutlich verbessert. Schliesslich hat der Transport aller Spurenstoffe auch eine markante
Verbesserung des simulierten Ozonsignals nach El Chichén und Mt. Pinatubo zur Folge,
welches nun insbesondere iiber den Tropen sehr gut mit den Beobachtungen iiberein-
stimmt.

Allerdings fithrt die aufgrund der Elimination des unrealistischen Chlorminimus im
Polarwirbel stark erhdhte katalytische Ozonzerstorung zu deutlich unterschétzten Ozon-
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konzentrationen. Sensitivitdts-Simulationen zeigen, dass die zu tiefen Ozonwerte durch
einen kiinstlichen Massentransport von den hohen Breiten in die Tropen verursacht wer-
den. Diesem Problem wird entgegengetreten, indem der Massenfixer fiir Ozon auf die
Region 40°S—40°N beschréankt wird.

Das Problem der stark iiberschétzten stratosphérischen Wasserdampfkonzentrationen
konnte weitgehend eliminiert werden, indem in der untersten tropischen Stratosphére neu
die Zirrenbildung beriicksichtigt wird. Damit wird in der untersten Stratosphére in je-
dem Zeitschritt der gesamte den Sattigungsdampfdruck iibersteigende Wasserdampf vom
Modellsystem entfernt.

Die Beriicksichtigung der quasi-zweijahrigen Oszillation (QBO) fiihrt zu einer deutlich
besseren Ubereinstimmung von Modell und Beobachtungen im Zonalwind, der Tempera-
tur und im Ozon in der unteren und mittleren tropischen und subtropischen Stratosphére.
Zudem beeinflusst das QBO-Nudging auch die klimatologisch gemittelte residuale Zirku-
lation, wodurch die Modellklimatologien der meisten Modellgréssen verédndert werden.

Die Parametrisierung der heterogenen Chemie wurde iiberarbeitet und durch ein ge-
naueres Schema ersetzt. Die wichtigsten Effekte sind wesentlich verbesserte NAT-Kon-
zentrationen im Polarwirbel sowie eine ausgepriagte Denitrifizierung iiber der winterlichen
Antarktis, welche in der Grundversion véllig fehlte.

Eine neu eingefiihrte troposphérische HBr-Senke verhindert eine kiinstliche Akkumu-
lation von Bromspezies in der Troposphére, was in der Grundversion einen unrealistischen
Ozonabbau iiber die katalytischen Bromzyklen zur Folge hatte.

Der Einfluss der iibrigen Modellmodifikationen wie beispielsweise der Beriicksichtigung
der Sonnenvariabilitéat ist deutlich kleiner, fiir einzelne Modelldinderungen sind die Effekte
gar nur marginal.

In der Endversion sind viele der urspriinglichen Modellprobleme behoben oder be-
trachtlich reduziert. Die neue SOCOL-Version stimmt dhnlich gut mit Beobachtungen
iiberein wie andere CCMs. Obwohl der Rechenaufwand gegeniiber der Grundversion et-
was erhoht ist, weist auch die Endversion nach wie vor eine sehr gute Modelleffizienz auf,
was Modellsimulationen iiber mehrere Dekaden ermdoglicht.

Trotz deutlich verbesserter Modellergebnisse weist auch die Endversion verschiede-
ne noch nicht eliminierte Schwachpunkte auf. Viele dieser Probleme stehen mit grosser
Wahrscheinlichkeit noch immer mit dem Semi-Lagrange’schen Transportschema in Zu-
sammenhang.



Abstract

Global chemistry climate models (CCMs) play an important role for the prediction of the
evolution of the stratosphere in the 21st century, especially the prediction of the strato-
spheric ozone in a changing climate. To evaluate the confidence of such model predictions,
these models must be tested for their performance using past observations.

In the framework of this work, transient simulations of the already existing CCM
SOCOL (SOlar Climate Ozone Links) have been performed for the first time. A model
evaluation for the period 1979-2000 brought to light several severe model deficiencies. In-
stead of a nearly constant spatial distribution, total organic and inorganic chlorine (CCl,)
showed a completely unrealistic minimum above the polar vortex and an artificial maxi-
mum in the middle stratosphere above the tropics; bromine was strongly underestimated
within the entire stratosphere, whilst stratospheric water vapour was clearly overestima-
ted. Besides this, simulated ozone depletion was doubled compared to observations after
the eruptions of the volcanoes El Chichén (1982) and Mt. Pinatubo (1991).

The reasons for the deficiencies were investigated by systematic modifications of the
boundary conditions and parametrisations used in the model. This resulted in twenty
stepwise changed model versions. The time period 1975-2000 was simulated for each of
these versions, and the effects onto the model results were analysed.

Most problems of the basic version of SOCOL are caused by the violation of the con-
servation of mass during the transport of the chemical species. On the one side, the very
short-lived trace gases have not been transported to save computational costs. This cau-
sed an artificial accumulation of mass of ClO, Cl;0O5, HOCI, HBr and HOBr in different
regions. On the other side, the Semi-Lagrangian transport scheme, which is used in SO-
COL for the horizontal transport, does regionally not preserve the conservation of mass
despite the use of so-called mass fixers.

By implementing the transport of all chemical species used in the model, and the
application of a family-based correction of mass for Cl,, Br, and NO, after the Semi-
Lagrangian transport, the model deficiences concerning the distributions of chlorine and
bromine are eliminated. Besides this, the simulated spatial distribution of NO, in the
middle stratosphere is considerably improved. Finally, the transport of all modelled species
also results in a strong improvement of the simulated ozone signal after the eruptions of
El Chichén and Mt. Pinatubo. The simulated signal is now in very good correspondence
with the observations, especially in the tropics.

In the polar vortex however, the increased catalytic ozone depletion due to the elimina-
ted unrealistic chlorine minimum leads to considerably underestimated ozone concentra-
tions. Sensitivity runs of the model show that the unrealistic low ozone values are caused
by an artificial mass transport from the high latitudes towards the tropics. This problem
can be reduced by restricting the mass fixer for ozone onto the region of 40°S—40°N.

The problem of the strongly overestimated stratospheric water vapour concentrations
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were largely eliminated by considering now the formation of cirrus clouds in the lowermost
tropical stratosphere. This leads to the elimination of the entire water vapour exceeding
the saturation vapour pressure in the lowermost stratosphere in any time step.

The consideration of the Quasi-Biennial Oscillation (QBO) leads to a clearly better
correspondence of model results and observations of the zonal wind, the temperature, and
ozone concentrations in the lower and middle tropical and subtropical stratosphere. Fur-
thermore, the QBO nudging influences the climatologically averaged residual circulation,
which has a significant effect on most of the model species.

The parametrisation of the heterogeneous chemistry was fully revised and replaced by
a more sophisticated scheme. This results mainly in considerably improved NAT concen-
trations in the polar vortex as well as in a pronounced denitrification above the Antarctica
in winter, which was completely absent in the basic version of the model.

A newly implemented tropospheric sink of HBr prohibits an artificial accumulation of
bromine species in the troposphere, which provoked an unrealistic depletion of ozone by
the catalytic bromine cycles in the basic version.

The influences of the remaining model modifications — as e.g. the consideration of the
solar variability — are remarkably smaller or even marginal.

Many of the original model deficiencies were eliminated or strongly reduced in the
final version. The model performance, i.e. the correspondence between simulation and
observation, of the new SOCOL version is comparable to most other CCMs. Although
the computational costs are slightly higher compared to the basic version, the model
efficiency of the final version remains considerably high, thus allowing long-term transient
ensemble simulations.

Despite clearly improved modelling results some deficiencies in the final version remain.
Many of them are most likely still related to the Semi-Lagrangian transport scheme.
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Kapitel 1

Einleitung

Ozon ist eines der wichtigsten Spurengase in der Erdatmosphére. Der grosste Teil befindet
sich in der Stratosphére, der sogenannten “Ozonschicht”. Obwohl auch dort der Ozonan-
teil der Luft mit 1-10 Molekiilen pro Million Luftmolekiile verschwindend klein ist, reicht
dies doch aus, um die Erdoberflache vollstédndig von der fiir den Menschen potentiell todli-
chen kurzwelligen UV-C- (200-280 nm) und grosstenteils von der gesundheitsschidigenden
UV-B-Strahlung (280-320 nm) abzuschirmen. Eine Abnahme des stratosphérischen Ozons
fithrt zu einer erhohten UV-B-Strahlung an der Erdoberflache und zu einer Zunahme von
Hautkrebs- und Augenerkrankungen, Schwéchungen des menschlichen Immunsystems und
zu Schidigungen bei zahlreichen Tier- und Pflanzenarten (z.B. Longstreth et al. (1998);
van der Leun et al. (1995)).

Mitte der achtziger Jahre entdeckte der britische Wissenschaftler J. Farman einen
dramatischen Riickgang der Ozonschicht iiber der Antarktis im Polarfriihling (Farman
et al., 1985). Der Schock des “Ozonlochs” 16ste eine intensive wissenschaftliche und po-
litische Aktivitédt aus. Innert kurzer Zeit gelangen Solomon et al. (1986) der Nachweis,
dass die antarktische Ozonzerstérung durch an polaren stratosphéarischen Wolken (PSCs)
freigesetztes reaktives Chlor verursacht wird, welches urspriinglich aus anthropogenen
Fluorchlorkohlenwasserstoffen (FCKWs) stammt. Im Montrealprotokoll (1987) und in den
nachfolgenden Vereinbarungen von London (1990), Kopenhagen (1992), Montreal (1997)
und Peking (1999) verpflichteten sich darauf die Industriestaaten, die FCKW-Produktion
drastisch zu reduzieren.

Die troposphérischen FCKW-Konzentrationen nehmen seit 1995 wieder langsam ab
(WMO, 1999), so dass sich die stratosphérische Ozonschicht langfristig wieder zuriickbil-
den sollte. Aufgrund des kontinuierlichen Anstiegs anthropogener Treibhausgasemissio-
nen, welche in der Stratosphére zu einem Temperaturriickgang fiithren, kénnte das Ozon-
loch in den n#chsten Jahren aber weiter zunehmen, weil tiefere Temperaturen die PSC-
Bildung begiinstigen. Theoretische Untersuchungen ergaben, dass in zukiinftigen Wintern
auch iiber der Nordhemisphére ein Ozonloch mit &hnlichem Ausmass wie {iber der Antark-
tis auftreten konnte (z. B. Austin et al. (2000)). Eine wichtige Rolle konnte dabei auch die
(teilweise auf den Anstieg von Methan zuriickzufiihrende) Zunahme der stratosphérischen
Wasserdampfkonzentrationen spielen, welche die PSC-Bildung ebenfalls begiinstigen (z. B.
Chipperfield and Pyle (1998)).

Eine zentrale Rolle fiir Prognosen der stratosphérischen Ozonentwicklung in einem sich
dndernden Klima spielen globale Klima-Chemie-Modelle (engl. chemistry climate models,
CCMs). CCMs umfassen einen Dynamik-, Strahlungs- und Chemieteil, die alle mitei-
nander gekoppelt sind. Hierdurch kénnen Anderungen in der simulierten Ozonverteilung
iiber das Strahlungsmodul auf die simulierte Temperatur- und Windverteilung riickwirken.
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Umgekehrt beeinflusst eine gednderte Dynamik iiber das Transportschema die Verteilung
der chemischen Spezies im Chemiemodul. Aufgrund der beschréinkten Rechenkapazitét
kénnen verschiedene kleinskalige Prozesse in einem CCM nicht explizit aufgelost werden
und miissen durch Ndherungs- oder semi-empirische Ansétze, sogenannte Parametrisie-
rungen, beschrieben werden. Ein CCM ist damit immer ein Kompromiss zwischen einem
die Realitdt moglichst genau wiedergebenden und einem rechnerisch moglichst effizienten
Modell, welches iiber Zeitskalen von mehreren Dekaden integriert werden kann.

Bevor ein Klima-Chemie-Modell fiir die Berechnung von Prognosen verwendet wird
(z.B. zur Bestimmung des Zeitpunkts der Riickbildung des Ozonlochs iiber der Antark-
tis), muss zuerst die Fahigkeit des Modells bestimmt werden, dynamische und chemische
Prozesse in der Vergangenheit zu simulieren. In einer sogenannten Modellevaluierung wer-
den meteorologische Grossen wie Wind und Temperatur und die simulierten Spurengas-
verteilungen mit Beobachtungsdaten verglichen. Systematische Temperaturabweichungen
zwischen Modell und Beobachtungen haben einen Einfluss auf die temperaturabhéngigen
chemischen Reaktionsraten und fithren zu Fehlern bei der Berechnung der PSCs (z. B.
Austin et al. (2003)). Probleme mit dem Transportschema beeinflussen die simulierten
Verteilungen von Ozon und anderen mit Ozon reagierenden Substanzen (z.B. FEyring
et al. (2006)). Modellfehler in chlor- und bromhaltigen Substanzen, welche héiufig auf
Transportprobleme zuriickzufiithren sind, haben Auswirkungen auf die katalytische Ozon-
zerstorung, insbesondere iiber der Antarktis, und Modellfehler im Wasserdampf beeinflus-
sen den Strahlungshaushalt, die Ozonabbauraten der katalytischen HO,-Zyklen sowie die
PSC-Bildung (z.B. Eyring et al. (2006)).

Eine Modellevaluierung dient aber nicht nur dazu, Grenzen und Schwéchen eines Mo-
dells aufzuzeigen, sondern kann auch helfen, einzelne Prozesse und Zusammenhénge in
der Atmosphére besser zu verstehen.

Ein Klima-Chemie-Modell mit einer ausgezeichneten rechnerischen Effizienz, die es er-
moglicht, auf einem gewtchnlichen PC Simulationen iiber mehrere Dekaden durchzufiihren,
ist das am Physikalisch-Meteorologischen Observatorium (PMOD/WRC) in Davos in Zu-
sammenarbeit mit der ETH Ziirich und dem Max-Planck-Institut fiir Meteorologie (MPI)
Hamburg entwickelte SOCOL-Modell (Egorova et al., 2005a). SOCOL (Abkiirzung fiir
SOlar Climate Ozone Links) wurde in den vergangenen Jahren in verschiedenen Studien
verwendet, um den Einfluss der Sonnenvariabilitét auf das Klima zu untersuchen (Egorova
et al., 2004, 2005b; Egorova, 2005). Alle diese Simulationen waren Zeitscheibenexperimen-
te, d. h. die dusseren Randbedingungen des Modells wie Meeresoberflichentemperaturen,
Meereisbedeckung sowie Treibausgas- und FCKW-Konzentrationen an der Erdoberfliache
wurden wahrend der gesamten Simulation konstant gehalten.

Erstes Ziel dieser Arbeit war, mit SOCOL eine transiente Simulation (d.h. mit zeit-
lich variierenden Randbedingungen) fiir die Jahre 1975-2000 durchzufiithren und die Mo-
dellresultate mit Beobachtungsdaten zu vergleichen. Wie spéter ausfiihrlich beschrieben,
zeigten sich bei dieser Modellevaluierung einige teils schwerwiegende Modellprobleme, ins-
besondere in den modellierten Verteilungen von Chlor, Brom und Wasserdampf. Ebenfalls
sehr unrealistisch waren die simulierten Ozonkonzentrationen nach El Chichén (1982) und
Mt. Pinatubo (1991), den beiden grossen Vulkanausbriichen dieser Periode.

Es wurde darauf versucht, mit systematischen Modifikationen der Randbedingungen
und Parametrisierungen eine Verbesserung der Modellresultate zu erzielen.

In der vorliegenden Arbeit werden zwanzig verschiedene transiente Modellsimulationen
iiber die Zeitperiode 1975-2000 beschrieben, fiir die jeweils schrittweise genau eine Rand-
bedingung oder Parametrisierung abgeéndert wurde. Fiir jede Modellsimulation wird eine



detaillierte Sensitivitatsstudie durchgefiihrt, in welcher die Effekte der Modifikation auf
die einzelnen Modellgrossen analysiert werden. Dabei wird insbesondere auf die folgenden
Punkte eingegangen:

e Interpretation der Modellresultate, evtl. verbunden mit neuen Erkenntnissen
o Allfdllige Identifikation von Modellproblemen

e Quantifizierung der Effekte einer Modellmodifikation, d. h. welche Relevanz hat eine
Modifikation fiir die Modellresultate?

Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Kapitel 2 gibt einen Uberblick iiber die fiir die-
ses Projekt relevanten chemischen und physikalischen Prozesse. Kapitel 3 beschreibt die
Grundversion des CCMs SOCOL vor den Modellmodifikationen. Kapitel 4 enthélt eine
detaillierte Modellevaluierung der Grundversion und zeigt spezifische Schwichen und Pro-
bleme des Modells auf. In Kapitel 5 werden die an der Grundversion schrittweise durch-
gefiihrten 19 verschiedenen Modellmodifikationen und ihre Effekte auf die Modellvariablen
beschrieben. In Kapitel 6 werden die Modellresultate der Endversion mit Beobachtungs-
daten und der Grundversion verglichen, und Kapitel 7 enthélt eine Zusammenfassung der
Ergebnisse und die Schlussfolgerungen der Arbeit.






Kapitel 2

Chemie und Dynamik der
Stratosphéire

In diesem Kapitel werden die chemischen und physikalischen Prozesse beschrieben, durch
welche die stratosphérische Ozonverteilung bestimmt wird. Besonderes Gewicht wird auf
Prozesse gelegt, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht wurden. Die Erkldrungen dieses
Kapitels wurden hauptséchlich Brasseur and Solomon (2005) und Holton (1992) entnom-
men.

2.1 Ozon und die Chapman-Chemie

Ozon (O3) wurde um 1840 von C.F. Schénbein entdeckt (Schdnbein, 1840, 1854). Der
Name riithrt vom eigentiimlichen Geruch dieses Gases: “ozein” ist das griechische Verb
fiir “riechen”. Spektroskopie-Messungen im 19. Jahrhundert zeigten, dass Ozon in den
oberen Atmosphérenschichten in einem hoheren Mischungsverhéltnis vorkam als iiber dem
Boden. Eine Erkldarung der chemischen Grundprozesse fiir die Ozonbildung lieferte 1930
der britische Wissenschaftler Sydney Chapman. Die folgenden Reaktionen, welche die
Grundlage des von Chapman (1930) entwickelten Schemas bilden, sind auch heute noch
die Basis der stratosphérischen Ozonchemie:

Os+hr 220 A < 242nm (2.1)
O+0,+M — O3 +M (2.2)
O3+hV—>O+02 A < 1180 nm (2 3)
—>O(1D)—|—02 A < 310nm (2.4)

03+O 209 (2.5)
0+0+M52 0, +M (2.6)

Die Bildung von Ozon beginnt durch die Photolyse von Oy durch UV-Strahlung, wodurch
zwel Sauerstoffatome im Grundzustand erzeugt werden (2.1). Sauerstoff im Grundzustand
wird gebriiuchlicherweise als O oder O(®P) bezeichnet. Die so entstandenen Sauerstoff-
atome bilden durch einen Dreierstoss sehr schnell Ozon (2.2). Dabei bezeichnet M einen
beliebigen Stosspartner, normalerweise Ny oder Oq, welcher die bei (2.2) freigesetzte Bin-
dungsenergie aufnimmt und als kinetische Energie abfiihrt. (2.2) ist die einzige Reaktion in
der Atmosphire, durch welche Ozon gebildet wird. Das durch (2.2) produzierte Ozon kann
einerseits photolysieren, wodurch wieder ein Sauerstoffatom riickgebildet wird (2.3), oder



6 KAPITEL 2. CHEMIE UND DYNAMIK DER STRATOSPHARE

es reagiert mit einem O-Atom, wodurch wieder O, entsteht (2.5). Fiir Wellenlédngen kleiner
als 310 nm photolysiert Ozon nicht zu einem Sauerstoffatom im Grundzustand, sondern zu
einem angeregten Sauerstoffatom O(*D) (2.4). Der Grossteil der O('D)-Atome gibt seine
Anregungsenergie schnell iiber Stosse an Ny oder Oy ab und geht in den Grundzustand
tiber (engl. quenching). Daneben kann O auch mit sich selber reagieren und wieder ein
Sauerstoffmolekiil bilden (2.6).

Betrachtet man die Reaktionsgeschwindigkeiten obiger Reaktionen, so zeigt sich, dass
(2.2), (2.3) und (2.4) sehr schnell, hingegen (2.1) und (2.5) nur langsam ablaufen. (2.6)
hat nur in der oberen Stratosphiire und in der Mesosphére Bedeutung. Uber die schnell
ablaufenden Reaktionsfolgen (2.3)+(2.2) und (2.4)+(2.2) wandeln sich O3 und O sténdig
ineinander um. Es ist daher zweckmiissig, O(*P), O('D) und Oz zur ungeraden Sauer-
stofffamilie O, zusammenzufassen:

0] = [OCP)] + [O(*D)] + [Os]. (2.7)

Durch die Einfithrung der O,-Familie werden die schnell ablaufenden Zyklen des Reak-
tionssystems (2.1)—(2.6) eliminiert. Zuriick bleiben die langsameren Prozesse (2.1) (O,-
Bildung) sowie (2.5) und (2.6) (O,-Abbau).

Der Nettoeffekt der schnell ablaufenden Reaktionsfolgen (2.3)+(2.2) und (2.4)+(2.2)
ist Umwandlung von Sonnenstrahlung in Warme. Dies erkldrt die charakteristische Tem-
peraturzunahme in der Stratosphére (Abschnitt 2.5.1). Fiir Wellenlédngen kleiner als 290 nm
wird Sonnenstrahlung durch Ozon (Reaktion (2.4)) und Sauerstoff (Reaktion (2.1)) voll-
standig absorbiert. Langerwelligeres UV und sichtbares Licht wird durch Ozon teilweise
absorbiert (Reaktion (2.3)).

Ozon absorbiert auch langwellige Strahlung (Band um 9 ym) und wirkt so auch als
Treibhausgas. Verdnderte Ozonkonzentrationen, insbesondere im Tropopausenbereich, ha-
ben einen signifikanten Einfluss auf das troposphérische Klima (Ramaswamy et al., 1992;
Lelieveld et al., 1997).

2.2 Die natiirliche Ozonverteilung

Abbildung 2.1 zeigt mittlere Profile des Ozon-Partialdrucks bei verschiedenen nérdlichen
Breiten fiir April und Oktober. Der Grossteil der Ozonmolekiile in der Atmosphére — die
sogenannte “Ozonschicht” — befindet sich auf einer Hohe zwischen 10 und 30km. Uber
den Tropen liegt das Maximum der Molekiilanzahldichte bei 25km Hohe. Diese Hohe
nimmt gegen die hohen Breiten kontinuierlich ab. Uber dem Pol liegt das Ozonmaximum
noch auf etwa 18 km. In den Profilen vom April ist eine deutliche Zunahme der maximalen
Ozonkonzentrationen gegen die hohen Breiten erkennbar.

Die Abnahme der Hohen der maximalen Ozonkonzentrationen gegen die hohen Breiten
geht damit einher, dass sich in einer vertikalen Saule {iber dem Boden mit zunehmenden
Breiten immer mehr Ozon befindet. (Die vertikale Ausdehnung der Ozonschicht ist fiir
alle Breiten &hnlich, aber die Luftdichte nimmt gegen unten exponentiell zu.) Die Ozon-
menge in einer vertikalen Saule (kurz: Gesamtozon) ist in Abbildung 2.2 als Funktion
der Breite und Jahreszeit dargestellt. Diese Verteilung ist reprasentativ fiir die Jahre vor
dem Auftreten des Ozonlochs. Gesamtozon wird in Dobson-Einheiten (DU) gemessen,
wobei 100 DU einer Sdule von 1 mm Hohe bei Standarddruck und -temperatur entspricht.
Die Verteilung des Gesamtozons weist einen klaren Jahresgang auf, wobei die Variabilitét
fiir hohe Breiten am grossten ist. Die tiefsten Werte werden mit etwa 250 DU iiber dem
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Abbildung 2.1: Mittlere Profile des Ozon-Partialdrucks (10~* hPa) fiir verschiedene Breiten
der Nordhemisphdre im April und Oktober. Aus Diitsch (1980).
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Abbildung 2.2: Jahreszeitliche Entwicklung des Gesamtozons in Abhingigkeit der Breiten in
Dobson-FEinheiten (DU). Die Werte sind reprisentativ fiir die Jahre vor dem Auftreten des
Ozonlochs. Die strichpunktierten Linien beschreiben die Lage des Ozon-Mazimums (Minimums)
in den hohen (niederen) Breiten. Aus London (1980).

Aquator gemessen, wobei die Minima annihernd dem Sonnenstand folgen. Uber der Nord-
hemisphire erreicht das Gesamtozon die hochsten Werte in den Monaten Mérz/April. Zu
diesem Zeitpunkt bildet sich bei etwa 75°N ein Ozonmaximum mit Werten um 460 DU.
In den nachfolgenden Monaten wandert das Maximum gegen die mittleren Breiten und
nimmt in seiner Intensitdt ab. Gleichzeitig nehmen die Konzentrationen des Gesamtozons
in Polndhe ab und erreichen im September/Oktober ein Minimum. Auf der siidlichen
Hemisphére ergibt sich — um ein halbes Jahr verschoben — ein &hnliches Bild, doch
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Abbildung 2.3: Photochemische Lebensdauern fir O,, Os und O sowie charakteristische Le-
bensdauern durch den Transport fir mittlere Breiten im Winter bei Tag. Berechnet aus dem
Modell von Garcia und Solomon (Garcia and Solomon, 1994).

ist hier das Ozonmaximum weniger hoch als {iber der Nordhemisphére und liegt nur bei
etwa 50°S. Im November verschiebt sich das Ozonmaximum mehr Richtung Pol, danach
nehmen die Ozonkonzentrationen in Polndhe ab und erreichen im Mérz ein Minimum.

Die Ozonkonzentration an einem bestimmten Ort wird durch in situ Ozonproduktion
und Ozonzerstérung sowie durch Transportprozesse bestimmt. Die Ozonbildung ist {iber
den Tropen in der oberen Stratosphére am grossten. Die fiir (2.1) benétigte energiereiche
UV-Strahlung (< 242nm) nimmt mit der Hohe zu, die Luftdichte und damit die O,-
Konzentration dagegen nach oben ab, wodurch das Maximum der Ozonproduktion auf
etwa 40km zu liegen kommt. Abbildung 2.3 zeigt fiir die mittleren Breiten im Winter
ein Hohenprofil mit den photochemischen Lebensdauern der O,-Familie, von Ozon und
molekularem Sauerstoff sowie Zeitparameter fiir den Transport. Die Lebensdauer einer
chemischen Substanz ist die Zeit, die benotigt wird, um die Konzentration des Spuren-
stoffs durch Abbaureaktionen auf 1/e seines urspriinglichen Werts zu reduzieren. In 7o,
To, und 7o in Abbildung 2.3 sind neben den Abbaureaktionen der Chapman-Chemie
(Sauerstoff-Chemie) auch die wichtigsten Abbauprozesse der Wasserstoff-, Stickstoff- und
Halogenchemie (Abschnitt 2.3) beriicksichtigt. 7z, 75 und 7 bezeichnen mittlere Zeiten,
die fiir den Transport durch Wind fiir 1000 km Horizontal- oder 5km Vertikaldistanz
bendtigt werden. 7p ist die vertikale Diffusivitétszeit (Zeit fiir vertikale Durchmischung).
Wie aus Abbildung 2.3 ersichtlich ist, ist die chemische Lebensdauer der O,-Familie auf
einer Hohe von etwa 60 km am niedrigsten und betréagt dort nur etwa eine Stunde. Zwi-
schen 30 und 80 km ist die chemische Lebensdauer von O, deutlich kiirzer als die Zeiten,
die fiir meridionalen oder vertikalen Transport benotigt werden. Der Transport spielt da-
her in diesem Bereich fiir die O, -Konzentrationen keine Rolle, und die O_-Familie befindet
sich in guter Naherung im photochemischen Gleichgewicht.

Abbildung 2.4 zeigt photochemische Lebensdauern von O, als Funktion der Breite
und Hohe. Unterhalb von 20-25km sowie in den hohen Breiten der Winterhemisphére
werden die Abbauprozesse so langsam, dass die O,-Konzentrationen primér durch Trans-
portprozesse bestimmt sind. Da sich die meisten Ozonmolekiile zwischen 10 und 30 km
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Abbildung 2.4: Photochemische Lebensdauern fir die O, -Familie (in Sekunden, logarithmische
Werteskala). Die schmale “Ubergangszone”, wo photochemische Lebensdauern und Transport-
zeiten die gleiche Grdssemordnung haben, ist schraffiert dargestellt. Aus Garcia and Solomon
(1985).

befinden (vgl. Abbildung 2.1), hat die grossskalige Zirkulation einen grossen Einfluss auf
die Verteilung des Gesamtozons, besonders in der Winterhemisphére. Die stratosphdri-
sche Residualzirkulation (d.h. die verbleibende Zirkulation nach Abzug zonaler Winde)
ist gekennzeichnet durch eine Aufwirtsbewegung iiber den Tropen und in der Sommer-
hemisphére, einem Transport Richtung Winterpol und einer Abwértsbewegung in den
hohen Breiten der Winterhemisphére (Abschnitt 2.5.2). Der Transport ozonreicher Luft
zum Winterpol kombiniert mit der Abwéartsbewegung fiihrt zu den hohen Werten der
Ozonséule in den winterlichen hohen Breiten (Abbildung 2.2). Das Ozon iiber dem Win-
terpol stammt aber nicht, wie manchmal behauptet wird, aus der oberen tropischen Stra-
tosphére, wo die Ozonproduktion am héchsten ist. Die Lebensdauer ist dort viel zu kurz.
Das importierte O, stammt viel mehr aus einer schmalen “Ubergangszone”, in Abbil-
dung 2.4 schraffiert dargestellt, wo photochemische Lebensdauer und Transportzeiten die
gleiche Grossenordnung haben. Wegen der fehlenden Sonneneinstrahlung bildet sich im
Winter iiber den hohen Breiten der sogenannte Polarwirbel (engl. polar vortex), wo die
Luftmassen von der Umgebung nahezu vollsténdig isoliert sind und eine Absinkbewegung
stattfindet (Abschnitt 2.5.2). Uber der winterlichen Arktis ist die Absinkbewegung stérker
als iiber der winterlichen Antarktis, es wird mehr Ozon nachgeliefert, und die Ozonséule
ist hoher.

Die Konzentrationen des Gesamtozons iiber den Winterpolen sind mit dem Auftreten
des Ozonlochs drastisch gesunken. Darauf wird in Abschnitt 2.4 eingegangen.

2.3 Katalytischer Ozonabbau

Bis in die sechziger Jahre wurde die Chapman-Chemie allgemein als die den Ozonhaus-
halt bestimmende Reaktionsfolge akzeptiert. Dann aber zeigten verbesserte Messungen
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des Ratenkoeffizienten von (2.5), dass diese Reaktion viel langsamer ablief, als urspriing-
lich angenommen und damit die aus der Chapman-Chemie berechneten Ozonkonzentra-
tionen um etwa einen Faktor zwei zu hoch waren. Ausser den Reaktionen (2.5) und (2.6)
mussten also andere effiziente Ozonabbauprozesse existieren. Damit eine atmosphérische
Spezies einen effizienten Ozonabbau bewirken kann, muss sie entweder in grossen Mengen
vorhanden sein, oder der Ozonabbauprozess muss katalytisch sein, d.h. der Spurenstoff
wird beim Ozonabbau nicht verbraucht. Die Idee des zyklischen Ozonabbaus wurde 1950
erstmals von Bates and Nicolet (1950) vorgeschlagen, schaffte ihren Durchbruch aber erst
in den frithen siebziger Jahren, als Crutzen (1970) und Johnston (1971) die Rolle der
Stickoxide und Stolarski and Cicerone (1974), Molina and Rowland (1974) und Rowland
and Molina (1975) die Rolle der chlorhaltigen Spezies fiir den Ozonabbau erkannten.
Die zyklische Ozonzerstorung wird durch zwei einfache Reaktionen ermoglicht:

X0+ 0 — X + 0y (2.9)

Netto: 03 + 0O —2 02

Hierbei steht X fiir die Radikale H, OH, NO, Cl oder Br. X ist der Katalysator, der durch
obigen Prozess nicht verbraucht wird. Der Nettoeffekt der Reaktionsfolge (2.8)—(2.9) ist
die Umwandlung zweier ungerader Sauerstoffspezies, O und Os, in geraden Sauerstoff O,.
Wie effizient der Zyklus fiir eine bestimmte Spezies X ablauft, hingt von der Konzen-
tration von X und den Ratenkoeffizienten der Reaktionen im Zyklus ab. Fiir die meisten
solcher Zyklen ist (2.8) sehr effizient, so dass (2.9) die ratenbestimmende Reaktion ist. Da
die O-Konzentrationen gegen unten abnehmen, wird (2.9) — und damit der Ozonabbau-
zyklus (2.8)—(2.9) — in der unteren Stratosphére sehr langsam.

Neben dem oben vorgestellten Grundzyklus existieren fiir die Wasserstoff-, Stickstoff-,
Chlor- und Bromfamilien zahlreiche alternative Zyklen, von denen im folgenden die wich-
tigsten aufgefiihrt sind. Die Analyse der verschiedenen Ozonabbauzyklen ist ein Bestand-
teil der Modellauswertungen, weshalb die einzelnen Abbauprozesse hier ziemlich detail-
liert dargestellt werden. Einzelne spéter benotigte Reaktionskoeffizienten sind mit einer
Reaktionsnummer versehen. Die Bezeichnungen dafiir wurden von Brasseur and Solomon
(2005) tibernommen.

2.3.1 Die ungerade Wasserstoff-Familie und die HO -Zyklen
Die Familie des ungeraden (reaktiven) Wasserstoffs ist definiert als
[HO,] = [H] + [OH] + [HO,]. (2.10)

Die Quellgase fiir HO, sind Wasserdampf (H,O), Methan (CH,4) und molekularer Wasser-
stoff (Hz). Ein kleiner Teil des in Reaktion (2.4) gebildeten angeregten Sauerstoffs oxidiert
mit H,O, CHy oder Hy, wodurch OH gebildet wird:

H,O + O('D) — 20H (2.11)
Hy + O('D) - OH + H (2.13)

In der unteren Stratosphére lduft die zyklische Ozonzerstéorung durch HO, -Radikale
in der folgenden Form ab:
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HO,-Zyklus 1:

OH + O3 28 HOy + O, (2.14)
HO, + 03 22 OH + 20, (2.15)

Netto: 203 — 30,

Im Gegensatz zum oben vorgestellten Grundzyklus (2.8)—(2.9) benotigt der HO,-Zyklus 1
keinen atomaren Sauerstoff, was ihn in der unteren Stratosphére wichtig macht. Diese
Art von Zyklus, bei der die oxidierte Verbindung XO (hier: XO = HO;) nicht mit O,
sondern mit Og reagiert, existiert nur fiir die Radikalgruppe HO,, da XO der anderen
Radikalgruppen nicht geniigend schnell mit Ozon reagiert. Der HO,-Zyklus 1 ist der
wichtigste Ozonabbauprozess in der untersten Stratosphére (Zellner, 1999).

Oberhalb von etwa 30 km, wo die O-Konzentrationen héher sind, wird die Reaktion von
HO5 mit O schneller als HO, mit Os. Zwischen 30 und 40 km lauft die Ozonzerstérung
durch die HO,-Radikalgruppe daher hauptsichlich wie im Grundzyklus (2.8)—(2.9) ab
(mit X = OH):

HO,-Zyklus 2:

OH + O3 &% HOy + O, (2.14)
HO; + 0 % OH + O, (2.16)

Netto: 03 + 0O—2 02

Oberhalb von rund 40 km, wo die O-Konzentrationen weiter zunehmen, reagiert OH
rascher mit O als mit Os:

OH+ O — H+ O,. (2.17)
Das so gebildete H-Radikal reagiert meist mit Os,

wodurch ein HOy-Radikal entsteht, welches iiber (2.16) zu einem OH weiterreagiert. Statt
mit Oy kann ein H-Radikal auch mit Ozon direkt zu OH reagieren,

was dem Grundzyklus (2.8)—(2.9) mit X = H entspricht.
Aus den eben beschriebenen Reaktionen ergeben sich die folgenden beiden HO,-
Zyklen, welche oberhalb von 40 km von Bedeutung sind:

HO,-Zyklus 3 (Nicolet, 1970):

OH+ 0 & H+ 0, (2.17)
H+ Oy +M— HO, + M (2.18)
HO, + 0 % OH + O, (2.16)

Netto: 20 — Oy
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HO,-Zyklus 4:

OH+ 0 % H+ 0O, (2.17)
H+ 03 2 OH + O, (2.19)

Netto: 03 + 0O—2 02

Dabei ist der HO,-Zyklus 3 der effizientere der beiden Zyklen (vgl. Abschnitt 4.2.7).

2.3.2 Die Familie des reaktiven Stickstoffs und die NO,-Zyklen

Die Familie des reaktiven Stickstoffs ist definiert als
INO,| = [N] + [NOJ] + [NOy] + [NOj3] 4+ 2[N5Os] + [HNOy]. (2.20)

Quellgas fiir die NO,-Familie ist Lachgas (NoO), das etwa zu 70 % natiirlichen (Organis-
men) und zu 30 % anthropogenen (Diingen, Industrie) Ursprungs ist. In der Troposphére
ist NoO inert. In der Stratosphére wird NoO durch Photolyse oder Reaktion mit angereg-
tem Sauerstoff abgebaut:

N3O + hr (A < 200nm) — Ny + O('D) (2.21)
N,O + O(D) — 2NO (2.23)

NyO wird zu 90 % durch (2.21), zu 4.2% durch (2.22) und zu 5.8 % durch (2.23) abge-
baut, jedoch fiithrt nur (2.23) zur Produktion von NO,. Eine untergeordnete Rolle als
NO,-Quellen spielen galaktische kosmische Strahlung, solare Protonenereignisse sowie
Flugzeugemissionen.

Der wichtigste Ozon abbauende NO,-Zyklus lduft nach dem Muster von (2.8)—(2.9)
(fiir X=NO) ab:

NO,-Zyklus 1 (Crutzen, 1970):

NOy + 0 % NO + 0, (2.25)

Netto: O34+ 0 — 20,

Dieser Zyklus ist am effizientesten auf einer Héhe von 35-45km. Weiter oben wird der
Zyklus langsamer, da die Ozonkonzentrationen abnehmen. In der unteren Stratosphire
lauft Reaktion (2.25) wegen den geringeren O-Konzentrationen immer langsamer ab. Statt
mit atomarem Sauerstoff zu reagieren (2.25), photolysiert dort ein immer grosserer Anteil
der NOs-Radikale,

NO; + hr (A < 405nm) — NO + O, (2.26)

wodurch NOy ebenfalls in NO zuriickgefithrt wird. Auch Reaktionen (2.24) und (2.26)
bilden einen Zyklus, doch ist der Nettoeffekt beziiglich O,-Abbau null:
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NO,.-Null-Zyklus:

NO 4 O3 — NOy + O, (2.24)
NOy +hry — NO + O (2.26)
Netto: Null

Statt mit O (Reaktion (2.25)) oder iber Photolyse (2.26) kann NOy auch mit Ozon
reagieren, wodurch NOj gebildet wird:

NOj3 kann mit NOy zu NyO5 weiterreagieren,

welches photolytisch oder iiber thermischen Zerfall wieder zu NO3 und NO, riickgebildet
wird:

N205 + hv ()\ < 380 nm) — N03 + NOy (229)

N9Os und NOj bilden das Nachtreservoir der NO, -Familie. Bei Tag bildet sich kaum
N5Os5, da NOj rasch photolytisch abgebaut wird:

NO3 + hv (A < 620nm) — NOy + O (2.31)
TXo
Y9 NO + O,. (2.32)

Der Kanal (2.32) wird zu etwa 10 % durchlaufen (Orlando et al., 1993) und fiihrt zu einer
Riickbildung von NO. Die Reaktionsfolgen (2.24)+(2.27)+(2.32) oder (2.24)+(2.27)+
(2.28)+(2.29)/(2.30)+(2.32) bilden damit einen weiteren NO,-Zyklus:

NO,-Zyklus 2:

T
NO; +hr 5% NO + O, (2.32)

Netto: 203+ hry — 30,4

Der NO,-Zyklus 2 benétigt keine O-Radikale und ist damit in der unteren Stratosphére
von Bedeutung.

2.3.3 Die Familie des reaktiven Chlors und die ClO, -Zyklen

Die Familie des reaktiven Chlors ist definiert als

[C10,] = [C]] + [CIO] + [HOCY] + 2[Cly] + 2[CL,0,] + [BrCl]. (2.33)
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Stratosphérisches Chlor ist zum Grossteil anthropogenen Ursprungs (Mitte 1990: 75—
85%). Die ab etwa 1965 verbreitet als Treibgase in Spraydosen und als Kiihlmittel ver-
wendeten FCKW-Verbindungen (FCKW: Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffe) sind sehr sta-
bil, sind nicht wasserléslich und werden erst in der Stratosphére iiber Photolyse, O('D)-
oder OH-Reaktionen abgebaut:

FCKW + hv — Produkte (2.34)
FCKW + O('D) — Produkte (2.35)
FCKW + OH — Produkte (2.36)

FCKWs sind sehr langlebig: Die am meisten verbreiteten FCKWS CFC-12 (CF2Cly) und
CFC-11 (CFCl3) haben Lebensdauern von 102 und 50 Jahren. Als man Mitte der achtziger
Jahre mit der Entdeckung des Ozonlochs (Abschnitt 2.4) das grosse Ozonzerstorungs-
potenzial des stratosphérischen Chlors erkannte, wurden die FCKW-Emissionen auf-
grund verschiedener internationaler Abkommen (Montreal 1987, London 1990, Kopen-
hagen 1992, Montreal 1997 und Peking 1999) drastisch reduziert. Statt FCKWs wurden
ab Anfang der neunziger Jahre vermehrt sogenannte H-FCKWs (H-FCKW: Hydro-Fluor-
Chlor-Kohlenwasserstoffe) und H-FKWs (H-FKW: Hydro-Fluor-Kohlenwasserstoffe) ver-
wendet, die schon in der Troposphére durch Reaktion mit OH abgebaut werden und nur
noch teilweise in die Stratosphére gelangen. H-FKWs enthalten kein Chlor mehr. Neben
den FCKWs existiert als einziges natiirliches Quellgas Methylchlorid (CH3Cl), welches
ozeanischen und terrestrischen Ursprungs ist. Wie die H-FCKWs wird Methylchlorid zu
einem Teil schon in der Troposphére abgebaut und ist viel kurzlebiger (Lebensdauer: 1.5
Jahre) als die FCKWs.

Besonders in der oberen Stratosphére ist der auf (2.8)—(2.9) basierende Zyklus sehr
effizient:

ClO,-Zyklus 1 (Stolarski and Cicerone, 1974; Molina and Rowland, 1974):

Cl+ Oy — ClO + O, (2.37)
ClO+0 % Cl+ 0, (2.38)

Netto: O3+ 0 — 20,

In der Region der polaren stratosphérischen Wolken, wo die ClO-Konzentrationen wegen
heterogener Reaktionen sehr hoch und die O-Konzentrationen wegen des Polarwinters
sehr gering sind (Abschnitt 2.4), reagiert ClO statt mit O (Reaktion (2.38)) mit sich
selber, wodurch entweder das Dimer-Molekiil Cl;O5 oder (zu einem kleineren Teil) Cl,
gebildet wird. Bei Tag photolysieren CloO, und Cly, und es laufen die folgenden beiden
Zyklen ab:

ClO,-Zyklus 2 (Molina and Molina, 1987):

ClO + CIO + M — CLO, + M (2.39)
C1,0s + b 272 2.C1 4 O, (2.40)

Netto: 2 03 +hr — 3 02
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ClO,-Zyklus 3:

2(Cl4 03 — CIO + 0,) (2.37)
ClO + C10 % C1, + O, (2.41)
Cly +hv — 2Cl (2.42)

Netto: 203+ hr — 30,

Der ClO,-Zyklus 2 ist hauptverantwortlich fiir das polare Ozonloch und wird auch als
Ozonloch- oder Dimerzyklus bezeichnet.

2.3.4 Die ungerade Brom-Familie und die Br,-Zyklen

Wie das stratosphérische Chlor ist auch das stratosphérische Brom vorwiegend anthro-
pogenen Ursprungs. Zwar wird Brom grosstenteils als Methylbromid (CH3Br) freigesetzt,
welches ozeanischen Ursprungs ist, doch wird CH3Br zu einem grossen Teil bereits in der
Troposphére abgebaut. Die Lebensdauer von Methylbromid betrégt lediglich einige Tage.
In die Stratosphére gelangen daher vor allem die ausschliesslich anthropogenen Halone.
Am weitesten verbreitet ist Halon-1301 (CBrF3), das bis Anfang der neunziger Jahre in
Feuerloschgerdten verwendet wurde. Die Bromkonzentrationen in der Stratosphére sind
zwar etwa 200 mal geringer als die Chlorkonzentrationen, doch ist die katalytische Ozon-
zerstorung durch ein Bromradikal rund 60 mal effizienter als durch ein Chlorradikal (z. B.
Schauffler et al. (1993); Wamsley et al. (1998)). Im London-Protokoll 1990 wurden neben
den FCKWs auch die Halone verboten.
Die Familie des ungeraden Broms ist definiert als

[Br,] = [Br] + [BrO] + [HBr| + [HOBr| + [BrONO,] + [BrCl]. (2.43)
In der oberen Stratosphére lauft vor allem der Zyklus

Bry-Zyklus 1:

BI‘ + 03 — BI‘O + 02 (244)
BrO + O 2 Br + O, (2.45)

Netto: 03 + 0O —2 02
ab, wiahrend im Polarwirbel BrO eher mit sich selber reagiert:

Bry-Zyklus 2:

BrO + BrO £ 2Br + O, (2.46)

Netto: 2 03 — 3 02

Weit wichtiger als die Reaktion von BrO mit sich selber ist jedoch die Reaktion von
BrO mit ClO. Dies fiihrt zu einer Kopplung der ClO,- und der Br,-Familie. Die Kopplung
der verschiedenen Familien hat einen grossen Einfluss auf die Ozonzerstérungszyklen und
wird im folgenden Abschnitt besprochen.
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2.3.5 Die Kopplung der katalytischen Zyklen und die Bildung
von Reservoirgasen

Reaktionen, bei denen Mitglieder aus zwei verschiedenen Familien miteinander reagie-

ren, fithren zu Kopplungen der Wasserstoft-, Stickstoff, Chlor- und Bromfamilien. Durch

Kopplungen kénnen neue effiziente Zyklen entstehen. Wie erwéihnt, ist die Ozonzerstérung
durch Brom am effizientesten in Kombination mit Chlor:

Br, /ClO,-Zyklus (McElroy et al., 1986):

Br + O3 — BrO + O, (2.44)

Cl+ O3 — CIO + Oq (2.37)

BrO + ClO % BrCl + O, (2.47)

BrCl + hr (A < 540 nm) — Br + Cl (2.48)

Netto: 2 O3 +hry — 3 02

In der unteren Stratosphére sind zudem die folgenden ClO,/HO,- und Br,/HO,-Zyklen
wichtig, die wie der Br,/ClO,-Zyklus ohne atomaren Sauerstoff ablaufen:

ClO,/HO,-Zyklus:

Cl+ O3 — ClO + Oy (2.37)

OH 4 03 %% HO, + O, (2.14)

ClO + HO, % HOCI + O, (2.49)

HOCI + hr (A < 370nm) — OH + Cl (2.50)

Netto: 2 O3 +hry — 3 02

Br,/HO, - Zyklus:

Br + O3 — BrO + O, (2.44)

OH + 05 &2 HO, + O, ( )

BrO + HO, 28 HOBr + O, (2.51)

HOBr + hv (A < 425nm) — OH + Br (2.52)

Netto: 2 O3 +hry — 3 02

Durch die folgenden Reaktionen sind die HO,-, ClO,- und Br,-Familien an die NO,-
Familie gekoppelt:

HO, 4+ NO 8 OH + NO, (2.53)
ClO 4+ NO — Cl + NO, (2.54)
BrO + NO — Br + NO, (2.55)

(2.54) und (2.55) sind in der unteren Stratosphére die wichtigsten Reaktionen fiir den
Abbau von ClO und BrO. Reaktion (2.53) ist vor allem in der Ndhe der Tropopau-
se wichtig, wo die NO-Konzentrationen gross sind. Sie spielt auch eine wichtige Rolle
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beim Methanabbau (Abschnitt 2.3.6). Je nachdem, auf welchem Pfad NO, weiterrea-
giert (Abschnitt 2.3.2), entstehen verschiedene Typen von HO,/NO,-, ClO,/NO,- und
Br,/NO,-Zyklen. In der unteren Stratosphére wird NOy primér photolytisch abgebaut
(Reaktion (2.26)). Die Reaktionsfolge (2.14)+(2.53)+(2.26) bildet dann einen HO, /NO,-
Nullzyklus, (2.37)+(2.54)4(2.26) einen ClO, /NO,-Nullzyklus und (2.44)+(2.55)4(2.26)
einen Br,/NO,-Nullzyklus.

Die Kopplung zweier Familien fiihrt nicht nur zu neuen Ozonabbauzyklen oder Null-
zyklen, sondern auch zur Bildung von sogenannten Reservoirgasen. Reservoirgase sind
ziemlich inerte und damit relativ langlebige Verbindungen. Werden Mitglieder der un-
geraden Wasserstoff-, Stickstoff- oder Chlorfamilien in Reservoirgase iiberfiihrt, sind sie
vom Ozonzerstorungsprozess ausgeschlossen, sie sind deaktiviert. Die Reservoirgase der
HO,-, NO, oder ClO,-Familien sind Chlorwasserstoff (HCI), Salpetersdure (HNO3) und
Chlornitrat (CIONO,). Sie werden wie folgt gebildet:

ClO + NOy + M — CIONO, + M (2.56)
Cl+ CHy, — HCl + CHj (2.57)
Cl+ HO; — HCl 4+ Oy (2.58)
NO, 4+ OH + M — HNO3 + M (2.59)

Neben (2.59) kann HNOj3 auch heterogen aus NoOj gebildet werden: Diese Reaktion lauft
auf Aerosolpartikeln ab und fiithrt besonders nach Vulkanausbriichen zu einer verstéirkten
Deaktivierung von NO, (Reaktion (2.83), Abschnitt 2.4). Die wichtigste Reaktion zur
Bildung von HCI ist Reaktion (2.57). Neben (2.57) und (2.58) kann HCIl auch durch
Reaktionen von Cl mit Hy, HO5, HyO5 oder CH5O gebildet werden.

Reservoirgase konnen wieder photolysieren oder mit OH reagieren, wodurch die de-
aktivierten Substanzen in die HO,-, NO,- und ClO, -Familien zuriickgefiihrt werden und
wieder an den Ozonabbauzyklen teilnehmen kénnen. Die wichtigsten Reaktionen zur Ak-
tivierung von Reservoirgasen sind:

CIONO, + L (A < 320nm) — C1+ NO; (2.60)
— ClO 4+ NO, (2.61)

HCl + OH — H,0 + Cl (2.62)

HNO; + hv (A < 310nm) — HO + NO, (2.63)
HNO; + OH — Hy0 + NOsy (2.64)

Sehr wichtig im Polarwirbel ist die Aktivierung von CIONO, und HCI durch heteroge-
ne Reaktionen auf polaren stratosphérischen Wolkenpartikeln (Reaktionen (2.77)—(2.83),
Abschnitt 2.4).

Neben den reaktiven ClO,- und NO,-Familien ist es iiblich, die Familie des ungeraden
Chlors (anorganisches Chlor) und die Familie des ungeraden Stickstoffs zu definieren, bei
denen die Reservoirgase mitgezihlt werden:

[C1,] = [C10,] + [HCI] + [CIONO)] (2.65)
[NO,] = [NO,] + [HNOs] + [CIONO,] + [BrONO,] + [NAT] + [STS] (2.66)

[INAT]+[STS] ist der Anteil des in polaren stratosphéirischen Wolken gebundenen Stick-
stoffs (Abschnitt 2.4). Daneben werden auch die Familie des gesamten organischen und
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anorganischen Chlors sowie die Familie des gesamten organischen und anorganischen
Broms definiert,

Q
Q

£
I

[C1,] + [ODSC] (2.67)
[Br,] + [ODSBr], (2.68)

a
oo

<
I

welche die gesamten stratosphérischen Halogene umfassen. ODSCI und ODSBr bezeichnen
die Familien der chlor- bzw. bromhaltigen Ozon zerstérenden Substanzen (engl. ozone
destroying substances, ODS).

Wie gross in den Cl,- und NO,-Familien die Anteile der Reservoirgase sind, héngt
von den Ratenkoeffizienten der Reaktionen ab, durch welche Reservoirgase gebildet und
zerstort werden. Allgemein sind die Anteile der Reservoirgase in der unteren Stratosphére
hoher als in der oberen, da die fir (2.60), (2.61) und (2.63) bendtigte kurzwellige UV-
Strahlung und die OH-Konzentrationen gegen unten abnehmen. In weiten Teilen der Stra-
tosphére sind rund 99 % des gesamten ungeraden Chlors Cl, in Form der Reservoirgase
HCI und CIONO, gespeichert. Der Anteil der Salpetersidure am gesamten ungeraden Stick-
stoff NO, kann in mittleren und hohen Breiten vom Herbst bis zum Friihling bis zu 90 %
ausmachen (Chartrand et al., 1999; Gao et al., 1997).

Da die Riickbildung der Reservoirgase in Radikale nur im sonnenbeschienenen Teil
der Atmosphére ablauft, wéchst tagsiiber die Konzentration der Radikale auf Kosten der
Reservoirsubstanzen, wiahrend nachts, insbesondere in der Polarnacht, das Umgekehrte
der Fall ist.

Die Umwandlung in Reservoirgase ist im allgemeinen nur eine temporére Deaktivie-
rung von reaktiven HO,-, NO,- und ClO,-Spezies. In der Troposphére kénnen HCl und
HNOj3 durch Ausregnen dauerhaft vom System entfernt werden. In der Stratosphére exi-
stieren zudem verschiedene “kannibalistische” Reaktionen, durch welche HO, in H,O und
NO, in Ny zuriickgebildet wird.

Fiir die ungerade Bromfamilie existieren analog zu CIONOy und HCI die Verbindun-
gen BrONO, (Bromnitrat) und HBr (Bromwasserstoff). Doch sind diese Verbindungen so
kurzlebig, dass sie normalerweise nicht zu den Reservoirgasen gezéhlt werden und daher
die Familie des reaktiven Broms mit Br, gleichgesetzt werden kann. Dies ist der Haupt-
grund, wieso die Ozonzerstérung durch Brom besonders effizient ist.

2.3.6 Ozonbildung bei Methanoxidation

Ausser tiber Photolyse von molekularem Sauerstoff (Reaktion (2.1)) kann O,, auch tiber die
Oxidation von Methan (oder weiterer reaktiver organischer Gase, ROG) gebildet werden.
Dieser Ozonbildungsprozess ist insbesondere in der Troposphére wichtig, wo hohe ROG-
Konzentrationen vorhanden sind und (2.1) wegen fehlender kurzwelligen UV-Strahlung
nicht ablaufen kann. Ozonproduktion durch Methanoxidation ist aber auch in der unteren
Stratosphére von Bedeutung.

Methan (CH4) stammt sowohl aus natiirlichen (Feuchtgebiete, Ozeane) wie anthropo-
genen (Landwirtschaft, Kohle, Erdgas, Miilldeponien) Quellen. Rund 60 % der Methan-
emissionen sind anthropogen. Methan, das sich in den letzten 200 Jahren verdoppelt hat,
ist nach CO, das zweitwichtigste Treibhausgas. In der Troposphére und in der unteren
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Stratosphére wird Methan vor allem durch Oxidation mit OH abgebaut (Crutzen, 1974):

CH, + OH — CHj3 + H,0 (2.69)
CHs + Oy + M — CH30, + M (2.70)
CH30, + NO 28 CH30 + NO, (2.71)
NO; +hy — NO + O (2.26)
O+0y+M— 03+M (2.2)
CH30 + Oy — CH,0 + HO» (2.72)
HO, + NO 28 OH 4 NO, (2.53)
NO; +hy — NO + O (2.26)
O+0y+M— 03+M (2.2)
CH,O + hv — CO + H, (2.73)

Netto: CH4 +403+ hry — CO + HyO + Hy + 203

Fiir die Photolyse von Formaldehyd (CH5O) existiert ein zweiter Kanal. Dies fiihrt alter-
nativ zu (2.73) zur folgenden Reaktionskette:

CH,0 4+ hr —- HCO + H

(2.74)

H+ Oy +M — HO,y + M (2.18)
HCO + Oy — HO, 4 CO (2.75)

2 (HO, + NO 28 OH + NO») (2.53)
2(NOy +hv — NO + O) (2.26)
2(0+ 02+ M — O3 + M) (2.2)

Netto: CH4—|—8OQ+hV—>CO+HQO+2OH—|—4O3

Beim Methanabbauprozess fiithrt (2.26)4(2.2) zur Ozonbildung, weil in obiger Reak-
tionsfolge NO in NOy umgewandelt wird, ohne dabei Ozon abzubauen: Reaktion (2.24),
die zusammen mit (2.26)+(2.2) zu einem Nullzyklus fiihren wiirde (NO,-Nullzyklus in
Abschnitt 2.3.2), ist in der Reaktionskette entweder durch (2.71) oder durch (2.53) er-
setzt. Zudem erfolgt die Umwandlung von OH zu HO, ebenfalls ohne Ozonabbau, wo-
durch andernfalls wieder ein Nullzyklus resultieren wiirde (HO, /NO,-Nullzyklus in Ab-
schnitt 2.3.5).

Neben Ozon werden beim Methanabbau Kohlenmonoxid (CO), Wasserdampf und H,
oder OH produziert. Die Zunahme des Wasserdampfs mit der Hohe in der Stratosphére
ist eine Folge des Methanabbaus. Naherungsweise ist die Summe [CH,)+[HoO]+[H,] tiber
die ganze Stratosphéare konstant (HO, kann zu HyO zuriickgebildet werden und macht
nur einen kleinen Teil der Wasserstofffamilie aus).

Beim Abbau durch CO, das auch bei Verbrennungsprozessen gebildet wird, entsteht
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neben Kohlendioxid wieder Ozon:

CO + OH — CO, + H (2.76)
H+ Oy +M — HO, + M (2.18)
HO, + NO % OH + NO, (2.53)
NO, + hv — NO + O (2.26)
O+ 0y +M— O3+ M (2.2)

Netto: CO +205 +hr — COy + Oy

Fiir die Ozonproduktion durch Methan- und Kohlenmonoxidoxidation ist Vorausset-
zung, dass HO, mit NO reagiert (Reaktion (2.53)). Ist der NO-Gehalt der Luft niedrig
(z.B. wiahrend der Polarnacht), reagiert HO, stattdessen hauptséchlich mit O3 (Reaktion
(2.15)) oder mit ClO (Reaktion (2.49)), was statt zu einer Ozonproduktion zu einem Ozon-
abbau fiithrt (HO,-Zyklus 1, Abschnitt 2.3.1, oder ClO,/HO,-Zyklus, Abschnitt 2.3.5).

2.4 Heterogene Chemie

Heterogenen Reaktionen laufen an der Oberfliche oder im Innern winziger Partikel ab.
Lange wurde diese Klasse von Reaktionen weitgehend vernachléssigt und polare strato-
sphérische Wolken, welche in der heterogenen Polarchemie die Schliisselrolle spielen, als
meteorologische Kuriositdt betrachtet.

Dies &nderte sich mit der Entdeckung des Ozonlochs Mitte der achtziger Jahre. 1985
bemerkten Farman et al. (1985) in ihren Messungen von 1980-1984 iiber Halley in der
Antarktis eine massive Abnahme des Gesamtozons in den Friihlingsmonaten verglichen
mit den Werten von 1957-1973. Uber den argentinischen Inseln fanden sie eine #hnliche,
aber weniger ausgeprigte Entwicklung und vermuteten einen Zusammenhang mit dem
erhohten stratosphérischen Chlorgehalt aufgrund angestiegener anthropogener FCKW-
Emissionen. Bis jetzt war man davon ausgegangen, dass der erhohte Chlorgehalt in den
néichsten Jahrzehnten nur einen kleinen Effekt auf das Ozon in der oberen Stratosphére
der dquatorialen und mittleren Breiten haben wiirde. Unerwartet war auch die Héhe der
maximalen Ozonzerstorung: Messungen zeigten, dass die maximale Ozonzerstérung in der
Gegend des Ozonlochs zwischen 15 und 20 km am ausgeprégtesten war. Mit dem klassi-
schen ClO,-Zyklus der Gasphasenchemie (ClO,-Zyklus 1, Abschnitt 2.3.3) konnte man
dies nicht erkldaren, da dieser wegen der benotigten Sauerstoffradikale erst fiir Hohen {iber
30km effizient ist. Solomon et al. (1986) erkannten, dass schnelle heterogene Reaktionen
auf polaren Stratosphirenwolken (engl. polar stratospheric clouds, PSCs) die entschei-
dende Rolle bei der antarktischen Ozonzerstérung spielen miissen. Tatsédchlich werden
die in den Friihlingsmonaten in den polaren Breiten der unteren Stratosphére beobachte-
ten Ozonverluste durch heterogene Aktivierung von Reservoirkomponenten wie HCI und
CIONO, auf polaren Stratosphidrenwolken initiiert. Bei Sonnenaufgang entstehen durch
Photolyse Chlorradikale, die {iber verschiedene katalytische Zyklen reagieren und so Ozon
zerstoren.

Heute wissen wir, dass heterogene Reaktionen neben einigen Radikal-Reaktionen zu
den schnellsten in der Stratosphére gehoéren. Die wichtigsten heterogenen Reaktionen sind
im folgenden aufgefiihrt, wobei die Abkiirzungen (g) die Gasphase und (s) die fliissige oder
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feste Phase bezeichnen:

HET

CIONO,(g) 4+ HCI(s) 5" Cly(g) + HNOs(s) (2.77)
CIONO,(g) + H,0(s) 5" HOCI(g) + HNOs(s) (2.78)
HOCI(g) + HCL(s) "E" Cly(g) + HoO(s) (2.79)
BrONO,(g) + HCl(s) 5" BrCl(g) + HNOj3(s) (2.80)
BrONO,(g) + H,0(s) 5" HOBr(g) + HNOs(s) (2.81)
HOBr(g) + HCI(s) "5" BrCl(g) + H,O(s) (2.82)
N,Os(g) + HyO(s) 5" 2HNO5(s) (2.83)

Die Reaktionen (2.77)—(2.82) konvertieren die relativ inerten Reservoirgase CIONO,
und HCI (Abschnitt 2.3.5) sowie BrONO, in die labileren Verbindungen Cly, HOCl, HOBr
und BrCl. Diese Verbindungen werden durch Photolyse leicht in Halogen-Radikale umge-
wandelt (Reaktionen (2.42), (2.48), (2.50) und (2.52)), die iiber verschiedene katalytische
Zyklen Ozon zerstoren. Am wichtigsten sind dabei der ClO,-Zyklus 2 (Abschnitt 2.3.3),
der Br,/ClO,-Zyklus und der ClO,/HO,-Zyklus (Abschnitt 2.3.5), welche alle keinen
atomaren Sauerstoff benotigen. Eine Studie von Anderson et al. (1989a) zeigt, dass der
ClO,-Zyklus 2 75 %, der Br,/ClO,-Zyklus 20 % und der ClO,/HO,-Zyklus 4 % zur Ozon-

zerstorung der Antarktis beitrigt.

Durch die Reaktionen (2.77), (2.78), (2.80), (2.81) und (2.83) werden zudem Stick-
oxide in relativ inerte Salpetersiure (HNOj) tiberfiihrt, wodurch die Menge der aktiven
Stickoxide (NO,) reduziert wird. Solange die Salpetersdure im Partikel gelost ist, kann
HNOj(s) kaum photolysieren. Dieser Prozess wird Denozifizierung genannt und ist re-
versibel, da HNOj3(s) durch Auflosung der Partikel wieder in die Gasphase gelangt und
wieder zu NO, photolysieren kann. Sind die PSCs jedoch durch Aufnahme von Was-
ser und Salpeterséure sowie durch Koagulation geniigend angewachsen, sedimentieren sie
und entfernen so die in ihnen enthaltenen Stickoxide irreversibel aus einer bestimmten
Hohenschicht. Dieser Prozess wird Denitrifizierung genannt. Denoxifizierung und Denit-
rifizierung sind Voraussetzung fiir eine effiziente Halogen induzierte Ozonzerstérung, da
Stickoxide iiber die Reaktionen

Cl10 + NOy + M — CIONO, + M (2.56)
BrO + NOy + M — BrONO, + M (2.84)

die katalytischen ClO,- und Br,-Zyklen zum Abbruch bringen koénnen. Uber der Antarktis
kann es dadurch zur voélligen Dominanz der ClO,- und Bry,-Zyklen kommen, d.h. die
Deaktivierung wird aufgrund des fehlenden NO, vollig ausgeschaltet.

Heterogene Reaktionen laufen auf polaren Stratosphérenwolken ab und sind von fun-
damentaler Bedeutung fiir die Ozonzerstorung im Polarwirbel. Einzelne heterogen Re-
aktionen, insbesondere die NyOs-Hydrolyse (2.83), laufen aber auch in/auf den Schwe-
felsduretropfchen der stratosphérischen Aerosolschicht ab, welche die Erde zwischen der
Tropopause und etwa 30km umgibt. Im folgenden Abschnitt werden stratosphérische
Aerosole und PSCs genauer beschrieben.
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Abbildung 2.5: Massenanteile von Ho SOy, HNOs und HCI in einem fliissigen Aerosoltropfchen
als Funktion der Temperatur. Unterhalb von 2wt-% wird eine logarithmische Skala verwendet.
Aus Carslaw et al. (1994).

2.4.1 Stratosphirische Aerosole und polare Stratosphirenwol-
ken

An der Erdoberfliche wird durch natiirliche (Ozeane, Vulkane) und anthropogene Quel-
len (Industrie, Verkehr) Schwefel emittiert. Im Gegensatz zu Schwefelkomponenten wie
H,S (Schwefelwasserstoff), (CHj)2S (Dimethylsulfid) oder SOy (Schwefeldioxid) ist COS
(Carbonylsulfid) sehr stabil und wird erst in der Stratosphére abgebaut. COS stammt
aus Ozeanen, Vulkanen und anthropogenen Quellen. In der Stratosphére wird COS pho-
tolysiert und schliesslich in HySO4 (Schwefelsiure) umgewandelt. Unterhalb von etwa
30 km nukleiert die Schwefelsdure zu Sulfat-Aerosoltropfchen (engl. stratospheric sulfate
aerosols, SSA). Neben HySO, enthalten SSA vor allem Wasser. Der Anteil der HySOy-
Konzentration im Aerosol betrigt typischerweise 80 Gewichtsprozent bei 240 K. Aufgrund
der HyO-Aufnahme durch die Aerosole nimmt der HySO4-Anteil bei sinkenden Tempe-
raturen kontinuierlich ab und betrigt bei 195K noch 50 %, siehe Abbildung 2.5. In und
auf den SSA laufen heterogene Reaktionen ab, insbesondere die NoOs-Hydrolyse (2.83).
Nach grossen Vulkanausbriichen wie El Chichén (April 1982) oder Mt. Pinatubo (Juni
1991), wihrend denen grosse Mengen (1-20Tg) an Schwefel in die Stratosphére injiziert
werden, steigen die Konzentrationen der Schwefelsauretropfchen um einen Faktor 10-100
an. Die heterogenen Reaktionen laufen dadurch entprechend schneller ab. Die Verweilzeit
vulkanischer Aerosole betragt 2-3 Jahre.

Bei tiefen Temperaturen dienen SSA zudem als Kondensationskeime fiir die PSC-
Bildung. Polare Stratosphirenwolken treten im Polarwinter bei tiefen Temperaturen auf.
Es gibt verschiedene PSC-Typen, die sich in ihrer Partikelzusammensetzung unterschei-
den. Aufgrund von Beobachtungen weiss man, dass PSCs als Salpetersiure-Trihydrat-
Kristalle (HNOg - 3H20, engl. nitric acid trihydrates, NAT), Wassereis (HyO) und als
fliissige terndre Losungen (HoSO4/HNO3/HyO, engl. supercooled ternary solutions, STS)
vorkommen. NAT wird als PSC-Typ la, STS als Typ Ib und Wassereis als Typ II bezeich-
net. NAT ist unterhalb von Txar ~ 197 K stabil, STS unterhalb von Tgrs &~ 193 K und
Wassereis unterhalb von Ticg &~ 189 K. Die Kondensationstemperatur von NAT, TyaT, ist
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Abbildung 2.6: Links: Temperaturbereiche, fiir die SAT, NAT (rot) und Wassereis (blau) sta-
bil sind. Daneben sind die Stabilititsbereiche fiir weitere (bisher nicht beobachtete) HNOs- und
HyS04-Hydrate eingezeichnet, auf die in dieser Arbeit nicht eingegangen wird. Rechts: Pha-
sentiberginge zwischen SSA, STS, Wassereis, SAT und NAT. Die Abkiirzungen NAX bzw. SAX
bezeichnen die Familien der HNOs- bzw. HySOy-Hydrate. Die horizontalen gepunkteten Linien
zeigen die maximalen Temperaturen, fir die SAT, NAT und Eis stabil sind. Details siehe Text.
Aus Koop et al. (1997) (modifiziert).

vom HNOj3- und vom Wasserdampfgehalt abhéngig und wird durch die Parametrisierung
von Hanson and Mauersberger (1988) beschrieben. Ticg ist der Eisfrostpunkt.

Die Bildung der PSCs ist noch immer nicht vollsténdig verstanden. Mitte der achtziger
Jahre ging man davon aus, dass SSA bei einer Temperatur von ca. 205 K zu Schwefelsdure-
Tetrahydrat (HySOy - 4H50, engl. sulphuric acid tetrahydrate, SAT) gefriert. Bei weiterer
Abkiihlung bildet sich nach dieser Theorie bei ca. 197 K durch bimolekulare heterogene
Nukleation von HNO3; und HyO um das SAT-Partikel ein NAT-Kristall. Durch unimole-
kulare Nukleation von HoO auf NAT bildet sich schliesslich unterhalb des Eisfrostpunkts
bei 189 K Wassereis.

Dieses einfache 3-Stufen-Konzept erwies sich spéter als falsch. Abbildung 2.6 zeigt die
heute bekannten oder spekulierten Phaseniibergidnge zwischen SSA, STS, Wassereis, SAT
und NAT aufgrund von Laborexperimenten (Koop et al., 1995). Thermodynamisch er-
laubte, kinetisch hinreichend schnell ablaufende Ubergéinge sind durch einen gewthnlichen
Pfeil dargestellt. Ein doppelt durchgestrichener Pfeil bedeutet, dass ein Phaseniibergang
thermodynamisch zwar moglich ist, kinetisch aber so langsam ablauft, dass er unter stra-
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tosphérischen Bedingungen nicht auftritt. Ein Prozess, der von einem Partikel ausgeht,
das sich nicht im thermodynamischen Gleichgewicht befindet, ist durch einen gestrichelten
Pfeil markiert. Tropfchen sind als Kreise, feste Partikel als Sechsecke dargestellt, wobei
Wassereis blau und NAT rot markiert ist. Der linke Ast in Abbildung 2.6 zeigt, dass
sich SAT nicht direkt aus SSA und sich NAT nicht direkt aus SAT bilden kann, wie es
im 3-Stufen-Konzept propagiert wurde. Vielmehr bleiben die SSA bei Abkiihlung auch
unterhalb von Tsar und Tyar fliissig (mittlerer Ast, (1)). Bei ihrer Abkiihlung nehmen
die Aerosole zundchst HyO, unterhalb von etwa 193 K dann in grossen Mengen HNOj3 auf
(Abbildung 2.5), es bildet sich STS. Fallt die Temperatur 3 K unter Ticg, gefrieren die
STS-Tropfchen zu Wassereis, die von einer diinnen fliissigen Schicht aus HNO3 und H,SO,
umgeben sind (mittlerer Ast, (2) in Abbildung 2.6). Diese Schicht kann zu NAT- und
SAT-Partikeln auskondensieren (3), wobei in der Atmosphére bisher nur NAT beobachtet
werden konnte. Bei steigenden Temperaturen verdampft das Eis, und NAT bleibt zuriick
(4). Bildet sich NAT direkt um ein Eispartikel, kann Eis dank der schiitzenden Schicht
auch oberhalb von Ticg weiterbestehen (5) (engl. NAT-Coating). Vermutlich werden die
fiir die Eis- und NAT-Bildung notwendigen sehr tiefen Temperaturen vor allem erreicht,
wenn Luftpakete bei der Uberstromung eines Gebirges (z. B. der Antarktischen Halbinsel)
adiabatisch abgekiihlt werden. Moglicherweise kann NAT-Bildung auch bei Temperatu-
ren oberhalb von Ticg stattfinden (6). Die genauen Prozesse sind hier unklar. MacKenzie
et al. (1995) und Drdla et al. (1994) propagierten, dass Verunreinigungen durch Spuren-
stoffe in stratosphérischen Aerosolen ein direktes Gefrieren von STS zu NAT begiinstigen
koénnten.

2.4.2 Heterogene Reaktionsraten

Die Verlustrate einer atmosphérischen Spezies X (z. B. CIONO,), die heterogen mit einer
in einem Tropfchen oder Partikel gelosten Substanz Y (z.B. HCI) reagiert, wird durch
eine Reaktion pseudo-erster Ordnung ausgedriickt:

d[X] I
— = —ky[X]. 2.
Der Ratenkoeffizient k% [s7!] ist gegeben durch (Cadle et al., 1975):
1
ki = 1A (2.86)

Dabei ist A die Partikel- oder Tropfchenoberflichendichte, v der sogenannte reaktive
Aufnahmekoeffizient und vx die mittlere thermische Geschwindigkeit des Molekiils X,

gegeben durch
kT
Ux = ,/8— (2.87)
Tmx

mit der Boltzmann-Konstanten k, Temperatur 7" und Molekiilmasse myx.

Die Oberfliichendichte A betrigt fiir SSA typischerweise 0.5-1.0 ym?/cm? in der un-
teren Stratosphiire und weniger als 0.2 um?/cm? oberhalb von 25 km. Nach grossen Vul-
kanausbriichen sind die Werte um einen Faktor 10-100 hoher. Typische Werte fiir Ober-
flichendichten fiir PSCs sind 10 gm?/cm? fiir STS, 1 pm?/cm? fiir NAT und 10-100 pm?/
cm? fiir Wassereis.

Der reaktive Aufnahmekoeffizient ~ ist der Anteil der Stosse, die zu einer Reaktion
mit der im Tropfchen oder Partikel gelosten Substanz Y und damit zu einem Verlust von
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X fiihren. v wird daher auch als Reaktionswahrscheinlichkeit bezeichnet. Fiir Reaktio-
nen in/auf fliissigen Aerosolen (SSA, STS) zeigt 7 ein vollig anderes Verhalten als fiir
Reaktionen auf festen PSC-Partikeln (NAT, Eis).

Bei heterogenen Reaktionen in/auf flissigen Aerosolen reagieren die gasformigen Mo-
lekiile der Substanz X entweder direkt an der Oberfliche, oder sie werden gelost, dif-
fundieren ins Innere und reagieren dort mit Y. Der reaktive Aufnahmekoeffizient  ist
daher eine Kombination von Reaktionswahrscheinlichkeiten an der Tropfchenoberflache
und im Tropfcheninnern. Unter der Annahme, dass X rasch von der Oberfldche ins Innere
diffundiert, gilt (Hanson and Ravishankara, 1994):

1 1 1
Sl T 2.88
voooax  Deuk 4+ Tsury ( )

Dabei ist ax der sogenannte Massen-Akkomodationskoeffizient, der den Anteil der Stosse
angibt, die zu einer Aufnahme von X im Tropfcheninnern fithren. Im Gegensatz zum
reaktiven Aufnahmekoeffizienten, der einen irreversiblen Abbau von X beschreibt, ist der
durch den Massen-Akkomodationskoeffizienten beschriebene Prozess reversibel, da X ohne
Reaktion mit Y vom Partikel in die Gasphase zuriick gelangen kann. Oftmals ist a@ ~ 1.
I'puir und T'syr ¢ sind gegeben durch

AH: RT/ Dxkl
oty = —— . A bulk - f(rv/ ki ./ Dx) (2.89)

ARTKL koo

surf

(2.90)

surl = Ux kdes
Dabei ist r der Tropfchenradius, vx die mittlere thermische Geschwindigkeit von X, Hy die
Henry-Konstante, welche die Loslichkeit von X angibt, R die Gaskonstante, 7" die Tempe-
ratur, Dx die Diffusionskonstante fiir X in der Losung und kf,;;, und k. s Reaktionskon-
stanten pseudo-erster Ordnung fiir die Reaktion von X mit Y im Tropfcheninnern oder an
der Tropfchenoberfliche. Durch die Funktion f(z) = coth(z) — 1/x wird die Kugelgestalt
der Aerosoltropfchen beriicksichtigt. k.qs und kges sind Adsorptions- und Desorptions-
koeffizienten, welche den Ubergang von X aus der Gasphase an die Tropfchenoberfliche
und von der Trépfchenoberfliche in die Gasphase beschreiben. Die Formeln (2.88)—(2.90)
lassen sich relativ leicht herleiten, sieche Anhang B.

Die Bedeutung von I'y,, s variiert je nach Reaktion stark. Fiir viele heterogene Re-
aktionen kann I'y,, s vernachléssigt werden. Fiir Reaktion (2.77) betrdgt der Anteil des
s p- Terms weniger als 1 % fiir Temperaturen iiber 215 K, aber tiber 80 % unterhalb 195 K
(Hanson and Ravishankara, 1994).

Wegen des starken Sauregehalts der stratosphérischen Aerosole kann sich HCI erst bei
sehr tiefen Temperaturen 16sen (Abbildung 2.5), weshalb die Reaktionen (2.77), (2.79),
(2.80) und (2.82) erst unterhalb von 195-200 K an Bedeutung gewinnen. Auch (2.78) ist
nur fiir tiefe Temperaturen von Bedeutung. Dagegen ist v von (2.81) und (2.83) kaum
temperaturabhéngig. Beide Reaktionen laufen wegen ihrer hohen v-Werte (0.1 <~ < 0.9
fiir (2.81) und v = 0.1 fiir (2.83)) im gesamten Temperaturbereich sehr effizient ab.

Bei heterogenen Reaktionen auf festen Partikeln (NAT oder Eis) laufen die Reaktionen
nur an der Teilchenoberfliche ab. Entsprechend wird der reaktive Aufnahmekoeffizient

beschrieben durch . . .
— =4+ , 2.91
9 ax Fsurf ( )
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Abbildung 2.7: Mittlere Heizraten durch Absorption kurzwelliger Sonnenstrahlung durch Os,
O3, HyO, COy und NOy (rechts) und mittlere Kihlungsraten durch langwellige Abstrahlung durch
O3, HyO und COs (links). Aus London (1980).

wobei I'y,¢ durch (2.90) gegeben ist. Die Reaktionskonstante kgw,f héngt vom Ober-

flichenanteil des Partikels ab, der mit Molekiilen der Substanz Y bedeckt ist. Fiir die
Reaktionen (2.77) und (2.78) auf NAT ist 7 eine Funktion der relativen Feuchte iiber Eis.
Fiir die tibrigen heterogenen NAT-Reaktionen sowie alle heterogenen Reaktionen auf Eis
ist der reaktive Aufnahmekoeffizient in guter Naherung konstant.

Besonders auf Eisteilchen laufen alle oben aufgelisteten heterogenen Reaktionen ex-
trem effizient ab, die chemische Lebensdauer von CIONOy und BrONO, gegeniiber hete-
rogener Aktivierung betréigt lediglich 1 Stunde! Heterogene Reaktionen auf PSCs fithren
zu einer sehr raschen Halogen-Aktivierung, verbunden mit einem drastischen Ozonabbau.

2.5 Dynamik der Stratosphire

2.5.1 Stratosphirische Temperatur- und Windverteilung

Die stratosphérische Temperatur- und Windverteilung hingt wesentlich von der Grosse
und Verteilung der diabatischen Heizraten ab. Abbildung 2.7 zeigt die mittleren Heiz-
und Kiihlungsraten in Abhéngigkeit der Hohe. Hauptwérmequelle in der Stratosphére ist
die Absorption solarer UV-Strahlung durch Ozon (Abschnitt 2.1). Die Heizrate betrigt
in der unteren Stratosphére im Mittel 1 K/Tag und nimmt gegen oben kontinuierlich zu,
bis sie an der Stratopause iiber dem Sommerpol mit 15K/Tag ein Maximum erreicht.
Mit einer Hohe von etwa 50 km liegt die Stratopause deutlich hoher als diejenige der ma-
ximalen Ozonkonzentrationen, zum einen, weil die UV-Strahlung gegen oben zunimmt,
zum andern, weil sich diinnere Luft leichter erwédrmt. Das Aufheizen eines stratosphéri-
schen Luftpakets durch Absorption von UV-Strahlung wird nahezu ausgeglichen durch
den Kiihlungseffekt, der sich aus der Abstrahlung langwelliger Strahlung ins All ergibt.
Die Abstrahlung erfolgt priméar durch COs- und Ozonmolekiile, wihrend Wasserdampf
nur eine geringe Bedeutung zukommt. In der unteren und mittleren Stratosphére hat
Ozon auch im langwelligen Bereich einen warmenden Effekt, da dort die Absorption lang-
welliger terrestrischer Strahlung iiber die Abstrahlung dominiert.
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Abbildung 2.8: Beobachtete monatlich und zonal gemittelte Temperaturen (K) in Abhdngigkeit
von Hdéhe und Breite fir Januar (links) und Juli (rechts). Aus Holton (1992).

Abbildung 2.8 zeigt die zonal gemittelte Temperaturverteilung vom Erdboden bis etwa
120 km. An der Tropopause findet sich ein Minimum in der vertikalen Temperaturvertei-
lung, wobei die tiefsten Werte iiber den Tropen auftreten. Das Temperaturminimum an
der tropischen Tropopause wird durch adiabatische Abkiihlung verursacht: Troposphéri-
sche Luft steigt iiber den Tropen zur Tropopause auf, dehnt sich aus und wird dabei
abgekiihlt. Die mittlere und obere Stratosphére befindet sich in guter Naherung im Strah-
lungsgleichgewicht. Dies bedeutet, dass sich dort die Temperaturverteilung als Gleichge-
wicht zwischen Energiegewinn durch Absorption von UV-Strahlung und Energieverlust
durch Abstrahlung ergibt. Aufgrund der Zunahme der Heizraten (Abbildung 2.7) nehmen
die Temperaturen in der Stratosphére mit der Hohe zu. An der Stratopause erreichen die
Temperaturen iibereinstimmend mit den Heizraten ein Maximum. Die hochsten Werte tre-
ten dabei {iber dem Sommerpol auf, wo die Heizraten infolge des Polartags am grossten
sind. In der Mesosphére nehmen die Temperaturen aufgrund des Riickgangs der Heizraten
mit der Hohe ab. An der Mesopause (ca. 90km) finden sich die tiefsten in der Erdatmo-
sphére gemessenen Temperaturen, wobei die tiefsten Werte iiber dem Sommerpol auftre-
ten, obwohl dort die Heizraten deutlich héher sind als {iber der Winterhemisphére. Das
Temperaturminimum iiber dem Sommerpol ist eine Folge einer durch Welle-Grundstrom-
Wechselwirkungen induzierten sekundéren Zirkulation, welche den Sommerpol adiabatisch
abkiihlt und den Winterpol adiabatisch erwarmt.

In Abbildung 2.9 sind die zonal gemittelten Zonalkomponenten des geostrophischen
Winds dargestellt. Die geostrophischen Zonalwinde sind mit der Temperaturverteilung
iiber die thermische Windgleichung verkniipft. Es gilt:

ROT

dug __ROT

9z H oy

Dabei ist uy der geostrophische Zonalwind, 7" die Temperatur, f die vertikale Komponente
der Erdrotation, R die Gaskonstante fiir trockene Luft und H eine mittlere Skalenhohe.

(2.92)
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Abbildung 2.9: Zonal gemittelter geostrophischer Zonalwind (m/s) in Abhingigkeit von Hdéhe
und Breite fiir Januar (links) und Juli (rechts). Die Berechnung basiert auf der Temperaturver-
teilung der vorhergehenden Abbildung. Aus Holton (1992).

z ist in logarithmischen Druckkoordinaten gegeben. (2.92) besagt, dass ein meridionaler
Temperaturgradient mit einer vertikalen Scherung des geostrophischen Zonalwinds ein-
hergeht. Ist das geostrophische Windfeld als untere Randbedingung bekannt (z. B. in der
unteren Stratosphire), lasst sich durch vertikale Integration von (2.92) die zonale Wind-
verteilung herleiten.

In der unteren Stratosphére unterhalb von 20 km sind die Zonalwinde durch die bei-
den troposphérischen Westwindmaxima bei 30-40 Grad, den sogenannten Strahlstrémen
(engl. Jetstreams), gepridgt. Oberhalb von etwa 20km bildet sich in der Sommerhe-
misphére (Winterhemisphére) aufgrund des positiven (negativen) meridionalen Tempe-
raturgradienten ein Ostwind-Jet (Westwind-Jet) aus. Die maximalen Windgeschwindig-
keiten des sommerlichen Ostwind-Jet treten in beiden Hemisphéren in einer Hohe von etwa
70 km auf, die vertikale Achse der maximalen Windgeschwindigkeiten ist von unten nach
oben polwirts geneigt. Die maximalen Windgeschwindigkeiten des winterlichen Westwind-
Jet findet man in der Nordhemisphére auf etwa 70 km und in der Siidhemisphére auf etwa
60km. Die maximalen Windstérken treten in der Mesosphére in den mittleren Breiten
und in der Stratosphére in Polndhe auf. Das polare stratosphérische Starkwindband,
das durch den starken Temperaturgradienten zwischen den sonnenbeschienenen mittle-
ren Breiten und den im Dunkeln liegenden hohen Breiten hervorgerufen wird, wird als
Polarjet (engl. Polar Night Jet) bezeichnet. Der Polarjet begrenzt das in der Polarnacht
in der Stratosphére auftretende Tiefdruckgebiet, den Polarwirbel oder Polaren Vortex.
Der Polarjet bildet dabei eine Barriere fiir den Austausch von Luftmassen zwischen dem
Polaren Vortex und den mittleren Breiten (Juckes, 1994; Guenther and Dameris, 1995).
Die Isolation der kalten Luftmassen innerhalb des Polarwirbels bildet die Grundvoraus-
setzung fiir die Bildung von PSCs, den darauf ablaufenden Reaktionen und damit fiir
einen chemisch bedingten Ozonabbau im Friihling.
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Abbildung 2.10: Massenstromfunktion der transformierten Eulerschen Meridionalzirkulation
(kg m~1s™!). Die diinnen durchgezogenen bzw. gestrichelten Linien reprisentieren den Bereich
mit einer diabatischen Nettoerwirmung bzw. Nettoabkiihlung (K d='). Darstellung fiir die Win-
tersonnenwende der Nordhemisphdre. Werte berechnet aus dem Modell von Garcia und Solomon
(Garcia and Solomon, 1983).

2.5.2 Stratosphirische Residualzirkulation

Eine genaue Kenntnis der stratosphérischen Residualzirkulation (allgemeine grossraumige
Zirkulation) ist wichtig fiir die Bestimmung der Verteilung langlebiger chemischer Spezies
wie z. B. NoO und CHy. Wie bereits erwéhnt, wird auch die Verteilung von Ozon in der
unteren Stratosphére durch die grossrdumige Zirkulation bestimmt.

Abbildung 2.10 zeigt eine schematische Darstellung der stratosphérischen Zirkulation.
Die dicken durchgezogenen Linien stellen die Massenstromfunktion der meridionalen Resi-
dualzirkulation dar, die diinnen Linien représentieren die diabatischen Nettoheizraten. Die
Residualzirkulation besteht aus einem aufsteigenden Ast der Sommerhemisphére, einem
anschliessenden Transport Richtung Winterpol und einem absteigenden Ast iiber dem
Winterpol. In der unteren Stratosphéire der Sommerhemisphére existiert zudem ein —
weniger ausgepriagter — absteigender Ast, der tropische Luft in Richtung Sommerpol
transportiert.

Ursache fiir die meridionale Zirkulation sind planetare Wellen, die in der Troposphiére
bei Uberstromung grosser Gebirgsketten oder durch Land-Meer-Kontraste in der Tempe-
ratur angeregt werden. Solche Wellen haben eine vertikale Komponente, eine Ausbreitung
in vertikale Richtung ist jedoch nur bei einer West-Oststromung moglich. In der Winter-
hemisphére konnen die planetaren Wellen von der Troposphére in die Stratosphére pro-
pagieren. Es kann gezeigt werden, dass fiir die Ausbreitung stationdrer planetarer Wellen
(horizontale Phasengeschwindigkeit = 0) folgende Bedingung gilt:

0<a<pB[(k*+1%) + f2)4N*H*)] ™ = U.. (2.93)

Dabei sind u der zonal gemittelte Zonalwind, k£ und [ die zonalen und meridionalen Wel-
lenzahlen, fy ein Referenzwert fiir die mittleren Breiten des Coriolisparameters (vertika-
le Komponente der Erdrotation), § die Breitenvariation des Coriolisparameters, N die
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Abbildung 2.11: Kritische Rossby-Geschwindigkeit U, bei 45° N, berechnet fiir einen typischen
stratosphdrischen Wert der Brunt-Viisdld-Frequenz (N = 2 -1072571) und eine Skalenhéhe
von 6.4 km. Bereiche der zonalen Windgeschwindigkeiten und der zonalen Wellenzahl s, fir die
stationdre planetare Wellen vertikal propagieren konnen, sind schraffiert dargestellt. Aus Schnadt

(2001).

Brunt-Viiséla-Frequenz und H die Skalenhohe. U, wird kritische Rossby-Geschwindigkeit
genannt und beschreibt die kritische Geschwindigkeit des zonalen Grundstroms, bis zu der
eine vertikale Propagation der planetaren Wellen moglich ist. Aus (2.93) folgt, dass die
kritische Rossby-Geschwindigkeit bei zunehmender zonalen oder meridionalen Wellenzahl
abnimmt. In Abbildung 2.11 ist U, fiir die mittlere Breiten fiir typische stratosphérische
Werte fir N und H dargestellt. Aus der Abbildung ist ersichtlich, dass nur planetare
Wellen mit Wellenzahlen 1 und 2 (in der Winterhemisphére) in die mittlere oder obere
Stratosphare gelangen konnen. Auf der Hohe, wo der Zonalwind grosser als U, wird, bricht
die Welle, es kommt zur Dissipation. Dadurch wird auf den Zonalwind eine abbremsende
Kraft ausgeiibt. Diese gegen Osten gerichtete Kraft induziert wegen der Coriolisbeschleu-
nigung eine polwérts gerichtete Windkomponente (geostrophisches Gleichgewicht). Die
Dissipation der planetaren Wellen wirkt wie eine Pumpe, welche stratosphérische Luft in
den mittleren Breiten der Winterhemisphére Richtung Pol transportiert. Als Folge da-
von kommt es {iber den Tropen zu einem Aufsteigen und {iber dem Winterpol zu einem
Absinken der Luft.

In der Nordhemisphére sind die planetaren Wellen wegen hoher Gebirgsziige wie
Rocky-Mountains und Himalaja und grésseren longitudinalen Land-Meer-Kontrasten aus-
geprégter als in der Stidhemisphére. Dies fiihrt dazu, dass der stratosphérische Polarwirbel
der Nordhemisphére im Gegensatz zu demjenigen iiber der Antarktis nicht zirkumpolar
ausgepragt, sondern durch eine Wellenstruktur charakterisiert ist. Der arktische Polarwir-
bel ist durch die hohere Wellenaktivitat weniger isoliert als der antarktische, somit kommt
es immer wieder zum Austausch von Luftmassen zwischen den hohen und mittleren Brei-
ten. Zudem ist iiber der Arktis die Residualzirkulation stéirker ausgepréigt, wodurch die
Subsidenz erhoht ist. Beides fithrt dazu, dass die Ozonkonzentrationen im arktischen
Polarwirbel hoher sind als im antarktischen: Zum einen ist die mittlere Temperatur im
arktischen Wirbel wegen des verstirkten Luftaustauschs hoher als im antarktischen, so
dass sich weniger gut PSCs bilden kénnen, zum andern wird durch erhéhte Subsidenz
mehr ozonreiche Luft in den Polarwirbel transportiert.
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2.5.3 TEM-Gleichungen und EP-Fluss

Zur Bestimmung der meridionalen Residualzirkulation ist es niitzlich, die meridionalen
und vertikalen Geschwindigkeiten als transformiertes Eulersches Mittel (engl. Transformed
Eulerean Mean, TEM) darzustellen. Diese Darstellungsweise der grossskaligen Meridio-
nalzirkulation wurde zuerst von Andrews and McIntyre (1976) eingefiihrt.

Jede atmosphérische Variable ¢) kann als Summe des zonalen Mittels 1) und eines
langenabhéngigen Storungsterms v’ dargestellt werden:

U(z,y, zt) = Py, zit) + ' (2,9, 2;1). (2.94)

Y, das die Abweichungen von v vom Zonalmittel angibt, wird im englischen Sprachge-
brauch als “Eddy”-Term (wortlich: Wirbel) bezeichnet. Werden alle Variablen der Im-
pulsgleichung des Zonalwinds und der thermodynamischen Energiegleichung in Zonal-
mittel und einen ldngenabhéngigen Storungstem aufgespalten, erhédlt man nach einigen
Umformungen und zonaler Mittelbildung die folgende Form der Gleichungen (giiltig fiir
quasi-geostrophische Verhiltnisse und die 5-Ebene-N#herung):

Ol O(u'v")

— — foU = — X 2.
or N*H owTy J
— D= — — 2.
% T g v 3y + o (2.96)

u, v und w bezeichnen die zonale, meridionale und vertikale Geschwindigkeitskomponen-
te, X die zonale Komponente der Reibungskraft aufgrund kleinskaliger Stérungen, J die
diabatische Nettoheizrate pro Einheitsmasse, ¢, die spezifische Wérmekapazitit bei kon-
stantem Druck, R die Gaskonstante fiir trockene Luft, fy ein Referenzwert des Coriolispa-
rameters fiir die mittleren Breiten, N die Brunt-Viiséla-Frequenz und H die Skalenhche.
Die beiden dominanten Terme in Gleichung (2.96) sind der adiabatische Kiihlungsterm
N?HR ' und der Term der Eddy-Wérmeflusskonvergenz —d(v'T")/dy, der durch Wel-
len und Wirbel hervorgerufenen wird. Obwohl der Eddy-Warmeflusskonvergenz-Term im
zonalen Mittel etwa gleich gross ist wie der adiabatische Kiihlungsterm, resultiert daraus,
wie nachfolgend gezeigt wird, kein vertikaler Nettotransport. Ein vertikaler Nettotrans-
port resultiert lediglich aus dem diabatischen Heizterm J/c,, der in (2.96) ein kleines
Residuum bildet.

Die Wirkung des Eddy-Warmeflusskonvergenz-Terms soll anhand von Abbildung 2.12
erklart werden. Die Abbildung zeigt schematisch konservative stationére planetare Wellen
fiir drei verschiedene Breitengrade. Die Stromlinien der gegen Norden und Siiden méan-
drierenden Wellen sind als durchgezogene Linien in der Lénge-Breite-Ebene dargestellt.
Die horizontalen Geschwindigkeitsvektoren (dicke Pfeile) und vertikale Geschwindigkei-
ten (gestrichelte Pfeile) sind an einigen Stellen entlang der Stromlinien angegeben. Bei
jeder Stromlinie fithrt eine Auslenkung Richtung Aquator (Pol) zu einer Aufwirtsbewe-
gung (Abwirtsbewegung), da die durch die Welle ausgelenkten Luftmassen im Mittel
wérmer (kélter) als die Umgebungsluft sind. Die Projektionen der Wellenbewegungen auf
die Hohe-Breite-Ebene bildet eine Ellipse (dreidimensional dargestellt wiirde die Trajekto-
rie entlang einer Wellenbewegung die Form einer ellipsenférmigen Korkenzieher-Schraube
beschreiben). Da die Wellenaktivitét in den mittleren Breiten am grossten ist, weist die
mittlere der drei dargestellten Wellen die hochsten Geschwindigkeiten auf. Fiir alle Wellen
ist der zonal gemittelte Eddy-Warmefluss v'T" positiv, da positive Abweichungen der me-
ridionalen Geschwindigkeit mit positiven Abweichungen der Temperatur zusammenfallen.
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Abbildung 2.12: Schematisches Diagramm der planetaren Wellenstruktur und dem daraus
resultierenden Eddy- Warmetransport. Aus Matsuno (1980).

Da die Geschwindigkeiten fiir die zwischen ¢5 und ¢, méandrierende Welle am grossten
sind, ist der zonal gemittelte Eddy-Wirmefluss polwarts von ¢3 konvergent und &qua-
torwarts von ¢s divergent. Ein zonal gemittelter konvergenter (divergenter) Wérmefluss
wird im zonalen Mittel durch eine Aufwirtsbewegung (Abwirtsbewegung) ausgeglichen,
wodurch die Luft im zonalen Mittel adiabatisch abgekiihlt (aufgeheizt) wird. Aus den in
Abbildung 2.12 dargestellten Wellenbewegungen ist klar, dass durch Eddy-Wérmefluss-
Konvergenz oder -Divergenz zwar im zonalen Mittel vertikale Geschwindigkeiten resultie-
ren, aber durch die Wellenbewegungen kein vertikaler oder meridionaler Nettotransport
erfolgt.

Um den Nettotransport zu beschreiben, wird daher in Gleichung (2.96) die Eddy-
Wiérmeflusskonvergenz von der zonal gemittelten vertikalen Geschwindigkeit w subtra-
hiert, wodurch ein kleines Residuum zuriickbleibt. Die vertikale Geschwindigkeitskompo-
nente w* der residualen Zirkulation ist damit gegeben durch

. _ R 0 (VT
w .—w+H 8y<N2)' (2.97)

Da die meridionalen und vertikalen Geschwindigkeitskomponenten der Residualzirkula-
tion der Kontinuitétsgleichung

v 1 O(pouw*
v L )

il =0 2.98
Ay po 0z ( )
geniigen, ergibt sich fiir die meridionale Geschwindigkeitskomponente der Residualzirku-
lation
R 0 poﬁ
v =7 — — . 2.9
v Y Hp(] 0z < N2 ) ( 9>

Werden v und @ in (2.95) und (2.96) durch v* und w* substituiert, ergeben sich die
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sogenannten TFEM-Gleichungen:

1 _ _
%—fov =—divF+ X =G (2.100)
£o
aT N2H J
w* = — (2.101)
875 R p

Dabei bezeichnet G die totale, durch gross- und kleinskalige Stérungen ausgeiibte, zonale
Kraft. F ist der sogenannte Eliassen-Palm-Fluss (kurz: EP-Fluss). F = (F,, F,) ist ein
Vektor in der meridionalen (y, z)-Ebene und hat fiir grossskalige, quasi-geostrophische
Storungen folgende Komponenten:

F, = —pou'v' (2.102)
pofoRVT’

Wihrend der Eddy-Warmefluss-Term v/ isoliert betrachtet zu keinem Nettotransport
fithrt, resultiert aus der Divergenz von Eddy-Wéarmefluss und Eddy-Impulsfluss eine dem
Zonalwind entgegengesetzt wirkende Kraft. Dadurch wird in Kombination mit der Corio-
lisbeschleunigung eine polwérts gerichtete Geschwindigkeitskomponente v* induziert.

Da ¢* und w* die Kontinuitétsgleichung (2.98) erfiillen, ldsst sich eine residuale Strom-
funktion ¢* definieren. Fiir ¢* gilt:

o Y* .

oy PoW (2.104)
-

5, — POV (2.105)

Der Massenfluss durch die residuale Zirkulation kann mit Hilfe der Massenstromfunktion

Y, bestimmt werden:
_ 2mr

b= U (2.106)

Dabei ist r der Erdradius und g die Schwerebeschleunigung. Die Massenstromfunktion
Y7, ist in Abbildung 2.10 dargestellt. B
Aus (2.100) und (2.101) ergibt sich fiir die Stromfunktion ¢* folgende Beziehung:

PP poft 0 (108" p [0 (RT
y* T2 &(% 6,2) {ay( ) fo ] (2.107)

Y* — und damit die residuale Zirkulation — wird durch den diabatische Heizterm und
die EP-Fluss-Divergenz bestimmt. Man kann zeigen, dass die EP-Fluss-Divergenz oh-
ne Wellendissipation verschwindet und sich darauf in der Stratosphére ein vollstindiges
Strahlungsgleichgewicht einstellt. In diesem Fall verschwindet auch der diabatische Heiz-
term, und es findet keine residuale Zirkulation statt. Es ist daher allein die Dissipation der
planetaren Wellen, welche die stratosphérische Zirkulation antreibt, und der diabatische
Heizterm ist lediglich eine Folge davon.

2.5.4 Die quasi-zweijihrige Oszillation (QBO)

Die quasi-zweijihrige Oszillation (engl. Quasi-Biennial Oscillation, QBO) ist eine zykli-
sche Umkehrung der Richtung des Zonalwinds in der tropischen Stratosphére mit einer
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Abbildung 2.13: Schematische Darstellung der Entwicklung des dquatorialen Zonalwinds. Dar-
gestellt sind vier Zustinde eines halben QBO-Zyklus. Die wellenférmigen Linien stellen vertikal
propagierende Kelvin- und Rossby-Schwerewellen bis zum Niveau der Dissipation dar. Doppelte
Pfeile zeigen die durch Dissipation induzierte Beschleunigung des Zonalwinds. Finfache Pfeile
zeigen Beschleunigungen des Zonalwinds durch Dimpfung der Wellen wihrend der Aufwdrtspro-
pagation. Details siehe Text. Aus Plumb (1984).

Periode von 22-34 Monaten (durchschnittlich 28 Monate). Die stratosphérischen dquato-
rialen West- und Ostwinde propagieren dabei aus einer Hohe von 3hPa (ca. 40km) in die
untere Stratosphére. Unterhalb von 70 hPa klingt die QBO rasch ab. Abbildung 5.10c in
Abschnitt 5.4 zeigt beobachtete Zonalwinde iiber Singapur als Funktion von Hohe und
Zeit. Im Mittel erreichen die West- und Ostwinde auf 20 hPa die grosste Starke, wobei die
Ostwinde generell kraftiger ausfallen als die Westwinde. Die zonalen Winde liegen nor-
malerweise im Intervall von —35m/s bis +15m/s. Im Verlauf des Abstiegs der West- und
Ostphase zeigt sich eine deutliche Asymmetrie. Wahrend sich die Westphasen gleichméssig
mit einer Geschwindigkeit von etwa 1.2 km pro Monat abwérts bewegen, propagieren die
Ostphasen weniger regelméssig und langsamer.

Die QBO ist ein weitgehend ldngenunabhéngiges Phinomen (Belmont and Dartt,
1968), das sich anhand der Messdaten einer einzigen dquatorialen Station geniigend be-
schreiben ldsst. In meridionaler Richtung ist die QBO in guter Néherung symmetrisch
beziiglich des Aquators mit einer Halbwertsbreite von ca. 12° (Reed, 1965; Dunkerton,
1985).

Ursache fiir die QBO sind Kelvin- und Rossby-Schwerewellen, zwei Wellentypen, die
nur iiber den Tropen auftreten, da sie mit dem Vorzeichenwechsel des Coriolisparameters
verkniipft sind. Angeregt werden diese Wellen durch Konvektion. Kelvinwellen propagie-
ren ostwarts, Rossby-Schwerewellen westwérts. Falls die Phasengeschwindigkeit ¢ einer
Welle grosser ist als die zonale Geschwindigkeit u der Grundstromung, kann sie vertikal
propagieren, andernfalls kommt es zur vollsténdigen Dissipation.

Der Mechanismus der QBO lasst sich anhand von Abbildung 2.13 erkléren, in der sche-
matisch der Ablauf eines halben QBO-Zyklus dargestellt ist. Die Abbildungen 2.13a—d
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Abbildung 2.14: Sekundire meridionale Zirkulation der QBO. Aus Reed (1965).

zeigen Hohenprofile dquatorialer Zonalwinde sowie vertikal propagierende Rossby-Schwe-
rewellen (Phasengeschwindigkeit -c¢) und Kelvinwellen (Phasengeschwindigkeit +c). Fiir
die in Abbildung 2.13a dargestellten Zonalwinde kommt es sowohl fiir die Kelvin- wie die
Rossby-Schwerewellen zur Dissipation. Dabei wird die Grundstromung in Richtung der
Phasengeschwindigkeiten der Wellen beschleunigt (doppelte Pfeile). Die stéirkste Damp-
fung der Wellen erfolgt unmittelbar unterhalb der zonalen Windmaxima. Als Folge davon
propagieren sowohl der West- wie der Ostwindgiirtel nach unten. Die Westwindschicht
wird dabei immer schmaler, bis sie schliesslich durch vertikale Diffusion aufgezehrt wird.
Dadurch kénnen ostwérts propagierende Kelvinwellen ungehindert in héhere Schichten
vorstossen (Abbildung 2.13b), wo Dissipation und die daraus resultierende ostwérts ge-
richtete Beschleunigung einen neuen Bereich mit nach unten propagierenden Westwinden
hervorrufen (Abbildungen 2.13c und 2.13d).

Ein QBO-Signal findet sich nicht nur im dquatorialen Zonalwind, sondern auch in der
Temperatur und im Ozon, und zwar sowohl iiber den Tropen wie iiber den Aussertropen.
Der Grund dafiir ist eine durch die QBO des dquatorialen Zonalwinds induzierte sekundére
meridionale Zirkulation. Uber den Tropen, wo der Coriolisparameter verschwindend klein
ist, befindet sich die Stratosphére nicht mehr im geostrophischen Gleichgewicht. Sowohl
der Westwind- wie der Ostwindkern der QBO weisen eine ageostrophische Komponente
auf. Die ageostrophischen Anteile des Westwindkerns (Ostwindkerns) konvergieren (di-
vergieren) am Aquator horizontal. Dadurch kommt es oberhalb (unterhalb) eines West-
windkerns zu einer aufsteigenden (absinkenden) Luftbewegung. Die daraus resultierende
sekundére Zirkulation ist in Abbildung 2.14 schematisch dargestellt. Die aufsteigende (ab-
sinkende) Luftbewegung bewirkt eine adiabatische Abkiihlung (Erwarmung) und dadurch
ein QBO-Signal in der Temperatur. Fiir die in Abbildung 2.14 dargestellte Situation ist
die Ozonséiule iiber den Tropen erhéht (Tung and Yang, 1994a), da aus den ozonreichen
Schichten zusétzliches Ozon nach oben und unten transportiert wird. Aufgrund der mit
der Breite zunehmenden Corioliskraft ist die sekundére Zirkulation auf die Tropen und
Subtropen beschrénkt.

Ein quasi-zweijéhriges Signal findet sich auch iiber den Polen. In der QBO-Ostphase
(dquatorialer Ostwind auf 40 hPa) ist der Polarwirbel weniger isoliert und wéirmer, weil
vertikal und dquatorwirts propagierende planetare Wellen (Abschnitt 2.5.2) durch die
dquatorialen Ostwinde polwirts reflektiert werden (Baldwin et al., 2001). Entsprechend
ist der Polarwirbel fiir die QBO-Westphase stabiler und kélter, wodurch die PSC-Bildung
begiinstigt wird.






Kapitel 3

Modellbeschreibung (Grundversion
A01)

In diesem Kapitel wird die Grundversion des Klima-Chemie-Modells SOCOL beschrieben.
SOCOL (Abkiirzung fiir SOlar Climate Ozone Links) ist ein globales Klima-Chemie-
Modell (engl. chemistry-climate model, CCM), welches die Troposphére, Stratosphére
und Mesosphére umfasst (Egorova et al., 2005a). Das CCM basiert auf der Mittelatmo-
spharenversion des Allgemeinen Zirkulationsmodells ECHAM4 (MA-ECHAM4) und einer
modifizierten Version des UTUC Chemie-Transportmodells MEZON. Das Allgemeine Zir-
kulationsmodell (engl. general circulation model, GCM) und das Chemie-Transportmodell
(engl. chemistry transport model, CTM) sind iiber Wind, Temperatur, Ozon und Wasser-
dampf iterativ gekoppelt. Das GCM liefert dem CTM-Modul in jedem Zeitschritt Wind-,
Temperatur- und troposphérische Wasserdampffelder. Umgekehrt liefert das CTM dem
GCM Ozon- und stratosphérische Wasserdampffelder, die iiber das Strahlungsmodul wie-
derum Temperatur und Dynamik beeinflussen.

In den folgenden beiden Abschnitten werden die GCM- und die CTM-Komponente
beschrieben.

3.1 Das globale Zirkulationsmodell MA-ECHAM4

Als GCM-Komponente wird in SOCOL die Mittelatmosphéarenversion von MA-ECHAM4
verwendet (Roeckner et al., 1996; Manzini and Bengtsson, 1996). MA-ECHAM4 basiert
auf dem globalen Zirkulationsmodell ECHAM4, beschreibt jedoch im Unterschied zur
Standardversion die Zirkulation der gesamten Stratosphére und der unteren Mesosphére.

Das globale dreidimensionale Klimamodell ECHAM wurde in den 80er Jahren aus
dem Wettervorhersagemodell des European Centre of Medium Range Weather Forecasts
(ECMWF) in HAMburg am Max-Planck-Institut fiir Meteorologie entwickelt. Um das
Modell als Klimamodell einsetzen zu kénnen, war es notwendig, eine Reihe von grund-
legenden Anderungen, insbesondere bei der Beschreibung kleinskaliger Prozesse, durch-
zufithren (Roeckner et al., 1992).

ECHAM basiert auf den primitiven Gleichungen. Die prognostischen Grossen sind
Vorticity, horizontale Divergenz, Temperatur, spezifische Feuchte, Bodendruck und Wol-
kenwassergehalt (fliissig und eisformig).
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3.1.1 Das MA-ECHAMA4-Gitter

ECHAM ist ein spektrales Modell, d.h. alle Variablen, mit Ausnahme von spezifischer
Feuchte und Wolkenwasser, werden in endliche Reihen entwickelt, deren orthogonale Ba-
sis Kugelflichenfunktionen darstellen. Je nach spektraler Auflésung wird die Reihe bei
einer andern Grosskreiswellenzahl abgeschnitten. Es existieren Modellversionen mit Drei-
ecksabschneidung bei den Wellenzahlen 21 (T21), 30 (T30), 42 (T42) und 106 (T106).
SOCOL verwendet T30, was einer horizontalen Auflésung von etwa 6 Grad im Ortsraum
entspricht (ca. 670 km am Aquator).

Die Spektralmethode hat den Vorteil, dass die fiir die zeitliche Integration wichtigen
horizontalen Ableitungen exakt berechnet werden kénnen. Allerdings erfordert die Be-
rechnung von nichtlinearen Termen im spektralen Raum wegen der grossen Anzahl von
Multiplikationen einen hohen Rechenaufwand. Daher werden nichtlineare Terme nicht
im spektralen Raum, sondern auf einem assoziierten Gitter im Ortsraum (Gitterpunkt-
raum) gerechnet. Zur Umrechnung vom Spektral- in den Gitterpunktraum werden Fast-
Fourier- und eine Legendre-Transformation verwendet. Auch alle Parametrisierungen im
ECHAM (Abschnitt 3.1.3) sowie die gesamten Rechnungen des Chemiemodells werden im
Gitterpunktraum durchgefiihrt. Die horizontale Auflésung im Gitterpunktraum betréigt
ungefahr 3.75 x 3.75 Grad.

In der Vertikalen wird in ECHAM ein hybrides o-p-Koordinatensystem verwendet.
Dieses Koordinatensystem folgt in der untersten Schicht ganz der Topografie und geht
mit zunehmender Hohe kontinuierlich in das p-Koordinatensystem iiber. Die Mittelatmo-
sphéarenversion, die in SOCOL verwendet wird, besitzt 39 Schichten zwischen Erdboden
und 0.01hPa (ca. 80km). Die Auflosung betrdgt in der Troposphéire 0.1-1.5km, in der
Stratosphére 1.5-2.5km und in der Mesosphére 3—9 km.

3.1.2 Randbedingungen

Als untere Randfelder werden in (MA-)ECHAM4 zeitabhéngige Meeresoberflachentem-
peraturen (engl. sea surface temperatures, SST) und zeitabhéngige Felder mit dem An-
teil der Meereisbedeckung (engl. sea ice cover, SI) eingelesen (Abschnitt 4.1.1). Zudem
werden mittlere-Orographie, Rauhigkeitslinge, Bodenalbedo, Anteil der Bewaldung, Ve-
getationsanteil mit Blattflichenindex und Bodenparameter wie z.B. Warmekapazitit und
thermische Leitfahigkeit vorgeschrieben. Die Temperatur iiber den Kontinenten wird mit
Hilfe eines Fiinf-Schichten-Bodenmodells berechnet, das den Tages- und Jahresgang der
Bodentemperatur auflost.

Fiir die Bestimmung der Heizraten im Strahlungsmodul werden global konstante,
zeitabhéngige Mischungsverhéltnisse der Treibhausgase Kohlendioxid, Methan, Lachgas
und Halogenkohlenwasserstoffe (Chlorkohlenwasserstoffe (CKWs), Fluorchlorkohlenwas-
serstoffe (FCKWs) und Hydrofluorchlorkohlenwasserstoffe (H-FCKWSs)) aus fest vorge-
gebenen Tabellen eingelesen (Abschnitt 4.1.2). Ozon und Wasserdampf werden wie folgt
behandelt: Fiir Ozon wird global das vom CTM berechnete Feld verwendet. Beim Wasser-
dampf werden oberhalb von 35hPa die vom CTM und unterhalb die von MA-ECHAM4
berechneten Konzentrationen verwendet. Die Aufteilung soll dem Umstand Rechnung
tragen, dass im CTM praktisch nur stratosphérische Reaktionen implementiert sind. Zu-
dem wird der hydrologische Zyklus (Niederschlagsbildung etc.) vom GCM beschrieben.
Unterhalb eines bestimmten Niveaus sollte daher nicht mehr das CTM-, sondern das
GCM-Wasserdampffeld verwendet werden. Allerdings ist das kritische Niveau mit 22 km
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eher zu hoch angesetzt.

Fiir die stratosphérischen Aerosole, die ebenfalls ins Strahlungsmodul einfliessen, wer-
den in der unteren Stratosphére zeit-, breiten- und hohenabhéngige Extinktionskoeffi-
zienten, Single-Scattering-Albedo und Asymmetrie-Faktoren vorgeschrieben (Abschnitt
4.1.5).

Troposphérische Aerosole werden nicht berticksichtigt.

3.1.3 Parametrisierungen

Aufgrund der relativ groben Auflésung des Modells kénnen verschiedene kleinskalige Pro-
zesse nicht explizit aufgelost werden. Solche Prozesse miissen durch Néherungs- oder
semi-empirische Ansétze, d.h. durch Parametrisierungen, beschrieben werden. In MA-
ECHAM4 werden Strahlung, Wolken- und Niederschlagsprozesse, Konvektion, Prozesse
der planetaren Grenzschicht, Schwerewellen sowie horizontale und vertikale Diffusion pa-
rametrisiert.

Die Schwerewellenparametrisierung der meisten GCMs umfasst nur orographische
Schwerewellen. Die Parametrisierung der hier verwendeten MA-ECHAM4-Version be-
schreibt dagegen ein spektrales Kontinuum von aufwérts propagierenden Schwerewellen,
wodurch auch nicht-orographische Schwerewellen parametrisiert werden. Fiir die Bestim-
mung der Brechungsniveaux wird nicht die iiblicherweise verwendete Rayleigh-Parametri-
sierung, sondern die Doppler-spread-Parametrisierung benutzt (Hines, 1997a,b). Im Ge-
gensatz zu Rayleigh wird bei Doppler-spread die Wechselwirkung zwischen den einzelnen
Spektren mitberticksichtigt. Die Doppler-spread-Parametrisierung fiihrt zu einer signifi-
kanten Verbesserung der Zonalwinde in der Mesosphére sowie der Halbjahres-Oszillation
der Zonalwinde an der Stratopause (Manzini et al., 1997).

3.1.4 Strahlungsmodul

Das in (MA-)ECHAM4 verwendete Strahlungsmodul basiert auf dem ECMWF-Strah-
lungscode (Fouquart and Bonnel, 1980; Morcrette, 1991). Im kurzwelligen Bereich (Wel-
lenldngen < 4 ym) werden Streuung und Absorption durch stratosphérische Aerosole und
Wolken, Absorption durch HyO, O3, und CO, sowie Rayleigh-Streuung an Luftmolekiilen
beriicksichtigt. Im langwelligen Bereich (Wellenldngen > 4 um) werden Absorption und
Emission durch H,O, O3, CO5, CHy, NoO, CFC-11 und CFC-12 sowie Wolken berechnet.

Der langwellige Bereich im Strahlungsmodul von (MA-)ECHAM4 ist in sechs Spek-
tralregionen aufgeteilt (Tabelle 3.1).

| Band-Nr. || Spektralregion [cm ] | Absorptionsbénder |
1 0-350 und 1450-1880 Rotations- und Vibrationsbiander von H,O
2 500-800 15 pm-Band von CO,
3 800-970 und 1110-1250 Atmosphérisches Fenster
4 970-1110 9.6 um-Band von Oj
5 350-500 25 pm- “Fenster”-Region
6 1250-1450 und 1880-2820 | “Fliigel” des HyO-Vibrations-Rotationsbands

Tabelle 3.1: Langwellige Spektralbinder in ECHAMY.

Der kurzwellige Bereich wird durch zwei Spektralbénder beschrieben: 0.25-0.68 ym
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ALTITUDE OF PENETRATION OF SOLAR RADIATION
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Abbildung 3.1: Findringtiefe von Sonnenstrahlung als Funktion der Wellenldnge. Die Héhen
entsprechen einer Schwdchung von 1/e. Die Hauptabsorber sind mit horizontalen Pfeilen,
die Ionisationsgrenzen mit vertikalen Pfeilen eingezeichnet. Nur fir die Lyman-a-Linie, die
Schumann-Runge-Bdnder, das Herzberg-Kontinuum und das Hartley-Band dringt die Sonnen-
strahlung bis unter die Modellobergrenze (~80km) ein. Aus Brasseur and Solomon (2005) (mo-
difiziert).

(UV und sichtbares Licht) sowie 0.68-4.0 um (nahes Infrarot). Der UV-Bereich fiir Wel-
lenlédngen < 250 nm wird in (MA-)ECHAM4 nicht beriicksichtigt.

In der oberen Stratosphére wird Sonnenstrahlung hauptséchlich durch Ozon im Hart-
ley-Band (200-310nm), in der unteren Mesosphére durch Sauerstoff in den Schumann-
Runge-Béndern (175-200nm) und in der Lyman-a-Linie (121.6nm) absorbiert (Abbil-
dung 3.1). Fiir die Berechnung der Heizraten in der oberen Stratosphire und in der
Mesosphére ist daher der Spektralbereich unterhalb von 250 nm nicht vernachldssigbar.
Zudem sind Wellenldngen unterhalb von 250 nm fiir die Untersuchung der Sonnenvaria-
bilitdt wichtig, da die Variabilitdt der Sonnenstrahlung erst hier eine Rolle zu spielen
beginnt: Fiir Wellenldngen zwischen 100 und 200 nm betrégt der Unterschied zwischen
Sonnenmaximum- und Sonnenminimum 7-80 %, zwischen 200 und 280 nm 1-2% und fiir
Wellendngen oberhalb von 280 nm weniger als 1% (Thomas and Stamnes, 1999).

Die im (MA-)ECHAM4-Strahlungscode fehlende Absorption unterhalb von 250 nm
muss allerdings nur fiir Wellenléingen berticksichtigt werden, fiir die die Eindringtiefe der
Sonnenstrahlung den Modellbereich beeinflusst. Wie aus Abbildung 3.1 ersichtlich ist, sind
dies die Lyman-a-Linie, die Schumann-Runge-Bénder, das Herzberg-Kontinuum und das
Hartley-Band. Da die Absorption durch Ozon im Hartley-Band um iiber fiinf Grossen-
ordnungen hoher ist als die Absorption durch Sauerstoff im Herzberg-Kontinuum, kann
letztere vernachléssigt werden.

In SOCOL wurde das Strahlungsmodul von (MA-)ECHAM4 durch Parametrisierun-
gen fiir die Heizraten Qryq, @srp und Qp, in der Lyman-a-Linie, in den Schumann-
Runge-Béndern und im Hartley-Band ergénzt. Es wird die folgende auf Strobel (1978)
basierende Parametrisierung verwendet:
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Lyman-a-Linie: Qrya = [O2] - Prya - OLya - €XP(—0Lya - So,) - p—c
aCp
1
Schumann-Runge-Binder: Qsre = ([O2] - Psrp)/(a-So, +b-+/So,)  —
PaCp
1
HartleY'Band: QHa = [03] “Pho O - eXp(_gHa : SOa) ’
PaCp

Dabei sind:

Qrya, Qsrp, Quq Heizraten fiir Lyman-a-Linie, Schumann-Runge-Bénder und Hartley-
Band [K/s]

Pryo, Psrp, Pua Koeffizienten der Parametrisierungen, abhédngig vom solaren Forcing,
wobei [Pr,q]=lerg/cm?/s], [Psrp|=dimensionslos, [Py,|=[erg/cm?/s],
mit 1 erg = 1077 J

OLya Absorptionsquerschnitt von Oy fiir Lyman-a-Linie [cm?] mit
OLya = 10720 ¢m?
OHa Absorptionsquerschnitt von Oj fiir Hartley-Band [cm?] mit
Ore = 7.5-1071% c¢m?
a, b Konstanten der Schumann-Runge-Parametrisierung mit
a = 0.143 cm?/(molec-erg/s), b = 9.64 - 10% cm/(molec®®-erg/s)
[O4], [O3] O,- und O3-Konzentrationen [molec/cm?]
5045 S0 O,- und O3-Séulen beziiglich Sonneneinfallswinkel [molec/cm?]
Pa Dichte von Luft [kg/m?]
cp ¢, = 1007 J/kg/K Warmekapazitét von Luft bei konstantem Druck

Egorova et al. (2004) fiihrten mit SOCOL Simulationen mit solarem Forcing fiir das Mini-
mum und das Maximum eines Sonnenzyklus durch. Sie zeigten, dass das Temperatursignal
der Differenz Sonnenmaximum minus Sonnenminimum durch obige Parametrisierungen
praktisch in der ganzen Stratosphére stark verbessert wird.

Die vollstandige Berechnung des Strahlungstransfers wird vom Modell nur in jedem
achten Zeitschritt, d. h. alle zwei Stunden, durchgefiihrt. In jedem Zeitschritt werden je-
doch die Heizraten aufgrund von Absorption von Sonnenstrahlung dem geénderten Son-
nenzenithwinkel angepasst.

3.1.5 Zeitliche Integration

Fiir die zeitliche Integration in horizontaler Richtung wird ein semi-implizites Verfah-
ren verwendet, das auf dem Leap-Frog-Verfahren beruht. Ein Zeitfilter verhindert das
Anwachsen numerischer Moden (Asselin, 1972). Fiir die zeitliche Integration in verti-
kaler Richtung wird ein Finites Differenzenschema beniitzt. Im Gegensatz zu fritheren
ECHAM-Versionen wird in (MA-)ECHAM4 der dreidimensionale Transport von Wasser-
dampf (spezifischer Feuchte) und Wolkenwasser mit einem Semi-Lagrange’schen Schema
berechnet ( Williamson and Rasch, 1994). Die zeitliche Integration wird alle 15 Minuten
durchgefiihrt.
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3.2 Das Chemie-Transportmodell MEZON

Als CTM-Komponente von SOCOL wird das Chemie-Transportmodell MEZON verwen-
det. MEZON (engl. Model for Evaluation of 0ZONe trends) ist eine modifizierte Version
des Chemie-Transportmodells der University of Illinois at Urbana-Champaign (UIUC),

das Ende der neunziger Jahre entwickelt wurde (Rozanov et al., 1999, 2001; Egorova
et al., 2001, 2003).

3.2.1 Das MEZON-Gitter

Das in MEZON verwendete Gitter deckt sich mit demjenigen von MA-ECHAM4 (T30,
39 Modellschichten, siehe Abschnitt 3.1.1). Fiir die Kopplung von MA-ECHAM4 und
MEZON sind damit keine Interpolationen notwendig.

3.2.2 Randbedingungen

Die globalen Wind- und Temperaturfelder sowie das Wasserdampffeld fiir die unteren
16 Schichten (~15km) werden in jedem Zeitschritt direkt aus MA-ECHAM4 {ibernom-
men.

In den untersten fiinf Schichten (~1 km) werden die Mischungsverhéltnisse von N»O,
CHy, Halogenkohlenwasserstoffen und Halonen durch global konstante, zeitabhéngige Wer-
te vorgeschrieben. Fiir COy wird in allen Schichten ein fester zeitabhéngiger Wert ver-
wendet (Abschnitt 4.1.2).

Daneben werden in den untersten fiinf Schichten die HCl- und CIONO,-Mischungsver-
héltnisse durch zeitlich konstante Werte von 5 pptv respektive 0.01 pptv vorgeschrieben.
Diese Werte parametrisieren den Auswaschungsprozess dieser Spezies.

In den untersten vier Schichten werden die Mischungsverhéltnisse von Oz, CO, NO,
NO,, HNO3, HNOy, Hy0,, NyO5 und O(®P) nach jedem Chemie- und Transportschritt
neu durchmischt. Zudem werden in diesen Schichten monatlich variierende, ldngen- und
breitenabhéngige klimatologische NO,- und CO-Bodenemissionen (Abschnitt 4.1.3) sowie
zeitunabhéngige Depositionsfliisse fiir Oz, CO, NO, NOy, HNO3 und H5O, vorgeschrieben
(Abschnitt 4.1.4). Die Depositionsgeschwindigkeiten unterscheiden sich iiber Land- und
Ozean. Ausregnen und Auswaschen von HNO3 wird in MEZON beschrieben, indem in den
untersten 14 Schichten (~12km) in jedem Zeitschritt 2.8 % der Spezies entfernt werden.

Unterhalb von 20km werden die NO,-Emissionen durch den Flugverkehr durch ein
zeitlich konstantes 3D-Feld vorgeschrieben, wéhrend unterhalb von 10.5 km fiir die NO,-
Produktion aufgrund von Blitzen ein monatlich variierendes klimatologisches 3D-Feld
eingelesen wird (Abschnitt 4.1.3).

Zudem werden in der unteren Stratosphére fiir zeit-, breiten- und hohenabhéngige
stratosphérische Aerosole die Oberflichendichten vorgeschrieben (Abschnitt 4.1.5). Diese
werden fiir die Bestimmung der heterogenen Reaktionsraten benotigt (Abschnitt 3.2.3.2).

3.2.3 Chemie

MEZON umfasst 41 chemische Spezies der Sauerstoff-, Wasserstoff-, Stickstoff-, Kohlen-
stoff-, Chlor- und Bromfamilien. Die Spezies sind in Tabelle 3.2 aufgefiihrt.

Organische Chlor- und Bromverbindungen (Halogenkohlenwasserstoffe und Halone)
sind in MEZON zu Familien zusammengefasst. Es existieren die folgenden drei Familien:



3.2. DAS CHEMIE-TRANSPORTMODELL MEZON 43

‘ Familie ‘ Spezies ‘
Sauerstoff || O3, O('D), O(®*P) (O, konstant gesetzt)

Wasserstoft || Hy, HoO, H, OH, HO5, HyO4, HNO3, HNO,4, HCI, HOCI, HBr, HOBr
Stickstoff || N, N,0, NO, NO,, NO3, N;05, HNO3, ANO,, CIONO,, BrONO,
(N3 konstant gesetzt)

Kohlenstoff || CH4, CH3z, CH30,, CH;00OH, CH;0, CH,0O, CHO, CO

(COq nur fiir COq M co+ O('D); global konstanter Wert fiir

CO4 aus Randbedingung)

Chlor Cly, Cl, ClO, Cl,04, BrCl, HCl, HOCI, CIONO,, ODSCLS, ODSCLL
Brom Br, BrO, BrONO,, HOBr, HBr, BrCl, ODSBR

Tabelle 3.2: Chemische Spezies im SOCOL-Modell. ODSCLS, ODSCLL bzw. ODSBR bezeich-

nen kurz- und langlebige organische Chlorverbindungen bzw. organische Bromwverbindungen.

kurzlebige (engl. short lived) organische Chlorverbindungen (ODSCLS), langlebige (engl.
long lived) organische Chlorverbindungen (ODSCLL) und organische Bromverbindungen
(ODSBR). Als langlebige ODS (engl. Ozone Destroying Substances; Ozon zerstérende
Substanzen) gelten Spurenstoffe mit einer chemischen Lebensdauer ldnger als 50 Jahre.
Die ODS-Familien umfassen die folgenden Substanzen:

[ODSCLS] = 3-[CFC-11] 44 - [CCly] + 3 - [CH;CCl5] + [HCFC-22] +

+ 2. [HC-141Db] + [HC-142b] + [H1211] + [CH5C]] (3.1)
[ODSCLL] = 2-[CFC-12] 4 3-[CFC-113] + 2 [CFC-114] + [CFC-115]  (3.2)
[ODSBR] = [H1211] + [H1301] + [CH;Br] (3.3)

Im ganzen Chemiemodell werden ODSCLS, ODSCLL und ODSBR je wie eine einzige
Substanz behandelt. Bei Reaktionen wird mit Ratenkoeffizienten von CFC-11, CFC-12
bzw. H1301 gerechnet, die den Hauptanteil der jeweiligen Familie ausmachen.

MEZON umfasst alle stratosphérisch relevanten Reaktionen der Sauerstoff-, Wasser-
stoff-, Stickstoff-, Chlor- und Bromchemie. Die organische Chemie beschrinkt sich auf
den Methanabbau-Zyklus. In der Troposphire werden die gleichen Reaktionen wie in
der Stratosphére gerechnet mit Ausnahme der untersten Schichten, wo die Konzentratio-
nen vieler Substanzen festgehalten werden (Abschnitt 3.2.2). Das Modell beriicksichtigt
118 Gasphasen-Reaktionen, 33 Photolyse-Reaktionen und 16 heterogene Reaktionen in
fliissigen stratosphérischen Aerosoltropfchen sowie auf NAT- und Eispartikeln (PSCs).
Eine Auflistung sédmtlicher Reaktionen und ihrer Ratenkoeffizienten findet sich in Hoyle
(2005).

Die Reaktionsraten fiir die Gasphasenchemie wurden DeMore et al. (1997); Sander
et al. (2000) und der Webseite der International Union of Pure and Applied Chemistry
(IUPAC; http://www.iupac-kinetic.ch.cam.ac.uk) entnommen.

3.2.3.1 Photolyse-Reaktionen

Die Photolyseraten sind in MEZON als Funktion von Sauerstoff- und Ozonséulen tabel-
liert (Anzahl Sauerstoffmolekiile und Anzahl Ozonmolekiile integriert iiber die Luftsaule,
durch die ein Sonnenstrahl dringen muss, um zur Modellgitterbox zu gelangen). Dank
dieser sogenannten Look-up-Tabelle-Technik reduziert sich die Bestimmung der Photoly-
seraten im Modell auf die Berechnung von Sauerstoff- und Ozonséulen entlang des Sonnen-
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einfallswinkels in den einzelnen Zeitschritten und Gitterboxen und einer anschliessenden
bilinearen Interpolation der tabellierten Werte.

Die Werte der Look-up-Tabelle wurden offline mit einem auf der Delta-Eddington-
Approximation basierenden Modell berechnet (Rozanov and Frolkis, 1992). In diesem
Modell ist das Spektrum von 175 bis 750nm in 61 Unterintervalle unterteilt mit einer
Auflésung von ca. 5 nm fiir den UV-Bereich (175 bis 400 nm) und einer groberen Auflésung
fiir den sichtbaren Bereich. Die Parametrisierung der Photolyseraten als Funktion von
Sauerstoff- und Ozonsdulen wurde aus Schlesinger (1976) iibernommen.

Die Verwendung der Look-up-Tabelle-Technik ist ungefahr 200 mal schneller als die
Online-Berechnung der Photolyseraten. Der Fehler betrégt je nach Reaktion und Region
0-15% (Schlesinger, 1976).

Die in der Look-up-Tabelle berechneten Werte basieren auf einer iiber einen Sonnen-
zyklus gemittelten Strahlungsintensitét.

3.2.3.2 Heterogene Reaktionen

Die heterogene Chemie in MEZON umfasst die in Abschnitt 2.4 aufgelisteten heteroge-
nen Reaktionen (2.77)-(2.83) ohne Reaktion (2.80). Die Reaktionen (2.81) und (2.82)
werden nur auf fliisssigen Schwefelsduretrépfchen und auf Eis berticksichtigt. In MEZON
werden nacheinander die heterogenen Reaktionen auf NAT, Eis und in stratosphérischen
Aerosolen gerechnet. Die heterogene Chemie auf NAT und Eis ist auf die Modellschich-
ten zwischen 15 und 29 km und auf die Regionen noérdlich von 57.5°N sowie siidlich von
35.5°S limitiert. Durch diese Bedingung wird im Modell die PSC-Bildung an der tropi-
schen Tropopause verhindert.

Im folgenden wird die Parametrisierung der heterogenen Chemie der SOCOL-Grund-
version ziemlich detailliert beschrieben, da die Parametrisierung im Rahmen dieser Arbeit
weitgehend durch ein neueres Schema ersetzt wurde.

Wie in Abschnitt 2.4.2 beschrieben, wird der Ratenkoeffizient einer heterogenen Re-
aktion durch den reaktiven Aufnahmekoeffizient ~, die Oberflichendichte A des Partikels
und die thermische Geschwindigkeit der an der Reaktion beteiligten gasférmigen Spezies
bestimmt (Gleichung (2.86)). Die folgenden drei Paragraphen beschreiben die im Modell
verwendeten Parametrisierungen fiir die Oberflichendichten und die reaktiven Aufnah-

mekoeffizienten der heterogenen Reaktionen in stratosphérischen Aerosoltropfchen sowie
auf NAT und Eis.

Reaktionen in stratosphirischen Aerosoltropfchen Die Oberfidchendichten der
stratosphérischen Aerosole werden in SOCOL durch einen auf Beobachtungen basieren-
den, zeit-, hohen- und breitenabhéngigen Datensatz vorgeschrieben (Abschnitt 4.1.5). Der
Volumenzuwachs durch HNO3-Aufnahme bei tiefen Temperaturen (Anwachsen von SSA
zu STS, Abschnitt 2.4.1) wird nicht beriicksichtigt. Fiir Temperaturen unterhalb von ca.
195 K werden dadurch die Oberflichendichten und damit alle Reaktionsgeschwindigkeiten
um rund einen Faktor 10 unterschétzt.

Die reaktiven Aufnahmekoeffizienten der heterogenen Reaktionen (2.77)-(2.79) sind
nach Hanson et al. (1994) parametrisiert. Diese Parametrisierung beruht auf den Glei-
chungen (2.88) und (2.89), wobei angenommen wird, dass die Reaktionen nur im Tropf-
cheninnern ablaufen (d.h. Iy, r = 0). Fiir die Reaktionen (2.77) und (2.79) wird zudem
angenommen, dass HCl in den Aerosolen gleichmissig verteilt ist und sich im Henry-
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Gleichgewicht befindet. Damit ldsst sich k£, in (2.89) schreiben als
Kt = Epun[HCUag = ki Hiiep(HCY), (3.4)

wobei Hjj, die Henry-Konstante und p(HCl) den Partialdruck von HCI iiber dem Aero-
sol bezeichnet. Unter Vernachlédssigung des 1/a-Terms in (2.88) (Approximation giiltig
fir o ~ 1) erhélt man aus (2.89) und (3.4) die folgende Gleichung fiir den reaktiven
Aufnahmekoeffizient:

4H§RT\/DX]€I%MHI§01P(HCI)
Y= - )

(%'¢

For KL Hiop(HC) /D), (3.5)

Der Korrekturterm, durch den die Kugelgestalt der Aerosoltropfchen berticksichtigt wird,
ist gegeben durch f(z) = coth(z) — 1/z. kL., Dx, H und Hj in (3.5) werden geméss
Tabelle 3.3 gewéhlt. W in Tabelle 3.3 gibt den Anteil von HySO4 im Aerosol in Ge-

Reaktion CIONOs(g) + HCl(s) | HOCI(g) + HCI(s)

KL, [M~ts™1] || 820002 10°

Dx [em?s™!] 1078 1078

H% [Matm™!] 10 10*15 + 3(60 — W)]  fiir W < 60
0 fiir W > 60

H;IC] [Matmfl] 1015.51470.1791W 1015.51470.1791W

Tabelle 3.3: Reaktionskoeffizient, Henry- und Diffusionskonstante fiir stratosphdirische Aero-
sole fir die Reaktionen (2.77) und (2.79). kil (CIONO, + HCI) basiert auf Labormessungen
von Hanson and Ravishankara (1991), die iibrigen Variablen auf Messungen von Hanson and
Ravishankara (1993b).

wichtsprozenten an und ist parametrisiert als eine Funktion der Temperatur und des
Wasserdampf-Partialdrucks (Steele and Hamall, 1981):

 [~14.458 + 0.62456 - In(p(H,0))] - T + 3565
~ 44.777 + 1.3204 - In(p(H,0)) — 0.19988 - T °

Fiir die Reaktion (2.78) ist

(3.6)

Ym

_ AHZRT/Dxhy 57)
Ux

— basierend auf Labormessungen (Hanson and Ravishankara, 1991) — parametrisiert als

Ym = 101.86—0.0747W. (38)

Zur Bestimmung des Korrekturterms f(rv/kf,,./Dx) der Reaktion (2.78) wird k{ . aus
(3.7) und (3.8) berechnet, wobei H¢ono, = 10 Matm™ gesetzt wird. Fiir den Diffusions-
koeffizient wird Dciono, = 11078 cm?s™! gesetzt.

Fiir die Reaktionen (2.81) und (2.82) werden fiir den reaktiven Aufnahmekoeffizient
konstante Werte verwendet, fiir Reaktion (2.83) ist v ndherungsweise konstant. Dabei wird
der Korrekturterm nicht beriicksichtigt. Die v-Werte dieser Reaktionen sind in Tabelle 3.4
aufgefiihrt.

Abbildung 3.2 zeigt Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung, welche fiir eine
Aerosoloberflichendichte von 1pm?/cm? (stratosphérische Hintergrund-Aerosolkonzen-
tration) und typische Bedingungen in der unteren Stratosphére berechnet wurden. Da
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‘ Reaktion H ¥ ‘
BrONO, + H,0 "2" HOBr + HNO; || 0.8
HOBr + HC1 2" BrCl + H,0 0.9
N,Os 4+ H,0 5" 9HNO, ~ 0.1

Tabelle 3.4: Reaktive Aufnahmekoeffizienten fiir stratosphdrische Aerosole fiir die Reaktionen
(2.81)—(2.83).

Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung auf stratosph. Aerosolen
(50 hPa, SAD=1.0 um*/cm’, H,0=5.0 ppm, HCI=1.0 ppb)

1 Std
1Tag —— K(N,0,+H,0)
& —— K(CIONO,+HC))
o 1wo § k:(CION02+HQO)
~ § — K(HOCI+HC)
TMnt 3 K/(BrONO, +H,0)
—— K/(HOBr+HcCI)
1 Jahr
10a
180 190 200 210 220 230 240

Temperatur [K]

Abbildung 3.2: Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung fiir stratosphdrische Aero-
sole berechnet auf einer Hdéhe wvon 50hPa  fir typische HoO- und HCI-Konzentrationen
([Hy O]=5ppmv, [HClJ=1ppbv) und einer Aerosoloberflichendichte von 1um?/cm® (strato-
sphirische Hintergrund-Aerosolkonzentration). Durchgezogene Linien: in MEZON verwendete
Werte bei falscher Berechnung der Partialdriicke. Gepunktete Linien: Werte bei korrekter Be-
rechnung der Partialdriicke. Wegen der fehlenden HNOs3-Aufnahme werden die Reaktionsge-
schwindigkeiten fiir Temperaturen unterhalb von ca. 195 K in beiden Fdllen um rund einen
Faktor zehn unterschdtzt.

sich HCI nur bei einem tiefen HySO4-Anteil im Tropfchen 16sen kann (vgl. Abbildung 2.5),
sind die Reaktionen (2.77) und (2.79) erst bei tiefen Temperaturen von Bedeutung. Auch
Reaktion (2.78) lauft nur bei tiefen Temperaturen effizient ab. Ausserhalb des Polarwirbels
ist praktisch nur die NoOs-Hydrolyse (2.83) von Bedeutung.

Wie im Laufe der Arbeit festgestellt wurde, werden in MEZON die Mischungsverhélt-
nisse von HoO und HCI falsch in Partialdriicke umgerechnet. Damit ist p(HoO) um 38 %
zu tief und p(HCI) um 26 % zu hoch, was die heterogenen Reaktionen (2.77)—(2.79) netto
zu langsam macht. In Abbildung 3.2 sind die reaktiven Aufnahmekoeffizienten fiir korrekt
berechnete HyO- und HCl-Partialdriicke zum Vergleich als gepunktete Linien dargestellt.

Reaktionen auf NAT Die NAT-Bildung ist in MEZON wie folgt parametrisiert: Uber-
steigt in einer Gitterbox der Partialdruck von HNOj den Sattigungsdampfdruck, wird alles
tiberschiissige gasformige HNO3 zu NAT auskondensiert. Daraus wird, unter der Annahme
einer vorgeschrieben NAT-Anzahldichte von 10 Partikeln pro cm?, die Oberfldchendichte
von NAT berechnet. Der Sattigungsdampfdruck von HNOj ist nach Hanson and Mauers-
berger (1988) parametrisiert.

Die reaktiven Aufnahmekoeffizienten der auf NAT gerechneten heterogenen Reaktionen
sind in Tabelle 3.5 aufgefiihrt. Reaktionen (2.77) und (2.78) sind Funktionen der Tempe-
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‘ Reaktion H v ‘

CIONO, + HCI 5" 1, + HNO, 1/[4.348 4+ 1/(0.7022 - ¢~0-518(T-Tice))|

CIONO, + H»0O HET HoC1 + HNOQ; || e=903+281s10m
HOCI + HC1 ™57 ¢, + H,0 01

N,Os + H,0 57 9HNO, 0.0003

Tabelle 3.5: Reaktive Aufnahmekoeffizienten fiir heterogene Reaktionen auf NAT. v(CIONOy+
HCI) und v(CIONOy + Hy0) sind nach Hanson and Ravishankara (1993a) parametrisiert.

Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung NAT Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung Eis
(a) (50 hPa, H,0=5.0 ppm, HNO,=10.0 ppb) (b) (50 hPa, H,0=5.0 ppm)

E T 2 E T T T
K/(N,0,+H,0) ——— K(N,0,+H,0) ———
o[ K(CIONO, +HCl) ———— {10 Min e K(CIONO, +HCl) ———— =10 Min
107E K'(CIONO, +H,0 107 € (CIONO “+H,0)
F K(HOCI+HC) ——— | F K(HOGI+HC) ——— |
) — 15t . KBIONO,+H.0) 15t
10°E ﬁ 10 ﬁ K(HOBr+HC) ———
10'5;* —1Tag . 10’5; —1Tag

ol -11Wo

K s
Lebensdauer
K [s]
Lebensdauer

sl —11Wo

107 g 107 g
£ — 1 Mnt £ {1 Mnt
107 107
£ -1 Jahr £ -1 Jahr
10° I I I 10° I I I
180 185 190 195 200 180 185 190 195 200
Temperatur [K] Temperatur [K]

Abbildung 3.3: (a): Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung in MEZON fiir heteroge-
ne Reaktionen auf NAT, berechnet auf einer Hohe von 50hPa fiir typische HoO- und HNOs-
Konzentrationen ([HyO]=5 ppmv, [HNO3]=10ppbv). NAT-Bildung tritt unterhalb von 196 K ein.
Die Reaktionskoeffizienten in MEZON sind um rund einen Faktor 20 zu hoch. (b): Reaktionskoef-
fizienten pseudo-erster Ordnung fiir heterogene Reaktionen auf Fis fiir die gleichen Bedingungen
wie in (a). Die Reaktionskoeffizienten in MEZON sind um rund einen Faktor drei zu hoch.
Details siehe Text.

raturdifferenz zum Frostpunkt Ticg und der relativen Feuchte {iber Eis sicg (Hanson and
Ravishankara, 1993a).

Bei grossen Teilchen wirkt NAT aufgrund der heterogenen Reaktionen als starke Senke
fiir CIONO,, HOCI und N,Os5, so dass Gasdiffusion mitberiicksichtigt werden muss. Die
~v-Werte aus Tabelle 3.5 werden daher mit einem Korrekturfaktor f multipliziert. f ist
eine Funktion des NAT-Radius ryat (cm), der Temperatur, des Luftdrucks p (hPa) sowie
von 7 und ist gegeben durch (Turco et al., 1989):

1

r Y ’T7 = 39
f(rxar, v, T, p) 1+ 33000 - TNA;;"Y'T (3.9)

Abbildung 3.3a zeigt Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung fiir heterogene Re-
aktionen auf NAT, berechnet fiir typische Bedingungen in der unteren Stratosphére. Un-
terhalb von 196 K tritt im Modell NAT-Bildung ein. Insbesondere Reaktion (2.77) lduft
sehr effizient ab, was zu einer raschen Aktivierung von CIONO, fiihrt.

Wie im Laufe der Arbeit festgestellt wurde, ist die in der NAT-Parametrisierung vor-
geschriebene NAT-Anzahldichte mit 10 Partikeln pro cm? viel zu hoch gewihlt. Dadurch
ergeben sich im Modell gegeniiber Beobachtungen rund 20-fach zu hohe NAT-Oberflachen-
dichten, womit séamtliche heterogenen Reaktionen auf NAT 20 mal zu schnell ablaufen
(Abschnitt 5.12.2).
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Reaktionen auf Eis Die Bildung von Wassereis (PSC I) verlduft in MEZON analog
zur Bildung von NAT. Ubersteigt in einer Gitterbox der Partialdruck von HyO den Sitti-
gungsdampfdruck, wird aller {iberschiissige Wasserdampf zu Eis auskondensiert, woraus
— unter der Annahme einer vorgeschriebenen Eis-Anzahldichte von 10 Partikeln pro cm?
— die Oberflichendichte von Eis berechnet wird.

Die reaktiven Aufnahmekoeffizienten der heterogenen Reaktionen auf Eis sind in Ta-
belle 3.6 aufgefithrt. Wie bei NAT wird v zusétzlich mit einem Korrekturfaktor multipli-
ziert. Wie spiiter festgestellt wurde, war der reaktive Aufnahmekoeffizient v(HOBr+ HCI)
falschlicherweise auf null gesetzt.

‘ Reaktion H v ‘
CIONO, + HC1 5" Cl, + HNO; 0.3
CIONO, + H,0 "B HOCI + HNOs || 0.1
HOC! + HCl ™2 ¢, + H,0 0.2
BrONO, + H,0 "2" HOBr + HNO; || 0.3
HOBr + HC1 5" BrCl + H,0 0.0 (0.3)
N,O5 + H,0 5" 2NO, 0.01

Tabelle 3.6: Reaktive Aufnahmekoeffizienten fiir heterogene Reaktionen auf Eis.

Abbildung 3.3b zeigt Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung fiir heterogene
Reaktionen auf Eis. Die Eisbildung tritt im Modell unterhalb von 189 K ein. Sémtliche
heterogenen Reaktionen auf Eis laufen extrem effizient ab.

Wie bei NAT ist die vorgeschriebene Anzahldichte in der Parametrisierung von Eis zu
hoch gew#hlt. Es ergeben sich dadurch rund dreifach zu hohe Reaktionsgeschwindigkeiten
(Abschnitt 5.12.3).

Sedimentation von NAT und Wassereis Sowohl NAT- wie Eispartikel werden in
MEZON sedimentiert. Die verwendete Parametrisierung basiert auf Butchart and Austin
(1996). Im Gegensatz zur Parametrisierung der reaktiven Aufnahmekoeffizienten werden
bei der Sedimentation in den Gitterboxen mit NAT- oder Eisbildung nicht Anzahldich-
ten, sondern die Partikelradien (NAT: 7pm, Eis: 0.5 um) fest vorgeschrieben. Aus der
Menge des auskondensierten HNO3 und HyO wird daraus die Anzahldichte fiir NAT und
Eis bestimmt. Ist die Anzahldichte von NAT hoher als diejenige von Eis, wird fiir NAT
ebenfalls die Anzahldichte von Eis verwendet. Die NAT- und Eispartikel sedimentieren
mit einer festen Sedimentationsgeschwindigkeit von 13 mm/s in die tiefer gelegenen Mo-
dellschichten, woraus sich, integriert iiber den Chemiemodell-Zeitschritt, neue NAT- und
Eiskonzentrationen ergeben. Die getroffene Annahme, dass die Anzahldichte von NAT die
Anzahldichte von Eis nicht iiberschreiten darf, ist eine Parametrisierung fiir das NAT-
Coating (Abschnitt 2.4.1).

Nach dem Sedimentationsschritt werden die NAT- und Eisteilchen kiinstlich zu gasfor-
migem HNOj3 und Wasserdampf zuriickverdunstet, ein Transport der Partikel findet nicht
statt.
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3.2.4 Chemischer Solver

Zur Losung des Differentialgleichungs-Systems, das die chemischen Reaktionen der Spezi-
es beschreibt, wird ein implizites Newton-Verfahren verwendet. Dieses fiihrt das Differen-
tialgleichungs-System in ein System von Nullstellenproblemen nichtlinearer Gleichungen
tiber, das mit einem impliziten iterativen Newton-Raphson-Verfahren (Ozolin, 1992; Stott
and Harwood, 1993) gelost wird. Dabei ist fiir jedes Nullstellenproblem und jeden Ite-
rationsschritt ein lineares Gleichungssystem zu l6sen, dessen Matrix héufig mit Nullen
besetzt ist. Solche lineare Gleichungssysteme mit diinn besetzten Matrizen kénnen er-
heblich schneller gelost werden, wenn fiir die Matrix die sogenannte LU-Zerlegung (engl.
Lower-Upper decomposition) angewendet wird (Sherman and Hindmarsh, 1980; Jacob-
son and Turco, 1994). Diese Technik wird in MEZON angewendet, was den chemischen
Solver um rund einen Faktor fiinf schneller macht.

Weichen die Konzentrationen der Cl,-, Br,- und NO,-Familien in einer Gitterbox
vor und nach dem chemischen Solver um mehr als 10 % voneinander ab, wird der Zeit-
schritt des impliziten Newton-Verfahrens halbiert. Allerdings verdoppelt sich hierdurch
der Rechenaufwand. Als Anfangszeitschritt wird der Zeitschritt des CTM, d.h. 2 Stun-
den, verwendet, der minimal zuléssige Zeitschritt betragt 7.5 Minuten. Weichen dann die
Konzentrationen einer Familie immer noch zu stark voneinander ab, werden die Werte
vor dem chemischen Solver im Gitterpunkt fiir alle Familienmitglieder beibehalten. Die
zuléissige Fehlerschranke ist mit 10 % ziemlich hoch angesetzt und wurde im Rahmen
der Modellmodifikationen (Abschnitt 5.12.6) angepasst. Die Verwendung eines impliziten
chemischen Solvers ist vom Rechenaufwand her hoch, garantiert aber numerisch stabile
nichtnegative Losungen.

Fiir langerlebige Spezies wie NoO, CHy sowie chlor- und bromhaltige ODS wird ein
vom Rechenaufwand her giinstigeres explizites Newton-Verfahren verwendet.

3.2.5 Transport

In MEZON werden die Spurenstoffe individuell transportiert. Fiir Substanzen mit hin-
reichend kurzen chemischen Lebensdauern wird keine Advektion durchgefiihrt, wodurch
Rechenzeit gespart wird. Folgende Spezies werden nicht transportiert: O(*D), HO,, OH,
H, CH3, CH30, CH30,, CH,O, HCO, CH30.H, Cl, C10, HOCI, Cl;,04, Br, HBr, HOBr,
N und NOj. Als Eingabefelder fiir das Transportschema werden die in MA-ECHAM4
berechneten Winde verwendet. Subskalige Konvektion in der Troposphére wird im Trans-
portschema nicht explizit beriicksichtigt.

In MEZON wird fiir den Transport der chemischen Spezies das hybride Advektions-
schema von Zubov et al. (1999) verwendet. Dieses beniitzt fiir den vertikalen Transport
das Prather-Schema in Flussform (Prather, 1986) und fiir den horizontalen Transport ein
Semi-Lagrange’sches Schema (Ritchie, 1985; Williamson and Rasch, 1989). Das Prather-
Schema ist strikt massenerhaltend und ermoglicht die Erhaltung von starken rdumlichen
Gradienten (Prather, 1986). Da jedoch das Courant-Friedrich-Lewy-Stabilitétskriterium
(Courant et al., 1928) eingehalten werden muss, ist es mit hohem Rechenaufwand verbun-
den, was es fiir die Verwendung in einem Klimamodell teuer macht. Das Prather-Schema
wird daher nur fiir die Berechnung des Transports in vertikaler Richtung beniitzt. Fiir das
Semi-Lagrange’sche Schema, welches fiir die Berechnung des horizontalen Transports in
jeder Modellschicht verwendet wird, muss das CFL-Kriterium nicht eingehalten werden.
Dies ermoglicht eine préazise Berechnung des Transports in der Néhe der Pole fiir grosse
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Zeitschritte. Im Gegensatz zum Prather-Schema ist das Semi-Lagrange’sche Schema je-
doch nicht massenerhaltend. Daher miissen die Mischungsverhéltnisse einer Spezies nach
jedem horizontalen Transportschritt mithilfe eines sogenannten Massenfixers nachkorri-
giert werden, welcher bewirkt, dass die Gesamtmasse der Spezies in der Modellschicht
erhalten bleibt. Dabei wird nach einem Transportschritt fiir jede Modellschicht k£ und
jede Spezies s der Transportfehler

Ams(k) = Zm&A(ivjv k) - Zm&B(ivjv k) (310)
i,J i,J

bestimmt, wobei my g(3, j, k) und my 4(%, j, k) die Masse von s in der Gitterbox (i, j, k) vor
resp. nach dem horizontalen Transportschritt bezeichnet. Amg (k) wird anschliessend zur
Skalierung der durch das Semi-Lagrange’sche Schema berechneten Mischungsverhéltnisse
fs,A(i, 7, k) der Spezies beniitzt. Der in SOCOL verwendete Massenfixer korrigiert die
Mischungsverhéltnisse in den einzelnen Gitterboxen nicht uniform, sondern proportional
zu

‘Ms,A(i7j7 k) - Ms,B(i7j7 k)|3/2 (311>

(Williamson and Rasch, 1989), um die Regionen mit starken horizontalen Gradienten
zu bestrafen (welche fehleranfilliger sind als Regionen mit annéhernd uniformen Vertei-
lungen). Die Verwendung eines Massenfixers ermoglicht die Massenerhaltung nur in der
horizontalen Gesamtschicht, jedoch nicht in einzelnen geographischen Regionen. Dies kann
zu kiinstlichem Massentransport und kiinstlichem Massenverlust oder -akkumulation in
einzelnen Regionen fiithren. Der in SOCOL verwendete Massenfixer von Williamson and
Rasch (1989) korrigiert am stérksten in Regionen mit grossen horizontalen Gradienten,
die damit besonders anfallig fiir kiinstlichen Massenverlust oder -akkumulation sind. Wie
in Abschnitt 5.16 gezeigt wird, resultiert in SOCOL aus der Massenfixer-Technik u. a. ein
ausgepragter Massenverlust von CCl,, Cl, und ClO, im Polarwirbel.



Kapitel 4

Transiente Simulation mit der
Grundversion (A01)

Mit der Grundversion von SOCOL wurden in den vergangenen Jahren verschiedene Si-
mulationen durchgefiihrt, um den Einfluss des solaren 11-Jahreszyklus sowie der 27-tégi-
gen Sonnenrotation auf Ozon und Klima zu untersuchen (Egorova et al., 2004, 2005b;
Egorova, 2005). Alle diese Simulationen waren Zeitscheibenexperimente (Steady-State-
Experimente).

Im Rahmen dieser Arbeit wurden mit SOCOL erstmals transiente Simulationen durch-
gefiihrt: zunéchst eine Simulation mit der Grundversion, dann verschiedene Simulationen
mit modifizierten Modellversionen (Kapitel 5). Es wurde jeweils die Periode 1975-2000
simuliert.

In diesem Kapitel wird die mit der Grundversion von SOCOL durchgefiihrte transiente
Simulation (A01) beschrieben. Abschnitt 4.1 beschreibt die dafiir verwendeten Randbe-
dingungen. In Abschnitt 4.2 werden chemische und dynamische Modellklimatologien der
Simulation mit Beobachtungsdaten verglichen. Die Modellevaluierung zeigte verschiedene
zum Teil gravierende Modellschwéchen auf, was zur Durchfiihrung zahlreicher Sensiti-
vitétstests und der in Kapitel 5 beschriebenen Weiterentwicklung von SOCOL fiihrte.

4.1 Datensitze fiir Randbedingungen

4.1.1 Meeresoberflichentemperaturen und Meereisbedeckung

Meeresoberflichentemperaturen und Meereisbedeckung werden zeitabhéngig vorgeschrie-
ben, wobei der monatlich und jahrlich variierende Datensatz des Atmopsheric Model
Intercomparison Project II (AMIP II) ( Taylor et al., 2000) verwendet wird. Der AMIP II-
Datensatz reicht von der Gegenwart bis ins Jahr 1956 zuriick und hat eine Auflésung von
1 x 1 Grad. Die Meeresoberflachentemperaturen basieren auf Schiffs-, Bojen- und Satel-
litenbeobachtungen. Die Meereisbedeckungsfelder wurden anhand von Forschungsfliigen
sowie aus Schiffs- und Satellitenbeobachtungen ermittelt.

Meeresoberflichentemperaturen und Meereisbedeckung dndern sich im Modell konti-
nuierlich, d.h. die monatlich aufgelosten AMIP II-Felder werden linear auf Tageswerte
interpoliert.
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(a) CO,, CH, und N,0 in planetarer Grenzschicht (b) Ozon zerstérende Substanzen in planetarer Grenzschicht
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Abbildung 4.1: (a) Untere Randbedingungen fir die Mischungsverhdiltnisse von CQO,, CHy
(in ppmwv) und NoO (in ppbv). (b) Untere Randbedingungen fiir die Mischungsverhiltnisse von
kurz- und langlebigen chlorhaltigen ODS-Familien (ODSCLS, ODSCLL) und bromhaltige ODS-
Familie (ODSBR) (in pptv). Die Werte basieren auf In-Situ-Messungen des Climate Monitoring
and Diagnostics Laboratory.

4.1.2 Treibhausgase und Ozon zerstérende Substanzen

Die Mischungsverhéltnisse von CO,, CHy, NoO, der Halogenkohlenwasserstoffe und Ha-
lone werden in der planetaren Grenzschicht durch global konstante, jéhrlich variierende
Werte vorgeschrieben. Die Werte basieren auf In-Situ-Messungen des Climate Monitoring
and Diagnostics Laboratory (CMDL) (http://www.cmdl.noaa.gov/ccg und
http://www.cmdl.noaa.gov/hats).

Abbildung 4.1 zeigt die zeitliche Entwicklung der Mischungsverhéltnisse von Treib-
hausgasen und Ozon zerstorenden Substanzen (ODS) in der planetaren Grenzschicht. Die
kurz- und langlebigen Halogenkohlenwasserstoffe und Halone sind — wie in Abschnitt 3.2.3
beschrieben — zu den Familien ODSCLS, ODSCLL und ODSBR zusammengefasst. Wih-
rend die Konzentrationen von CO,, CHy, NyO und der bromhaltigen ODS (ODSBR)
kontinuierlich ansteigen, erreichen die langlebigen chlorhaltigen ODS (ODSCLL) 1992
ihren Hohepunkt. Der Anstieg der kurzlebigen chlorhaltigen ODS (ODSCLS) ist ab diesem
Zeitpunkt deutlich gebremst. Das gesamte organische Chlor (Summe von ODSCLL und
ODSCL) nimmt nach 1992 ebenfalls ab.

In der Grundversion von SOCOL sind die Halogenkohlenwasserstoffe im Strahlungs-
modul falschlicherweise auf null gesetzt, d.h. es findet keine Absorption und Emission

langwelliger Strahlung durch CKWs, FCKWs und H-FCKWs statt.

4.1.3 CO- und NO,-Emissionen

CO- und NO,-Emissionen an der Erdoberfliche werden in SOCOL durch ldngen- und
breitenabhéngige monatlich variierende Klimatologien vorgeschrieben. Die Emissionsfel-
der basieren auf den im troposphérischen Chemie-Transportmodell IMAGES verwendeten
Datensétzen (Mdller and Brasseur, 1995).

Die IMAGES-Daten umfassen Emissionen aus Verkehr und Industrie, Biomassenver-
brennung, Béden und Ozeanen und basieren mit wenigen Ausnahmen auf dem Emis-
sionsinventar von Miiller (1992). Die Emissionen aus Verkehr und Industrie wurden fiir
Westeuropa, Nordamerika, Japan und Australien einem Emissionskataster entnommen,
fiir die iibrigen Lénder wurden sie iiber den Treibstoffverbrauch abgeschétzt. Die Da-
ten sind reprisentativ fiir die zweite Hélfte der achtziger Jahre. Die Emissionswerte aus
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Biomassenverbrennung und Boéden wurden unter Beriicksichtigung von Vegetationstyp,
Temperatur, Niederschlag und Tagesldnge bestimmt (Mdller, 1992; Hao et al., 1990). Es
treten starke saisonale Schwankungen auf. Tabelle 4.1 zeigt die globalen Emissionswerte
pro Jahr aufgeteilt nach Emissionsquellen.

‘ Emissionsquelle H CO [Tg(C)/y] ‘ NO, [Tg(N)/y] ‘
Verkehr und Industrie 164 22
Biomassenverbrennung || 308 4
Boden 70 7
Ozeane 70 0
Total 612 33

Tabelle 4.1: Globale CO- und NO,-Emissionen an der Erdoberfidche in Tg(C)/y bzw. Tg(N)/y.
Die Daten sind reprisentativ fiir die zweite Hdilfte der achtziger Jahre. Die Werte fiir die Emis-
sionen aus Biomassenverbrennung stammen aus Studien von Hao et al. (1990), die ibrigen
Werte sind dem Emissionsinventar von Miller (1992) entnommen.

Rund 75 % der CO- und NO,-Emissionen an der Erdoberfliche sind anthropogen und
stammen aus Verkehr, Industrie und Biomassenverbrennung. CO und NO, aus Verkehr
und Industrie werden primér in Europa, Nordamerika, Indien, China und Japan emit-
tiert, wihrend die Biomassenverbrennung (v.a. Waldrodungen und Waldbrénde) iiber
den Tropen maximal ist.

In der freien Atmosphéare wird NO, durch Blitze produziert sowie durch Flugzeuge
emittiert. Fiir die Flugzeugemissionen wird ein ldngen-, breiten- und héhenabhéngiger
zeitlich konstanter Datensatz der National Aeronautics and Space Administration (NA-
SA) verwendet (D. Wuebbles, pers. Kommunikation). Die globalen NO,-Emissionen durch
Flugzeuge betragen 0.6 Tg(N)/y und sind représentativ fiir die Mitte der neunziger Jahre.
Der Hauptteil wird zwischen 30°N und 60°N und auf einer Hohe von 8-12 km emittiert.

Das durch Blitze produzierte NO, wird durch eine lingen- und breitenabhéngige
monatlich variierende Klimatologie vorgeschrieben und basiert auf einem im IMAGES-
Modell verwendeten, auf Satellitenbeobachtungen beruhenden Datensatz (Turman and
Edgar, 1982). Im Gegensatz zum IMAGES-Modell wird in SOCOL ein globaler jahrlicher
Produktionswert von 4 Tg(N)/y angenommen. Die vertikale Hohenverteilung der NO,-
Produktion durch Blitze ist global konstant, wobei allen Modellschichten unterhalb von
11km ein fester Anteil zugewiesen wird. Die NO,-Produktion durch Blitze ist am grossten
{iber den Landmassen der Sommerhemisphére zwischen dem Aquator und etwa 30 Grad.

Wie im Laufe dieser Arbeit festgestellt wurde, wird das durch Blitze produzierte NO,
in SOCOL filschlicherweise halbiert, d.h. es wird mit einem globalen jéhrlichen Pro-
duktionswert von 2 Tg(N)/y gerechnet. Der Fehler wird in Modellversion A20 korrigiert
(Abschnitt 5.20).

In Abbildung 4.2 sind die zonal gemittelten Breiten-Hohenverteilungen der NO,-Flug-
zeugemissionen sowie das Jahresmittel der NO,-Produktion aufgrund von Blitzen darge-
stellt (halbierte Werte). Zwischen 30°N und 60°N sind die NO,-Emissionen durch Flugzeu-
ge dominierend, in den iibrigen Gebieten ist die NO, -Produktion durch Blitze wichtiger.

Obwohl die NO_ -Emissionen durch Flugzeuge und die NO,-Produktion aufgrund von
Blitzen im Vergleich zu den Emissionen an der Erdoberfliche klein sind, diirfen sie nicht
vernachléssigt werden, da NO, in der oberen Troposphére und in der unteren Stratosphére
langlebiger ist.
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(a) NO,-Emissionen durch Flugzeuge (zonales Mittel) (NASA) (b) NO,-Produktion durch Blitze (zonales Mittel)
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Abbildung 4.2: (a): Zonales Mittel der NO,-Emissionen durch Flugzeuge in g/m?/s. Die Flug-
zeugemissionen sind im Modell zeitlich konstant und sind reprdsentativ fir Mitte der neunziger
Jahre. Die Daten stammen von der NASA. (b): Zonales Mittel der NO,-Produktion durch Blitze
in g/m?/s. Jahresmittel, multipliziert mit Faktor 0.5 (vgl. Text).

4.1.4 Depositionsfliisse

Tabelle 5.3 zeigt die in den untersten vier Modellschichten (~1 km) vorgeschriebenen
Depositionsfliisse fiir O3, CO, NO, NOy, HNO3 und H505. Es wird zwischen Land und
Ozean unterschieden.

‘ Spurenstoff H Land ‘ Meer ‘

O3 3 0.1
CO 003 |0
NO 0.1 0.05
NO, 0.1 0.05
HNOj3 4 1
H202 1 1

Tabelle 4.2: Depositionsgeschwindigkeiten fiir Oz, CO, NO, NOs, HNOs und HyOs in cm/s
i den untersten vier Modellschichten.

Die Depositionsgeschwindigkeit von Ozon iiber Land ist in SOCOL unrealistisch hoch,
wodurch die vom Modell simulierten Ozonkonzentrationen in der unteren Troposphére
iiber Land viel zu tief sind. In den Modellversionen A15-A20 wird der von Hauglustaine
et al. (1994) vorgeschlagenen Wert von 0.4 cm/s angenommen (Abschnitt 5.15).

4.1.5 Stratosphirische Aerosole

Stratosphérische Aerosole werden in SOCOL sowohl fiir die Strahlungsroutine wie auch
fiir die heterogene Chemie benétigt. Im Strahlungsmodul miissen fiir alle kurz- und lang-
welligen Bénder (Abschnitt 3.1.4) Extinktionskoeffizienten vorgeschrieben werden, fiir die
beiden kurzwelligen Bénder zudem die Single-Scattering-Albedo (definiert als das Verhélt-
nis von Extinktion durch Streuung zu totaler Extinktion) sowie der Asymmetrie-Faktor

= %/ P(6,8) 0/, (4.1)

(NE
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Zonal gemittelte Extinktionskoeffizienten SW1 auf 20.0 km (GISS ext550)
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Abbildung 4.3: Extinktionskoeffizienten des GISS-Datensatzes bei 550 nm auf einer Hohe von
20km in km~'. Fir das Jahr 2000 wurden die Extinktionskoeffizienten von 1999 verwendet.
Deutlich erkennbar sind die Eruptionen des El Chichén (Mexiko) im April 1982 und des Mt.
Pinatubo (Philippinen) im Juni 1991.

wobei P(6,0') die Wahrscheinlichkeit angibt, dass ein mit dem Zenithwinkel 6 einfallender
Strahl vom Aerosol in Richtung 0" gestreut wird. Fiir die Berechnung der heterogenen Che-
mie werden zudem Oberflichendichten der stratosphérischen Aerosole (Abschnitt 3.2.3.2)
bendtigt.

Als stratosphérischer Aerosoldatensatz fiir die SOCOL-Simulationen wird der Daten-
satz des Goddard Institute for Space Studies (GISS) verwendet. Der GISS-Datensatz
(Sato et al. (1993); Shindell et al. (2004); http://data.giss.nasa.gov/modelforce/
strataer/) enthélt fiir die Periode 1850-1999 monatlich aufgeloste, zonal gemittelte Ex-
tinktionskoeffizienten fiir die Wellenldnge 550 nm auf vier verschiedenen Hohen (17.5,
22.5, 27.5, 32.5km) sowie breiten- und zeitabhéngige effektive Aerosolradien. Die zonale
Auflésung betrégt sechs Grad in den Tropen und acht Grad in den Polarregionen. Der
Datensatz basiert auf Boden-, Flugzeug- und Ballonmessungen und ab 1979 auf Satel-
litenbeobachtungen von SAGE I/IT (Stratospheric Aerosol and Gas Experiment) und
SAM II (Stratospheric Aerosol Measurement).

Fiir die Verwendung im Modell wurden die GISS-Daten linear auf das SOCOL-Breiten-
und Hohengitter interpoliert, wobei unterhalb von 15km und oberhalb von 35km alle
Werte auf null gesetzt wurden.

Abbildung 4.3 zeigt die 550 nm-Extinktionskoeffizienten des GISS-Datensatzes auf
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einer Hohe von 20 km als Funktion der Breite und Zeit. Deutlich erkennbar ist der sprung-
hafte Anstieg der Extinktion von bis zu zwei Grossenordnungen nach dem Ausbruch des
El Chichén (Mexiko) im April 1982 und des Mt. Pinatubo (Philippinen) im Juni 1991.
Nach der Eruption dieser Vulkane verteilten sich die Aerosole innerhalb eines halben
Jahrs iiber beide Hemisphéren der unteren Stratosphéire. Wahrend sich die Aerosole nach
dem Ausbruch des Mt. Pinatubo mehr oder weniger gleichméssig iiber die beiden He-
misphéren ausbreiteten, war nach dem El Chichén die Nordhemisphére stiarker belastet
als die Stidhemisphire.

Zur Bestimmung der in SOCOL benotigten Grossen (Extinktionskoeffizienten, Single-
Scattering-Albedo, Asymmetrie-Faktoren fiir verschiedene Spektralbénder sowie Ober-
flachendichten) wurden der Datensatz von SAGE II (Bauman et al., 2003a,b) sowie der auf
Satelliten-, Lidar- und Ballonbeobachtungen basierende Datensatz von Stenchikov et al.
(1998) einbezogen. Der SAGE II-Datensatz enthélt monatlich aufgeloste Oberfléchendich-
ten sowie Extinktionskoeffizienten fiir die Wellenldngen 385, 453, 525, 1020 und 1282 nm
fiir Dezember 1984 bis November 2002 (siehe Abschnitt 5.6.1). Der Datensatz von Sten-
chikov et al. (1998) enthélt spektral hochaufgeloste Extinktionskoeffizienten fiir Juni 1991
bis Mai 1993, die mithilfe der Mie-Theorie aus Satelliten-, Lidar- und Ballonmessungen
berechnet wurden.

Fiir die Periode 1995-1999 wurden die 550 nm-Extinktionskoeffizienten essq des GISS-
Datensatzes gegen die entsprechenden Oberflichendichten des SAGE II-Datensatzes auf-
getragen und eine lineare Regression durchgefiihrt. Die daraus abgeleitete lineare Be-
ziehung wird im Modell verwendet, um einen beliebigen esso-Wert in Oberflichendichte
umzurechnen. Die Extinktionskoeffizienten der kurz- und langwelligen Béander werden auf
dhnliche Weise bestimmt: Fiir die Umrechnung der Extinktionen bei 550 nm in Extinktio-
nen im Nahen Infrarot (zweites kurzwelliges Band) wurde eine lineare Regression zwischen
den es50-Werten des GISS- und den eqg99-Werten des SAGE II-Datensatzes durchgefiihrt.
Zur Bestimmung der Extinktionskoeffizienten der langwelligen Bénder wurde in einem
ersten Schritt eine lineare Regression zwischen den ess9-Werten von GISS und den eqogo-
Werten von SAGE II, und in einem weiteren Schritt lineare Regressionen zwischen den
e12so-Werten und den Extinktionskoeffizienten bei 6.5, 11.0, 9.8, 23.0 und 7.7-pm des
Datensatzes von Stenchikov et al. (1998) durchgefiihrt. Fiir das erste kurzwellige Band
werden die es50-Werte verwendet. Fiir die Single-Scattering Albedo 2 und den Asym-
metriefaktor ¢ der beiden kurzwelligen Bénder werden global konstante, zeitunabhéngige
Werte angenommen (2 = 1 und g = 0.722 fiir das erste kurzwellige Band und Q = 0.994
und g = 0.739 fiir das zweite kurzwellige Band).

Die Beziehung zwischen den es50-Werten und den Oberflachendichten lésst sich durch
eine lineare Regression relativ befriedigend beschreiben. Hingegen kann die Beziehung
zwischen den Extinktionskoeffizienten unterschiedlicher Wellenldngen durch einen sol-
chen Ansatz nicht richtig wiedergegeben werden. In Abbildung 4.4 sind die e550-Werte des
GISS-Datensatzes gegen die e1980-Werte des SAGE II-Datensatzes fiir die Jahre 1995-1999
aufgetragen. Die in SOCOL verwendete lineare Regressionsgerade ist ebenfalls dargestellt.
Dadurch werden die Extinktionskoeffizienten des langwelligen Spektralbandes 2 bei gerin-
ger und mittlerer Aerosolbelastung im Vergleich zu den SAGE II-Daten um einen Faktor
fiinf iiberschatzt. Fiir die Extinktionskoeffizienten der langwelligen Bénder 1, 3 und 6
erhélt man mit dem Regressionsansatz generell rund 10-50 mal hohere Werte, als wenn
die Extinktionskoeffizienten mit der Mie-Theorie bestimmt werden.

In den Modellversionen A06-A20 werden daher die Oberflichendichte, Extinktions-
koeffizienten, Single-Scattering-Albedo und Asymmetrie-Faktoren mithilfe der Mie-Theo-
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Abbildung 4.4: Lineare Regression der 550 nm-FExtinktionskoeffizienten des GISS-Datensatzes
gegen die 1282 nm-Extinktionskoeffizienten des SAGE II-Datensatzes fiir die Jahre 1995-1999.

rie berechnet (Abschnitt 5.5).

Die Limitierung der vertikalen Abdeckung des GISS-Datensatzes auf 17.5-32.5 km und
die getroffene Annahme, die Aerosole im Modell unterhalb von 15km {iiberall auf null zu
setzen, fithren dazu, dass in SOCOL zwischen der Tropopause und 15km keine hete-
rogenen Reaktionen auf stratosphérischen Aerosolen ablaufen und Aerosole dort weder
absorbieren noch streuen. Insbesondere nach Vulkanausbriichen ist diese Annahme mit
Modellfehlern verbunden. Nach der Eruption von Mt. Pinatubo wurden in den mittleren
Breiten zwischen der Tropopause und 15 km Oberfléichendichten bis 40 ym?/cm?® gemessen
(vgl. Abbildung E.10 im Anhang E). In den Modellversionen A07-A20 wird als Unterrand
der stratosphérischen Aerosolschicht die Tropopause gewéhlt (Abschnitt 5.6).

4.1.6 Solares Forcing

Solare Strahlungsintensitéten werden im Modell fiir die beiden kurzwelligen Bénder des
Strahlungsmoduls (Abschnitt 3.1.4), fir die Parametrisierungen der Lyman-a-, Schu-
mann-Runge- und Hartley-Bénder (Abschnitt 3.1.4) sowie fiir die Offline-Berechnung der
Photolyseraten (Abschnitt 3.2.3.1) benotigt. Die Sonnenvariabilitédt wird in der Grund-
version von SOCOL nicht beriicksichtigt.

Die in SOCOL verwendeten Strahlungsintensititen basieren auf den Daten von Lean
(2000) (http://data.giss.nasa.gov/modelforce/solar.irradiance/). Der Datensatz
von Lean (2000) umfasst Jahresmittelwerte fiir die Periode 1850-2000, wobei das sola-
re Spektrum in 150 Bénder eingeteilt ist. Die Rekonstruktionen fiir die Zeit vor den
Satellitenbeobachtungen beruhen auf historischen Messreihen von Sonnenflecken sowie
Schétzungen fiir die Helligkeit von Sonnenfackeln, welche beide mit der Sonnenaktivitét
korrelieren.

Der Datensatz von Lean (2000) wurde fiir die Verwendung in SOCOL iiber die Periode
1977-1998 gemittelt, was zwei Sonnenzyklen entspricht.

4.1.7 Initialisierungsfelder

Sowohl fiir die GCM- wie die CTM-Komponente werden Startfelder benttigt, welche den
Zustand von Januar 1975 beschreiben.



58 KAPITEL 4. TRANSIENTE SIMULATION MIT DER GRUNDVERSION (A01)

Im MA-ECHAM4 werden als Initialisierungsfelder 3D-Felder fiir Temperatur, Wind,
spezifische Feuchte sowie 2D-Felder fiir Bodendruck, Oberflichen-Albedo, Bodenfeuchte,
Schneehthe und weitere Bodenparameter benotigt. Fiir die SOCOL-Simulationen wur-
den die Standard-MA-ECHAM4-Startfelder verwendet, welche die Verhéltnisse fiir Januar
1988 représentieren. Die Einschwingzeit fiir die Atmosphére, um aufgrund der Randbe-
dingungen den Zustand fiir das Jahr 1975 zu erreichen, betréigt einige Monate.

Fir MEZON werden 3D-Felder fiir alle im Modell simulierten chemischen Substanzen
benétigt. Zur Erzeugung der Chemie-Startfelder wurde mit MEZON eine siebenjéahrige
Steady-State-Simulation im Offline-Modus mit Randbedingungen fiir 1968 durchgefiihrt,
welche mit meteorologischen Feldern aus einem Zeitscheibenexperiment mit MA-ECHAMA4
angetrieben wurde. Als Initialisierungsfelder fiir die chemischen Substanzen wurden Fel-
der einer frither durchgefiihrten Steady-State-Simulation mit dem UIUC CTM (Rozanov
et al., 1999) verwendet. Die Simulation mit dem UIUC CTM wurde mit Randbedingungen
fiir 1995 und meteorologischen Feldern eines Steady-State-Experiments mit dem UIUC
GCM durchgefiihrt. Als Startfelder fiir die chemischen Spezies wurden — falls vorhanden
— Daten des Upper Atmophere Research Satellite (UARS) verwendet, fiir die iibrigen
Substanzen wurde der Wert null angenommen (Rozanov et al., 1999).

4.2 Modellklimatologie und ihre Evaluierung

In diesem Abschnitt werden die Modellergebnisse einer transienten Simulation mit der
zuvor beschriebenen SOCOL-Grundversion mit Beobachtungsdaten verglichen. Diese Mo-
dellsimulation wird im folgenden mit AO1 bezeichnet. Eine Modellevaluierung zeigt die
Féhigkeit eines Modells auf, bestimmte dynamische und chemische Prozesse zu simulie-
ren. Gleichzeitig zeigt es seine Grenzen und Schwéchen und weist auf eine ungeniigende
oder fehlerhafte Beschreibung gewisser Prozesse hin.

Der Hauptteil dieser Arbeit bestand in der Suche nach den Ursachen einiger im Modell
offensichtlich falsch wiedergegebenen Prozesse, indem mit modifizierten Modellversionen
zahlreiche Sensitivitéitstests durchgefiithrt wurden. Dies fiithrte im Laufe der Arbeit zu
einer kontinuierlichen Weiterentwicklung von SOCOL, so dass schliesslich 20 verschiedene
aufeinander aufbauende Modellversionen entstanden (sieche Kapitel 5).

In der folgenden Evaluierung werden zunéchst Modellklimatologien der Temperatur,
des Zonalwinds sowie von Methan, Wasserdampf, Chlor, NO, und Ozon fiir die Periode
1991-2000 mit Beobachtungsdaten verglichen. Eine statistische Analyse mit dem Student-
t-Test fiir das 95 %-Niveau zeigt die Gebiete, in denen Differenzen zwischen Modell und
Beobachtung nicht durch interne Variabilitdt erklart werden kénnen. In Abschnitt 4.2.9
werden schliesslich Ozon- und Temperatur-Zeitreihen ausgewertet, wobei insbesondere auf
den Effekt von El Chichén und Mt. Pinatubo eingegangen wird.

Eine der folgenden Modellevaluierung dhnliche Studie wurde zu einem fritheren Zeit-
punkt bereits von Egorova et al. (2005a) durchgefiihrt. Allerdings wurde dabei anstatt
einer transienten Simulation ein 40-jdhriges Zeitscheibenexperiment ausgewertet, und in
der damals verwendeten Modellversion war die Parametrisierung der Lyman-a-Linie,
der Schumann-Runge-Bénder und des Hartley-Bands unterhalb von 250 nm noch nicht
beriicksichtigt (Abschnitt 3.1.4). Uberraschenderweise blieben in der Evaluierung von
Egorova et al. (2005a) die schwerwiegendsten Probleme des Modells wie beispielsweise die
Verletzung der Massenerhaltung durch das Semi-Lagrange’sche Transportschema vollig
unbemerkt.
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Abbildung 4.5: Simulierte und beobachtete zonal und klimatologisch gemittelte Temperatur in
Kelvin fiir Januar (links) und Juli (rechts). (a), (b): SOCOL (Grundversion A01), (c), (d):
Beobachtungen (ERA-40). Die Daten wurden iber die Periode 1991-2000 gemittelt.

4.2.1 Temperatur und Zonalwind

Wegen der Temperaturabhéngigkeit vieler chemischer Reaktionen haben Modellfehler in
der Temperatur eine direkte Auswirkung auf die Chemie. Insbesondere im Polarwirbel,
wo die PSC-Bildung und die heterogenen Reaktionen stark temperaturabhéngig sind (vgl.
Abschnitt 3.2.3.2), kann bereits ein kleiner Fehler von wenigen Grad Celsius grosse Aus-
wirkungen auf die im Modell berechneten heterogenen Reaktionsraten und die simulierte
Ozonzerstérung haben.

Zur Evaluierung der simulierten Temperaturverteilung werden die neuen Reanalyse-
daten des ECMWF (ECMWF ReAnalysis, ERA-40) verwendet (Simmons and Gibson,
2000; Uppala et al., 2005). Der ERA-40-Datensatz umfasst unter anderem dreidimensio-
nale Felder fiir Temperatur und Zonalwind in sechs-stiindlicher Auflésung von September
1957 bis August 2002. Die Daten sind fiir 60 vertikale Schichten von der Erdoberfliche
bis auf 0.1 hPa mit einer horizontalen Auflésung von ca. 1.1 x 1.1 Grad (T159) verfiighar.
In Gebieten mit geringer Beobachtungsdichte wie in den Tropen, iiber den Ozeanen und
iiber dem Polargebiet sind die ERA-40-Daten allerdings kritisch zu betrachten, da hier
die Analysedaten hauptséchlich als Simulationsergebnisse des ECMWF-Modells bestimmt
wurden. Mit grossen Unsicherheiten behaftet sind die Daten generell in der oberen Stra-
tosphére, wo die Reanalyse wegen fehlender Radiosondierungen auf ungenaueren Satelli-
tenbeobachtungen basieren.
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Abbildung 4.6: Temperatur-Differenz Modell - Beobachtung in Kelvin fir Januar (links) und
Juli (rechts). Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-Niveau) sind schraffiert.

Abbildung 4.5 zeigt zonal gemittelte klimatologische Temperaturverteilungen fiir Ja-
nuar und Juli fiir SOCOL und ERA-40. Qualitativ wird die beobachtete Temperaturver-
teilung vom Modell richtig wiedergegeben (vgl. Abschnitt 2.5.1): polwérts und mit der
Hohe abnehmende Temperaturen in der Troposphére, ein relatives Temperaturminimum
auf ca. 100hPa an der tropischen Tropopause, mit der Hohe zunehmende Temperatu-
ren in der Stratosphére in der jeweiligen Sommerhemisphére und in den tropischen und
mittleren Breiten der Winterhemisphére, ein ausgepriagtes Temperaturminimum in der
polaren stratosphérischen Winterhemisphére und ein relatives Temperaturmaximum an
der polaren Stratopause der Sommerhemisphére.

In Abbildung 4.6 sind die Differenzen zwischen den Modell- und Reanalysedaten dar-
gestellt. In der unteren und mittleren Troposphére sind die Temperaturdifferenzen mit
1-2 K relativ klein. Im Tropopausenbereich weicht das Modell dagegen deutlich von den
Beobachtungen ab. Die grossten Fehler ergeben sich zwischen 100 und 300 hPa in den
polaren Breiten beider Hemisphéiren, wo das Modell im Nordwinter (Siidwinter) 4-5K
(6-7K) und im Sommer beider Hemisphéiren gar 10-12K zu kalt ist. Dieses Phanomen
wird als “Cold pole”-Problem bezeichnet und tritt praktisch in allen géngigen Zirkula-
tionsmodellen — in unterschiedlicher Stérke — auf (Gates et al., 1999). Stenke et al. (2007)
zeigten, dass eine zu feuchte unterste Stratosphére, wie sie auch bei SOCOL auftritt (Ab-
schnitt 4.2.3), aufgrund von zu starker langwelliger Abstrahlung einen Cold-Bias bewirkt
und so fiir einen betrachtlichen Teil des “Cold pole”-Problems verantwortlich ist. Daneben
spielen wahrscheinlich auch eine ungeniigende vertikale und horizontale Modellauflésung
(Roeckner et al., 2006) oder eine ungeniigende Beschreibung des Wellenantriebs (Garcia
and Solomon, 1994) eine Rolle. Eine Folge des “Cold pole”-Problems ist ein zu starker
und zu lange andauernder Polarwirbel, verbunden mit einer iiberschiatzten PSC-Bildung
und einem daraus resultierenden zu starken Ozonabbau.

In den Tropen ist das Modell unterhalb der Tropopause leicht zu warm (1-2 K) und
oberhalb zu kalt (1-2K im Januar, 4-5K im Juli). Dieses vertikal gerichtete Dipolmu-
ster ist typisch fiir ECHAM4 und wird moglicherweise durch eine zu starke Konvektion
verursacht (Kirchner et al., 1999). Wie in Abschnitt 5.4.2 gezeigt wird, sind die zu tiefen
Temperaturen zwischen der tropischen Tropopause und 50 hPa sowie die 1-2 K zu hohen
Temperaturen auf etwa 30 hPa unter anderem auch auf die vom Modell nicht simulierte
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Abbildung 4.7: Simulierter und beobachteter zonal und klimatologisch gemittelter Zonalwind
in m/s fir Januar (links) und Juli (rechts). (a), (b): SOCOL (Grundversion A01), (c), (d):
Beobachtungen (UKMO). Die Modelldaten wurden tber die Periode 1991-2000 gemittelt, die
UKMO-Beobachtungen reprisentieren die Jahre 1992-2001.

QBO zuriickzufiihren.

In der mittleren Stratosphére in der Sommerhemisphére sowie iiber den Tropen und
den Subtropen der Winterhemisphére ist das Modell in den meisten Regionen zu kalt.
Dieser Fehler steht teilweise mit den in SOCOL viel zu hohen Extinktionskoeffizienten der
stratosphérischen Aerosole im Spektralband LW1 in Verbindung, welche eine zu starke
Abstrahlung und damit eine zu starke Kiihlung verursachen (Abschnitt 5.5.2).

Betreffend der Temperaturdifferenzen in der oberen Stratosphére ist anzumerken, dass
die ERA-40-Temperaturen zwischen 1 und 10hPa im Vergleich zu anderen Reanalyse-
Produkten (United Kingdom Met Office analyses (UKMO), National Centers for En-
vironmental Prediction analyses (NCEP)) generell 4-10K tiefer liegen, was die bereits
erwiahnte Datenunsicherheit auf dieser Hohe wiederspiegelt. Im Vergleich zu UKMO und
NCEP ist SOCOL in der oberen Stratosphére ausser in den hohen Breiten der Winter-
hemisphére iiberall deutlich (6-10K) zu kalt. Dies steht in Zusammenhang mit den vom
Modell oberhalb von 10 hPa unterschétzten Ozonkonzentrationen und einer damit ver-
bundenen zu geringen Absorption solarer UV-Strahlung (Abschnitt 4.2.6). In den hohen
Breiten der Winterhemisphére ist das Modell im Vergleich zu ERA-40 deutlich, im Ver-
gleich zu UKMO und NCEP leicht zu warm. Dieser Warmbias konnte mit der in SOCOL
zu schnellen Residualzirkulation in Verbindung stehen (Abschnitt 4.2.3), indem die Luft
im Polarwirbel zu schnell absinkt, sich dabei adiabatisch zu stark erwédrmt und damit die
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Abbildung 4.8: Differenz Modell - Beobachtung des Zonalwinds in m/s fir Januar (links) und
Juli (rechts).

diabatische Abkiihlung im Polarwirbel stéirker kompensiert als in der realen Atmosphére.

In Abbildungen 4.7 und 4.8 sind die zonal gemittelten klimatologischen Zonalwind-
verteilungen fiir SOCOL und die ERA-40-Reanalysen sowie die Differenzen zwischen den
beiden Datensétzen dargestellt.

Die beobachtete Windverteilung wird vom Modell qualitativ und mit einigen Aus-
nahmen auch quantitativ ziemlich gut wiedergegeben. Die simulierten troposphérischen
Subtropenjets (Jetstreams) stimmen in Form und geographischer Lage gut mit den Be-
obachtungen iiberein. Allerdings wird die Windgeschwindigkeit des Jetstreams in der Win-
terhemisphéire vom Modell um ca. 10 m/s iiberschétzt, und die Westwinde sind zu sehr in
die Tropen ausgedehnt.

In der Stratosphére werden die sommerlichen Ost- und winterlichen Westwinde vom
Modell richtig erfasst, und die vertikale Achse mit den maximalen Geschwindigkeiten
der Ostwinde (Westwinde) ist iibereinstimmend mit den Beobachtungen von unten nach
oben polwirts (dquatorwirts) geneigt. Allerdings wird die Neigung dieser Achse vom
Modell fiir den sommerlichen Ostwindstrom beider Hemisphéren und fiir den winterlichen
Westwindstrom auf der Stidhemisphére unterschétzt.

Differenzen zwischen SOCOL und ERA-40 existieren auch iiber den Tropen und Sub-
tropen in der unteren und mittleren Stratosphéare. Diese sind teilweise der in SOCOL
fehlenden QBO zuzuschreiben: Anstatt der in natura vorkommenden QBO mit abwech-
selnden Ost- und Westwinden werden vom Modell zwischen 10 und 70hPa iiber den
Tropen durchwegs Ostwinde simuliert (Abschnitt 5.4.2), was die in Abbildung 4.8 klar
sichtbare negative Zonalwind-Abweichung zwischen 30 und 70 hPa erklért.

4.2.2 Methan

Der Grossteil der Kohlenwasserstoffe in der Stratosphére liegt in Form von Methan (CHy)
vor. Durch Oxidation mit OH wird Methan in HoO und H, iibergefiihrt, wobei in stick-
stoffreicher Luft auch Ozon gebildet wird (Abschnitt 2.3.6). Die Methanoxidation lduft
relativ langsam ab, die atmosphéarische Lebensdauer von CHy betriagt rund 8-9 Jahre. Die
stratosphérische Methanverteilung wird daher durch die grossrdumigen Transportprozesse
(Residualzirkulation, vgl. Abschnitt 2.5.2) bestimmt, so dass sich das Methanmischungs-
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Abbildung 4.9: Simuliertes und beobachtetes zonal und klimatologisch gemitteltes Methan in
ppmu fir Januar (links) und Juli (rechts). (a), (b): SOCOL (Grundversion A01), (c), (d):
Beobachtungen (HALOE). Die Modelldaten wurden iber die Periode 1991-2000 gemittelt, die
HALOE-Beobachtungen reprdsentieren die Jahre 1991-2002.

verhéltnis als ausgezeichneter Tracer fiir das Alter der Luft verwenden lasst. Differenzen
zwischen simulierten und beobachteten Methanverteilungen weisen daher oft auf Proble-
me der grossrdumigen Transportprozesse in einem Modell hin.

Abbildung 4.9 zeigt zonal gemittelte Methanverteilungen fiir SOCOL und Beobach-
tungen. Die Beobachtungsdaten stammen vom HALogen Occultation Experiment (HA-
LOE) vom Upper Atmosphere Research Satellite (UARS) (Gross and Russel, 2005).
Qualitativ wird die beobachtete Methanverteilung vom Modell recht gut wiedergegeben:
Mit zunehmender Hohe und vom Aquator zum Pol hin nehmen die Mischungsverhilt-
nisse infolge der Methanoxidation ab. Uber den Tropen ist in der Methanverteilung der
Aufwartstransport durch die Residualzirkulation klar sichtbar, wobei die Achse mit den
maximalen Mischungsverhéltnissen iibereinstimmend mit den Beobachtungen von unten
nach oben Richtung Sommerhemisphére geneigt ist.

Abbildungen 4.10 und 4.11 zeigen die Differenzen zwischen der simulierten und be-
obachteten Methanverteilung in Prozent und in Absolutwerten. Die grossten Differen-
zen zwischen Modell und Beobachtungen treten in der obersten Stratosphére und in der
Mesosphére auf, wo SOCOL die Methankonzentrationen um 30-60 % iiberschéitzt. Diese
Uberschitzung kann sowohl dynamische wie chemische Ursachen haben. Einerseits kinn-
ten die Abweichungen durch einen zu starken Aufwértstransport methanreicher Luft aus
der unteren und mittleren Stratosphére verursacht sein. Analysen von Struthers et al.
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Abbildung 4.10: Differenz Modell - Beobachtung fiir Methan in % fir Januar (links) und Juli
(rechts).
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Abbildung 4.11: Wie in Abbildung 4.10, aber in ppmo.

(2008b) zeigen, dass die Residualzirkulation in SOCOL tatséchlich deutlich zu schnell ist
(vgl. Abschnitt 4.2.3). Als chemische Ursache konnte eine Unterschitzung des Methan-
abbaus durch das OH-Radikal oder durch die CH,-Photolyse in der Lyman-a-Linie eine
Rolle spielen (Egorova et al., 2005a). In der unteren und mittleren Stratosphére wird Me-
than von SOCOL je nach geographischer Breite und Hohe unter- oder iiberschétzt, was
teilweise auf die vom Modell nicht simulierte QBO zuriickzufiihren ist (Abschnitt 5.4.2).

4.2.3 Wasserdampf

Der stratosphérische Wasserdampfgehalt hat einen wichtigen Einfluss auf die Ozonkonzen-
tration der mittleren Atmosphére. Einerseits ist Wasserdampf Quellgas von HO,,, welches
in der unteren Stratosphére und in der Mesosphére hauptverantwortlich fiir die katalyti-
sche Ozonzerstorung ist (Abschnitt 2.3.1), andererseits hat der Wasserdampfgehalt einen
direkten Einfluss auf die Bildung der PSCs und die heterogene Chemie (Abschnitt 2.4).
Schliesslich beeinflusst H,O als Treibhausgas auch das Strahlungsgleichgewicht.
Wasserdampf ist auch ein wichtiger Tracer zur Abschidtzung des Aufwértstransports
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Abbildung 4.12: Wie in Abbildung 4.9, aber fiir Wasserdampf in ppmu.

durch die grossriaumige Zirkulation oberhalb der tropischen Tropopause (in der sogenann-
ten tropical pipe). Da der Wasserdampfgehalt in einem alternden Luftpaket aufgrund der
Methanoxidation nur langsam zunimmt, weicht das HyO-Mischungsverhéltnis in der tropi-
cal pipe nur wenig von seinem Eintrittsmischungsverhéltnis an der tropischen Tropopause
ab. Wegen des saisonalen Zyklus der tropischen Tropopausentemperatur findet sich in der
Eintrittskonzentration des Wasserdampfs ein saisonales Signal, welches iiber die tropical
pipe langsam nach oben wandert und eine Abschétzung der Geschwindigkeit des Auf-
wértstransports ermoglicht (Mote et al., 1996).

Die stratosphérische Wasserdampfverteilung von SOCOL und HALOE-Beobachtungen
sowie die Differenz der beiden Datensétze ist in Abbildungen 4.12—4.14 dargestellt. Die
Hauptmerkmale der beobachteten Wasserdampfverteilung — minimale Mischungsverhélt-
nisse an der tropischen Tropopause und im siidlichen Polarwirbel sowie eine Zunah-
me der Mischungsverhéltnisse mit der Héhe — werden vom Modell korrekt wiedergege-
ben. Allerdings werden die Mischungsverhéltnisse von SOCOL in der gesamten Strato-
sphére um 30-40 % {iiberschétzt. Diese Uberschitzung ist nahezu héhen- und breitenun-
abhéngig, was zeigt, dass die Ursache nicht in einer zu rasch ablaufenden Methanoxida-
tion liegen kann. Wie an spéterer Stelle diskutiert wird, besteht die Ursache der Wasser-
dampfiiberschiatzung darin, dass im Modell oberhalb von 100 hPa die Bildung von Zirren
nicht beriicksichtigt wird. Dadurch kommt es im Bereich der tropischen Tropopause zur
Wasserdampfiibersiattigung (Abschnitt 5.20.2).

In den hohen Breiten in der untersten Stratosphére (< 100 hPa) sind die Wasserdampf-
konzentrationen in SOCOL um einen Faktor zwei hoher als in HALOE. Dieser Bias wird
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Abbildung 4.13: Differenz Modell - Beobachtung fiir Wasserdampf in %.
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Abbildung 4.14: Wie in Abbildung 4.13, aber in ppmo.

mit grosser Wahrscheinlichkeit durch einen kiinstlichen Horizontaltransport durch das
Semi-Lagrange’sche Transportschema verursacht, wodurch feuchte troposphéarische Luft
in die Stratosphére gelangt (vgl. Analysen von Stenke et al. (2007) fir das CCM E39/C).

Abbildung 4.15 zeigt die iiber 10°S bis 10°N gemittelte Abweichung der H,O-Mi-
schungsverhéltnisse vom Jahresmittel als Funktion der Zeit und Hohe (sogenannter “Tape-
Recorder”). Im Vergleich zu HALOE wird die Amplitude des Tape-Recorder-Signals durch
SOCOL leicht unterschétzt. Grosse Unterschiede zwischen Modell und Beobachtungen be-
stehen fiir die Propagationsgeschwindigkeit des Tape-Recorder: Die Phasengeschwindig-
keit berechnet aus dem Mittel der Propagationsgeschwindigkeit des Phasenminimums und
des Phasenmaximums ist fiir SOCOL bis zu dreimal zu hoch, was auf einen viel zu starken
Aufwértstransport in der tropical pipe hindeutet. Dieses Problem tritt abgeschwéicht auch

in vielen anderen CCMs auf und weist auf Schwichen des Transportschemas hin (Eyring
et al., 2006).

Struthers et al. (2008b) bestimmten das mittlere Alter der Luft in SOCOL mithilfe
eines in der planetaren Grenzschicht (zeitlich) linear zunehmenden passiven Tracers. Sie
zeigten, dass die stratosphérische Luft in SOCOL zwischen 1 und 2.5 Jahren jiinger ist
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Abbildung 4.15: Abweichung der Hy O-Mischungsverhdltnisse [ppmuv] vom Jahresmittel, gemit-
telt iber 10°S bis 10° N (“Tape-Recorder”). (a): SOCOL (Grundversion A01), (b): Beobachtun-
gen (HALOE). Es sind drei identische saisonale Zyklen dargestellt (klimatologisches Mittel iiber
1991-2000 (1991-2002) fiir SOCOL (HALOE)).

als in den auf Messungen basierenden Werten von Andrews et al. (2001). Die Analysen
von Struthers et al. (2008b) wurden mit Modellversion A20 durchgefiihrt, welche alle
in Kapitel 5 beschriebenen Modellmodifikationen beinhaltet. Fiir die Grundversion A01
ist die allgemeine Zirkulation aufgrund der nicht beriicksichtigten QBO um rund 20 %
langsamer als in den Resultaten von Struthers et al. (2008b) (Abschnitt 5.4.2).

4.2.4 Chlor und Brom

Die seit den 60er-Jahren kontinuierlich angestiegenen anthropogenen FCKW-Emissionen
sind die Hauptursache fiir die Zunahme der stratosphérischen Ozonzerstorung in den
vergangenen 30 Jahren. Eine realistische Simulation des stratosphérischen Chlors ist daher
eine wichtige Voraussetzung fiir die korrekte Beschreibung der stratosphérischen Ozon-
abbauprozesse in einem CCM. Fiir Cl, (anorganisches Chlor) existieren nur vereinzelte
Beobachtungen — zu wenige, um eine Klimatologie zu bilden. Regelméssige Satellitenbe-
obachtungen existieren dagegen fiir HCl, der Hauptkomponente des anorganischen Chlors.
Daneben sind von verschiedenen Messkampagnen auch Beobachtungen fiir CIONO, und
CIO verfiigbar.

Abbildung 4.16 zeigt die Partitionierung des anorganischen Chlors iiber den Sub-
tropen und mittleren Breiten (20°N-50°N) fiir die wichtigsten Komponenten der Cl,-
Familie. Neben der SOCOL-Simulation sind auch Auswertungen einer Messkampagne
mit der Raumfihre des ATmospheric Laboratory for Applications and Science (ATLAS-
3) vom 3-12. November 1994 (Zander et al., 1996) dargestellt. Die beobachtete Chlor-
Partitionierung wird vom Modell gut wiedergegeben. Der Grossteil des stratosphérischen
Cl, liegt in Form des Reservoirgases HCI vor. In der oberen Stratosphére, wo die Tempera-
turen hoch und das Cl/ClO-Verhéltnis relativ gross ist und daher Reaktion (2.57) effizient
ablauft, betragt der Anteil von HCl am Gesamtchlor 80-95 %. In der unteren und mittleren
Stratosphire ist CIONOs, das andere Reservoirgas der Chlorfamilie, mit 10-30 % Anteil
die zweitwichtigste Komponente. Wegen der oberhalb von 35 km rasch abnehmenden NOs-
Mischungsverhéltnisse 1auft Reaktion (2.56) in der oberen Stratosphére viel langsamer ab,
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Abbildung 4.16: Partitionierung des anorganischen Chlors iber den mittleren nordlichen Brei-
ten im November als Funktion der Héhe. Linien: SOCOL (Grundversion A01) gemittelt iiber 20—
50°N und 1992-1996. Symbole: ATMOS/ATLAS-3-Beobachtungen vom 3—-12. November 1994
(Zander et al., 1996).

wéhrend gleichzeitig die Photolyserate von (2.60) mit der Hohe zunimmt. Beides fiihrt
zu einer raschen Abnahme von CIONO, oberhalb von 30 km. Demgegeniiber erreicht das
reaktive Chlor ClO,, welches in den mittleren Breiten hauptséchlich aus C1O und HOCI
besteht, zwischen 35 und 45km ein Maximum. Auf dieser Hohe ist der beobachtete ne-
gative Ozontrend iiber den mittleren Breiten am grossten. In der unteren Stratosphére
der Tropen und mittleren Breiten betrédgt der Anteil von ClO, am anorganischen Chlor
weniger als 5 %.

In den Abbildungen 4.17-4.19 sind die zonal gemittelten HCI-Verteilungen fiir SOCOL
und HALOE sowie die Differenzen zwischen dem Modell und den Beobachtungen darge-
stellt. HCI bildet als wichtigste Komponente des anorganischen Chlors die Hauptquelle des
reaktiven Chlors ClO,. Die Hauptmerkmale der beobachteten HCl-Verteilung — mit der
Ho6he und mit der geographischen Breite zunehmende Mischungsverhéltnisse — werden von
SOCOL relativ gut wiedergegeben. Allerdings wird das modellierte HCI in der unteren und
mittleren tropischen Stratosphare um 30-100 % und in der oberen Stratosphére allgemein
um 10-20 % {iberschétzt. Demgegeniiber werden die simulierten HCl-Mischungsverhélt-
nisse in den hohen Breiten der unteren und mittleren Stratosphére generell unterschétzt.
Am grossten sind die Differenzen am Rand des siidlichen Polarwirbels, wo die simulierten
HCl-Mischungsverhéltnisse nur gerade 25 % der beobachteten Werte betragen (Abbildun-
gen 4.18b, 4.19b und 4.20). Dieser Bias in den hohen siidlichen Breiten tritt jeweils von
Juni bis November auf und ist im Spatwinter und Vorfriihling am ausgeprigtesten. Abbil-
dung 4.20 zeigt die simulierten und beobachteten HCl-Mischungsverhéltnisse auf 50 hPa
im Oktober. Siidlich von 60°S nehmen die Mischungsverhéltnisse im Modell rapide ab,
wihrend sie bei HALOE — auf einem viel hoheren Niveau — erst ab ca. 75°S zuriickgehen.

Abbildung 4.21 zeigt die modellierte und beobachtete Verteilung von CIONOs im
Juli. Die Beobachtungsdaten stammen von Retrievals des Cyrogenic Limb Array Etalon
Spectrometer (CLAES) aus dem Jahr 1992, welches auf UARS installiert ist (Roche et al.,
1993, 1994). Sowohl in Beobachtungen wie im Modell findet man die hochsten CIONO,-
Mischungsverhéltnisse auf 25-30 km. Die Beobachtungen weisen im Gebiet der tropical
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Abbildung 4.17: Wie in Abbildung 4.9, aber fiir HCI in ppbv.

pipe ein Minimum auf, wo die stratosphérische Luft am jiingsten ist und daher ein Teil des
Gesamtchlors noch in organischer Form vorliegt. Dieses Minimum fehlt in der simulierten
CIONOs-Verteilung, welche dort ein Maximum aufweist. In den Beobachtungen nehmen
die CIONO,-Mischungsverhéltnisse in der mittleren Stratosphére gegen den Winterpol
zu, wihrend sie fiir SOCOL abnehmen. Sowohl in Beobachtungen und Modell ist in den
hohen Breiten in der unteren Stratosphére ein klares Minimum erkennbar, welches durch
heterogene Chloraktivierung an den PSCs hervorgerufen wird. Fiir SOCOL liegen die
Werte auch hier viel tiefer als in den Beobachtungen.

Abbildung 4.22 zeigt die modellierte und beobachtete Verteilung von ClO im Juli. Die
Beobachtungen stammen vom Microwave Limb Sounder (MLS), welcher ebenfalls auf
UARS installiert ist (Waters et al., 1993). Die Hauptmerkmale der beobachteten ClO-
Verteilung werden vom Modell gut wiedergegeben: hohe Werte in der oberen Stratosphére
mit einem Minimum iiber den Tropen, wo die ClO,-Deaktivierung iiber Reaktion (2.57)
wegen des durch die tropical pipe nach oben transportierten CHy erhoht ist und ein loka-
les Maximum am Polarwirbelrand auf ca. 25 km aufgrund heterogener Chloraktivierung.
Allerdings werden die maximalen ClO-Mischungsverhéltnisse vom Modell {iberschétzt.

Die grossen Differenzen zwischen der simulierten und beobachteten HCI- und CIONO,-
Verteilung in der unteren und mittleren Stratosphére — insbesondere die viel zu tiefen
Werte in der Region des siidlichen Polarwirbels — konnen nicht auf eine fehlerhafte Par-
titionierung innerhalb der Cl,-Familie zuriickgefiihrt werden (vgl. Abbildung 4.16). Das
Problem héngt vielmehr mit der vom Modell sehr unrealistisch wiedergegebenen Ver-
teilung des gesamten organischen und anorganischen Chlors CCl, zusammen, welche in
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Abbildung 4.19: Wie in Abbildung 4.18, aber in ppbv.

Abbildung 4.23 als Klimatologie iiber die Periode 1985-1990 dargestellt ist. Die einzigen
Quellen von CCl, sind die ODS-Emissionen an der Erdoberfliche, die einzigen Senken
troposphérisches Auswaschen von HCIl und CIONO,, in SOCOL parametrisiert mittels
am Modellunterrand vorgeschriebener Mischungsverhéltnisse (Abschnitt 3.2.2). Da in den
80er-Jahren die ODS-Emissionen kontinuierlich anstiegen (Abbildung 4.1b), wiirde man
fir das stratosphérische CCl, mit zunehmender Hohe und Breite (zunehmendem Alter
der Luft) leicht abnehmende Mischungsverhéltnisse erwarten. Wie aus Abbildung 4.23
ersichtlich ist, weist die simulierte CCl,-Verteilung jedoch in der mittleren tropischen
Stratosphire ein ausgeprigtes Maximum auf mit bis zu 25 % hoheren Werten als in der
Troposphére. Dies ist physikalisch unmoglich und weist auf ein schwerwiegendes Modell-
problem hin. Ebenfalls vollig unrealistisch sind die CCl,-Minima in den hohen Breiten
der Winterhemisphére zwischen 10 und 100 hPa. Im August, wenn das Minimum am aus-
geprégtesten ist, betrégt das CCl,-Mischungsverhéltnis bei 80°S auf 30 hPa nur gerade
0.55 ppbv, gegeniiber mehr als 3.00 ppbv in der Troposphére.

Abbildung 4.24 zeigt die zeitliche Entwicklung aller im Modell beriicksichtigten Chlor-
spezies bei 80°S auf 50 hPa fiir 1990-1994. Wahrend CCl, in der realen Atmosphére ab-
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Abbildung 4.20: Simulierte und beobachtete HCI-Mischungsverhdiltnisse auf 50 hPa im Okto-
ber. Rot: SOCOL (Grundversion A01) gemittelt tiber 1991-2000. Schwarze Punkte: HALOE-
Beobachtungen gemittelt iber 1991-2002. Graue Flichen: HALOE +1 Standardabweichung (o)
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Abbildung 4.21: Simuliertes und beobachtetes zomal gemitteltes CIONOs im Juli in ppbv.
(a): SOCOL (Grundversion A01) gemittelt iber 1991-1995. (b): Beobachtungen fiir 1992
(UARS/CLAES). Aus Brasseur and Solomon (2005).

gesehen von einem gleichméssigen, schwachen Anstieg anndhernd konstant ist, sind die
Monate Juni bis August im Modell durch einen drastischen Einbruch des CCl, gezeich-
net, welches sich erst im November und Dezember wieder erholt. Fiir das winterliche
CCl,-Minimum kann nicht eine einzelne Spezies der Chlorfamilie verantwortlich gemacht
werden, vielmehr setzt es sich aus verschiedenen unrealistisch tiefen Einzelkonzentrationen
seiner Familienmitglieder zusammen. Dies bedeutet, dass im Polarwirbel auch die simu-
lierten ClO,-Konzentrationen viel zu tief sind, was einen viel zu langsamen katalytischen
Ozonabbau zur Folge hat. Nur gerade zwischen Januar und Mai zeigen die simulierten
CCl,-Mischungsverhaltnisse realistische Werte.

Wie sich im Laufe dieser Arbeit herausstellte, sind die kiinstlichen Minima und Ma-
xima in der simulierten Chlorverteilung auf Probleme des Transportschemas zuriick-
zufithren. Zum einen werden einige Mitglieder der Chlorfamilie wie ClO, HOCI und
CIONO; im Modell nicht transportiert, was in gewissen Regionen wie in der tropischen
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Abbildung 4.22: Simuliertes und beobachtetes zonal gemitteltes ClO im Juli in ppbv. (a): SO-
COL (Grundversion A01) gemittelt iber 1991-1995. (b): Beobachtungen fiir 1992 (UARS/MLS).
Aus Brasseur and Solomon (2005).
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Abbildung 4.23: Zonal gemitteltes gesamtes organisches und anorganisches Chlor (CCl,) in
ppbu fiir Januar (links) und Juli (rechts) simuliert mit der SOCOL-Grundversion (A01). Kli-
matologie tiber 1985-1990. In der realen Atmosphire nehmen die Mischungsverhdiltnisse des
stratosphdrischen CCl, mit zunehmender Hohe und Breite leicht ab. Die von SOCOL simulierte
CCly-Verteilung weist auf schwerwiegende Modellprobleme hin.

mittleren Stratosphére mit einer kiinstlichen Chlor-Akkumulation verbunden ist. Zum
andern ist das in SOCOL fiir den Horizontaltransport verwendete Semi-Lagrange’sche-
Schema nicht massenerhaltend. Dies fithrt bei Substanzen mit starken rdumlichen Gradi-
enten — wie beispielsweise fiir reaktive Chlorspezies am Polarwirbelrand — zu kiinstlichem
Massenverlust oder kiinstlicher Massenakkumulation. Wie in den Abschnitten 5.15.2 und
5.16.1 gezeigt wird, lésst sich die simulierte Chlorverteilung wesentlich verbessern, wenn

e alle im Modell beriicksichtigten Substanzen (auch die kurzlebigen) transportiert
werden

e zusitzlich zu den einzelnen Familienmitgliedern auch Cl, transportiert wird und
danach fiir eine Nachkorrektur der Familienmitglieder verwendet wird (sogenannter
familienbasierter Massenfixer)
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Abbildung 4.24: Zeitliche Entwicklung aller im Modell beriicksichtigter Chlorspezies bei 80°S
auf 50 hPa. Der ausgeprdgte Jahreszyklus im CCl, weist auf Modellprobleme hin.
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Abbildung 4.25: Zonal gemitteltes gesamtes organisches und anorganisches Brom (CBry) in
pptv fir Januar (links) und Juli (rechts) simuliert mit der SOCOL-Grundversion (A01). Klima-
tologie iber 1985-1990. Aufgrund von Problemen mit dem Transportschema gelangt in SOCOL
ein grosser Teil des troposphdrischen CBry nie in die Stratosphdre.

Vom Problem des Transportschemas betroffen sind auch die bromhaltigen Spezies in
SOCOL. Abbildung 4.25 zeigt die simulierte Verteilung des gesamten organischen und an-
organischen Broms (CBr,). Im Vergleich zum Chlor ist die Situation hier noch prekérer:
Der Grossteil des troposphérischen Broms erreicht die Stratosphére nie, es wird aus der
Region der tropischen Tropopause durch das Transportschema kiinstlich direkt in die
hohen Breiten verlagert, von wo es wieder in die Troposphére zuriick gelangt. Die strato-
sphérischen Bromkonzentrationen sind daher allgemein viel zu tief, in den hohen Breiten
der oberen Stratosphire betragen sie weniger als 10 % der troposphérischen Werte. Wegen
der geringeren Bedeutung des Broms sind die Auswirkungen auf den stratosphérischen
Ozonabbau jedoch viel kleiner als fiir das stratosphérische Chlor.

4.2.5 Stickstoff

Ungerader Stickstoff (NO,) liegt unterhalb von 25-30 km vor allem als Reservoirgas HNO;
vor. Oberhalb von ca. 30 km nehmen die HNO3-Mischungsverhiltnisse aufgrund der inten-
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Abbildung 4.26: Wie in Abbildung 4.9, aber fiir NO+NOs in ppbuv.

siveren Strahlung rasch ab (Reaktionen (2.63) und (2.64)), und NO, liegt hauptséchlich
in Form von reaktivem Stickstoff (NO,) vor. Zwischen 30 und 40 km sind NO und NOs,
welche den Hauptanteil von NO, ausmachen, hauptverantwortlich fiir die katalytische
Ozonzerstorung (NO,-Zyklus 1).

Abbildungen 4.26-4.28 zeigen die zonal gemittelte Verteilung von NO+NOs fiir SO-
COL und HALOE-Beobachtungen. Die maximalen Mischungsverhéltnisse liegen im Mo-
dell iiber dem Aquator auf etwa 43 km, nur wenig hoher als in den Beobachtungen. In
der mittleren und oberen Stratosphire wird NO+NOy um 20-60 % unter- und in der Me-
sosphére in den meisten Regionen um 40-100 % tiberschétzt. In der unteren tropischen
Stratosphire sind die simulierten Werte bis zu 50 % zu hoch, doch sind die Mischungs-
verhéltnisse hier klein.

In Abbildung 4.29 ist die simulierte und beobachtete HNOj3-Verteilung im Juli darge-
stellt. Die Satellitenbeobachtungen stammen von CLAES-Retrievals aus dem Jahr 1992
(Roche et al., 1993, 1994). Die Schicht mit den maximalen HNO3-Mischungsverhéltnissen
liegt im Modell iibereinstimmend mit den Beobachtungen auf einer Hohe von 22-28 km.
Vom Aquator gegen die hohen Breiten nehmen die Mischungsverhiltnisse zu und nehmen
dann im siidlichen Polarwirbel aufgrund von Denoxifizierung (Abschnitt 2.4) markant
ab. Weil in SOCOL die NAT-Konzentrationen im Polarwirbel viel zu hoch sind (Ab-
schnitt 5.12.2), werden die HNO3-Mischungsverhéltnisse in den hohen siidlichen Breiten
unterschiitzt. Uber den Tropen auf 25-30km sind die Mischungsverhiltnisse im Modell
fast doppelt so hoch wie in den Beobachtungen.

Wie in Abschnitt 5.16.3 gezeigt wird, werden die zu hohen tropischen HNOj3-Kon-
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Abbildung 4.28: Wie in Abbildung 4.27, aber in ppbv.

zentrationen und die in der mittleren und oberen Stratosphire deutlich zu tiefen NO,-
Mischungsverhéltnisse primér durch Probleme im Semi-Lagrange’schen Transportschema
verursacht. Wenn die Mitglieder der NO,-Familie nach dem Transportschritt durch einen
sogenannten familienbasierten Massenfixer nachkorrigiert werden, liegen die simulierten
NO,-Mischungsverhéltnisse in der oberen Stratosphére rund 30 % hoher als fiir HALOE.
Die Uberschiitzung von NO, in der Mesosphire ist wahrscheinlich eine Folge davon, dass
fiir die in der oberen Stratosphére und Mesosphére wichtige NO-Photolyse

NO + hv — N+ 0 (4.2)

in SOCOL zu tiefe Photolyseraten verwendet werden (E. Rozanov, pers. Kommunikation),
was die kannibalistische Reaktion

N+NO =Ny +0 (4.3)

zu langsam macht.
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Abbildung 4.29: Simuliertes und beobachtetes zomal gemitteltes HNOs im Juli in ppbv.
(a): SOCOL (Grundversion A01) gemittelt iber 1991-1995. (b): Beobachtungen fiir 1992
(UARS/CLAES). Aus Brasseur and Solomon (2005).

4.2.6 Ozon

In den Abbildungen 4.30-4.32 sind die zonal gemittelten Ozonverteilungen fiir SOCOL
und HALOE sowie die Differenzen zwischen dem Modell und den Satellitendaten darge-
stellt. Die simulierte Ozonverteilung stimmt qualitativ relativ gut mit den Beobachtungen
{iberein: Die maximalen Ozonmischungsverhéltnisse liegen iiber dem Aquator auf rund
10hPa (mit Werten um 10 ppmv), und die sogenannte “Bananenform” der Ozonvertei-
lung mit der Ausdehnung der hohen Mischungsverhéltnisse in die polaren Breiten der
oberen Stratosphére wird ebenfalls gut wiedergegeben.

Quantitativ bestehen zwischen Modell und Beobachtungen allerdings zum Teil be-
trachtliche Differenzen. In der oberen Stratosphére sind die simulierten Ozonkonzentra-
tionen generell zu tief mit einer maximalen Abweichung in den hohen Breiten der Winter-
hemisphére. Dies steht teilweise mit den zu hohen HCl-Konzentrationen in Zusammen-
hang, wo der Modellbias wie bei Ozon gegen die winterlichen hohen Breiten zunimmt
(Abbildungen 4.18 und 4.19).

In der mittleren Stratosphére ist das simulierte Ozon in den mittleren und hohen
Breiten der Sommerhemisphére und in den mittleren Breiten der Winterhemisphére um
5-45% zu hoch, was priméar auf die zu tiefen NO,-Konzentrationen (Abbildungen 4.27
und 4.28) und den dadurch unterschétzten katalytischen Ozonabbau zuriickzufiihren ist.

In der unteren Stratosphére sind die Modellwerte in den meisten Regionen deutlich
zu hoch, insbesondere im Polarwirbel sowie {iber den Tropen und Subtropen. Wie in den
Abschnitten 5.4.2 und 5.19 gezeigt wird, sind die zu hohen Ozonkonzentrationen iiber
den Tropen und Subtropen teilweise eine Folge der fehlenden QBO sowie einer Verletzung
der Massenerhaltung durch das Semi-Lagrange’sche Transportschema. In den mittleren
Breiten spielt moglicherweise die iberschétzte Residualzirkulation (Abschnitt 4.2.3) eine
Rolle (van Noije et al., 2004), wiahrend die zu hohen Ozonmischungsverhéltnisse im Polar-
wirbel primér durch die unrealistisch tiefen Cl,-Mischungsverhéltnisse (Abschnitt 4.2.4)
verursacht werden.

Abbildung 4.33 zeigt ein Hohenprofil von Ozon-Molekiilanzahldichten bei 70°S im
Oktober fiir Modell, HALOE-Beobachtungen und Radiosonden-Daten der antarktischen
Neumayer-Station (70.65°S, 8.26°W). In den Hohenprofilen von HALOE und Neumayer
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Abbildung 4.30: Wie in Abbildung 4.9, aber fiir Ozon in ppmu.

findet sich aufgrund von starker chemischer Ozonzerstérung zwischen 40 und 100 hPa
praktisch kein Ozon. Dieses ausgeprigte Minimum fehlt in den Modelldaten, welche
auf 50hPa verglichen mit HALOE (Neumayer) um einen Faktor zwei (drei) zu hoch
sind. Wie in Abschnitt 5.12.7 gezeigt wird, wére der Modellfehler im Ozon noch hoher,
wenn die unrealistisch tiefen Cl,-Mischungsverhéltnisse nicht teilweise durch eine zu hohe
ClO,-Aktivierung kompensiert wiirden, weil in der Grundversion von SOCOL die NAT-
Konzentrationen viel zu hoch sind. In der untersten Stratosphére der hohen Breiten,
unterhalb von 150 hPa, sind die Modellwerte zu tief (Abbildungen 4.31-4.33), was primér
auf einen kiinstlichen Ozonverlust durch das Semi-Lagrange’sche Transportschema zuriick-
zufithren ist (Abschnitt 5.19).

Abbildung 4.34 zeigt zonal gemittelte Verteilungen des Gesamtozons (Ozonsédule) fiir
SOCOL und den Datensatz des New Zealand National Institute of Water and At-
mospheric Research (NIWA) gemittelt iiber 1991-2000. Der NIWA-Datensatz ist eine
Kombination der satellitenbasierten TOMS- und GOME-Daten (Total Ozone Mapping
Spectrometer, TOMS; Global Ozone Monitoring Experiment, GOME) und umfasst hoch
aufgeloste Beobachtungen der Jahre 1979-2002 (Bodeker et al., 2005). Die Hauptmerkma-
le der beobachteten Ozonverteilung werden vom Modell korrekt wiedergegeben: maximale
Werte in den hohen nordlichen Breiten im Friihling, niedrige Werte in den Tropen mit
einem schwachen saisonalen Zyklus und im Spatwinter/Friihling in der Siidhemisphére ein
relatives Maximum in den mittleren Breiten und ein ausgeprégtes Ozonminimum iiber der
Antarktis.

In Abbildung 4.35 sind die Differenzen zwischen SOCOL und NIWA dargestellt. In den
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Abbildung 4.34: Zonal und klimatologisch gemitteltes Gesamtozon in Dobson-Einheiten (DU).
(a): SOCOL (Grundversion A01), (b): Beobachtungen (NIWA). Die Daten wurden dber die
Periode 1991-2000 gemittelt.
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Abbildung 4.35: Differenz Modell - Beobachtung fiir Gesamtozon in % (links) und in Dobson-
FEinheiten (rechts).

Tropen und Subtropen liegen die Modelldaten allgemein leicht hoher als die Beobachtun-
gen, die Differenz liegt bei 2-6 %. In den mittleren und hohen Breiten beider Hemisphiren
werden die NIWA-Daten im Winter und Frithling um 10-20 % unterschétzt, im Sommer
und Herbst dagegen um 5-10% iiberschitzt. Dies bedeutet, dass der Jahresgang in den
simulierten Daten viel zu schwach ist — verglichen mit NIWA ist der saisonale Zyklus im
Modell in den mittleren und hohen Breiten nur gerade halb so gross. Eine signifikante
Unterschatzung des saisonalen Zyklus findet sich in der Ozonverteilung sdmtlicher Mo-
dellschichten der unteren Stratosphére und deutet vermutlich auch hier auf ein Problem
des Transportschemas hin.

In der Region des antarktischen Ozonlochs, in den polaren siidlichen Breiten im Sep-
tember und Oktober, ist der Fehler im Gesamtozon mit einer Differenz von 5-10% ge-
geniiber den Beobachtungen relativ klein. Dies ist eine Folge sich fast kompensierender
Fehler: Wéhrend die polaren Ozonkonzentrationen zwischen 40 und 100 hPa aufgrund des
zu tiefen Cl, viel zu hoch sind, sind sie unterhalb von 150 hPa wegen eines kiinstlichen
Ozonverlusts durch das Transportschema und der allgemeinen Unterschitzung des Jah-
resgangs iiberall zu tief (Abbildung 4.33). In der Ozonséule, welche sich durch die vertikale
Integration der Anzahldichte-Profile ergibt, 16schen sich die beiden Fehler nahezu aus.

Die Fehlerkompensation im Gesamtozon ist mit ein Grund, weswegen die schwerwie-
genden Probleme beim Transport der Chlorspezies relativ lange unbemerkt blieben — so
auch in der Evaluierung von Egorova et al. (2005a).

4.2.7 Ozonabbauzyklen

Wie in Abbildung 2.4 gezeigt, ist die Ozonverteilung in der mittleren und oberen Stra-
tosphére (ausser in den hohen Breiten der Winterhemisphére) rein chemisch, d.h. durch
das Gleichgewicht von Ozonproduktion und katalytischer Ozonzerstorung, bestimmt. Die
chemische Lebensdauer von Ozon ist hier so kurz, dass Transportprozesse keinen Ein-
fluss auf die Ozonverteilung haben. In der unteren Stratosphire laufen die katalytischen
Abbauprozesse aufgrund der abgeschwéchten Sonnenstrahlung viel langsamer ab, so dass
die Ozonverteilung fast ausschliesslich durch dynamische Prozesse bestimmt wird. Eine
Ausnahme bildet die Region des Polarwirbels, wo iiber heterogene Reaktionen auf PSCs
grosse Mengen an Chlor aktiviert werden, was eine effiziente chemische Ozonzerstorung
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Abbildung 4.36: Zonal und klimatologisch gemittelte O,-Abbauraten bei 40°N im Februar fir
die ratenbestimmenden Reaktionen der in den Abschnitten 2.1 und 2.8 beschriebenen Abbauzyk-
len. Braun: NOg-Zyklen, blau: HO,-Zyklen, rot: ClO,-Zyklen, gelb: Bry-Zyklen, pink: ClO,-
/HO,-Zyklen, grin: Bry-/HO,-Zyklen, orange: ClOy-/Bry-Zyklen, grau: Chapman-Chemie,
schwarz (fett): totaler O,-Abbau. Angaben in Molekiile/cm? /s. Werte berechnet mit der SOCOL-
Grundversion A01, gemittelt iber die Periode 1991-2000.

zur Folge hat (Abschnitte 2.3 und 2.4). Heterogene Chloraktivierung und chemische Ozon-
zerstorung in der unteren Stratosphire spielen auch eine wichtige Rolle nach grossen
Vulkanausbriichen, wenn die stratosphérischen Aerosolkonzentrationen stark erhoht sind.
Uberall wo die Ozonverteilung durch chemische Prozesse bestimmt wird, ist eine genaue
Analyse der simulierten Ozonmischungsverhéltnisse nur moéglich, wenn auch die Raten
der einzelnen katalytischen Abbauprozesse bekannt sind.

In allen im Rahmen dieser Arbeit durchgefithrten Modellsimulationen wurde daher fiir
jeden in Abschnitt 2.3 beschriebenen Abbauzyklus der Umsatz der jeweiligen ratenbestim-
menden Reaktion als Ausgabegrosse abgespeichert. Abbildung 4.36 zeigt ein Hohenprofil
modellierter Ozonabbauraten bei 40°N im Februar gemittelt iiber die 90er-Jahre. Uber-
einstimmend mit der Theorie ist in der unteren Stratosphire priméar der HO,-Zyklus 1
fiir den Ozonabbau verantwortlich, wéhrend in der mittleren und oberen Stratosphére der
NO,-Zyklus 1 und der ClO,-Zyklus 1 dominieren. Die Chapman-Chemie (Reaktion (2.5))
ist nur in der oberen Stratosphire von Bedeutung, ist aber auch dort weniger wichtig
als die NO,- und ClO,-Zyklen. In der Mesosphére wird Ozon vor allem durch die HO,-
Zyklen 3 und 4 abgebaut, wobei der HO,-Zyklus 3 rund zehnmal schneller ablauft als der
HO,-Zyklus 4. Uberraschenderweise ist der wichtigste Abbauprozess in der Troposphire
der Br,/HO,-Zyklus. Dies ist auf ein Problem der simulierten Bromverteilung zuriick-
zufithren. Wie spéter festgestellt wurde, wird HBr in SOCOL aufgrund einer fehlenden
troposphiérischen Senke in der Troposphére kontinuierlich angereichert, so dass die Brom-
konzentrationen um mehr als einen Faktor 1000 hoher sind als in der realen Atmosphére.
Dieses Problem wurde in Modellversion A14 behoben (Abschnitt 5.14).

Die Abbauraten von Abbildung 4.36 lassen sich mit denjenigen von Abbildung 4.37
vergleichen, wo die entsprechenden Werte fiir das numerische Modell von Garcia und
Solomon (z.B. Solomon et al. (1998)) dargestellt sind. Im Unterschied zu den Abbaura-
ten von SOCOL, welche iiber 24 Stunden gemittelt wurden, représentieren die in Abbil-
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Abbildung 4.37: O,-Abbauraten am Tag bei 40° N im Winter berechnet mit dem numerischen
Modell von Garcia und Solomon. Werte reprisentativ fir das Jahr 1998. Aus Brasseur and

Solomon (2005).

dung 4.37 dargestellten Werte die jeweiligen Abbauraten am Tag. Bei einer Tagesldnge
von etwa 10 Stunden bei 40°N im Februar sind die SOCOL-Werte daher noch mit dem
Faktor 2.4 zu multiplizieren. Die Profile der ratenbestimmenden Reaktionen der HO,- und
ClO,-Zyklen sowie von Reaktion (2.5) (Chapman-Chemie) stimmen fiir die beiden Mo-
delle gut iiberein. Allerdings ist die Abbaurate des NO,-Zyklus 1 fiir SOCOL rund 45 %
tiefer als fiir das Modell von Garcia und Solomon, was auf die in SOCOL zu tiefen NO,-
Konzentrationen zuriickzufithren ist (Abschnitt 4.2.5). An der Stratopause ist der Abbau
durch den ClO,-Zyklus 1 fiir SOCOL etwa 20 % hoher, konsistent mit den im Vergleich
zu HALOE iiberschéatzten HCl-Mischungsverhéltnissen. Differenzen zwischen den beiden
Modellen bestehen auch fiir den Br,/ClO,-Zyklus, welcher in SOCOL 50 % langsamer
ablauft. Dies wird durch die in SOCOL viel zu tiefen stratosphérischen Bromkonzentra-
tionen verursacht (Abschnitt 4.2.4).

Abbildung 4.38 zeigt die von SOCOL simulierten Ozonabbauprozesse iiber dem Aqua-
tor, bei 80°S und 80°N. Die Bedeutung der einzelnen Zyklen ist iiber dem Aquator dhnlich
wie {iber den mittleren Breiten (Abbildung 4.36). Eine Ausnahme bildet die Schicht iiber
der tropischen Tropopause, wo iiberraschenderweise der ClO,-Zyklus 2 (Dimerzyklus) und
der ClO,/HO,-Zyklus dominant sind. Wie in Abschnitt 5.15.2 gezeigt wird, ist dies eine
Folge einer kiinstlichen Akkumulation von ClO, oberhalb der tropischen Tropopause auf-
grund Nichttransportierens von ClO und Cl;0,. Im siidlichen Polarwirbel wird der Ozon-
abbau in der unteren Stratosphére klar vom Dimerzyklus dominiert. In der Troposphére
ist aufgrund der unrealistisch hohen Bromkonzentrationen wiederum der Br,/HO,-Zyklus
und unterhalb von 3km gar der Br,-Zyklus 2 dominant. Die Profile bei 80°N sind &hnlich,
ausser dass der Dimerzyklus in der unteren Stratosphére langsamer ablauft als {iber der
Antarktis.
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Abbildung 4.38: Wie in Abbildung 4.36, aber fiir (a) 8°N, Mirz, (b) Aquator, September,
(c) 8PS, September. Der oberhalb der tropischen Tropopause dominante Dimer-Zyklus ist die
Folge einer kiinstlichen ClO,-Akkumulation, die in der Troposphdre dominanten Brom-Zyklen
die Folge viel zu hoher troposphdirischer Bromkonzentrationen. Legende siehe Abbildung 4.36.

4.2.8 Ozonabbau iiber der Antarktis

Eine wichtige Rolle bei der Untersuchung des stratosphérischen Ozons spielen die im
siidlichen Polarwirbel ablaufenden Prozesse. Abbildungen 4.39 und 4.40 zeigen den Jah-
resgang der Temperatur, von Chlor, Wasserdampf, HNO3, der PSCs und von Ozon bei
80°S auf 50 hPa berechnet mit dem CCM SOCOL und dem chemischen Transportmodell
MOZART-3 (Brasseur et al., 1998).

Bei zunehmend tieferen Temperaturen tritt ab Ende Mai unterhalb von Tyar &~ 197K
NAT-Bildung und ab Ende Juni unterhalb des Eisfrostpunkts Ticg &~ 189 K Eisbildung ein
(Abbildungen 4.39/4.40a und ¢). HNO3 wird in SOCOL im Polarwinter nahezu vollstandig
in NAT umgewandelt. Die Summe der Mischungsverhéltnisse von HNO3 und NAT bleibt
dabei iiber die ganze Zeit nahezu konstant, d.h. anders als in der realen Atmosphére
kommt es praktisch nicht zur Denitrifizierung (Abschnitt 2.4), was auf die in SOCOL
viel zu tief gewihlte Sedimentationsgeschwindigkeit von NAT zuriickzufithren ist (Ab-
schnitt 5.12.5). Im Gegensatz zu HNO3 wird Wasserdampf im Juli und August nur zu
einem kleinen Teil in Eis umgewandelt. Auffallend ist, dass die Summe der Mischungs-
verhéltnisse von Wasserdampf und Eis ab Juli um etwa 50 % abnimmt. Dies ist teilweise
eine Folge der Sedimentation der Eispartikel in die darunterliegenden Schichten. Ein Teil
des Effektes ist aber wahrscheinlich ein Artefakt und moglicherweise auf einen kiinstlichen
Massenverlust durch das Semi-Lagrange’sche Transportschema zuriickzufiihren.

Die an der Oberfliche der PSCs sehr effizient ablaufenden heterogenen Reaktionen
bewirken ab Mai eine Umwandlung der Reservoirgase HCl und CIONO, in reaktives
Chlor (Cly, ClOy und HOCI) (Abbildungen 4.39/4.40b und d). In MOZART-3 lauft
diese Umwandlung sehr sprunghaft ab, wihrend bei SOCOL die HCI- und CIONO,-
Mischungsverhéltnisse viel langsamer abnehmen. Ab Ende August werden Cly; und Cl,O,
durch die im Friihjahr zuriickkehrende Sonnenstrahlung photolysiert, was einen raschen
Anstieg von ClO und iiber die katalytischen Abbauzyklen (v.a. Dimerzyklus) die Zersto-
rung grosser Mengen von Ozon zur Folge hat. Weil NO,, im Polarwirbel nahezu vollstéandig
in HNO3 und NAT umgewandelt ist (Denoxifizierung), wird die Riickbildung von ClO zu
CIONO; verhindert, und die ClO-Mischungsverhéltnisse bleiben hoch. Wéhrend der Po-
larnacht nimmt ClO,, in der Simulation von MOZART-3 kontinuierlich zu, die Mischungs-
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Abbildung 4.39: Jahresgang der Temperatur und chemischer Spezies bei 80°S auf 50 hPa be-
rechnet mit der SOCOL-Grundversion A01 (gemittelt dber 1991-2000). (a): Temperatur, (b):
Ozon, ClO,, HCI, CIONO,, CCl, und NOo, (c): Wasserdampf, HNOz und PSCs, (d): reaktives
Chlor (ClO, ). Aufgrund von Problemen mit dem Transportschema ist die Chlor-Aktivierung im
Winter und Frihling viel zu gering und zeigt im Juli ein kiinstliches Minimum.

verhéltnisse steigen von rund 1.5 ppbv im Juni auf etwa 2.0 ppbv im Oktober an. Demge-
geniiber zeigen die ClO,-Konzentrationen in SOCOL ein sehr unrealistisches Verhalten.
Sie erreichen im Mai ein lokales Maximum und nehmen dann bis im Juli kontinuierlich
ab, bis sie im August erneut ansteigen. Im September, wenn die ClO,-Mischungsverhélt-
nisse maximal sind, werden in SOCOL Werte von lediglich 0.5 ppbv erreicht. Wie in Ab-
schnitt 5.16 beschrieben, sind die viel zu tiefen ClO,-Werte auf schwerwiegende Probleme
mit dem Transportschema von SOCOL zuriickzufiihren.

Mit zunehmendem Temperaturanstieg im Friihling verschwinden die PSCs wieder, und
die NO,-Mischungsverhéltnisse steigen aufgrund der HNO3-Photolyse wieder an. Damit
wird ClO, in die Reservoirgase CIONO, und HCI zuriickgefiihrt, die Geschwindigkeit der
ClO,-Deaktivierung ist nun hoher als die der Aktivierung. Gleichzeitig beginnt sich Ozon
wieder zu erholen. Im Gegensatz zum MOZART-3-Modell ist in SOCOL die CIONO,-
Bildung im Oktober und November relativ unbedeutend, und Ozon nimmt im Spétfriihling
deutlich schneller zu.
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Abbildung 4.40: Jahresgang der Temperatur und chemischer Spezies bei 82°S auf 50 hPa be-
rechnet mit dem CCM MOZART-3. Aus Brasseur and Solomon (2005).

4.2.9 Zeitliche Variabilitit des Gesamtozons und der 50 hPa-
Temperatur

Abbildung 4.41 zeigt die zeitliche Entwicklung der zonal gemittelten Ozonsaule zwischen
1979 und 2000 fiir SOCOL und NIWA. Die in Abschnitt 4.2.6 beschriebenen Differenzen
zwischen Modell und Beobachtungen — im Modell leicht hoheres Gesamtozon iiber den
Tropen und eine starke Unterschétzung des saisonalen Zyklus in den mittleren und hohen
Breiten mit zu tiefen (hohen) Werten im Winter und Friihling (Sommer und Herbst) —
sind in Abbildung 4.41 deutlich erkennbar. Unter anderem als Folge des unterschétzten
Jahresgangs bildet sich im Modell iiber der Antarktis widhrend der gesamten Simula-
tionsdauer (1975-2000) jahrlich ein Ozonloch (definiert durch eine Ozonsdule tiefer als
220DU), wahrend in den Beobachtungen das erste Ozonloch erst 1982 auftritt. Sowohl
im Modell wie in den Beobachtungen nimmt die Intensitdt des Ozonlochs mit der Zeit zu,
in SOCOL sinken die Werte in den 90er-Jahren teilweise tiefer als 100 DU. In den hohen
nordlichen Breiten ist die interannuale Variabilitdat im Winter und Friihling sowohl in den
Beobachtungen wie im Modell sehr hoch. Besonders tiefe Werte treten in SOCOL in den
Jahren 1992-1994 auf, 1993 kommt es sogar zur Bildung eines arktischen Ozonlochs. Diese
tiefen Werte stehen in Zusammenhang mit den erh6hten vulkanischen Aerosolkonzentra-
tionen nach der Eruption des Mt. Pinatubo im Juni 1991. In den NIWA-Daten liegen die
Gesamtozon-Werte in den Jahren 1992, 1993 und 1995-1997 ebenfalls ungewohnlich tief,
was auf ein komplettes Fehlen von Major Warmings zuriickzufiithren ist (Nawjokat and
Pawson, 1996; Naujokat et al., 1997; Pawson and Naujokat, 1999).
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Abbildung 4.41: Zeitliche Entwicklung des zonal gemittelten Gesamtozons von 1979-2000 in
Dobson-FEinheiten (DU). (a): SOCOL (Grundversion A01), (b): Beobachtungen (NIWA ).

In Abbildung 4.42 sind die SOCOL-Simulation und der NIWA-Datensatz als Anoma-
lie beziiglich der Periode 1980-1989 dargestellt. Klar erkennbar ist in beiden Datensétzen
ein globaler negativer Ozontrend, welcher in den siidlichen hohen Breiten im Spéatwin-
ter /Frithling besonders ausgepragt ist. Der Effekt der beiden grossen Vulkanausbriiche in
dieser Periode — El Chichén (April 1982) und Mt. Pinatubo (Juni 1991) — zeigt sich in Be-
obachtungen und Modell anhand eines deutlichen Ozonriickgangs. Allerdings verlauft der
Ozonabbau {iber den Tropen und Subtropen in den Beobachtungen deutlich langsamer
und ist weniger ausgepragt als im Modell.

Die Auswirkungen von El Chichon und Mt. Pinatubo auf das Gesamtozon in Modell
und Beobachtungen sind auch in Abbildung 4.43 deutlich erkennbar, in der die Ozonséaule
als Funktion der Zeit gemittelt iiber fiinf verschiedene Breitenbédnder dargestellt ist. Um
den saisonalen Zyklus zu eliminieren, wurde ein gleitendes Mittel iiber 13 Monate ange-
wendet. Neben der SOCOL-Simulation mit der Grundversion, A01 (rot), sind in Abbil-
dung 4.43 noch weitere Simulationen dargestellt, welche mit modifizierten Modellversionen
durchgefiihrt wurden und in Kapitel 5 beschrieben werden. Im Gegensatz zu den mittleren
Breiten, wo die Ubereinstimmung von Modell und Beobachtungen relativ gut ist, nimmt
die Ozonséule iiber den Tropen und Subtropen sowohl nach El Chichén wie nach Mt. Pi-
natubo innerhalb einer viel kiirzeren Zeit ab als beobachtet und erholt sich danach wieder
viel schneller. Zudem wird die Amplitude des Ozonabbaus deutlich iiberschéitzt und ist in
den Tropen und Subtropen mindestens doppelt so gross wie bei NIWA oder TOMS. Wie
in Abschnitt 5.15.2 gezeigt wird, ist die Uberschitzung des vulkanischen Ozonsignals eine
Folge von in der unteren Stratosphire kiinstlich akkumulierter ClO,-Spezies und einer
damit verbundenen unrealistisch hohen Ozonzerstorung. Schliesslich unterscheiden sich
SOCOL und NIWA auch durch das im Modell fehlende QBO-Signal {iber den Tropen und
Subtropen.

Abbildung 4.44 zeigt iiber 13 Monate geglittete Zeitreihen der 50 hPa-Temperatur fiir
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Abbildung 4.42: Anomalien des Gesamtozons beziiglich der Referenzperiode 1980-1989. Po-
sitive (negative) Werte (in %) bedeuten mehr (weniger) Ozon als in der Referenzperiode. (a):

SOCOL (Grundversion A01), (b): Beobachtungen (NIWA).

verschiedene SOCOL-Simulationen sowie der ERA-40- und NCEP-Reanalysedaten. Fiir
die Simulation mit der SOCOL-Grundversion A01 (rot) wird der beobachtete Temperatur-
verlauf iiber den Tropen und Subtropen abgesehen von einem negativen Temperaturbias
von etwa 1 K sehr gut wiedergegeben. Nach den Vulkanausbriichen nehmen die Tempera-
turen in der unteren Stratosphéire durch erhéhte Absorption von langwelliger Strahlung
und — mit geringerem Einfluss — von solarer UV-Strahlung durch die vulkanischen Aero-
sole zu (Robock, 2000): Nach El Chichén erwéarmt sich die untere Stratosphére in Modell
und Beobachtungen um etwa 1K, wahrend die Temperatur nach Mt. Pinatubo in den
Reanalysedaten um ca. 1.5 K und in Simulation AO1 um etwa 2 K zunimmt. In den mitt-
leren Breiten liegt die 50 hPa-Temperatur im Modell generell rund 1K hoéher als in den
Reanalysen. Nach dem Ausbruch des El Chichén ist das Temperatursignal sowohl im Mo-
dell wie in den Beobachtungen klein und liegt innerhalb der interannualen Variabilitét.
Nach Mt. Pinatubo nehmen die beobachteten Temperaturen in den mittleren nérdlichen
Breiten um ca. 1 K und in den mittleren siidlichen Breiten um ca. 1.5 K zu. Fiir Simula-
tion A01 ist das Temperatursignal in den mittleren nérdlichen Breiten dhnlich wie fiir die
Reanalysen, in den mittleren siidlichen Breiten dagegen nur halb so gross. In den hohen
Breiten ist die interannuale Temperaturvariabilitdt sowohl in den Beobachtungen wie im
Modell sehr gross. In den nordlichen hohen Breiten liegen die simulierten Modelltempe-
raturen im allgemeinen eher zu hoch, wihrend sie in den siidlichen hohen Breiten von
1979-1990 und von 1996-2000 gut mit den Reanalysen iibereinstimmen, zwischen 1991
und 1996 aber rund 2 K tiefer liegen.
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Abbildung 4.43: Zeitliche Entwicklung des Gesamtozons in Dobson-Einheiten fiir die SOCOL-
Grundversion A01, NIWA- und TOMS-Beobachtungen sowie verschiedene andere in Kapitel 5
beschriebenen SOCOL-Simulationen. Die Ozonabnahme nach El Chichon und Mt. Pinatubo wird
vom Modell deutlich tiberschdtzt, insbesondere tiber den Tropen und Subtropen.
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Abbildung 4.44: Zeitliche Entwicklung der Temperatur in Kelvin auf 50 hPa fiir die SOCOL-
Grundversion A01, ERA-40- und NCEP-Reanalysen sowie verschiedene andere in Kapitel 5
beschriebene SOCOL-Simulationen. Fir A06-A20 ist das Temperatursignal nach El Chichon
und Mt. Pinatubo viel zu stark.






Kapitel 5

Modellmodifikationen

Wie in Kapitel 3 und 4 beschrieben, wurden in der Grundversion von SOCOL verschiedene
teils schwerwiegende Probleme und Schwichen festgestellt. Mit systematischen Modifika-
tionen der Randbedingungen und Parametrisierungen wurde versucht, die Modellresultate
des CCM SOCOL zu verbessern. Im Laufe der Arbeit entstanden so 20 verschiedene Mo-
dellversionen, fiir die alle eine transiente Simulation fiir die Jahre 1975-2000 gerechnet
wurde. Tabelle D.1 im Anhang D gibt einen Uberblick iiber die in den verschiedenen Si-
mulationen verwendeten Randbedingungen und Parametrisierungen. Ausgehend von der
in Kapitel 3 und 4 beschriebenen Grundversion (Simulation A01), wurde in den verschie-
denen Modellversionen (Simulationen A02-A20) schrittweise eine Parametrisierung oder
eine Randbedingung abgeéndert.

Das Hauptproblem von SOCOL, die Verletzung der Massenerhaltung beim Transport
chemischer Spezies durch das im Chemiemodul verwendete Semi-Lagrange’sche Schema
(Abschnitt 5.16), blieb relativ lange unentdeckt. Wie in Abschnitt 4.2.4 schon angedeutet
wurde, ist dieses Problem besonders schwerwiegend fiir die simulierten Verteilungen der
Chlor- und Bromspezies im siidlichen Polarwirbel, wo die Mischungsverhéltnisse in SO-
COL aufgrund eines kiinstlichen Massenverlusts massiv unterschétzt werden. Weil das mit
der Grundversion A0l simulierte Gesamtozon iiber der Antarktis wegen Fehlerkompen-
sationen dennoch recht gut mit den Satellitenbeobachtungen iibereinstimmt und zudem
CCl, und CBr, erst zu einem spéteren Zeitpunkt analysiert wurden, wurde lange da-
von ausgegangen, dass der polare Ozonabbau von SOCOL gut wiedergegeben wird (vgl.
auch Diskussion in Egorova et al. (2005a), Abschnitt 5.1.3). Eine bei den ersten Analy-
sen festgestellte Modellschwéche war dagegen der nach den Eruptionen von El Chichén
und Mt. Pinatubo von SOCOL deutlich iiberschiatzte Ozonabbau, insbesondere iiber den
Tropen und Subtropen (Abschnitt 4.2.9).

Die ersten an der Grundversion vorgenommenen Modellmodifikationen beinhalten bis-
her nicht berticksichtigte Prozesse: der 11-jdhrige Sonnenzyklus (Modellversion A02, Ab-
schnitt 5.1), die Riickkopplung der Chemie auf den Strahlungshaushalt fiir die Treibhaus-
gase Methan, Lachgas und die FCKWs (A04, Abschnitt 5.3) sowie die Simulation der
QBO (A05, Abschnitt 5.4). Weil anfangs vor allem versucht wurde, das in SOCOL viel
zu starke vulkanbedingte Ozonsignal zu verbessern, wurden fiir die Modellversionen A06
und AQ7 die Randbedingungsfelder der stratosphérischen Aerosol-Oberflachendichten und
-Extinktionskoeffizienten unter Verwendung der Mie-Theorie komplett neu gerechnet und
der bisher verwendete GISS-Datensatz durch einen eigens fiir dieses Projekt aufbereiteten
auf SAGE I und II basierenden Datensatz ersetzt (Abschnitte 5.5 und 5.6). Fiir Modell-
versionen AO8 und A09 wurden fiir die Berechnung der Heiz- und Kiihlungsraten neu
auch troposphérische Aerosole sowie zeitabhéingige Randbedingungsfelder fiir CO und
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NO,. beriicksichtigt (Abschnitte 5.7 und 5.8). Fiir Modellversionen A13 und Al4 wur-
den die Parametrisierung der heterogenen Chemie und der Halogen-Chemie iiberarbeitet
(Abschnitte 5.12 und 5.14). Die wichtigsten Modellverbesserungen dieser Arbeit betreffen
Modifikationen des Transportschemas von SOCOL. Bei der Analyse von CCl,, CBr, sowie
bei verschiedenen mit dem Modell durchgefiihrten Tracertests wurde festgestellt, dass das
in SOCOL verwendete Transportschema trotz der Anwendung einer sogenannten Mas-
senfixerkorrektur lokal nicht massenerhaltend ist. Die Modellresultate lassen sich jedoch
entscheidend verbessern, wenn (a) alle im Modell berticksichtigten chemischen Spezies
transportiert werden (A15), (b) fiir die Chlor-, Brom- und Stickstofffamilien zusétzlich
zu den einzelnen Familienmitgliedern auch Cl,, Br, und NO, transportiert werden und
diese fiir Nachkorrekturen der Familienmitglieder verwendet werden (A16) und (c) die
nach dem Semi-Lagrange’schen Transportschritt durchgefithrte Nachkorrektur fiir Ozon
auf die Tropen und Subtropen beschrénkt wird (A19) (Abschnitte 5.15-5.19). Fiir Mo-
dellversion A20 schliesslich wurde in SOCOL eine Parametrisierung fiir die Zirrenbildung
oberhalb der tropischen Tropopause eingefiihrt, wodurch die simulierten stratosphérischen
Wasserdampf-Mischungsverhéltnisse verbessert wurden (Abschnitt 5.20).

Abbildung 5.1 zeigt den Einfluss der 19 Modellmodifikationen auf die simulierte Ver-
teilung der Ozonséaule.

Einen besonders grossen Effekt auf die Modellgrossen haben die folgenden Modifika-
tionen:

e Assimilation der QBO (A05)
e neue Parametrisierung der heterogenen Chemie (A13)
e Transport aller in SOCOL berticksichtigter Spezies (A15)

e Transport auch von Cl,, Br, und NO, zur Nachkorrektur der Familienmitglieder
nach dem Semi-Lagrange’schen Transport (A16)

e keine Nachkorrektur nach dem Semi-Lagrange’schen Transport fiir Ozon (A17)

e Einschrinkung der nach dem Semi-Lagrange’schen Transportschritt durchgefiihrten
Nachkorrektur fiir Ozon auf die Tropen und Subtropen (A19)

e Verbesserung der Parametrisierung des stratosphérischen Wasserdampfs (A20)

In den folgenden Unterkapiteln werden die Modellmodifikationen und deren Effekte
auf die Modellresultate einzeln beschrieben. Eine Zusammenstellung der Hauptresultate
von Modifikationen A14-A20 findet sich auch in Schraner et al. (2008).

5.1 Sonnenvariabilitit (A02)

In Modellversion A02 wird die Sonnenvariabilitdt mitberiicksichtigt. Im Gegensatz zur
Grundversion sind damit die Strahlungsintensititen am Modelloberrand nicht mehr kon-
stant (Abschnitt 4.1.6), sondern werden zeitlich variiert.
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Abbildung 5.1: Zonal und klimatologisch gemitteltes Gesamtozon in Dobson-Einheiten (DU)
fiir alle in dieser Arbeit behandelten SOCOL-Versionen. (a)—(t): SOCOL-Modellversionen A01—
A20, (u): Beobachtungen (NIWA). Die Daten wurden dber die Periode 1991-2000 gemittelt.
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Abbildung 5.2: Variabilitit der Strahlungsintensitdt wihrend 11-jéhrigem Sonnenzyklus fir die
in Modellversion A02 verwendeten kurzwelligen Spektralbinder. Die Strahlungsintensititen sind
eine Kombination des Datensatzes von Lean (2000) und des Datensatzes von Haberreiter et al.

(2005).
5.1.1 Modifikationen im Modell

Fiir die Strahlungsintensitéten des 0.25-0.68 um-Bands (SW-Band 1 des Strahlungsmo-
duls) und die Parametrisierungen der Lyman-a-Linie, der Schumann-Runge-Béander und
des Hartley-Bands (Abschnitt 3.1.4) werden monatlich variierende Werte verwendet. Eben-
so wurde fiir jeden Monat der Modellperiode 19752000 eine separate Look-up-Tabelle der
Photolyseraten offline berechnet (Abschnitt 3.2.3.1).

Urspriinglich war beabsichtigt, fiir die zeitabhéngigen Strahlungsintensitéiten in SO-
COL den Datensatz von Haberreiter et al. (2005) zu verwenden. Dieser Datensatz wurde
als Unterprojekt des ETH-Polyprojekts “Variability of the Sun and Global Climate” er-
stellt und umfasst spektral hochaufgeloste Rekonstruktionen fiir die Jahre 1974-2000 in
téglicher Auflosung. Die Rekonstruktionen basieren auf Magnetogrammen der Sonnen-
scheibe (Haberreiter et al., 2005). Allerdings weist der Datensatz im Vergleich zu Satelli-
tendaten fiir einen Sonnenzyklus ungeniigende Variabilitdt im gesamten UV-Bereich auf
und kann daher in seiner urspriinglichen Form nicht fiir SOCOL verwendet werden. An-
dererseits kann aber fiir die zeitabhéngigen Strahlungsintensitédten in SOCOL auch nicht
direkt der in Abschnitt 4.1.6 beschriebene Datensatz von Lean (2000) beniitzt werden,
da dieser nur Jahresmittelwerte enthélt, fiir das CCM jedoch Monatsmittelwerte benctigt
werden. In SOCOL wird daher eine Kombination des Datensatzes von Lean (2000) und
des Datensatzes von Haberreiter et al. (2005) verwendet, wobei die Jahresmittelwerte des
Datensatzes von Lean mithilfe der Rekonstruktionen von Haberreiter zu Monatswerten
umgerechnet wurden. Dazu wurden die taglich aufgelosten Rekonstruktionen der Lyman-
a-Linie skaliert und daraus die Variabilitéit aller ben6tigten Spektralbdnder bestimmt.

Abbildung 5.2 zeigt die Variabilitdt der Strahlungsintensitdt der in Modellversion
A02 als Randbedingung verwendeten kurzwelligen Spektralbdnder. Die Simulationspe-
riode umfasst ungefdhr zweieinhalb 11-jdhrige Sonnenzyklen mit Sonnenmaxima in den
Jahren 1979-1982 und 1988-1991 und Sonnenminima in 1984-1987 und 1994-1997. Die
Variabilitat der Strahlungsintensitdten ist fiir die verschiedenen Spektralbénder sehr un-
terschiedlich und nimmt mit abnehmender Wellenlénge zu: Fiir die Lyman-a-Linie und die
Schumann-Runge-Béander betrigt der Unterschied zwischen Sonnenmaximum und Son-
nenminimum 30 % respektive 10 %, fiir das Hartley-Band weniger als 2% und fiir das
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Abbildung 5.3: Ozondifferenz A02 - A01 in % gemittelt iber 30°S-30°N.
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Abbildung 5.4: Temperaturdifferenz A02 - A01 in K gemittelt iiber 30°S-30° N.

0.25-0.68 pm-Band lediglich 0.15%. Fiir das 0.68-4.0 um-Band (nahes Infrarot) ist die
Variabilitit vernachléssigbar.

5.1.2 Effekte der Modifikationen

Bei der Verwendung zeitabhéngiger Strahlungsintensitdten und Photolyseraten findet sich
in den simulierten Ozon-, Temperatur- und Zonalwindverteilungen ein Signal des 11-jahri-
gen Sonnenzyklus. In der Mesosphére ist der Sonnenzyklus auch in den HyO-;, CHy-, N5 O-
und HO,-Mischungsverhéltnissen sichtbar. Verglichen mit den anderen Modellmodifika-
tionen dieser Arbeit ist der Einfluss der Sonnenvariabilitéit auf die Modellresultate jedoch
gering.

In den Abbildungen 5.3 und 5.4 sind die iiber 30°S-30°N gemittelten Ozon- und Tem-
peraturdifferenzen zwischen den Modellversionen A02 und A01 in Abhéngigkeit der Zeit
dargestellt. Fiir Ozon ist zwischen 0.1 und 30 hPa ein deutliches Signal des Sonnenzyk-
lus erkennbar mit im Mittel hoheren (tieferen) Mischungsverhéltnissen in A02 als in AO1
wihrend der Sonnenmaxima (-minima) in den Jahren 1979-1982 und 1988-1991 (1984-
1987 und 1994-1997). Die interannuale Variabilitdt der Temperatur ist in allen Atmo-
sphérenschichten ziemlich hoch und das Sonnensignal weniger deutlich. Der Effekt der
Sonnenvariabilitdt ist am ausgeprigtesten in der oberen Stratosphéire und unteren Me-
sosphére erkennbar mit im Mittel hoheren (tieferen) Temperaturen wihrend der Sonnen-
maxima (-minima).

Abbildung 5.5 zeigt Jahresmittel der Differenzen zwischen A02 und AO1 fiir Ozon,
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Abbildung 5.5: Jahresmittel der Differenz A02 - A01 fiir Sonnenmazimum-Bedingungen (Mit-
tel diber die Jahre 1979-1982 und 1988-1991). (a): Ozon (in %), (b): HO, (in %), (c): Tem-
peratur (in K), (d): Zonalwind (in m/s). Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test,
95 %-Niveau) sind schraffiert.

HO,, Temperatur und Zonalwind gemittelt iiber die Jahre 1979-1982 und 1988-1991 und
damit den Effekt des Sonnenmaximums gegeniiber einer Atmosphére mit einer mittleren
Solarstrahlung. Ahnliche Untersuchungen mit der Grundversion von SOCOL wurden von
Egorova et al. (2004) durchgefiihrt, wobei anstelle transienter Simulationen zwei 20-jéh-
rige Steady-State-Simulationen fiir Sonnenmaximum- bzw. Sonnenminimum-Bedingungen
miteinander verglichen wurden.

Im Sonnenmaximum sind die Ozonmischungsverhéltnisse in den Tropen, Subtropen
und mittleren Breiten zwischen etwa 0.1 und 30 hPa im Mittel leicht hoher mit einem
maximalen Effekt auf ca. 7hPa (35km) (Abbildung 5.5a). Die Ozonzunahme ist da-
bei primér auf eine hohere Ozonproduktion iiber die Os-Photolyse (2.1) im Herzberg-
Kontinuum zuriickzufithren. Umgekehrt resultiert aus der Ozonzunahme in der mittleren
und oberen Stratosphére eine Abnahme der UV-Strahlung und der Ozonproduktion in der
unteren Stratosphére. In diesem Zusammenhang stehen vermutlich die reduzierten Ozon-
mischungsverhéaltnisse {iber den Tropen zwischen 60 und 100 hPa. In den hohen nérdlichen
und siidlichen Breiten der unteren und mittleren Stratosphére ist der Polarwirbel unter
Sonnenmaximum-Bedingungen im Mittel stabiler und kélter (Abbildungen 5.5¢ und d)
und der polare Ozonabbau infolge verstiarkter PSC-Bildung hoher. Dieser Effekt ist im
Ozon in den hohen siidlichen Breiten auch im Jahresmittel sichtbar, nicht aber in den ho-
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Abbildung 5.6: Zonal gemittelte Differenz A02 - A01 fiir Gesamtozon unter Sonnenmazimum-
Bedingungen (Mittel iber die Jahre 1979-1982 und 1988-1991). (a): in %, (b): in DU.

hen nordlichen Breiten. In der oberen Mesosphére fithrt die erhéhte Solarstrahlung je nach
Monat und geographischer Breite zu einer Zu- oder Abnahme des Ozons. Einerseits ist
wie in der Stratosphére die Ozonproduktion durch die Oy-Photolyse erhéht, andererseits
nimmt oberhalb von 65 km auch die Rate der HyO-Photolyse

HyO + hy — H + OH A < 200 nm (5.1)

in der Lyman-a-Linie (Abbildung 3.1) zu. Dies fithrt zu rund 4% hoheren HO,-Mi-
schungsverhéltnissen (Abbildung 5.5b) und einer entsprechenden Zunahme des kataly-
tischen Ozonabbaus iiber die HO,-Zyklen.

Die simulierte Temperatur ist im Sonnenmaximum iiber den Tropen, Subtropen und
mittleren Breiten zwischen 0.1 und 30 hPa leicht erhéht und iiber den Tropen zwischen 60
und 100 hPa leicht reduziert (Abbildung 5.5¢). Diese Temperaturdifferenzen sind primér
ein indirekter Effekt und auf die gedinderten Ozonmischungsverhéltnisse zuriickzufiihren.
In der oberen Stratosphére und der Mesosphére, wo das Temperatursignal maximal ist, ist
auch der direkte Effekt — die Absorption von UV durch O, und Oz in der Lyman-a-Linie,
in den Schumann-Runge-Bandern und im Hartley-Band — von Bedeutung. Egorova et al.
(2004) zeigten, dass der direkte Effekt in SOCOL fiir rund 50% des Temperaturanstiegs an
der Stratopause verantwortlich ist. Uber den hohen Breiten der Siidhemisphire (Nordhe-
misphére) weist das Temperatursignal wiahrend der Monate Juli-Oktober (Februar—April)
eine ausgeprigte vertikale Dipolstruktur auf, die auch im Jahresmittel deutlich sichtbar
ist.

Die Anderungen der Zonalwindverteilung unter Sonnenmaximum-Bedingungen (Ab-
bildung 5.5d) werden vermutlich durch den stéirkeren meridionalen Temperaturgradient
verursacht (Haigh, 1996). Der intensivierte Polar Night Jet (Abschnitt 2.5.1) hat einen
isolierteren und stabileren Wirbel mit tieferen Temperaturen zur Folge.

Abbildung 5.6 zeigt den Effekt des Sonnenmaximums auf das Gesamtozon. Im Sonnen-
maximum ist die Ozonséule iiber den Tropen und Aussertropen im Mittel leicht erhoht,
wobei der Effekt iiber dem Aquator wegen des negativen Ozonsignals zwischen 60 und
100 hPa (Abbildung 5.5a) nur marginal ist. In den hohen Breiten beider Hemisphéren
ist die Ozonsdule im Spétwinter/Friihling aufgrund des stabileren (kélteren und léanger
dauernden) Polarwirbels im Mittel um bis zu 5 % reduziert.

Die in Abbildung 5.5 dargestellten Differenzen stimmen relativ gut mit den auf Steady-
State-Simulationen basierenden Resultaten von Egorova et al. (2004) iiberein. Sie unter-



98 KAPITEL 5. MODELLMODIFIKATIONEN

scheiden sich jedoch in den folgenden Punkten:

e Im Gegensatz zu Abbildung 5.5 sind die Ozon-, Temperatur- und Zonalwind-Dif-
ferenzen bei Egorova et al. (2004) in weiten Teilen der Stratosphéire und Mesosphére
statistisch signifikant. Dies ist darauf zuriickzufiihren, dass die Variabilitéit in Steady-
State-Simulationen geringer ist als in transienten Simulationen und in den Daten
von Egorova et al. (2004) mehr als doppelt so viele Jahre miteinbezogen wurden.

e In den Analysen von Egorova et al. (2004) ist Ozon unter Sonnenmaximum-Be-
dingungen in der Stratopause-Region und in der gesamten Mesosphéire um 0.5-4 %
reduziert. Demgegeniiber sind die Ozonmischungsverhéltnisse fiir die transienten
Simulationen an der Stratopause und in der unteren Mesosphére im Mittel um ca.
0.5 % erhoht. Dieses Ozonsignal stimmt besser mit den SAGE I/II-Beobachtungen
tiberein, fiir welche das Vorzeichen an der Stratopause ebenfalls positiv ist (Abbil-
dung 1b in Egorova et al. (2004)).

e In FEgorova et al. (2004) sind Ozon und die Temperatur unter Sonnenmaximum-
Bedingungen in der unteren und mittleren Stratosphére {iber den Tropen und mitt-
leren Breiten iiberall erhéht. Ein negatives Signal iiber den Tropen zwischen 60 und
100 hPa wie in Abbildungen 5.5a und c fehlt.

In Abbildung 5.7 wird die zeitliche Entwicklung von Ozon und der Temperatur iiber
dem Aquator fiir verschiedene Modellsimulationen — A01, A02 und andere in diesem Kapi-
tel beschriebene Modellversionen — miteinander verglichen. Zur Elimination des saisonalen
Zyklus wurde auf die Daten ein gleitendes Mittel iiber 13 Monate angewendet. Der Ver-
gleich der Zeitreihen von AO1 (rot) und A02 (dunkelblau) mit denjenigen der anderen
Modellversionen zeigt, dass die Beriicksichtigung der Sonnenvariabilitiat die Modellresul-
tate verhéltnisméssig wenig beeinflusst. Einen viel grosseren Effekt als die Sonnenvaria-
bilitdat haben das QBO-Nudging (A05), Modifikationen am Transportschema (A15, A16,
A19) und — in der unteren und mittleren Stratosphire — die Neuberechnung von Ex-
tinktionskoeffizienten und Oberflichendichten stratosphérischer Aerosole (A06) sowie die
Verwendung einer neuen Parametrisierung der heterogenen Chemie (A13). Auf die in Ab-
schnitt 4.2 dargestellten Modellklimatologien (klimatologisches Mittel iiber die Periode
19912000, welche ungefihr einem Sonnenzyklus entspricht) hat die Sonnenvariabilitét
keinen Einfluss.

Bemerkenswert ist, dass die Beriicksichtigung der Sonnenvariabilitdt auf 10 hPa zu
einem stufenartigen Verlauf der Ozonzeitreihe fiithrt: In den Jahren 1983/84 und 1992/93
fallen die Ozonkonzentrationen sprunghaft ab, wiahrend sie in den iibrigen Jahren an-
néhernd konstant sind (Abbildung 5.7¢). Dieses Stufenmuster kommt daher zustande,
weil die hohen vulkanischen Aerosolkonzentrationen nach El Chichén (April 1982) und
Mt. Pinatubo (Juni 1991) iiber die NoOs-Hydrolyse (2.83) einen markanten Riickgang von
NO,, verursachen, was oberhalb von ca. 40 hPa netto zu einer Abnahme des katalytischen
Ozonabbaus fiihrt (siehe ausfiihrliche Diskussion in den Abschnitten 5.5.2 und 5.6.4). Der
daraus resultierende temporéire Anstieg von Ozon — in Modellsimulation AO1 als lokale
Maxima erkennbar — fillt sowohl bei El Chichén wie Mt. Pinatubo mit dem Ubergang
vom Sonnenmaximum zum Sonnenminimum zusammen und fithrt so in A02 zu einem
Stufenmuster.

Die Sonnenvariabilitdt beeinflusst neben Ozon, HO,., der Temperatur und dem Zonal-
wind auch die modellierten Verteilungen von H,O, CHy, NoO sowie von ODSCLS und
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Abbildung 5.7: (a)-(h): Zeitlicher Verlauf von Ozon und der Temperatur iber dem Aqua-
tor auf 1, 5, 10 und 70 hPa fiir verschiedene Modellsimulationen und ERA-40-Reanalysen. Zur
Elimination des saisonalen Zyklus wurde auf die Daten ein gleitendes Mittel iber 13 Monate

angewendet. Modellsimulation A20 gestrichelt.
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ODSCLL (Familien der kurz- bzw. langlebigen FCKWs) (nicht gezeigt). Im Sonnenmaxi-
mum sind HyO und CHy in der oberen Mesosphire im Mittel um 2-6 % bzw. 6-12 % und
N,O in der gesamten Mesosphire um 2-12 % reduziert. ODSCLS und ODSCLL nehmen
im Sonnenmaximum in der unteren und mittleren Stratosphire im Mittel um 1-5% und
in der oberen Stratosphére und in der Mesosphire um 5-25 % ab. Die Abnahme der Mi-
schungsverhéltnisse dieser Spurengase ist primér auf eine Zunahme der H,O-, CH,-, Ny O-,
ODSCLS- und ODSCLL-Photolyseraten zuriickzufithren. Uberraschenderweise fithren die
tieferen Mischungsverhéltnisse von ODSCLS und ODSCLL im Sonnenmaximum nicht zu
einer entsprechenden Zunahme von Cl,. Auch im NO,, fehlt das Sonnensignal vollstandig
trotz klar erkennbarem Zyklus im N5O. Dies ist moglicherweise eine Folge der Verlet-
zung der Massenerhaltung durch das Semi-Lagrangian Transportschema von SOCOL

(Abschnitt 5.15).

5.2 Absorption durch Halogenkohlenwasserstoffe (A03)

In Modellversion A03 werden im Strahlungsmodul auch die Halogenkohlenwasserstoffe
(CKWs, FCKWs und H-FCKWs) fiir die Berechnung der Heizraten berticksichtigt. Diese
waren im Strahlungmodul bisher filschlicherweise ausgeschaltet.

5.2.1 Modifikationen im Modell

Die Halogenkohlenwasserstoffe werden im Strahlungsmodul analog zum Vorgehen im Che-
miemodul in eine kurz- und eine langlebige organische Chlorfamilie unterteilt (vgl. Defi-
nitionen (3.1) und (3.2) in Abschnitt 3.2.3). Im Gegensatz zur Behandlung im Chemie-
modul werden die einzelnen Familienmitglieder jedoch nicht mit der jeweiligen Anzahl
Chloratome gewichtet. Die Mischungsverhéltnisse werden anhand der in Abschnitt 4.1.2
beschriebenen zeitabhéngigen, global konstanten, hohenunabhédngigen Werte des CMDL-
Datensatzes vorgeschrieben. Fiir die beiden Familien werden die Absorptionskoeffizienten
von CFC-11 resp. CFC-12 verwendet.

5.2.2 Effekte der Modifikationen

Die Berticksichtigung der Halogenkohlenwasserstoffe im Strahlungsmodul hat einen gerin-
gen Einfluss auf die simulierte Temperatur-, Wasserdampf- und HO,-Verteilung.

Die Halogenkohlenwasserstoffe bewirken in der Troposphére einen Temperaturanstieg
von ca. 0.1 K, wobei der Effekt in der Region der tropischen Tropopause mit einer Tempe-
raturzunahme von 0.2-0.4 K am grossten ist. Umgekehrt nehmen die Temperaturen in der
unteren und mittleren Stratosphére iiber den mittleren und hohen Breiten sowie in der
oberen Stratosphére iiber allen Breiten um ca. 0.1-0.2 K ab. Alle diese Temperaturdnde-
rungen sind statistisch nicht signifikant.

Die hoheren Troposphéren- und Tropopausentemperaturen fithren zu einer allgemei-
nen Zunahme des stratosphérischen Wasserdampfs um 2-3 % (teilweise statistisch signifi-
kant). Als Folge des Wasserdampfanstiegs nehmen die stratosphérischen HO,-Mischungs-
verhiltnisse in der unteren Stratosphire um 1-2 % und in der mittleren und oberen Stra-
tosphire um ca. 0.5% zu.

Der Einfluss auf die Stickstoff- und Halogenfamilien sowie auf die Ozonverteilung ist
marginal und kleiner als die modellinterne Variabilitat.
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5.3 Kopplung von Strahlungs- und Chemiemodul fiir
Treibhausgase (A04)

In Modellversion A04 werden Strahlungs- und Chemiemodul auch fiir Methan, Lachgas
und die Halogenkohlenwasserstoffe gekoppelt.

5.3.1 Modifikationen im Modell

In jedem Strahlungszeitschritt (alle zwei Stunden) werden im Strahlungsmodul neu die im
Chemiemodul berechneten dreidimensionalen Felder von CHy, NoO, ODSCLS und ODS-
CLL verwendet. Damit konnen chemische Effekte in CHy, NoO, ODSCLS und ODSCLL
auf den Strahlungshaushalt riickwirken. In den bisherigen Modellversionen waren das
Strahlungs- und Chemiemodul nur fiir H,O (oberhalb von 22 km) sowie fiir O3 gekoppelt,
wahrend die Mischungsverhéltnisse von CHy, NoO, ODSCLS und ODSCLL im Strah-
lungsmodul anhand von global konstanten, hohenunabhéngigen, monatlich variierenden
Werten vorgeschrieben wurden.

Die im Chemiemodul berechneten Mischungsverhéltnisse der ODSCLS- und ODSCLL-
Familien werden fiir die Verwendung im Strahlungsmodul mit dem Faktor 1/3 bzw. 1/2
multipliziert, da die Mitglieder von ODSCLS und ODSCLL im Strahlungsmodul nicht
mit der Anzahl Chloratome gewichtet werden. Diese Umrechnung ist nicht korrekt, da
nicht alle Familienmitglieder von ODSCLS und ODSCLL 3 bzw. 2 Chloratome besitzen
wie die beiden Hauptvertreter CFC-11 und CFC-12 (vgl. Definition (3.1) und (3.2) von
ODSCLS und ODSCLL in Abschnitt 3.2.3). Dadurch sind die Mischungsverhéltnisse der
ODSCLS-Familie im Strahlungsmodul im Jahr 1980 um einen Faktor 1.9, 1990 um 1.5
und 2000 um 1.2 zu hoch. Die ODSCLL-Mischungsverhéltnisse sind 1980 um einen Faktor
1.1 und 1990 und 2000 um 1.2 zu gross. Der Fehler wird in Modellversion A12 korrigiert.

5.3.2 Effekte der Modifikationen

Die Differenzen zwischen den Modellklimatologien von A04 und A03 sind marginal und
kleiner als die modellinterne Variabilitét.

5.4 Assimilation der QBO (A05)

Die QBO bestimmt nicht nur die mit einer mittleren Periode von 28 Monaten oszillieren-
den Zonalwinde in der tropischen Stratosphére, sondern verursacht auch eine sekundére
meridionale Zirkulation, welche global die Verteilung von Temperatur und chemischer
Spurenstoffe beeinflusst (Abschnitt 2.5.4). Wegen der ungeniigenden vertikalen Auflésung
ist SOCOL nicht im Stande, eine QBO zu erzeugen. In MA-ECHAM4 wiren dazu anstatt
39 mindestens 90 Schichten notwendig (Giorgetta et al., 2002), was mit einem deutlich
hoheren Rechenaufwand verbunden wére. In Modellversion A05 wird die QBO stattdessen
assimiliert, d.h. die QBO wird mittels vorgeschriebener Antriebsterme erzeugt.

5.4.1 Modifikationen im Modell

Fiir die Assimilation der QBO wurde SOCOL mit einer von Giorgetta (1996) fir ECHAM3
entwickelten Routine ergénzt, welche im Rahmen dieser Arbeit fiir MA-ECHAM4 ange-
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Abbildung 5.8: Assimilation durch lineare Diampfung (Nudging-Technik). Die Modelldynamik
fiihrt von X~ zu X('}FCM, die Assimilation von X('}FCM 2u Xt XP"¢ gibt den wahren (beobachteten)
Wert an. Aus Giorgetta (1996).

passt wurde. In dieser Routine wird die Assimilation der QBO mittels einer ortsabhéngi-
gen linearen Dampfung des Zonalwinds zu einem vorgegebenen Zustand hin erreicht. Diese
einfache Art von Assimilation wird auch als Nudging bezeichnet (engl. to nudge=heimlich
anstossen).

Die Nudging-Technik soll anhand von Abbildung 5.8 erklart werden. In Abbildung 5.8
bezeichnet X;;e das vorgegebene, auf Beobachtungsdaten basierende Windfeld fiir den
Zeitpunkt ¢ + At und Xy = X~ + Azgem das entsprechende vom GCM berechne-
te Feld. Im allgemeinen stimmen diese beiden Felder nicht miteinander {iberein. In der
Nudging-Technik wird nun die Differenz Az = X;;e—Xz{CM durch einen kiinstlichen Term
zu einem bestimmten Bruchteil iiberwunden, so dass von der anfinglichen Differenz Ax
nach der Korrektur um Azy die kleinere Differenz Axp iibrigbleibt. Axy ist durch eine
festgewihlte ortsabhéngige Ddimpfungszeit Ty bestimmt, wobei die folgende Beziehung
gilt (vgl. Abbildung 5.8):

Axy _ Azp _ Az . (5.2)

2AL TN ™~ + 2At
Tn gibt die Zeit an, die benottigt wiirde, um auch die restliche Differenz Axr zum vor-
gegebenen Feld X;;e zu iiberwinden. Die Dampfungszeit sollte so gross gewahlt werden,
dass im Modell das Ziel der Assimilation noch erreicht wird, aber kleinskaligere Prozesse
als die QBO nicht gestort werden. Im Kernbereich zwischen 10°S und 10°N und zwischen
8 und 50 hPa wird in SOCOL eine Dampfungszeit von 7 Tagen verwendet, was einer mit-
telstarken Dampfung entspricht. 7y = 7n5(¢, p), wobei ¢ die geographische Breite und p

den Druck bezeichnet, ist wie folgt festgelegt:

—(69) = N(6.p) = No-a(9) - B, (5.9
wobei
No=1/7d7" (5.4)
1 fiir |¢| < 10°
a(¢) = QOT_W fiir 10° < |¢| < 20° (5.5)

0 fiir |¢| > 20°
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(a) Skalierung der Dampfungskonstante (b) Halbwertsbreite der QBO
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Abbildung 5.9: (a): Hohenabhingige Skalierung der Ddmpfungskonstante (3. Oberhalb von
3hPa und unterhalb von 90 hPa wird kein QBO-Nudging angewendet. (b): Hohenabhdngige Halb-
wertsbreite @15 der QBO in meridionaler Richtunyg.

B(p) ist in Abbildung 5.9a dargestellt. Die Assimilation der QBO ist auf den Bereich
zwischen 20°S und 20°N und die Héhenschichten zwischen 3 und 90 hPa beschrankt, wobei
die Assimilationsstédrke in den Randbereichen gegen null konvergiert.

Das in der QBO-Assimilation vorgegebene Windfeld u,,., das die tropischen strato-
sphérischen Zonalwinde in der Realitdt wiedergeben soll, basiert auf Beobachtungsdaten

u%’;uator iiber dem Aquator. Fiir 1976-2000 wurden Ballonsondierungen iiber Singapur

(104°E, 1°N) verwendet, das Jahr 1975 basiert auf Beobachtungen iiber Gan (Maledi-
ven). Fir u,,. wurde angenommen, dass die QBO unabhingig von der geographischen
Léange ist und in der meridionalen Richtung durch eine Gaussstruktur bestimmt wird:

Upre(@, 0, 1) = w0 (0, 1) - 7(6, D), (5.6)
wobei
1 ¢
—exp|[In=  ——— | . .
v(p,p) = exp <n2 %2(2?)) (5.7)

Fiir die Halbwertsbreiten ®4/5(p) der Gausskurve werden Werte zwischen 10 und 15 Grad
gewihlt, siche Abbildung 5.9b.

5.4.2 Effekte der Modifikationen

Die in Modellsimulation A05 angewandte QBO-Assimilation bewirkt in der unteren und
mittleren tropischen Stratosphére einen QBO-Zyklus im simulierten Zonalwind, der auch
in der Temperatur und in verschiedenen chemischen Spurengasen wie Ozon oder Methan
zu sehen ist. Daneben werden auch die globalen Verteilungen der Modellklimatologien
beeinflusst, da das QBO-Nudging die residuale Zirkulation im Modell verdndert.
Abbildung 5.10 zeigt Zeitreihen des zonal gemittelten Zonalwinds iiber dem Aquator
fiir die Modellsimulationen A04 und A05. Ebenfalls dargestellt sind die fiir die Assimila-
tion der QBO verwendeten Beobachtungen iiber Singapur. In den Modellsimulation ohne
QBO-Nudging (A04) fehlt das QBO-Signal vollsténdig: Zwischen 30 und 90 hPa finden
sich durchwegs Ostwinde, und zwischen 10 und 30 hPa sind die dquatorialen Zonalwinde
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Abbildung 5.10: Simulierte und beobachtete Zonalwinde iiber dem Aquator. (a): A04 (ohne
QBO-Nudging), (b): A05 (mit QBO-Nudging), (c): fir die Assimilation der QBO verwendete
Windfelder basierend auf Ballonsondierungen dber Singapur. Die Werte zwischen 10 und 3hPa
sind Extrapolationen (Giorgetta et al., 2004).

durch die semiannuale-Oszillation (SAO) geprégt, welche das Modell in der oberen Stra-
tosphéire und unteren Mesosphére qualitativ richtig wiedergibt. Demgegeniiber wird das
beobachtete QBO-Muster im dquatorialen Zonalwind fiir Modellsimulation AO05 richtig
erfasst, wobei die simulierten Windgeschwindigkeiten nahe an den in der Assimilation
verwendeten Beobachtungen liegen.

Im folgenden wird am Beispiel von Januar 1990 gezeigt, dass die QBO-Assimilation
im Modell — tibereinstimmend mit der Theorie (Abschnitt 2.5.4) — {iber den Tropen und
Subtropen eine sekundére Zirkulation induziert, welche in der simulierten Temperatur-
und Ozonverteilung der unteren und mittleren tropischen Stratosphére ein QBO-Signal
verursacht.

5.4.2.1 QBO-Signal in Zonalwind, Residualzirkulation, Temperatur und Ozon
im Januar 1990

In Abbildungen 5.11 und 5.12a sind die simulierte Zonalwindverteilung im Januar 1990
und die Abweichung vom klimatologischen Mittel der Periode 1979-2000 dargestellt. Zwi-
schen 3 und 25 hPa wehen iiber dem Aquator Westwinde, zwischen 30 und 80 hPa — mit



5.4. ASSIMILATION DER QBO (A05) 105

Zonalwind Januar 1990 AQ5

Druck [hPa]
>

Hoéhe [km]

100 £
90°S 60°S 30°S Aq 30°N 60°N 90°N
Breite

[m/s]
-60-55-50-45-40-35-30-25-20-15-10 -5 0 5 10 15 20 25 30

Abbildung 5.11: Zonal gemittelte Zonalwindverteilung im Januar 1990 simuliert mit Modell-
version A05 (in m/s). Der QBO-Zyklus befindet sich zu diesem Zeitpunkt genau in Ostphase.
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Abbildung 5.12: Simulierte und beobachtete Zonalwind-Anomalie im Januar 1990 beziglich
der Referenzperiode 1979-2000 (in m/s). (a): A05. (b): ERA-40.

einem Maximum auf 40 hPa — Ostwinde. Der QBO-Zyklus befindet sich damit genau in
Ostphase (vgl. Abschnitt 2.5.4), gerade umgekehrt zu der in Abbildung 2.14 dargestellten
Situation. Auf 15hPa betrigt die Anomalie beziiglich der Klimatologie 23 m /s, auf 40 hPa
-20m/s in guter Ubereinstimmung mit den in Abbildung 5.11b dargestellten Anomalien
der ERA-40-Reanalysen.

Abbildung 5.13a zeigt die simulierte Massenstromfunktion der meridionalen Residual-
zirkulation im Januar 1990 (vgl. Abschnitte 2.5.2 und 2.5.3). Ubereinstimmend mit der
Theorie besteht die Residualzirkulation aus einer Zirkulationszelle mit einem aufsteigen-
den Ast iiber den Tropen, einem anschliessenden Transport Richtung Winterpol und einem
absteigenden Ast {iber dem Winterpol und einer zweiten, weniger ausgepragten Zirkula-
tionszelle in der unteren Stratosphére der Sommerhemisphére. Anders als im Modell von
Garcia und Solomon (Abbildung 2.10) ist die winterliche Zirkulationszelle in SOCOL in
der oberen Stratosphére nicht bis zum Sommerpol, sondern nur bis ca. 40°S ausgedehnt.
In Abbildung 5.13b ist die Abweichung der Massenstromfunktion im Januar 1990 vom
klimatologischen Mittel iiber 1979-2000 dargestellt. Zwischen dem Aquator und ca. 60°N
sind zwei sekundére Zirkulationszellen erkennbar, welche durch die QBO induziert werden:
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Abbildung 5.13: (a): Massenstromfunktion der transformierten Eulerschen Meridionalzirkula-
tion im Januar 1990 fir A05 (in 10° kg/s). (b): Anomalie der Massenstromfunktion im Januar
1990 beziiglich 1979-2000 (in 10° kg/s).
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Abbildung 5.14: Wie Abbildung 5.12, aber fiir Temperatur in K.

eine positive (Zirkulation im Uhrzeigersinn) zwischen 1 und 10 hPa und eine negative (Zir-
kulation im Gegenuhrzeigersinn) zwischen 10 und 70 hPa. Anders als in Abbildung 2.14
liegt die Grenze zwischen den beiden sekundiren Zirkulationszellen in SOCOL aber nicht
auf der Hohe des Westwindkerns, sondern rund 5km hoher, und die sekundéren Zirku-
lationszellen sind nicht nur bis in die Subtropen, sondern bis iiber die mittleren Breiten
ausgedehnt. In der Sommerhemisphére tritt in der Modellsimulation keine sekundére Zir-
kulation auf.

Abbildung 5.14 zeigt die entsprechenden Temperatur-Anomalien im Januar 1990. Die
sekundire Zirkulation fithrt im Modell iiber dem Aquator zwischen 1 und 10 hPa zu adia-
batischer Kiithlung und zwischen 15 und 50 hPa zu adiabatischer Erwdrmung. Uber den
Subtropen und den mittleren Breiten der Nordhemisphére tritt ein analoger Effekt umge-
kehrten Vorzeichens auf. Die ERA-40-Daten zeigen zwischen 15 und 50 hPa ein &hnliches
QBO-Signal. Die durch den absteigenden Ast der oberen sekundéren Zirkulationszelle in-
duzierte positive Temperatur-Anomalie ist dagegen fiir ERA-40 weniger ausgeprigt als
im Modell, liegt néher am Aquator und etwa 5km tiefer.

Ein deutliches QBO-Signal ist auch in den in Abbildung 5.15 dargestellten Ozon-Ano-
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Abbildung 5.15: Ozon-Anomalie im Januar 1990 beziiglich 1979-2000 fiir A05 (in ppmv).

malien erkennbar. Die positive Anomalie iiber dem Aquator unterhalb von 20 hPa wird
durch Advektion durch die sekundére Zirkulation verursacht. Die negative (positive) Ano-
malie zwischen 10 und 20hPa (1 und 10hPa) ist eine Folge von erhohtem (reduziertem)
Ozonabbau infolge erhohter (reduzierter) NO,-Mischungsverhéltnisse (ebenfalls durch die
sekundire Zirkulation verursacht; nicht gezeigt). Uber den Subtropen und mittleren Brei-
ten der Nordhemisphére finden sich entsprechende QBO-Signale mit umgekehrtem Vor-
zeichen.

Die Assimilation der QBO fiithrt im Ozon und der Temperatur iiber den Tropen
und Subtropen in den meisten stratosphérischen Atmosphérenschichten zu einer stark
erhohten interannualen Variabilitdt (Abbildungen 5.7a~h). Die Variabilitét der simulierten
5hPa- und 10 hPa-Temperaturverlaufe stimmt damit in Modellsimulation A05 viel besser
mit den ERA-40-Analysen iiberein als in den Simulationen ohne QBO-Nudging (A01-
A04). Auf 10 hPa findet sich ein ausgeprigtes QBO-Signal im Ozon erst fiir Modellsimula-
tion A16 (Abbildung 5.7e), in der die NO,-Spezies nach dem Semi-Lagrange’schen Trans-
port mit einem familienbasierten Massenfixer nachkorrigiert werden (Abschnitt 5.16.3).

5.4.2.2 QBO-Zyklus des Gesamtozons

Abbildung 5.16 zeigt simulierte und beobachtete Anomalien der Gesamtozonsaule in
Abhingigkeit der Zeit und der geographischen Breite. Uber den Tropen und Subtro-
pen ist im Modell und in den Beobachtungen deutlich der QBO-Zyklus erkennbar, wobei
die Ozon-Anomalien iiber den Tropen (Subtropen) mit den Anomalien des dquatorialen
40 hPa-Winds antikorreliert (korreliert) sind.

Abbildung 5.17 zeigt die zeitliche Entwicklung des Gesamtozons iiber dem Aquator
fiir die Modellsimulationen A01, A02, A04 und A05 sowie TOMS und NIWA-Beobach-
tungen. Offensichtlich ist die Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtung in A05
deutlich besser als in den fritheren Modellversionen, welche aufgrund der fehlenden QBO
eine viel zu geringe interannuale Variabilitdt aufweisen. Eine Verbesserung ist fiir A05
insbesondere auch bei der Simulation des vulkanbedingten Ozonabbaus nach El Chichon
(April 1982) und Mt. Pinatubo (Juni 1991) erkennbar. Zwar treten die minimalen Werte
der Ozonséule im Modell nach wie vor deutlich friither als in den Beobachtungen auf, aber
die Amplitude des Ozonabbaus wird in A05 weniger stark iiberschétzt als in AO1-A04,
insbesondere nach El Chichén.

Umfassende Untersuchungen iiber den Einfluss der QBO auf die Temperatur, Ozon
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Abbildung 5.16: Simulierte und beobachtete Anomalien des Gesamtozons beziiglich der Refe-
renzperiode 1980-1989 in %. (a): A0S, (b): NIWA.

Gesamtozon am Aquator
T T T T T T T T T T T T T

A A ]
VA ]
RWVA \ ]
F V¢ \‘ " ]
v
[ ‘ A ]
| \ A f/ AXY ]
| /, p \ ]
\ A \
] ] [ " ! i | N
" 1] 1 4 I
Al ! \ '
\
\

270 |~/

260 - no

F/ | Aod

Gesamtozon [D.U.]

F NwA
r  TOMS

Eovo oy 1
1979 1981 1983 1985 1987 1989 1991 1993 1995 1997 1999

Abbildung 5.17: Zeitliche Entwicklung des Gesamtozons iber dem Aquator fiir Modellversio-
nen A01, A02, A04 (ohne QBO-Nudging), A05 (mit QBO-Nudging) und A20 (gestrichelt) in
DU. Ebenfalls dargestellt sind TOMS- und NIWA-Beobachtungen. Zur Elimination des saisona-
len Zyklus wurde auf die Daten ein gleitendes Mittel iiber 13 Monate angewendet.

und andere chemische Spurengase wurden z. B in Giorgetta (1996); Giorgetta et al. (2004);
Tung and Yang (1994a,b) durchgefiihrt. Die oben beschriebenen Modellresultate stimmen
gut mit diesen Analysen iiberein.

5.4.2.3 Einfluss der QBO-Assimilation auf die Modellklimatologien

Wie bereits erwihnt, hat die Assimilation der QBO auch einen signifikanten Einfluss
auf die Modellklimatologien. Abbildung 5.18 zeigt iiber die Periode 1979-2000 gemittelte
Hohenprofile des dquatorialen Zonalwinds fiir die Modellsimulationen A01, A04 und A05
sowie ERA-40 und NCEP-Analysen. Die QBO-Assimilation bewirkt in der Stratosphére
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Abbildung 5.18: Simulierte und beobachtete Hdohenprofile des zonal gemittelten Zonalwinds
iiber dem Aquator. Jahresmittel iber die Periode 1979-2000.
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Abbildung 5.19: Massenstromfunktion der transformierten Eulerschen Meridionalzirkulation
gemittelt iiber 1979-2000 fir A05 (in 10° kg/s). (a): Januar, (b): Juli. Uber der jeweiligen Win-
terhemisphdre befindet sich eine ausgeprigte Zirkulationszelle.

eine grundsitzlich andere klimatologische Hohenverteilung des Zonalwinds und fiithrt zu
einer deutlich besseren Ubereinstimmung zwischen Modell- und Reanalysedaten (vgl. Ab-
bildung 4.8).

Die geénderte klimatologische Zonalwindverteilung hat einen direkten Einfluss auf
die simulierte Residualzirkulation (Giorgetta et al., 2004). In Abbildungen 5.19 und 5.20
sind fiir A05 das klimatologische Mittel der residualen Massenstromfunktion im Januar
und Juli sowie die Differenzen zwischen A05 und A04 dargestellt. Uber den Tropen zwi-
schen 5 und 40 hPa ist die vertikale Geschwindigkeit der residualen Zirkulation w* in A05
gegeniiber A04 erhoht (nicht gezeigt) und die residuale Zirkulation iiber der Winterhe-
misphére oberhalb von 40 hPa um rund 20 % verstiarkt. Demgegeniiber ist die residuale
Zirkulation in der unteren Stratosphére der Sommerhemisphére in A05 um 5-10 % redu-
ziert und w* iiber den Tropen unterhalb von 40 hPa verlangsamt.

Die geénderte Residualzirkulation hat einen signifikanten Einfluss auf die Temperatur
und die Verteilung verschiedener Spurengase. Abbildung 5.21a zeigt die klimatologische
Temperaturdifferenz zwischen A05 und A04 im Juli. Die Starkung der winterlichen Zirku-
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Abbildung 5.20: Differenz A05 - A04 der Massenstromfunktion in 10° kg/s gemittelt iiber 1979~
2000. (a): Januar, (b): Juli. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-Niveau)
sind schraffiert.
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Abbildung 5.21: Zonal gemittelte Differenz A05 - A04 im Juli (a) der Temperatur (in K), (b)
CHy (in %). Klimatologisches Mittel iber 1991-2000.

lationszelle fiihrt {iber den Tropen oberhalb von 40 hPa sowie in den mittleren Breiten der
Winterhemisphére oberhalb von 5-10 hPa aufgrund von erhéhter adiabatischer Abkiihlung
zu einer Temperaturabnahme von 0.5-1.5 K. Entsprechend nehmen die Temperaturen in
der unteren und mittleren Stratosphére der mittleren Breiten aufgrund von erhéhter adia-
batischer Erwarmung um 0.5-2K zu. In den mittleren Breiten der Sommerhemisphére
bewirkt die Abschwichung der sommerlichen Zirkulationszelle eine Temperaturabnahme
von 0.5-1 K. Uber den Tropen zwischen der Tropopause und 40 hPa nimmt die Temperatur
aufgrund der Abnahme von w* um rund 1K zu. Verglichen mit den ERA-40-Reanalysen
fithrt die Assimilation zu einer Verbesserung der Temperatursimulation iiber den Tropen
in der unteren und mittleren Stratosphére (vgl. Abbildung 4.6), in den mittleren und
hohen Breiten ist der Effekt je nach Region und Monat unterschiedlich.

Klar erkennbar ist der Effekt der geéinderten Residualzirkulation auch in den Kkli-
matologischen Methan-Differenzen zwischen A05 und A04, welche in Abbildung 5.21b
dargestellt sind. In den Tropen und mittleren Breiten der Winterhemisphére oberhalb
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Abbildung 5.22: Zonal gemittelte Differenz A05 - A04 im Juli (a) fir NO,, (b) fir NO,.
Differenzen in %, gemittelt iiber 1991-2000.

von 5-50 hPa sowie in den mittleren und hohen Breiten der Sommerhemisphére oberhalb
von 30 hPa sind die Methanmischungsverhéltnisse aufgrund des im Vergleich zu A04 re-
duzierten Alters der Luft um 5-15% erhoht, weil dadurch der Methanabbau durch das
OH-Radikal abnimmt. Umgekehrt sind die Methanmischungsverhéltnisse in der unteren
Stratosphére iiber den mittleren Breiten der Winterhemisphére um 5-20 % reduziert, weil
vermehrt Luft aus der oberen Stratosphére (mit tieferen Methanmischungsverhéltnissen)
heruntergemischt wird. Gegeniiber ERA-40 fiihrt die Assimilation der QBO in den mei-
sten Regionen der unteren und mittleren Stratosphére zu einer Reduktion des Modellbias
von etwa 20 % (vgl. Abbildung 4.10).

Abbildung 5.22 zeigt klimatologische Differenzen zwischen A05 und A04 fiir NO, und
NO,. Die verstiarkte winterliche Residualzirkulation fithrt durch eine erhéhte Zufuhr von
NO,-reicher Luft aus der oberen tropischen Stratosphére in den Tropen oberhalb von
10hPa und in den mittleren und hohen Breiten in der gesamten Stratosphére zu einer
Zunahme von NO, mit einem maximalen Effekt iiber der Sommerhemisphére. Uber den
Tropen unterhalb von 20hPa ist NO, wegen der verstirkten Zufuhr von NO,-drmerer
Luft aus der unteren Stratosphire um 5-10% reduziert. Die Differenzen in den NO,-
Mischungsverhéltnissen sind &hnlich.

Uberraschend ist der Effekt der QBO-Assimilation auf CCly,: Im Vergleich zu A04
nimmt CCl,, die Summe aller organischer und anorganischer Chlorspezies, in der mitt-
leren und oberen Stratosphire um 5-10% zu (Abbildung 5.23a). Am Rand des siidli-
chen Polarwirbels betriagt die Zunahme auf 30 hPa gar {iber 25%. Die erhohten CCl,-
Mischungsverhéltnisse in A05 sind grosstenteils ein Artefakt, ergibt sich doch ein dhnli-
ches Differenzenmuster auch fiir die Jahre 1998-2000: In dieser Periode sind die CCl,-
Mischungsverhéltnisse in der jungen Luft der unteren tropischen Stratosphére aufgrund
der Abnahme der FCKW-Emissionen in der zweiten Hélfte der 90er-Jahre tiefer als in der
dlteren Luft der oberen Stratosphére, so dass eine Verstirkung der Residualzirkulation
zu einer Abnahme von CCl, in der oberen Stratosphére fithren miisste. Wie sich spéter
herausstellte, ist die CCl,-Zunahme in A05 — wie das ausgepragte CCl,-Maximum in der
mittleren tropischen Stratosphére — auf kiinstliche Akkumulationen von C1O, HOCI und
Cly04 zuriickzufiihren, die in SOCOL nicht transportiert werden. Dadurch wird die Mas-
senerhaltung von CCl, nach dem Transport verletzt (Abschnitt 5.15.2). Abbildung 5.23b
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Abbildung 5.23: (a): Zonal gemittelte Differenz A05 - A04 im Juli fir CCl, (in %). (b):
Héhenprofile fiir CClL, im Juli iiber dem Aquator (durchgezogene Linien,), Cl, (gepunktet) und
ClO, (gestrichelt). Die unterschiedlichen Farben bezeichnen verschiedene Modellversionen. Kli-
matologisches Mittel iber 1991-2000, Angaben in ppbuv.
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Abbildung 5.24: Zonal gemittelte Differenz A05 - A04 fiir Ozon im September gemittelt iber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppmo.

zeigt, dass die erhohte Residualzirkulation das kiinstliche CCl,-Maximum weiter nach
oben verlagert und so eine Erhohung von CCl, in der oberen Stratosphire bewirkt. Im
Gegensatz zu CCl, (und Cl,) sind fiir ClO,, die Differenzen zwischen A05 und A04 in den
meisten Regionen der oberen Stratosphire kleiner als 2% (nicht gezeigt). Dabei spielt
eine Rolle, dass in A05 aufgrund der Zunahme von NO, die ClO,-Deaktivierung iiber die
Reaktion

ClO + NOy + M — CIONO; + M (2.56)

erhoht ist. In den winterlichen hohen Breiten zwischen 20 und 80hPa sind die ClO,-
Mischungsverhéltnisse in A05 dagegen um bis zu 100 % hoher als in A04, was mit einem
entsprechend stérkeren polaren Ozonabbau verbunden ist.

Abbildung 5.24 zeigt klimatologische Differenzen zwischen A05 und A04 fiir Ozon in %
und Absolutwerten. In der mittleren und oberen Stratosphére der Sommerhemisphére ist
Ozon in A05 um 2-5% reduziert, was primér auf die Zunahme von NO, zuriickzufiihren



5.5. MIE-THEORIE FUR STRATOSPHARISCHE AEROSOLE (A06) 113

(a) Gesamtozon-Differenz A05 - A04  [%]

90°N

60°N -

30°N 4

1
Breite

Aqr T

Breite

30°S

60°S 2 == e o
e X
90°S == i

Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez
Monat Monat
[%] [D.U.]
-100-75-50-40-30-20-15-10 -5 -2 0 2 5 10 15 20 30 40 50 75100 -36 -32 -28 -24 -20 -16 -12 -8 -4 0 4 8 12 16

Abbildung 5.25: Zonal gemittelte Differenz A05 - A04 fiir Gesamtozon als Funktion der Breite
gemittelt iber 1991-2000. (a): in %, (b): in DU.

ist. In der unteren Stratosphére im Polarwirbel sind die tieferen Ozonkonzentrationen
vor allem eine Folge des verstiarkt ablaufenden Dimerzyklus, wobei die Ozonabnahme im
September und Oktober am grossten ist (-40 % bzw. -60 %; nicht gezeigt). Die reduzierten
Ozonkonzentrationen iiber den mittleren Breiten der unteren Stratosphire werden wahr-
scheinlich durch Advektion aus den hohen winterlichen Breiten und der mittleren Stra-
tosphére verursacht, wo die Ozonmischungsverhéltnisse aufgrund verstirkten chemischen
Ozonabbaus tiefer sind. Uber den Tropen fiihrt das reduzierte (erhohte) w* unterhalb
(oberhalb) von 40 hPa zu einer Ozonzunahme (-abnahme) von etwa 5 % durch Advektion.
Uber den Subtropen der Winterhemisphére findet sich ein analoges Signal umgekehrten
Vorzeichens. Die Ozonzunahme iiber den Subtropen der Sommerhemisphére auf ca. 20 hPa
ist eine Folge des reduzierten NO,. Die durch die Assimilation der QBO induzierten Ozon-
signale in der unteren und mittleren Stratosphére der Tropen und Subtropen fithren zu
einer besseren Ubereinstimmung mit den Beobachtungen (vgl. Abbildungen 4.31b und
4.32b). In der unteren Stratosphére iiber den mittleren und hohen Breiten wird der Mo-
dellbias in AO5 ebenfalls reduziert, wihrend die Abweichungen in der oberen Stratosphére
allgemein zunehmen.

Die allgemeine Abnahme der stratosphérischen Ozonmischungsverhéltnisse fiir A05
gegeniiber A04 fiihrt global zu tieferen Gesamtozonwerten (Abbildung 5.25). Am grossten
sind die Differenzen in den hohen siidlichen Breiten im September und Oktober, wo die
Ozonsaule aufgrund der in der unteren Stratosphére stark erhéhten ClO,-Konzentrationen
um 15-25 % reduziert ist. Die positiven Werte im Februar und Mérz iiber der Arktis stehen
mit einer Anomalie nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo in Zusammenhang.

5.5 Mie-Theorie fiir stratosphirische Aerosole (A06)

In der Grundversion von SOCOL wurden die als Randbedingung benétigten Extinkti-
onskoeffizienten der stratosphérischen Aerosole mithilfe eines linearen Regressionsansat-
zes bestimmt (Abschnitt 4.1.5). Weil jedoch die Beziehung zwischen den Extinktions-
koeffizienten unterschiedlicher Wellenldngen durch eine lineare Regression nicht korrekt
wiedergegeben werden kann (vgl. Abbildung 4.4), fithrt ein solcher Ansatz fiir gewissen
Spektralbénder zu einer starken Uberschitzung der Extinktion.

Eine bessere Methode zur Bestimmung von Extinktionskoeffizienten ist die Mie-Theo-
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rie (Mie, 1908). Damit lassen sich bei bekannter Aerosol-Grossenverteilung und bekann-
tem Brechungsindex Extinktionskoeffizienten, Single-Scattering-Albedo und Asymmetrie-
Faktoren (Abschnitt 4.1.5) fiir beliebige Wellenldngen bestimmen.

In Modellversion A06 werden die Extinktionskoeffizienten, Single-Scattering-Albedo,
Asymmetrie-Faktoren sowie Oberflachendichten der stratosphérischen Aerosole basierend
auf der Mie-Theorie neu berechnet.

5.5.1 Modifikationen im Modell

Fiir die Grossenverteilung der stratosphérischen Aerosole wird eine Log-Normalverteilung
angenommen, welche sich durch den effektiven Radius s (mittlerer Partikelradius), die
Breite der Verteilung o sowie die Aerosol-Anzahldichte N beschreiben ldsst. Der fiir die
Mie-Theorie ebenfalls benotigte wellenléngenabhéngige Brechungsindex der Aerosole kann
aus dem Schwefelsduregehalt der Tropfchen wty,so, sowie der Temperatur 7' bestimmt
werden (Luo et al., 1996; Biermann et al., 2000). Damit gilt fiir die Extinktionskoeffizien-
ten

€\ = 6)\(N, Teff, 0, th2504,T). (58)

Die effektiven Radien r. ;s werden dem GISS-Datensatz (Abschnitt 4.1.5) entnommen,
sie sind zeit-, aber nicht hohenabhéngig. ¢ und wty,s0, werden als konstant angenom-
men mit o = 1.8 und wty,s0, = 70 %. Fiir die Temperaturen werden Monatsmittel der
ERA-40-Reanalysedaten verwendet (Uppala et al., 2005). Die Aerosol-Anzahldichten N
lassen sich mithilfe der Mie-Theorie aus den im GISS-Datensatz gegebenen Extinktions-
koeffizienten bei 550 nm, es5, berechnen. Dabei gilt wegen (5.8)

N = N(€550,T6ff70', thQSO47T)' (59)

Aus N und 7.y lasst sich auch die Oberflachendichte bestimmen, welche fiir die heterogene
Chemie benétigt wird.

Oberflachendichte, Extinktionskoeffizienten, Single-Scattering-Albedo und Asymme-
trie-Faktoren werden fiir alle Monate und alle Gitterboxen der unteren und mittleren
Stratosphére als Randbedingung benotigt. Weil die Mie-Theorie mit einem sehr grossen
rechnerischen Aufwand verbunden ist, werden zur Berechnung dieser Grossen Look-up-
Tabellen verwendet.

Wie beim bisher verwendeten Aerosoldatensatz wurden die Daten vom GISS-Original-
gitter linear auf das SOCOL-Gitter interpoliert. Im Gegensatz zu frither wurde dagegen
der Unterrand der stratosphérischen Aerosolschicht auf 11km statt auf 15km festgelegt.
Zwischen 11km und der untersten GISS-Hohenschicht auf 17.5km wurde linear interpo-
liert.

Schichten unterhalb von ca. 16 km kénnen je nach geographischer Breiten oberhalb
oder unterhalb der Tropopause liegen. Extinktionskoeffizienten und Oberflachendichten
stratosphérischer Aerosole sollen jedoch nur dann eingelesen werden, falls sich die Git-
terbox in der Stratosphére befindet. Zu diesem Zweck wurde SOCOL mit einer Routine
ergidnzt, welche fiir jeden Zeitschritt und jede geographische Lange und Breite die Tropo-
pausenhthe nach der Definition der WMO (1957) bestimmt. Diese Routine wurde vom
Deutschen Zentrum fiir Luft und Raumfahrt (DLR) zur Verfiigung gestellt und fiir SO-
COL angepasst.

Beim Vergleich des in Modellversion A06 verwendeten Datensatzes mit den in den
fritheren Modellversionen verwendeten Werten muss zwischen vulkanisch gestorter (El
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Abbildung 5.26: Differenz A06 - A05 der stratosphdrischen Aerosol-Oberflichendichten fiir die
vulkanisch ungestorte Atmosphire. (a): in um?/ecm?, (b): in %. Die Daten in A06 wurden mithil-
fe der Mie-Theorie, diejenigen in A05 mithilfe einer linearen Regression berechnet. Jahresmittel
tiber die Perioden 1986-1990 und 1996-1999.

Chichén, 1983-1984 und Mt. Pinatubo, 1992-1993) und vulkanisch ungestorter Atmo-
sphére (1975-1981, 1986-1989 und 1996-2000) unterschieden werden. Unter vulkanischen
Bedingungen sind die absoluten Differenzen in den Aerosol-Oberflichendichten deutlich
grosser als fiir die vulkanisch ungestorte Atmosphére.

Abbildung 5.26 zeigt die Differenzen zwischen den in A06 und den in den fritheren Mo-
dellversionen verwendeten Oberflichendichten fiir die vulkanisch ungestorte Atmosphére.
Unterhalb von ca. 17 km sind die Oberflachendichten im neu berechneten Datensatz in den
mittleren und hohen Breiten generell hoher und die relativen Differenzen riesig, was jedoch
ausschliesslich auf den tiefer gewdhlten Unterrand der Aerosolschicht zuriickzufiihren ist.
Mit 2.5 um?/cm? ist die absolute Differenz iiber den siidlichen hohen Breiten auf 15km
am grossten. Umgekehrt sind in der Region der tropischen Tropopause die Werte im neu-
en Datensatz um 30-70 % tiefer, da die Tropopause iiber den Tropen hoher als 15km —
die frither verwendete Aerosoluntergrenze — liegt. Oberhalb von ca. 17km sind die Ober-
flaichendichten im neuen Datensatz generell tiefer. Sowohl die absoluten wie die relativen
Differenzen zwischen den beiden Datensidtzen nehmen mit der Hohe zu, weil die Ober-
flachendichten im friither verwendeten Datensatz gegen oben langsamer abnehmen.

Ein Vergleich mit auf optischen Partikelmessungen basierenden (engl. optical particle
counter, OPC) Beobachtungen zeigt, dass die Oberflichendichten im friither verwende-
ten Datensatz oberhalb von 25km in der vulkanisch nicht beeinflussten Atmosphére um
einen Faktor 2-15 zu hoch sind. Abbildung 5.27 zeigt die zeitliche Entwicklung der Ober-
flachendichten bei 45°N auf 27.5 km fiir die im Modell verwendeten GISS-Datensétze und
fiir OPC-Messungen iiber Laramie (Wyoming/USA). Ebenfalls dargestellt sind auf dem
Datensatz des Stratospheric Aerosol and Gas Experiment (SAGE) beruhende Daten
(sieche Abschnitt 5.6), welche in Modellversionen A07-A20 als Randbedingung verwendet
werden. Im Gegensatz zu den mit linearer Regression berechneten Daten stimmen der
auf der Mie-Theorie basierende GISS-Datensatz sowie der SAGE-Datensatz relativ gut
mit den Beobachtungen iiberein. Der unrealistische sprunghafte Abfall der Oberflichen-
dichten auf null Ende 1998 in den frither verwendeten Daten ist dadurch bedingt, dass
die Extinktionskoeffizienten bei 550 nm des GISS-Datensatzes (ess0), auf denen die linea-
re Regression beruht, zu diesem Zeitpunkt unterhalb von 107> ym?/cm? fallen. In einem
solchen Fall wurden die Oberflichendichten im Modell stets auf null gesetzt.
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Abbildung 5.27: Zeitliche Entwicklung der Oberflichendichten bei 45° N auf 27.5 km. Hellblau:
in Modellversionen A01-A05 verwendete, auf linearer Regression und dem GISS-Datensatz beru-
hende Daten. Dunkelblau: in A06 verwendete, auf Mie-Theorie und GISS beruhende Daten. Rot:
in A07-A20 verwendete, auf Mie-Theorie und dem SAGE-Datensatz beruhende Daten. Griine
Punkte: OPC-Messungen tber Laramie (Wyoming/USA). Die in A01-A05 verwendeten Ober-
flichendichten sind fiir die vulkanisch ungestorte Atmosphdre im Vergleich zu den Beobachtungen
deutlich zu hoch.

In der vulkanisch beeinflussten Atmosphére sind die relativen Differenzen zwischen
dem mit linearer Regression berechneten und dem auf Mie-Theorie basierenden GISS-
Datensatz kleiner. Zwischen 17 und 24 km, wo die Oberflichendichten maximal sind, un-
terscheiden sich die beiden Datensétze um weniger als 25 %.

Fiir die langwelligen Extinktionskoeffizienten sind die Unterschiede zwischen den bei-
den Datensétzen wesentlich grosser als fiir die Oberflichendichte. Abbildung 5.28 zeigt
die zeitliche Entwicklung der Extinktionskoeffizienten der langwelligen Bander LW1-LW3
(vgl. Tabelle 3.1 in Abschnitt 3.1.4) fiir die beiden GISS-Datensétze und fiir den SAGE-
Datensatz auf einer Héhe von 20 km. Klar erkennbar sind in allen drei Datenséitzen die
Eruptionen von El Chichén und Mt. Pinatubo. Grosse Unterschiede bestehen zwischen
dem in der Grundversion verwendeten Datensatz und den beiden mit der Mie-Theorie
berechneten Datensétzen fiir die Extinktionskoeffizienten der Spektralbander LW1 (Hy0O-
Vibrations-Rotationsbénder) und LW6 (“Fliigel” des HoO-Vibrations-Rotationsbands;
nicht gezeigt). Fiir LW1 sind die Werte im frither verwendeten Datensatz in der vulka-
nisch ungestérten Atmosphére auf 20 km um bis zu einem Faktor 150, fiir LW6 um bis
zu einem Faktor 50 hoher als in den mit Mie-Theorie berechneten Daten. Fiir die iibri-
gen langwelligen Bénder sind die Unterschiede kleiner und betragen in der vulkanisch
ungestorten Atmosphére “nur” einen Faktor 3-12 auf 20 km. Fiir die Bander LW2, LW4
und LW5 ist das Vorzeichen der Differenz Mie-lineare Regression abhéngig vom Zustand
der Atmosphére: negativ in der vulkanisch unbeeinflussten und positiv in der vulkanisch
beeinflussten Atmosphére.

Analog zu den Oberflichendichten ist die Abnahme der Extinktionskoeffizienten mit
der Hohe im frither verwendeten Datensatz zu schwach, so dass die relativen Differenzen
zwischen den beiden Datensitzen gegen oben zunehmen. Auf 25km unterscheiden sich
die Extinktionskoeffizienten des Spektralbands LW1, fiir das die Differenzen am grossten
sind, in der vulkanisch ungestérten Atmosphére um bis zu einem Faktor 200 und auf 30 km
bis zu einem Faktor 500. Demgegeniiber sind die Extinktionskoeffizienten unterhalb von
16-17km — ausser in der Region der tropischen Tropopause — wegen der unterschiedlich
gewihlten Untergrenze der stratosphérischen Aerosolschicht im neuen Datensatz generell
hoher.

Sehr grosse Differenzen zwischen den beiden Datensétzen bestehen in der vulkanisch
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Abbildung 5.28: Zonal gemittelte Extinktionskoeffizienten auf 20km fir die langwelligen
Binder LW1-LW3. Fiir den Datensatz, der aufgrund von linearen Regressionen berechnet wurde,
werden die Extinktionskoeffizienten des LW1-Bands drastisch tiberschdtzt.
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(a) Temperatur-Differenz A06 - AO5 1986-1990, 1996-2000 (b) Temperatur-Differenz  A06 - AO5 1992-1994
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Abbildung 5.29: Zonal gemittelte Temperaturdifferenz A06 - A05 im September. (a): gemittelt
iiber 1986-1990 und 1996-2000 (stratosphirische Hintergrund-Aerosolkonzentration), (b): gemit-
telt iber 1992-1994 (vulkanische Bedingungen). Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-
Test, 95 %-Niveau) sind schraffiert.

ungestorten Atmosphére auch fiir die Extinktionskoeffizienten des kurzwelligen Bands 2
(nahes Infrarot), wo die Extinktionskoeffizienten oberhalb von 17km im neuen Datensatz
in den meisten Gebieten um einen Faktor 100-700 hoher liegen. In der vulkanisch beein-
flussten Atmosphére sind die Unterschiede dagegen relativ klein und liegen im allgemeinen
unterhalb von 30 %.

Wie spiter festgestellt wurde, wurde in Modellversion A06 fiir die Single-Scattering-
Albedo des Nahen-Infrarot-Bands félschlicherweise immer der Wert 1 angenommen, wo-
durch Sonnenstrahlung gestreut, aber durch die Aerosole nicht absorbiert wird. Nachbe-
rechnungen ergaben Single-Scattering-Albedo-Werte von ca. 0.995 fiir das Nahe-Infrarot-
Band. Die Auswirkungen des Fehlers sind vermutlich relativ klein, da die untere Strato-
sphére vor allem durch Absorption langwelliger Erdstrahlung erwidrmt wird (siehe z. B.

Robock (2000)).

5.5.2 Effekte der Modifikationen

Die modifizierten Extinktionskoeffizienten haben einen signifikanten Einfluss auf die Mo-
delltemperatur in der unteren und mittleren Stratosphére, widhrend die modifizierten
Aerosol-Oberflichendichten {iber die heterogene Chemie die modellierten Verteilungen
von NO,, ClO,, HO, und Ozon beeinflussen.

5.5.2.1 Temperatur

Abbildung 5.29 zeigt die zonal und klimatologisch gemittelten Temperaturdifferenzen zwi-
schen Modellsimulation A06 und AO05 fiir die vulkanisch ungestorte Atmosphére (links)
und unter vulkanischen Bedingungen (rechts). In beiden Féillen sind die Temperaturen
in der unteren und mittleren Stratosphére in A05 um 0.3-1.5 K hoher, wobei das Tem-
peratursignal auf etwa 20 hPa am grossten ist. Unter vulkanischen Bedingungen sind die
Temperaturunterschiede zwischen den beiden Modellversionen etwas grosser, insbesondere
in der unteren Stratosphére und in den hohen Breiten.
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Die hoheren Temperaturen in Modellversion A06 sind primér auf die viel tieferen Ex-
tinktionskoeffizienten im Spektralband LW1 (H,O-Rotations-Vibrationsbénder; 0-350 cm ™!
und 1450-1880 cm™!) zuriickzufiihren. Weil der Spektralbereich von LW1 fiir die Abstrah-
lung bei Temperaturen der unteren und mittleren Stratosphére eine relativ grosse Rolle
spielt — ein Schwarzkorper strahlt bei 220 K rund 20 % seiner Energie in diesem Spektrum
ab — fithren die bis zu 500 mal geringeren Extinktionskoeffizienten zu einer betréachtli-
chen Reduktion der durch die stratosphérischen Aerosole abgestrahlten Energie. In den
Spektralbereichen, in denen die Atmosphére weitgehend transparent ist und die Absorp-
tion langwelliger Erdoberflichenstrahlung durch die Aerosole zu einer Erwérmung der
Stratosphéare fiihrt, sind zwar die Extinktionskoeffizienten fiir die vulkanisch ungestorte
Atmosphére ebenfalls reduziert. Allerdings sind die Unterschiede zwischen den beiden
Datensétzen fiir die Extinktionskoeffizienten der Bénder LW3 (atmosphérisches Fenster;
800-970 cm™! und 1110-1250 cm™!) und LW5 (25 um-“Fenster”’-Region; 350-500 cm™")
um mehr als eine Grossenordnung kleiner als fiir LW1. Der Nettoeffekt von reduzierter
Absorption von Erdoberflichenstrahlung und reduzierter Abstrahlung durch die strato-
sphérischen Aerosole ist daher eine Temperaturzunahme.

Nach den Eruptionen von El Chichén und Mt. Pinatubo betrigt die Temperaturdif-
ferenz zwischen Modellversion A06 und A05 auf 50 hPa iiber den Tropen und mittleren
Breiten rund 1K und ist auch in der in Abbildung 4.44 gezeigten Zeitreihe der 50 hPa-
Temperatur klar ersichtlich. Allerdings wird nun in Modellversion A06 der durch Mt.
Pinatubo hervorgerufene Temperaturanstieg deutlich iiberschitzt und betragt iiber den
Tropen und Subtropen mit rund 4.5 K mehr als doppelt so viel wie in den Beobachtungen.
Gegeniiber A05 ist dies eine klare Verschlechterung. Der Grund fiir den zu starken vulkani-
schen Temperatureffekt in A0O6 liegt wahrscheinlich darin, dass eine Log-Normalverteilung
die Grossenverteilung der Aerosole unter vulkanischen Bedingungen nicht gut wiedergibt.

Wie aus Abbildung 5.29 ersichtlich ist, sind die Temperaturen im Bereich der tropi-
schen Tropopause in Modellversion A06 fiir die vulkanisch ungestorte Atmosphére um
0.5-0.7K tiefer als in A05. Der Grund dafiir ist unklar. Moglicherweise spielt eine Rolle,
dass in Modellversion A05 die Routine zur Bestimmung der Tropopausenhéhe noch nicht
implementiert ist und so auch in der Schicht zwischen 15km und der tropischen Tropo-
pause (ca. 16 km) stratosphérische Aerosole eingelesen werden. Dies konnte eine leichte
Erwarmung der obersten tropischen Troposphére zur Folge haben.

5.5.2.2 NO,, ClO, und HO,

Die in Abbildung 5.26 gezeigten Differenzen in den Aerosol-Oberflichendichten zwischen
den beiden Modellversionen spiegeln sich in den entsprechenden Differenzen der strato-
sphérischen NO,-, ClO,- und HO,-Mischungsverhéltnisse wieder, welche in Abbildungen
5.30a—c fiir September dargestellt sind: In Gebieten mit hoheren (tieferen) Oberflichen-
dichten sind die NO,-Mischungsverhéltnisse generell reduziert (erhoht), die ClO,- und
HO,-Mischungsverhéltnisse dagegen generell erhoht (reduziert).
Grund dafiir ist die auf stratosphérischen Aerosolen sehr effizient ablaufende hetero-
gene NyOs-Hydrolyse
N,05(g) + HyO(s) "' 2HNO,(s), (2.83)
welche NO,, in das relativ stabile Reservoirgas HNOj tiberfithrt und bei hoheren (tieferen)
Oberfldchendichten entsprechend schneller (langsamer) abliuft (vgl. Gleichung (2.86)).
Die tieferen (hoheren) NO,-Mischungsverhéltnisse fithren zu einer reduzierten (erhohten)
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(b) CIO,-Differenz A06 - AO5 September
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Abbildung 5.30: Zonal gemittelte Differenz A06 - A05 fiir NO,, ClO,, HO, und Ozon in %
im September gemittelt dber 19861990 und 1996-2000. (a): NOy, (b): ClO, (c): HO,, (d):
Ozon.

Deaktivierung von ClO, und HO, iiber die Reaktionen

ClO + NO; + M — CIONO, + M, (2.56)
NO; + OH + M — HNO3 + M. (2.59)

Die in Abbildungen 5.30a—c dargestellten relativen Differenzen der NO,-, ClO,- und HO,-
Mischungsverhéltnisse sind zwischen 11 und 15km am grossten, da dort in Modellversion
A05 aufgrund der hoher gewéhlten Untergrenze der stratosphérischen Aerosolschicht keine
heterogenen Reaktionen ablaufen. Die absoluten Differenzen sind zwischen 25 und 30 km
maximal (nicht gezeigt).

Im Vergleich zu den HALOE-Beobachtungen wird der Bias im stratosphérischen NO+
NO; (Abbildungen 4.27 und 4.28) in Modellversion A06 leicht reduziert, die simulierten
NO,-Mischungsverhéltnisse in der mittleren Stratosphére sind aber im Vergleich mit HA-
LOE weiterhin zu tief.

Abbildung 5.30a zeigt fiir troposphérisches NO, in A06 signifikant hohere Werte als
in A05, was allerdings auf einen Fehler im Modellcode von A06 zuriickzufiihren ist. Auf-
grund dieses Fehlers werden fiir A06 um einen Faktor 5.9 zu hohe NOs-Bodenemissionen
eingelesen, wodurch die NO_ -Mischungsverhéltnisse in der unteren Troposphére rund 2-3
mal zu hoch sind. Der Fehler ist in den Modellversionen A06-A08 vorhanden.
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\\SPADE, May 1993

Ozone Removal Rate

NO,

Abbildung 5.31: Qualitatives Verhalten der Ozonabbaurate in der unteren Stratosphdre in
Abhdingigkeit der NO,-Konzentrationen (Wennberg et al., 1994). Die Beitrdige der einzelnen
Prozesse addieren sich zur in der obersten Kurve dargestellten Gesamtabbaurate. SPADE steht
fiir Stratospheric Photochemistry, Aerosols and Dynamics Expedition. Aus Seinfeld and Pandis
(1998).

5.5.2.3 Ozon

Erhohte Aerosol-Oberflichendichten fithren via NoOs-Hydrolyse zu einer Abnahme der
NO,- und einer Zunahme der ClO,- und HO_-Mischungsverhéltnisse. Damit verbunden ist
eine Erhohung des katalytischen Ozonabbaus durch die C10,- und HO,-Zyklen, aber auch
eine Verlangsamung der Ozonzerstorung durch den NO,-Zyklus. Ob dadurch netto mehr
oder weniger Ozon abgebaut wird, hingt von der Bedeutung der NO,-, C10,- und HO,-
Zyklen in der jeweiligen Atmosphérenschicht ab. Ist die Summe der Ozonabbauraten durch
die HO,- und ClO,-Zyklen grosser (kleiner) als die Ozonabbaurate durch den NO,-Zyklus,
bewirkt eine Zunahme der Oberflichendichten gesamthaft eine Zunahme (Abnahme) des
Ozonabbaus.

Abbildung 5.31 zeigt schematisch den aus den NO,-, ClO,- und HO,-Zyklen resul-
tierenden Ozonabbau sowie die Beitrdge dieser Zyklen in Abhéngigkeit der NO,-Mi-
schungsverhéltnisse. Bei tiefen NO,-Mischungsverhéltnissen dominieren die ClO,- und
HO,-Zyklen iiber den NO,-Zyklus, und eine Abnahme von NO, — beispielsweise durch
die verstirkt ablaufende NyOs-Hydrolyse — fithrt zu einer Zunahme des totalen Ozonab-
baus (da dann NO, fehlt, um ClO, und HO, in die Reservoirgase CIONO; und HNOj
tiberzufiihren). Ist dagegen viel NO, vorhanden und dominiert der NO,-Zyklus iiber die
ClO,- und HO,-Zyklen, geht eine Reduktion der NO,-Mischungsverhéltnisse mit einer
Abnahme des totalen Ozonabbaus einher.

Wie aus Abbildungen 4.36 und 4.38 in Abschnitt 4.2.7 entnommen werden kann, ist
der Beitrag des NO,-Zyklus zur Ozonzerstérung iiber den Tropen auf einer Hohe von
ca. 22km und iiber den mittleren Breiten auf ca. 25km ungefdhr gleich gross wie die
Beitrdage der HO,- und ClO,-Zyklen. Oberhalb dieser Hohe dominiert der NO,-Zyklus,
unterhalb davon die HO,-und ClO,-Zyklen. Im Polarwirbel liegt diese Grenze wegen der
Chloraktivierung durch die PSCs bedeutend hoher (auf etwa 30km).

Wie in Abbildung 5.30d gezeigt, sind die Ozonmischungsverhéltnisse in Modellversion
A06 iiber den Tropen und mittleren Breiten oberhalb von 22-25 km aufgrund der kleine-
ren Oberflichendichten leicht tiefer als in A05 — iibereinstimmend mit der Theorie. Die
relativen und absoluten Mischungsverhéltnis-Differenzen sind auf ca. 10 hPa maximal, wo
auch die Unterschiede in den Oberflichendichten am grossten sind (Abbildung 5.26). Zwi-
schen ca. 18 und 22 km, wo die Oberflichendichten in A06 ebenfalls kleiner sind, aber die
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HO,- und ClO,-Zyklen dominieren, sind die Ozonmischungsverhéltnisse iiber den Tropen
und mittleren Breiten leicht erhoht. Unterhalb von ca. 17 km fithren die héheren Ober-
flachendichten zu einer Zunahme der Ozonzerstorung in den mittleren und hohen Breiten
und daher zu einer Abnahme der Ozonmischungsverhéltnisse. Dabei sind die Differen-
zen mit 10-15% in den hohen Breiten der Winterhemisphire am grossten, da dort die
heterogenen Prozesse aufgrund der tiefen Temperaturen besonders schnell ablaufen. Im
Gegensatz zur Ozonabnahme auf 10 hPa sind die Differenzen in der unteren Stratosphére
nicht statistisch signifikant.

Die Ozondifferenzen zwischen Modellversion A06 und A05 sind unter vulkanischen Be-
dingungen dhnlich wie in der vulkanisch ungestérten Atmosphére, ausser in der untersten
Stratosphire der Winterhemisphire, wo die Differenzen mit 15-30 % unter vulkanischen
Bedingungen etwas grosser sind.

Im Gesamtozon ist iiber den mittleren und hohen Breiten in A06 im Vergleich zu A05
eine leichte Abnahme sichtbar (Abbildungen 4.43 und 5.1), die Differenzen sind mit 0-4 %
jedoch klein. Die vulkanbedingte Ozonzerstérung nach den Eruptionen von El Chichén
und Mt. Pinatubo ist in den mittleren Breiten in A06 etwas ausgepriagter als in A05
(Abbildung 4.43). Im Vergleich zur Temperatur, wo die Verwendung der neu berechneten
Extinktionskoeffizienten zu einem viel stérkeren vulkanbedingten Temperatursignal fiihrt
(Abbildung 4.44), sind die Unterschiede im vulkanischen Ozonsignal jedoch gering.

5.6 SAGE-Datensatz fiir stratosphirische Aerosole
(A07)

In Modellversion A07 wird die sogenannte “gap-filled”-Version des Datensatzes des Stra-
tospheric Aerosol and Gas Experiment (SAGE) (Thomason and Peter, 2006) verwendet,
um in SOCOL Oberflachendichten und Extinktionskoeffizienten stratosphérischer Aero-
sole vorzuschreiben. SAGE weist eine 5-10 mal hohere vertikale Auflosung auf als der bis-
her verwendete GISS-Datensatz und reicht hinunter bis unterhalb der Tropopause (GISS
nur bis 15km). Allerdings kann der SAGE-Datensatz nicht direkt in SOCOL verwendet
werden, da auch die “gap-filled”-Version Liicken aufweist.

Die Extinktionskoeffizienten der modellspezifischen Spektralbénder werden wie in Mo-
dellversion A06 mithilfe der Mie-Theorie aus den Oberflachendichten und effektiven Aero-
solradien berechnet. Im Gegensatz zu GISS sind im SAGE-Datensatz Oberflichendichten
gegeben, d.h. die Umrechnung der Oberflachendichten aus den Extinktionen bei 550 nm
tiber Gleichung (5.9) ist hier nicht notig.

Im folgenden Abschnitt wird die “gap-filled”-Version des SAGE-Datensatzes beschrie-
ben, die von Larry Thomason von der NASA zur Verfiigung gestellt wurde. Abschnitt 5.6.2
beschreibt die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiithrte Aufbereitung dieser Daten, um sie
als Randbedingungsfelder fiir SOCOL verwenden zu kénnen.

5.6.1 “gap-filled”-Version des SAGE-Datensatzes

Der SAGE-Datensatz der NASA ist eine Messreihe mit Satellitenbeobachtungen von
stratosphérischen Aerosol-Extinktionen von 1979 bis zur Gegenwart. SAGE umfasst Da-
ten der folgenden Messinstrumente: SAM 1T (Okt. 1978-Dez. 1993), SAGE I (Feb. 1979
Nov.1981), SAGE II (Okt. 1984-Gegenwart) und SAGE III (Dez. 2001-Gegenwart). Wih-
rend SAGE I und SAGE II Daten fiir den gesamten Breitenbereich zwischen 80°S—80°N
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enthalten, deckt SAM II nur die hohen Breiten (64°S-83°S und 64°N-83°N) ab. Alle Daten
sind zonal gemittelt und haben eine Breitenauflosung von 5 Grad.

Die Extinktions-Messungen des SAGE-Datensatzes basieren auf der sogenannten Ok-
kultations-Technik. Das auf dem Satellit stationierte Instrument misst unmittelbar vor
(nach) Sonnenuntergéngen (Sonnenaufgéingen) die Solarstrahlung. Zu diesem Zeitpunkt
durchquert die Sonnenstrahlung auf dem Weg zum Satelliten die Erdatmosphére und wird
dabei durch Luftmolekiile, Aerosole, Ozon, Wasserdampf, troposphéarische Wolken sowie
PSCs absorbiert und gestreut. Durch die Messung der abgeschwiichten Sonnenstrahlung
lasst sich ein Hohenprofil von Extinktionskoeffizienten stratosphérischer Aerosole bestim-
men. Die Extinktionen werden fiir verschiedene Wellenléingen gemessen (bei SAM II nur
fiir 1000nm). Wird ein Messwert als Wolke identifiziert, wird der entsprechende Wert
durch einen Leerwert ersetzt.

Neben den Extinktionskoeffizienten enthélt der SAGE-Datensatz auch Schéatzungen
der Oberflachendichte und des effektiven Aerosolradius (definiert als dreifaches Verhéltnis
von Volumendichte zu Oberflichendichte). Diese Grossen werden durch eine empirische
Formel aus den Extinktionen bei 1020 nm und 525 nm abgeleitet (Thomason and Peter,
2006).

Der SAGE-Datensatz enthélt Daten fiir den gesamten Hohenbereich zwischen 0.5 und
40km. Die vertikale Auflosung betriagt 0.5km fiir SAGE II und 1km fiir SAGE I und
SAM II. Wegen der Extinktion durch Wolken reichen die Messungen meist nur bis in die
obere oder mittlere Troposphére, was allerdings fiir die Verwendung als Randbedingung
von SOCOL keine Einschrankung bedeutet, da die Daten nur oberhalb der Tropopause
verwendet werden.

Nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo war die Extinktion durch die erhohte Aero-
solmenge so stark, dass die SAGE II-Messungen in den Tropen und mittleren Breiten
wahrend einer gewisse Zeit nur bis ca. 27km hinunter reichten. Fiir diese Datenliicken
werden in der “gap-filled”-Version bodengestiitzte Lidar-Messungen verwendet.

In der Periode zwischen SAGE I und SAGE II (Dezember 1981-September 1984) exi-
stieren iiberhaupt keine satellitengestiitzte Beobachtungen fiir die Tropen und die mittle-
ren Breiten. In dieser Periode, in die der Ausbruch des El Chichoén féllt, miissen wiederum
bodengestiitzte Lidar-Messungen verwendet werden. Daneben werden in den hohen und
mittleren Breiten SAM II-Messungen und in den Tropen Flugzeugbeobachtungen mitein-
bezogen (Thomason and Peter, 2006).

Die oben beschriebene “gap-filled”-Version stellt einen fast liickenfreien Datensatz von
Oktober 1978 bis zur Gegenwart dar. Abbildung 5.32 zeigt SAGE-Oberflichendichten auf
einer Hohe von 20 km als Funktion der Breite und Zeit. Neben El Chichén und Mt. Pina-
tubo ist auch die Eruption des Nevado del Ruiz (5°N, 75°W) von November 1985 deutlich
erkennbar. Im GISS-Datensatz (Abbildung 4.3, Abschnitt 4.1.5) ist das entsprechende
Signal viel stéarker gegléttet.

Der SAGE-Datensatz enthélt keine Messungen fiir Dezember 1981 und praktisch keine
Messungen zwischen Juli und Dezember 2000. Letzteres ist auf einen technischen Defekt
am Messinstrument von SAGE II zuriickzufiihren. Fiir die gesamte Periode besteht eine
Datenliicke fiir die hohen Breiten. Zudem bestehen im Datensatz zahlreiche grossere und
kleinere Datenliicken nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo, wie in Abbildung 5.33a am
Beispiel von August 1991 gezeigt wird. Unvollstédndig sind die SAGE-Daten auch oberhalb
von rund 25km, wo die Aerosolkonzentrationen allerdings relativ klein sind. Zudem gibt
es in einigen Monaten Breiten, fiir welche die Daten nicht bis zur Tropopause hinunter
reichen.
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Abbildung 5.32: Oberflichendichten der “gap-filled”- Version des SAGE-Datensatzes auf einer
Hohe von 20 km in pm?em™3. Fir das Jahr 2000 wurden die Extinktionskoeffizienten von 1999
verwendet. Neben El Chichén und Mt. Pinatubo ist auch die Eruption des Nevado del Ruiz (5°N,
75° W) von November 1985 deutlich erkennbar.

5.6.2 Aufbereitung des SAGE-Datensatzes

Um den im vorhergehenden Abschnitt beschriebenen SAGE-Datensatz als CCM-Randbe-
dingung verwenden zu konnen, miissen in den Datensétzen der Oberflichendichten und
effektiven Radien alle Datenliicken interpoliert bzw. extrapoliert werden. Dabei wird nach
folgender Methode vorgegangen:

(1) Vertikale Extrapolation am Oberrand: In der SAGE II-Periode sind die Daten
oberhalb von 25 km liickenhaft. Um einen einheitlichen Oberrand zu erhalten, wird
eine sogenannte Nulllinie definiert, welche iiber den Polen auf 35km festgesetzt
ist und bis zum Aquator linear auf 40km ansteigt. Oberhalb der Nulllinie werden
die Oberflaichendichten auf null und die effektiven Radien auf den Wert 0.15 ym
gesetzt. Zwischen der Nulllinie und dem obersten verfiighbaren Messwert wird eine
lineare Interpolation angewendet.

Fiir den Zeitraum zwischen Dezember 1981 und September 1984 (Liicke zwischen
SAGE I und SAGE II) reichen die Daten nur bis 30.5 km herab. Oberhalb von 35 km
wird in dieser Periode eine Klimatologie der SAGE II-Daten der Jahre 1995-2002
verwendet (siehe (5)). Zwischen 30.5 und 35 km wird linear interpoliert.

Fiir SAGE I ist am Oberrand keine Extrapolation notwendig.
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Abbildung 5.33: (a): Zonal gemittelte Oberfiichendichten der “gap-filled”-Version des SAGE-

Datensatzes fiir August 1991 in um2em=3. (b): Wie (a), aber interpoliert und extrapoliert gemdiss
Methode in Abschnitt 5.6.2.

(2) Interpolation innerhalb horizontaler Schichten: Weist ein Monat auf einer be-
stimmten horizontalen Schicht Datenliicken auf, fiir die sowohl nérdlich wie siidlich
davon mindestens ein giiltiger Wert existiert, wird eine lineare Interpolation ange-
wendet.

(3) Horizontale Extrapolation zu den Polen: Die latitudinale Abdeckung von SA-
GE I und SAGE II betragt minimal 60°S—60°N und maximal 80°S—80°N, je nach
Monat (Abbildung 5.32). Fiir die Periode Dezember 1981-September 1984 deckt die
“gap-filled”-Version den gesamten Breitenbereich 80°S-80°N ab. Um die Daten zum
Nordpol (Siidpol) zu extrapolieren, wird in jeder Hohenschicht jeweils die Steigung
der beiden nordlichsten (stidlichsten) vorhandenen Werte verwendet. Nehmen dabei
die Werte Richtung Pol zu, wird stattdessen eine konstante Extrapolation mit dem
nordlichsten (siidlichsten) vorhandenen Wert durchgefiihrt. Die extrapolierten Wer-
te werden anschliessend {iiber die beiden oben und unten angrenzenden Schichten
geglattet. Fiir SAGE I und die Periode Dezember 1981-September 1984, wéahrend
der die vertikale Auflésung nur 1km betréagt, wird nur {iber drei Punkte geglittet.

(4) Vertikale Extrapolation am Unterrand: Einige Monate des SAGE-Datensatzes
enthalten in den mittleren und hohen Breiten Liicken unterhalb von ca. 10 km. In
solchen Fillen werden fiir das 5km-Niveau klimatologische Werte vorgeschrieben
und zwischen dem untersten vorhandenen Datenwert und dem 5 km-Niveau eine li-
neare Interpolation angewendet. Als Klimatologie werden SAGE II-Daten der Jahre
1995-2002 beniitzt (siehe (5)). In der Periode Dezember 1981-September 1984 wer-
den unterhalb von 6 km klimatologische Werte vorgeschrieben.

(5) Klimatologische Mittelwerte fiir fehlende Monate: In den SOCOL-Simulatio-
nen werden Randbedingungen ab 1975 benotigt, SAGE-Daten sind jedoch erst ab
Februar 1979 vorhanden. Um diese Datenliicke zu fiillen, wird eine monatsabhéngige
Klimatologie der SAGE II-Daten der Jahre 1995-2002 verwendet. In der Klimato-
logie wurden jeweils nur Monate mit einem hohen Anteil giiltiger Daten bertick-
sichtigt (Jan.—Jun.: 1996-2002; Jul.: 1996-2001; Aug.: 1995-1999, 2001; Sep.-Nov.:
1995-1999, 2001, 2002; Dez.: 1995-1997, 1999, 2001). Die Klimatologie wird auch
fiir Dezember 1981 sowie fiir August—Dezember 2002 verwendet.
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Abbildung 5.34: Differenz A07 - A06 der stratosphdrischen Aerosol-Oberflichendichten fiir die
vulkanisch ungestorte Atmosphdre. (a): in um?/em3, (b): in %. Die in A07 verwendeten Daten
basieren auf SAGE, diejenigen in A06 auf GISS. Jahresmittel iiber 1986—1990 und 1996—1999.

Ein Beispiel des mit oben beschriebener Methode interpolierten und extrapolierten Da-
tensatzes wird in Abbildung 5.33b gezeigt.

Die inter- und extrapolierten Oberflaichendichten werden als Randbedingungsfelder
von SOCOL verwendet. Die ebenfalls benotigten Extinktionskoeffizienten, Single-Scatte-
ring-Albedo und Asymmetrie-Faktoren werden wie in Abschnitt 5.5.1 beschrieben mit der
Mie-Theorie iiber Gleichung (5.8) berechnet. Im Unterschied zum GISS-Datensatz muss
die Oberflachendichte nicht extra berechnet werden. Die Anzahldichte in (5.8) ldsst sich
leicht aus dem effektiven Radius und der Oberflachendichte ableiten. Im Gegensatz zum
GISS-Datensatz sind die effektiven Radien auch von der Hohe abhéngig.

Wie in Modellversion A06 wurde fiir die Single-Scattering-Albedo des Nahen-Infrarot-
Bands félschlicherweise immer der Wert 1 angenommen (vgl. Abschnitt 5.5.1).

5.6.3 Vergleich des SAGE- und des GISS-Datensatzes

Abbildung 5.34 zeigt die Differenzen der Oberflichendichten zwischen dem SAGE-Daten-
satz und den auf GISS basierenden, in Modellversion A06 verwendeten Daten fiir die
vulkanisch ungestorte Atmosphéire. Weil SAGE im Gegensatz zu GISS bis unterhalb der
Tropopause reicht, sind die Oberflichendichten im SAGE-Datensatz in den mittleren und
hohen Breiten zwischen der Tropopause und 15km allgemein hoéher als in den in A0O6
verwendeten Daten, wo die Oberflichendichten unterhalb von 11km {iberall null sind.
Zwischen 15 und 24 km, wo die stratosphérische Aerosolkonzentrationen maximal sind,
sind die Oberflichendichten fiir SAGE in den mittleren und hohen Breiten beider He-
misphéren allgemein tiefer als fiir GISS. Die grossten Differenzen treten mit 60-80 % in
den polaren Breiten in ca. 19 km Hohe auf. In den Tropen und Subtropen sind die Ober-
flichendichten zwischen der Tropopause und 20 km fiir SAGE im allgemeinen leicht hoher
(0-25%) und zwischen 20 und 25km rund 20 % tiefer.

Verglichen mit den Differenzen zwischen Modellversion A06 und A05 (Abbildung 5.26)
sind die Oberflichendichten-Unterschiede zwischen Modellversion A07 und A06 — abge-
sehen von den mittleren und hohen Breiten zwischen 16 und 22km — deutlich geringer,
insbesondere unterhalb von 17km und oberhalb von 22km. Dies zeigt die Wichtigkeit,
die Oberflachendichten bei GISS wie in A06 iiber Gleichung (5.9) zu berechnen anstatt
die Werte wie in den Modellversionen A01-A05 aus einer linearen Regression abzuleiten.
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Im Gegensatz zu den vulkanfreien Perioden sind die Unterschiede zwischen dem SAGE-
Datensatz und den beiden auf GISS basierenden Datensétzen nach den Eruptionen von
El Chichon und Mt. Pinatubo in der unteren Stratosphére relativ gross. Abbildung 5.35
zeigt die zeitliche Entwicklung der Oberflachendichten auf 20 km fiir die in den verschie-
denen SOCOL-Modellversionen verwendeten Datensétze. Die SAGE- und GISS-Daten
unterscheiden sich fiir EI Chichén und Mt. Pinatubo sowohl im zeitlichen Verlauf der vul-
kanischen Aerosolkonzentrationen als auch in den maximal erreichten Oberflichendichte-
Werten. Dabei sind die Oberflichendichten in SAGE iiber den Tropen und mittleren Brei-
ten zwischen 17.5 und 27.5 km nach El Chichén allgemein geringer und nach Mt. Pinatubo
allgemein hoher als in GISS. Gross sind die Differenzen auch unterhalb von 17.5km, wo
die GISS-Daten auf einer Extrapolation beruhen und unterhalb von 11 km {iberall gleich
null sind. Nach dem Ausbruch des El Chichén finden sich im SAGE-Datensatz in den
mittleren und hohen Breiten gerade unterhalb von 17km die hochsten Konzentrationen,
und auch nach Mt. Pinatubo treten im SAGE-Datensatz unterhalb von 17 km bedeuten-
de Aerosolkonzentrationen auf (nicht gezeigt). Ein weiterer Unterschied besteht fiir den
Ausbruch des Nevado del Ruiz im November 1985, der fiir SAGE im Gegensatz zu GISS
klar ersichtlich ist.

Einige der Unterschiede zwischen den GISS- und SAGE-Daten unter vulkanischen Be-
dingungen riithren von der viel groberen vertikalen Auflosung des GISS-Datensatzes her,
wodurch bei GISS alle kleinrdumigen Strukturen herausgegléattet sind. Der Grossteil der
Differenzen zwischen GISS und SAGE lésst sich jedoch weder durch die unterschiedli-
che vertikale Auflésung noch durch die unterschiedliche vertikalen Abdeckung der beiden
Datensétze erklaren.

In Tabelle 5.1 und 5.2 werden die Oberflichendichten nach El Chichén und Mt. Pi-
natubo fiir GISS und SAGE miteinander verglichen. Eine detaillierte Darstellung der
in SOCOL verwendeten interpolierten und extrapolierten SAGE- und GISS-Datensétze
findet sich im Anhang E, in dem die Oberflichendichten fiir die Jahre 1982-1984 und
1991-1993 monatsweise abgebildet sind. Zusammenfassend lasst sich sagen, dass GISS
nach El Chichén iiber den Tropen rund doppelt so hohe Aerosoloberflichendichten auf-
weist wie SAGE und dass die maximalen Aerosolkonzentrationen in den mittleren und
hohen Breiten in SAGE rund 5-10km tiefer liegen als in GISS. Demgegeniiber sind die
Oberflachendichten nach Mt. Pinatubo in SAGE {iber den Tropen rund doppelt so hoch
wie in GISS.

Fiir die Extinktionskoeffizienten der lang- und kurzwelligen Spektralbénder sind die
relativen Differenzen zwischen dem in Modellversion A07 und in A06 verwendeten Da-
tensatz praktisch identisch wie bei den Oberflichendichten (Abbildung 5.34b). Dies ist
zu erwarten, da die Beziehung zwischen den einzelnen Spektralbdndern und den Ober-
flachendichten in A06 und A07 beide Male iiber die Mie-Theorie (Gleichung (5.8)) gegeben
ist. Dadurch kommt es fiir die Oberflachendichte und die einzelnen Spektralbénder ledig-
lich durch die in A06 und A07 unterschiedlichen effektiven Aerosolradien zu geringfiigig
anderen relativen Differenzenmustern.

5.6.4 Effekte der Modifikationen

Analog zu den Modellversionen A06 und A05 (Abschnitt 5.5.2) fithren die modifizier-
ten Aerosol-Oberflichendichten iiber die heterogene Chemie zu unterschiedlichen NO,-,
ClO,-, HO,- und Ozonverteilungen in den Modellversionen A07 und A06. Ein Einfluss
der gednderten Extinktionskoeffizienten auf die Temperatur ist dagegen nur unter vulka-
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GISS SAGE
Tropen Lage: Grosste Oberflaichendichten iiber 0— | Lage: Grosste Oberflichendichten iiber
und Sub- | 30°N zwischen 15 und 25km. Kurz nach | 20°S-20°N zwischen 22 und 27 km.
tropen dem Ausbruch ist Aerosolwolke auf 15—
25°N begrenzt.
Maximalwerte: Sehr hohe Werte im April | Maximalwerte: Maximalwerte rund 50 %
und Mai 1982 (45-50 um?cm~—2), danach | tiefer als bei GISS. Hochste Werte fiir Juli
kontinuierliche Abnahme: Dez. 1982: 25 | bis Okt. 1982 (25 yum?cm~3). Abnahme der
pmZem =3, Juni 1983: 15 pumZcm=3, Dez. | Aerosolkonzentrationen langsamer als bei
1983: 9 pum2cm =3, Dez. 1984: 3 yumZem~3. | GISS: Dez. 1982: 22 um?cm—3, Juni 1983:
13 pmZem =3, Dez. 1983: 9 um?cm =3, Dez.
1984: 5 pm2em 3.
Mittlere | Lage: Horizontale Schicht mit erhohter | Lage: Horizontale Schicht mit erhohter
und hohe | Aerosolkonzentration zwischen 15 wund | Aerosolkonzentration zwischen 10 und
Breiten 25km ab Mai 1982. Werte polwiérts zuneh- | 20km ab Mai 1982. Ab Feb. 1983 liegen die
Nordhe- | mend. hoéchsten Aerosolkonzentrationen zwischen
misphére 8 und 15km. Werte polwérts zunehmend.
Maximalwerte: Aerosolkonzentrationen | Maximalwerte: Maximalwerte in der glei-
kontinuierlich zunehmend bis Mé&rz 1983. | chen Grossenordnung wie bei GISS, aber
Konzentrationen anfangs deutlich tiefer als | hochste Werte treten spéiter auf. Abnah-
iiber den Tropen, ab Januar 1983 immer | me der Konzentrationen danach deutlich
hoher. Hochste Werte von Mérz bis Ju- | schneller als bei GISS. Werte zunehmend
li 1983 (40-50 um?cm™3), danach kontinu- | bis Juni 1983. Konzentrationen anfangs
ierliche Abnahme: Dez. 1983: 22 um?cm ™3, | deutlich tiefer als iiber den Tropen, ab Ja-
Dez. 1984: 9 ymZcm=3. nuar 1983 immer hoher. Héchste Werte Ju-
li 1983 (35-40 um?cm™3), danach kontinu-
ierliche Abnahme: Dez. 1983: 13 ypm2cm 3,
Dez. 1984: 5 ym?cm 3.
Mittlere | Lage: Horizontale Schicht mit erhohter | Lage: Horizontale Schicht mit erhohter
und hohe | Aerosolkonzentration zwischen 15 wund | Aerosolkonzentration zwischen 8 und 13 km
Breiten 25km ab Juli 1982. Bis Nov. 1982 und von | von Juli bis Okt. 1982; tritt bei GISS nicht
Siidhe- Mai bis Dez. 1983 liegen die Maximalwerte | auf. Ab Nov. 1982 liegen die héchsten Kon-
misphére | zwischen 30 und 60°S, in der iibrigen Zeit | zentrationen zwischen 10 und 15km. Bis
stidlich von 60°S. Okt. 1982 Werte polwérts zunehmend, da-
nach dquatorwarts zunehmend.
Maximalwerte: Werte viel tiefer als in der | Maximalwerte: Konzentrationen nehmen
Nordhemisphére. Werte kontinuierlich zu- | langsamer zu als bei GISS, Maximum wird
nehmend bis Jan 1983. Hochste Werte im | erst im Mai 1983 erreicht (13-15 um?cm™3).
Jan. und Feb. 1983 (13-15um?cm™3), da- | Anschliessende Abnahme der Aerosolkon-
nach kontinuierliche Abnahme: Dez. 1983: | zentrationen ebenfalls langsamer als bei
7 pm?em ™3, Dez. 1984: 5 ymZcm 3. GISS: Dez. 1983: 9 um?cm ™3, Dez. 1984:
6 um?cm—3. Bis Feb. 1983 Werte bei GISS
hoher, nachher umgekehrt. Hochste Wer-
te (15-18 um?cm—3) wihrend Juli bis Okt.
1982 in bei GISS nicht auftretender Schicht.

Tabelle 5.1: Vergleich der Oberflichendichten von GISS und SAGE nach dem Ausbruch des El
Chichon. Die Oberfiichendichten des GISS-Datensatzes wurden wie in Abschnitt 5.5.1 beschrie-
ben bestimmdt.
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Zonal gemittelte Oberflachendichte auf 20.0 km
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Abbildung 5.35: Zeitliche Entwicklung der Oberflichendichten auf 20km. Hellblau: in Mo-
dellversionen A01-A05 verwendete, auf linearer Regression und dem GISS-Datensatz beruhende
Daten. Dunkelblau: in A06 verwendete, auf Mie-Theorie und GISS beruhende Daten. Rot: in
A07T-A20 verwendete, auf Mie-Theorie und dem SAGE-Datensatz beruhende Daten.
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GISS SAGE
Tropen Lage: Grosste Oberflichendichten iiber | Lage: Grosste Oberflichendichten iiber
und Sub- | 15°S-20°N zwischen 20 und 25 km. 15°S-20°N zwischen 20 und 25 km.
tropen Maximalwerte: Hochste Werte Sep.—Nov. | Maximalwerte: Werte rund doppelt so
1991 (25 pm?cm™3), danach kontinuierliche | hoch wie bei GISS. Hochste Werte Aug.
Abnahme: Juni 1992: 20 pym?cm—2, Dez. | 1991-Feb. 1992 (40-45 ym?cm~3). Abnah-
1992: 9 pum2cm =3, Dez. 1993: 3 umZem™3. | me spéter (ab Mirz 1992) und langsamer
als bei GISS: Juni 1992: 40 ym?cm =3, Dez.
1992: 25 ym?cm 3, Dez. 1993: 8 umZcm 3.
Mittlere | Lage: Horizontale Schicht mit erhohter | Lage: Vulkanische Aerosole bilden weniger
und hohe | Aerosolkonzentration zwischen 15 wund | ausgepréigte Schichten als bei GISS. Mei-
Breiten 20 km. stens Oberflachendichten im ganzen Hohen-
Nordhe- bereich zwischen 10 und 20 km erhoht.
misphire | Maximalwerte: Werte kontinuierlich zu- | Maximalwerte: Maximalwerte etwa in
nehmend bis Feb. 1992. Konzentrationen | der gleichen Grossenordnung wie bei GISS,
anfangs deutlich tiefer als iiber den Tropen, | aber hohe Werte iiber einen grisseren ver-
ab Dez. 1991 immer hoher. Hochste Werte | tikalen Bereich. Konzentrationen bis Jan.
von Jan. bis Apr. 1992 (30 um?cm~32), da- | 1993 tiefer als iiber den Tropen, danach
nach kontinuierliche Abnahme: Dez. 1992: | konstant hoher. Werte zunehmend bis Juni
24 pm?em ™3, Dez. 1993: 10 yum?cm 3. 1992. Hochste Werte von Feb. bis Juli 1992
(30-40 pm?cm—3), danach Abnahme: Dez.
1992: 18 pm?em 3, Nov. 1993: 9 umZem=3.
Mittlere | Lage: Horizontale Schicht mit erhohter | Lage: Horizontale Schicht mit erhdhter
und hohe | Aerosolkonzentration zwischen 15 wund | Aerosolkonzentration anfangs zwischen 20
Breiten 20 km. und 25 km, bis Sep. 1992 kontinuierlich ab-
Stidhe- sinkend auf 10 bis 15 km. Zusétzliche diinne
misphére Schicht mit hohen Oberflichendichten in
den hohen Breiten auf 9-11km fiir Aug.—
Dez. 1991 und April-Mai 1992.
Maximalwerte: Werte bis Mairz 1992 | Maximalwerte: Maximalwerte etwa in
leicht tiefer als in der Nordhemisphére, ab | der gleichen Grossenordnung wie bei GISS
April 1993 hoher. Werte kontinuierlich zu- | und etwa gleich hoch wie in der Nordhe-
nehmend bis April 1992. Hochste Werte von | misphére. Werte kontinuierlich zunehmend
Jan. bis Sep. 1992 (25-30 um2cm~3), da- | bis April 1992. Hochste Werte Juli-Sep.
nach kontinuierliche Abnahme: Dez. 1992: | 1992 (25-35 um?cm™3). Ab Okt. 1992 Wer-
23 um2em =3, Dez. 1993: 13 um?cm 3. te abnehmend, von Mai bis Okt. 1993 er-
neut ansteigend und ab Nov. 1993 wieder
abnehmend: Dez. 1992: 22 yum?cm 3, April
1993: 12 pm?cm 3, Okt. 1993: 22 ym?em =3,
Dez. 1993: 13 pm2cm 3.

Tabelle 5.2: Wie Tabelle 5.1, aber fir Mt. Pinatubo.
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nischen Bedingungen erkennbar.

5.6.4.1 Temperatur

Verglichen mit den Differenzen der Extinktionskoeffizienten zwischen A05 und A06 sind
die entsprechenden Unterschiede zwischen Modellversion A07 und A06 bedeutend kleiner.
Fiir die Extinktionskoeffizienten des Bands LW1, welche sich fiir A0O5 und A06 auf 20 km
bis zu einem Faktor 150 und auf 30km bis zu einem Faktor 500 unterscheiden, betrigt
der Unterschied zwischen A07 und A06 hochstens ein Faktor 1.5 (vgl. Abbildung 5.28).
Diese um rund zwei Grossenordnungen kleineren Differenzen fiithren in der vulkanisch
ungestorten Atmosphére zu keinem erkennbaren Unterschied in den klimatologisch ge-
mittelten Temperaturverteilungen von A06 und AQ7.

Unter vulkanischen Bedingungen resultiert aus den unterschiedlichen Aerosolkonzen-
trationen in A06 und AO7 ein unterschiedliches vulkanisches Temperatursignal in der
unteren Stratosphdre. Wie aus Abbildung 4.44 (Abschnitt 4.2.9) ersichtlich ist, bewirken
die hoheren Aerosolkonzentrationen in AQ7 {iber den Tropen und Subtropen nach Mt.
Pinatubo eine Zunahme des 50 hPa-Temperatursignals von rund 1.5 K verglichen mit A0G6.
Fiir El Chichén fiithren die reduzierten Aerosolkonzentrationen zu einer Abnahme des
Temperatursignals {iber den mittleren Breiten.

Anders als in der Differenz von A07 mit A06 verursachten die in AO6 im Vergleich
zu A05 reduzierten Extinktionskoeffizienten eine Zunahme der Modelltemperatur. Wie
in Abschnitt 5.5.2.1 beschrieben, trat dieser Effekt ein, weil die Extinktionskoeffizienten
des Bands LW1 zwischen A06 und A05 um mindestens eine Grossenordnung stérker va-
riierten als die Béander LW3 und LW5. In A06 und A07 sind die relativen Differenzen
dagegen fiir alle Spektralbander praktisch identisch, so dass eine Erhéhung (Reduktion)
der Aerosolkonzentrationen und damit der Extinktion mit einer Zunahme (Abnahme) der
Modelltemperatur einhergeht. Die Zunahme (Abnahme) der Temperatur ist dabei primér
auf eine verstirkte (reduzierte) langwellige Absorption der langwelligen Erdoberflichen-
strahlung durch die Aerosole zuriickzufiithren (siehe z. B. Robock (2000)).

Wie in Modellversion A06 ist auch in A07 der modellierte stratosphérische Tempe-
raturanstieg nach El Chichén und Mt. Pinatubo viel hoher als in den Beobachtungen
(Abbildung 4.44). Wie in Abschnitt 5.5.2.1 erwéhnt, ist diese Differenz wahrscheinlich
darauf zuriickzufithren, dass eine Log-Normalverteilung die Grossenverteilung der Aero-
sole unter vulkanischen Bedingungen nicht korrekt wiedergibt.

5.6.4.2 NO,, ClO,, HO, und Ozon

Abbildungen 5.36a—d zeigen die relativen Differenzen fiir die NO,-, ClO,-, HO,- und
Ozonmischungsverhéltnisse zwischen A07 und A06 fiir die vulkanisch ungestoérte Atmo-
sphire im September. Ahnlich wie in Abbildung 5.30, Abschnitt 5.5.2.2, spiegeln die
NO,-, ClO,- und HO,-Differenzen in Abbildung 5.36 die in Abbildung 5.34 dargestell-
ten Differenzen der Oberflachendichten wieder. Bei hoheren Oberflichendichten sind die
NO,-Mischungsverhéltnisse aufgrund der effizienter ablaufenden N,Os-Hydrolyse redu-
ziert und die ClO,- und HO, -Mischungsverhéltnisse wegen der dadurch langsamer ablau-
fenden Deaktivierungs-Reaktionen (2.56) und (2.59) erhoht (vgl. Abschnitt 5.5.2.2).

Da die Oberflichendichten-Differenzen zwischen A07 und A06 in der vulkanisch un-
gestorten Atmosphére allgemein geringer sind als zwischen A06 und A05 — insbesondere
oberhalb von 25km — sind die NO,-, ClO,- und HO,-Differenzen zwischen A07 und A06
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(@) NO,-Differenz A07 - AO6 September (b) CIO,-Differenz A07 - AO6 September
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Abbildung 5.36: Zonal gemittelte Differenz A07 - A06 fiir NO,, ClO,, HO, und Ozon in %
im September gemittelt dber 1986-1990 und 1996-2000. (a): NO,, (b): ClO,, (c): HO,, (d):
Ozon. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-Niveau) sind schraffiert.

deutlich kleiner als zwischen A06 und A05. Signifikante Differenzen in den NO,-, ClO,-
und HO_-Mischungsverhéltnissen finden sich nur unterhalb von 15 km, wo die NO,-, C1O,-
und HO,-Mischungsverhéltnisse jedoch sehr klein sind, sowie fiir Cl1O, in den mittleren
und hohen Breiten auf 20 km und in der Region der tropischen Tropopause. Oberhalb von
25km sind die Differenzen allgemein kleiner als 5 %.

Auswirkungen der gednderten NO,-, ClO,- und HO,-Mischungsverhéltnisse auf das
stratosphérische Ozon {iber die katalytischen Abbauzyklen sind fiir die vulkanisch un-
gestorte Atmosphére nur im Gebiet des siidlichen Polarwirbels erkennbar. Die bis zu 40 %
tieferen ClO,-Konzentrationen bewirken eine Verlangsamung des Dimerzyklus und damit
auf 50 hPa 20-30 % hohere Ozonkonzentrationen. Zwischen der polaren Tropopause und
ca. 100 hPa sind die Ozonmischungsverhéltnisse aufgrund der hoheren Oberflichendichten
um 5-10 % reduziert.

Unter Vulkaneinfluss sind die Unterschiede zwischen A07 und A06 grosser, insbesonde-
re in der unteren tropischen Stratosphére nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo, nach dem
die Oberflachendichten bei SAGE deutlich hoher als fiir GISS sind. Abbildung 5.37a zeigt
den zeitlichen Verlauf der Oberflichendichten von GISS und SAGE iiber dem Aquator auf
einer Hohe von 20 km fiir die Periode 1990-1996. Das Maximum in den Oberfldchendich-
ten wird fiir beide Datensétze im September 1991 angenommen, wobei der Maximalwert
bei SAGE mit 48 ym?cm ™3 rund 2.5 mal hoher als bei GISS liegt.

In Abbildungen 5.37b und c ist die entsprechende zeitliche Entwicklung der Chlor-
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(a) Oberflachendichte auf 20.0 km am Aquator (b) CIO,/Cl, und CIO/CI, auf 50 hPa am Aquator
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Abbildung 5.37: (a)-(c): Zeitlicher Verlauf der Aerosol-Oberflichendichten, Chlor- und Stick-
stoffpartitionierung in der unteren tropischen Stratosphdire nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo
fiir verschiedene Modellsimulationen. (d): entsprechende Entwicklung der tropischen Ozonsdiule.
Fiir die in den Simulationen A07-A20 verwendeten SAGE-basierten Oberflichendichten ist der
Mazimalwert mehr als doppelt so hoch wie fiir die in A0I1-A06 verwendeten GISS-basierten
Daten.

und Stickstoffpartitionierungen fiir A06, A07 und weitere SOCOL-Simulationen darge-
stellt. Die durchgezogenen Linien stellen die ClO,/Cl,- und NO,/NO,-, die gepunkte-
ten Linien die C10/Cl,- und (NO+NO,)/NO,-Verhéltnisse dar. Klar erkennbar ist nach
dem Vulkanausbruch fiir alle Simulationen eine markante Zunahme des reaktiven Chlors
(ClO,) und eine gleichzeitige Abnahme des reaktiven Stickstoffs (NO,). Dieser Effekt ist
einerseits auf die verstérkt ablaufende NoO5-Hydrolyse zuriickzufiihren, anderseits spielen
im Modell fiir die Chloraktivierung in/auf vulkanischen Aerosolen auch die heterogenen
Reaktionen (2.77) und (2.78) eine wichtige Rolle (siehe Abschnitt 5.12.7).

Ein Vergleich zwischen Simulationen A06 und A07 zeigt, dass der Anteil des reaktiven
Chlors im August und September 1991, wenn die Differenzen zwischen SAGE und GISS
besonders gross sind, in A07 rund 50 % hoher liegt und gleichzeitig der Anteil des reaktiven
Stickstoffs gegeniiber A06 um 30 % reduziert ist. Diese Resultate zeigen, dass 2.5 mal
hohere Oberflichendichten nicht zu entsprechend stérkerer ClO,-Aktivierung und NO,-
Deaktivierung fithren. Der Grund liegt (zumindest teilweise) darin, dass

ab einer gewissen Aerosolmenge die ratenbestimmende Reaktion ist, so dass eine weitere
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Observing Changes in Chemical Partitioning Due to the Eruption of Mt. Pinatubo
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Abbildung 5.38: Beobachtungen der gednderten Chlor- und Stickstoffpartitionierung als Funk-
tion der Oberflichendichte nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo in den mittleren Breiten auf
20 km (Fahey et al., 1993). Die Flugzeugmessungen wurden am 17. September 1991 (Oberflichen-
dichten wverglichen mit der Hintergrund-Aerosolkonzentration leicht erhéht) und am 22. Mirz
1992 (vulkanische Bedingungen) durchgefihrt. Aus Solomon (1999).

Erhohung der Oberflachendichten zu keinem weiteren Anstieg der NoOs-Hydrolyse fiihrt
(Prather, 1992).

Das Maximum in der Chloraktivierung wird fiir Simulation A06 im April 1992, fiir
A07 im Marz 1992 erreicht. Einerseits treten diese Maxima iiberraschenderweise erst deut-
lich spater auf als die jeweiligen Maxima in den Oberflichendichten (September 1991),
andererseits zeigt der nachfolgende Vergleich mit Beobachtungen, dass die simulierten
Maximalwerte deutlich zu hoch sind. Wie spéter herausgefunden wurde, sind die hohen
ClO,/Cl,-Verhéltnisse im Mérz bzw. April 1992 ein Artefakt. Sie werden hauptséchlich
durch eine kiinstliche Akkumulation von C1O, HOCI und Cl;05 verursacht, welche in den
bisherigen Modellversionen nicht transportiert werden (Abschnitt 5.15.2). A15 zeigt den
entsprechenden Verlauf der Chloraktivierung fiir eine spéter durchgefithrte Simulation,
fiir welche alle Modellspezies transportiert werden.

Fahey et al. (1993) fithrten in der unteren Stratosphére iiber den mittleren Breiten
Messfliige fiir eine vulkanisch annéhernd ungestorte und eine Atmosphére mit einer hohen
vulkanischen Aerosolbelastung durch. Abbildung 5.38 zeigt die beobachteten ClO/Cl,-
und (NO+NO;)/NO,-Verhiltnisse iiber den mittleren nordlichen Breiten auf 20 km als
Funktion der Oberflachendichte. Die Oberflachendichten des SAGE-Datensatzes betragen
vor dem Ausbruch des Mt. Pinatubo iiber dem Aquator auf 20 km 0.5-1.5 ygm?cm 2. Das
in A07 simulierte C10/Cl,-Verhiltnis (gepunktete Linie in Abbildung 5.37b) liegt fiir diese
Periode bei etwa 0.02, in guter Ubereinstimmung mit den Beobachtungen. Demgegeniiber
ist im Juli 1991, wenn die Oberflichendichten im SAGE-Datensatz bei 23 ym?cm ™ liegen,
das in AQ7 simulierte ClO/Cl,-Verhéltnis mit 0.09 um 50-100 % hoher als in dem aus
Beobachtungen abgeleiteten Verhéltnis. Diese Abweichung ist wiederum primér auf die im
Modell kiinstliche Akkumulation von ClO, HOCI und Cl,O5 zuriickzufithren. Am besten
ist die Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtungen fiir Simulationen A16-
A20, in denen alle Modellspezies transportiert werden und zusétzlich fiir Cl,, Br, und
NO, das Konzept des sogenannten familienbasierten Massenfixierens angewendet wird
(Abschnitt 5.16). Die simulierten (NO+NO;)/NO,-Werte liegen in A07 vor dem Vulkan
bei 0.16-0.22 und im Juli 1991 bei 0.08. In der vulkanisch ungestorten Atmosphére sind
die simulierten Werte deutlich hoher als die Beobachtungen, was darauf hinweist, dass
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im Modell in der unteren tropischen Stratosphére zuviel Stickstoff in Form von NO und
NO, anstatt als HNO4 vorliegt. Fiir A16 ist die Ubereinstimmung mit den Beobachtungen
nicht besser.

Abbildung 5.37d zeigt die entsprechende zeitliche Entwicklung des simulierten und
beobachteten Gesamtozons am Aquator. Nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo liegen die
Werte des Gesamtozons in A07 aufgrund der hoheren stratosphérischen Aerosolkonzen-
trationen und der hoheren ClO,-Mischungsverhéltnisse allgemein etwas tiefer als in A0G.
Dabei korrelieren die Ozondifferenzen zwischen A07 und A06 stark mit den Differenzen des
50 hPa-ClO,,/Cl,-Verhiltnisses zwischen den beiden Simulationen. In den Perioden Juli-
Dezember 1991, Dezember 1992-Mai 1993 und Januar—Juli 1994 sind die Unterschiede
zwischen A07 und A06 sowohl im ClO,/Cl,-Verhéltnis wie im Gesamtozon besonders
gross.

Verglichen mit den NIWA- und TOMS-Beobachtungen stellt die Verwendung des
SAGE-Datensatzes keine Verbesserung dar. Fiir Mt. Pinatubo wird die vulkanbedingte
Ozonabnahme von Juni-Dezember 1991 iiber den Tropen in Simulation A07 noch stérker
{iberschétzt als in A06. Fiir El Chichén ist die Ubereinstimmung des Gesamtozons mit
den Beobachtungen in A07 aufgrund der tieferen Oberflichendichten etwas besser iiber
den Tropen (Abbildung 4.43). Das wahre Problem fiir die Uberschiitzung des vulkani-
schen Ozonabbaus liegt aber nicht im als Randbedingung verwendeten stratosphérischen
Aerosoldatensatz, sondern hauptséchlich bei der kiinstlichen Akkumulation einzelner im
Modell nicht transportierter Chlorspezies (Abschnitt 5.15.2).

5.7 Troposphirische Aerosole (A08)

In Modellversion AO8 werden Absorption und Streuung troposphérischer Aerosole mit-
beriicksichtigt. In den bisherigen Modellversionen wurden keine troposphérischen Aero-
sole vorgeschrieben (Abschnitt 3.1.2). Analog zu den stratosphérischen Aerosolen (Ab-
schnitt 4.1.5) werden fiir das Strahlungmodul Extinktionskoeffizienten, Single-Scattering-
Albedo und Asymmetrie-Faktoren benttigt. Die indirekten Effekte troposphérischer Aero-
sole — die Beeinflussung der mikrophysikalischen Eigenschaften von Wolken und die da-
mit verbundene Anderung der Strahlungseigenschaften — werden in A0O8 weiterhin nicht
beriticksichtigt.

5.7.1 Modifikationen im Modell

In GCM-Simulationen mit (MA-)ECHAM4 oder ECHAMS5 werden iiblicherweise die tro-
posphirischen Aerosole verwendet, die von Tanré et al. (1984) in den Anfingen der
achtziger Jahre zur Benutzung in Klimamodellen entwickelt wurden. Diese Aerosole sind
standardmaéssig in (MA-)ECHAM4 implementiert. Es wird zwischen fiinf verschiedenen
Aerosoltypen unterschieden: kontinentales Aerosol, maritimes Aerosol, urbanes Aerosol,
Wiistenaerosol und troposphérisches Hintergrundaerosol.

Die kontinentalen, maritimen, urbanen und Wiistenaerosole werden durch léngen- und
breitenabhéngige, aber zeitunabhéngige Felder vorgeschrieben. Als Vertikalverteilung wird
eine exponentielle Abnahme angenommen.

Der Aerosoldatensatz von Tanré et al. (1984) weist verschiedene Schwachpunkte auf
(Allner, 2000). Die Konzentrationen des Wiistenaerosols iiber Nordafrika sind unreali-
stisch hoch, andere Wiisten werden nicht beriicksichtigt. Weil das Wiistenaerosol do-
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minierend ist, ergibt sich in der Verteilung der optischen Dicken der troposphérischen
Aerosole ein ausgeprigtes Maximum iiber der Sahara. Die Werte iiber Nord- und Siid-
amerika sowie Ostasien sind unrealistisch tief. Das Konzept der exponentiellen Abnahme
entspricht nicht der Realitdt in der planetaren Grenzschicht, wo die Aerosole gut durch-
mischt sind. Zudem wird der Jahresgang der Aerosole nicht beriicksichtigt. Schliesslich
wird auch der spektralen Abhéngigkeit im kurzwelligen Bereich keine Rechnung getra-
gen: Fiir beide kurzwelligen Spektralbdnder werden identische Extinktionskoeffizienten,
Single-Scattering-Albedo und Asymmetrie-Faktoren verwendet. Die kontinentalen, mari-
timen und urbanen Aerosole werden im Strahlungsmodul zu einem einzigen Aerosoltyp
zusammengefasst, fiir welchen einheitliche optische Parameter beniitzt werden. Auch wird
nicht berticksichtigt, dass hygroskopische Aerosole mit ansteigender Umgebungsfeuchte
anwachsen, was eine Anderung der Extinktionskoeffizienten, Single-Scattering-Albedo und
Asymmetrie-Faktoren zur Folge hat.

Als Alternative zu den Tanré-Aerosolen bietet sich der Globale Aerosoldatensatz (GA-
DS) von Kopke et al. (1997) an. Im Gegensatz zu Tanré unterscheidet GADS zwischen
zehn verschiedenen Aerosoltypen, und fiir die optischen Parameter (Extinktionsquer-
schnitte, Single-Scattering-Albedo und Asymmetrie-Faktoren) wird neben der spektra-
len Abhéngigkeit zudem zwischen acht verschiedenen Feuchteklassen unterschieden. Der
GADS-Datensatz umfasst langen-, breiten- und hohenabhéngige klimatologische Anzahl-
dichte-Verteilungen der Aerosole fiir die Monate Januar und Juli, welche zur Bestimmung
der Extinktionskoeffizienten mit dem Extinktionsquerschnitt multipliziert werden.

Um die GADS-Aerosole in SOCOL verwenden zu kénnen, musste MA-ECHAM4 mit
einigen neuen Subroutinen ergénzt werden. Die Unterschiede zwischen den GADS- und
Tanré-Aerosolen wurden von Allner (2000) anhand von GCM-Simulationen mit ECHAM4
untersucht.

Die in Modellversion A08 verwendeten troposphérischen Aerosole unterscheiden sich
insofern von GADS, dass die Verteilungen der Aerosol-Anzahldichten auf dem Datensatz
von Lohmann et al. (1999) basieren. Im Gegensatz zu den Anzahldichten von GADS um-
fasst dieser Datensatz klimatologische Daten fiir alle Monate — und nicht nur fiir Januar
und Juli. Die Aerosolverteilungen basieren auf Beobachtungen sowie auf Berechnungen
mit einem Aerosolmodell und sind repréasentativ fiir 1980. Die Aerosoltypen sind weitge-
hend identisch mit denjenigen von GADS: wasserlosliche und wasserunlosliche organische
Verbindungen, wasserloslicher und wasserunloslicher elementarer Kohlenstoff, Staub 0-
1 pm und 1-2 pm, Seesalz 0-1 pm und 1-10 pm, Sulfate sowie Methan-Sulfonat (MSA).
Im Gegensatz zum GADS-Aerosoldatensatz wird bei Lohmann et al. (1999) auch MSA
beriicksichtigt, und es wird zwischen wasserloslichem und wasserunloslichem elementa-
rem Kohlenstoff unterschieden. Dagegen werden keine Staub- und Seesalz-Teilchen im
Nukleus-Mode (< 0.1 um) beriicksichtigt. Es werden die entsprechenden optischen Para-
meter von GADS verwendet, wobei MSA den Sulfat-Aerosolen zugeordnet wird. In den
obersten drei Schichten der Troposphire findet ein kontinuierlicher Ubergang zwischen
den troposphérischen und den stratosphérischen Aerosolen statt. Die Tropopausenhdhe
wird dabei durch die in Abschnitt 5.5.1 beschriebene Subroutine bestimmt.

5.7.2 Effekte der Modifikationen

Die Beriicksichtigung von troposphérischen Aerosolen im Strahlungsmodul beeinflusst
primér die simulierte Temperaturverteilung in der Troposphére. Daneben haben die Aero-
sole einen geringen Einfluss auf die tropische Tropopausentemperatur und auf die strato-
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(a) Temperatur-Differenz  A08 - AO7 1000 hPa  Juli (b) Temperatur-Differenz  A08 - AO7 Juli
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Abbildung 5.39: Temperaturdifferenz A08 — A07 im Juli gemittelt iber 1991-2000 (in K).
(a): 1000 hPa-Temperatur. (b): Zonal gemittelter Breiten-Héhenschnitt der Troposphdre und
der unteren Stratosphdre. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-Niveau) sind
schraffiert.

sphérische Wasserdampf- und HO,-Verteilung.

Abbildung 5.39a zeigt den Effekt der troposphérischen Aerosole auf die simulierte
1000 hPa-Temperatur im Juli. Die Temperaturdnderungen der bodennahen Luftmassen
beschrinken sich fast ausschliesslich auf die Landoberflachen, weil die Meeresoberflichen-
temperaturen im Modell als Randbedingung fest vorgeschrieben sind. In der Sommerhe-
misphére findet man in den meisten Gebieten — insbesondere in Nordamerika, Mittel- und
Nordeuropa — eine Erwarmung von bis zu 2.5 K, wahrend die Temperaturen in der Win-
terhemisphére iiber Stidamerika und Australien um bis zu 2 K abnehmen. Eine Abkiihlung
findet man auch iiber Nordrussland, Stideuropa und Indien. Im Januar nehmen die Tem-
peraturen der bodennahen Luftschicht in der Nordhemisphére iiber Europa und Russland
um 1-2.5 K ab, wihrend in der Stidhemisphére grossenteils kein Effekt oder eine schwache
Erwérmung eintritt (nicht gezeigt). Die in Abbildung 5.39a gezeigten Temperaturdifferen-
zen stimmen gut mit den Analysen von Allner (2000) iiberein, welche den Einfluss der
troposphérischen GADS-Aerosole anhand von GCM-Simulationen mit ECHAM4 unter-
suchte.

Abbildung 5.39b zeigt, dass der Einfluss der troposphérischen Aerosole nicht auf die
bodennahen Schichten begrenzt ist, sondern im Nordsommer im zonalen Mittel die Tem-
peraturen der gesamten Troposphére um 0.4-1.0 K erhoht sind (statistisch signifikant). Der
Temperatureffekt an der tropische Tropopause betrigt im Juli 0.5 K und im Jahresmittel
0.3 K (statistisch nicht signifikant). In der Stratosphire sind die Temperaturdnderungen
in den meisten Gebieten kleiner als +0.5 K. Eine Ausnahme bildet dabei der siidliche Po-
larwirbel, wo die Temperaturen in den Monaten August bis Oktober um 1-3 K reduziert
sind. Die Temperaturdnderungen in der Stratosphére sind alle nicht statistisch signifikant
mit Ausnahme des um 1.5 K kélteren Polarwirbels im August.

Statistisch signifikant ist dagegen eine allgemeine Zunahme des stratosphérischen Was-
serdampfs um 3-4 % aufgrund der hoheren tropischen Tropopausentemperatur. Als Folge
des Wasserdampfanstiegs nehmen die stratosphérischen HO,-Mischungsverhéltnisse in der
unteren Stratosphére um 2-3% und in der mittleren und oberen Stratosphéire um 1-2%
zu (statistisch signifikant in der oberen Stratosphire).

Der Einfluss auf die Stickstoff- und Halogenfamilien sowie auf die Ozonverteilung ist
im allgemeinen kleiner als 2-3 % und in keiner Region statistisch signifikant.
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(a)  co-Emissionen an Erdoberflache (RETRO/MOZART-2) (b)  NO,Emissionen an Erdoberflsche (RETRO/MOZART-2)
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Abbildung 5.40: (a): Global gemittelte CO-Emissionen des RETRO-Datensatzes (Verkehr und
Industrie, Biomassenverbrennung) und von MOZART-2 (Ozean, Biden) in Tq(C)/y. Die totalen
CO-Emissionen des in den friheren Modellversionen verwendeten IMAGES-Datensatzes sind
ebenfalls eingezeichnet. (b): Wie (a), aber fiir NOy-Emissionen in Tg(N)/y.

5.8 Zeitabhingige CO- und NO, -Emissionen (A09)

In Modellversion A09 werden die CO- und NO,-Emissionen zeitlich variiert. Bisher wur-
den dafiir monatlich variierende Klimatologien verwendet (Abschnitt 4.1.3).

5.8.1 Modifikationen im Modell

Fiir die CO- und NO_ -Emissionen aus Verkehr und Industrie und aus Biomassenverbren-
nung wird der hochaufgeloste, monatlich und jéhrlich variierende RETRO-Datensatz ver-
wendet (Schultz et al., 2005a,b). Der RETRO-Datensatz umfasst Monatswerte der Jahre
1960-2000 mit einer horizontalen Auflésung von 0.5 x 0.5 Grad. CO- und NO,-Emissionen
aus Boden und CO-Emissionen durch den Ozean werden durch eine monatlich variie-
rende Klimatologie beschrieben, wobei die Randbedingungsfelder des Chemie-Transport-
Modells MOZART-2 verwendet werden (Horowitz et al., 2003). Die NO,-Emissionen aus
Boden in MOZART-2 basieren auf dem empirischen Bodenemissions-Modell von Yienger
and Levy (1995), die CO-Emissionen aus Boden — wie in der Grundversion von SOCOL -
auf Miiller (1992). Fiir die CO-Emissionen durch den Ozean wird in MOZART-2 der mit
dem Faktor 0.1 multiplizierte Datensatz von Erickson and Taylor (1992) verwendet, wo-
mit den Resultaten einer neueren Schiffs-Messkampagne Rechnung getragen wird (Bates
et al., 1995).

Fiir die NO,-Emissionen durch Flugzeuge werden die monatlich und jahrlich vari-
ierenden Randbedingungsfelder des CCMs ECHAM4.L39(DLR)/CHEM (kurz: E39/C)
verwendet (Dameris et al., 2005). Diese basieren auf einem Datensatz von Schmitt and
Brunner (1997), welcher das Jahr 1992 repréasentiert. Die Trends vor 1992 wurden unter
Verwendung des IPCC (1999) extrapoliert. Fiir die Periode 1992 bis 2000 wurde eine
exponentielle Zunahme angenommen. Die NO,-Produktion aufgrund von Blitzen wurde
nicht verédndert und ist damit weiterhin um einen Faktor 0.5 zu klein (vgl. Abschnitt 4.1.3).

Abbildung 5.40a zeigt die global gemittelten CO-Emissionen an der Erdoberfléche.
Fiir die in der aktuellen Modellversion verwendeten Datensétze ist die Summe aller CO-
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Abbildung 5.41: Global gemittelte NO,-Emissionen durch Flugzeuge und aufgrund von Blitzen
in Tg(N)/y. Im Gegensatz zum friiher verwendeten Datensatz der NASA sind die Flugzeugemis-
sionen des DLR-Datensatzes zeitabhdngig. Fir die NO,-Produktion aufgrund von Blitzen wird
wie bisher der IMAGES-Datensatz verwendet (skaliert mit Faktor 0.5).

Emissionen global rund ein Drittel tiefer als in der Grundversion. Zwar liegen die Emissio-
nen durch Verkehr und Industrie in den RETRO-Daten um ca. 25 % hoher als im frither
verwendeten Datensatz. Demgegeniiber sind die Emissionen durch Biomassenverbrennung
in RETRO nur halb so gross (vgl. Tabelle 4.1), und das durch den Ozean produzierte CO
betragt gar nur ein Zehntel der fritheren Werte — bedingt durch den in MOZART-2 ver-
wendeten Skalierungsfaktor. Die CO-Emissionen durch Béden sind identisch zu frither. In
den global gemittelten Werten ist zwischen 1975 und 2000 kein Trend erkennbar. Auf lo-
kaler Skala hingegen nehmen die anthropogenen CO-Emissionen in Europa, Nordamerika,
Russland, Japan und Australien in dieser Periode ab, wiahrend die Emissionen in Afrika,
in den arabischen Landern, Indonesien und insbesondere in China und Indien zunehmen.
Global gleichen sich diese gegenldufigen Trends ungefédhr aus. Die CO-Emissionen aus Bio-
massenverbrennung zeigen eine sehr hohe Variabilitat. Im Sep./Okt. 1982 und Sep./Okt.
1997 fiithrten u.a. extrem hohe Emissionswerte in Indonesien zu einer kurzfristigen Ver-
doppelung respektive Verdreifachung der totalen globalen CO-Emissionen.

In Abbildung 5.40b sind die global gemittelten NO,-Emissionen an der Erdoberfliche
dargestellt. Fiir die in der aktuellen Modellversion verwendeten Datensétze ist die Summe
aller NO,-Emissionen global rund 50-70 % hoher als in der Grundversion. Dies ist eine
Folge der hoheren NO,-Emissionen durch Verkehr und Industrie im RETRO-Datensatz.
Die NO, -Emissionen durch Biomassenverbrennung und Béden sind ungeféahr gleich wie im
frither verwendeten Datensatz. Die totalen NO,-Emissionen an der Erdoberflache nehmen
zwischen 1975 und 2000 global zu, was auf eine Zunahme der globalen Emissionen durch
Verkehr und Industrie zuriickzufiihren ist. Auf regionaler Skala nehmen die Emissionen
durch Verkehr und Industrie in Mittel- und Nordeuropa, Nordamerika und Russland ab,
aber iiber Siideuropa, Zentral- und Siidamerika, Afrika, Indonesien, Japan und insbeson-
dere iiber Indien und China zu.

Abbildung 5.41 zeigt global gemittelte NO,-Emissionen durch den Flugverkehr und
aufgrund von Blitzen. Die Flugzeugemissionen nehmen zwischen 1975 und 2000 um das
Sechsfache zu. Der in der Grundversion verwendete Datensatz der NASA entspricht un-
gefdhr den Bedingungen von 1995. Abbildung 5.42 zeigt fiir 1995 die zonal gemittelten
Flugzeugemissionen des DLR-Datensatzes sowie die Differenz zwischen den DLR- und den
NASA-Daten. Im Gegensatz zu NASA sind die Flugzeugemissionen im DLR-Datensatz
scharf begrenzt mit einem Oberrand auf 12 km.
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(a) NO,-Emissionen durch Flugzeuge 1995 (DLR) (b) NO,-Emissionen durch Flugzeuge: DLR 1995 - NASA
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Abbildung 5.42: (a): Zonal gemittelte NO,-Flugzeugemissionen des DLR-Datensatzes im Jahr
1995. (b): Differenz zwischen des DLR-Datensatzes fir 1995 und des in den friheren Modell-
versionen verwendeten NASA-Datensatzes (Differenz zwischen Abbildungen 5.42a und 4.2a).

5.8.2 Effekte der Modifikationen

Wie in Abschnitt 5.5.2.2 erwéihnt, wurden die NOs-Bodenemissionen in den Modellver-
sionen A06-A08 aufgrund eines Fehlers falsch umgerechnet und waren generell um einen
Faktor 5.9 zu hoch. In Modellversion A09 ist dieser Fehler korrigiert. Dies verunmoglicht
allerdings eine korrekte Auswertung der Effekte der in A09 geéinderten NO,- und CO-
Randbedingungsfelder: In der planetaren Grenzschicht sind die NO,-Mischungsverhélt-
nisse in den mittleren und hohen Breiten in A09 um rund 20-70% tiefer als in A0S,
obwohl die NO,-Bodenemissionen im RETRO/MOZART-2-Datensatz um 50-70 % hoher
sind. In der freien Troposphére sind die NO,_-Mischungsverhéltnisse in A09 iiber den mitt-
leren und hohen Breiten um 20-40 % reduziert, wahrend die Unterschiede iiber den Tropen
klein sind. Bei korrektem Modellcode wiirde man fiir A09 stattdessen in der ganzen Tro-
posphére hohere NO,-Mischungsverhéltnisse mit einem leicht positiven Trend aufgrund
der zeitabhéngigen Flugzeugemissionen erwarten.

Die reduzierten troposphérischen NO,-Mischungsverhéltnisse bewirken in A09 rund
5-15% tiefere troposphérische Ozonmischungsverhiltnisse in den mittleren und hohen
Breiten. Dies ist primér auf eine Reduktion der Ozonproduktion iiber (2.53) zuriick-
zufithren, da HOy statt mit NO vermehrt mit O3 (Reaktion (2.15)) reagiert, wodurch
Ozon abgebaut statt produziert wird (vgl. Abschnitt 2.3.6). Der Einfluss der gednderten
troposphérischen NO,-Verteilung auf die Stratosphére ist marginal. Bei korrektem Mo-
dellcode wiirde fiir A09 vermutlich eine allgemeine Zunahme des troposphérischen Ozons
resultieren, wahrend man fiir die Stratosphére wiederum nur einen minimen Effekt erwar-
ten wiirde.

5.9 HadISST1-Datensatz fiir Meeresoberflichentem-
peraturen und Meereisbedeckung (A10)

Im Friihjahr 2006 nahm SOCOL am CCM-Modellvergleich der Chemistry-Climate Model
Validation Activity for SPARC (CCMVal) (Eyring et al., 2006) teil. Aus diesem Grund
wurden die bisher verwendeten Randbedingungsfelder fiir Meeresoberflichentemperatu-
ren, Meereisbedeckung, Treibhausgase und Ozon zerstérenden Substanzen durch die ent-
sprechenden Datensétze von CCMVal (http://www.pa.op.dlr.de/CCMVal/Forcings/
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CCMVal_Forcings_WM02007 .html) ersetzt. Als erstes wurden die Felder der Meeresober-
flachentemperaturen und Meereisbedeckungen gedndert (Modellversion A10), darauf die
unteren Randbedingungen der Treibhausgase (Modellversion A11l, Abschnitt 5.10) und
der Ozon zerstérenden Substanzen (Modellversion A12, Abschnitt 5.11).

In Modellversion A10 werden Meeresoberflachentemperaturen und Meereisbedeckung
durch den HadISST1-Datensatz vorgeschrieben. Bisher wurde dafiir der AMIP II-Daten-
satz verwendet (Abschnitt 4.1.1).

5.9.1 Modifikationen im Modell

Der HadISST1-Datensatz (Hadley Centre Sea Ice and SST data set) umfasst monatliche
Felder fiir Meeresoberflichentemperaturen (SST) und Meereisbedeckung (SI) von 1870
bis zur Gegenwart mit einer Auflosung von 1 x 1 Grad (Rayner et al., 2003). Die Meeres-
oberflichentemperaturen von HadISST1 basieren auf den Daten der Met Office Marine
Data Bank (MDB). Bei fehlender Abdeckung wurden Werte des Comprehensive Ocean-
Atmosphere Data Set (COADS) beniitzt. Die SI-Daten stammen aus unterschiedlichen
Quellen.

Der HadISST1-Datensatz und der bisher verwendete AMIP II-Datensatz unterscheiden
sich aufgrund unterschiedlicher Datenquellen und unterschiedlicher Interpolationstechni-
ken. Zwischen Januar 1975 und November 1981 werden fiir die Meeresoberflichentem-
peraturen von AMIP II die Werte des GISST-Datensatzes — die Vorgéngerversion von
HadISST1 — verwendet. Fiir diese Periode unterscheiden sich AMIP II und HadISST1
fiir die meisten Gitterboxen um weniger als 0.25 K. Eine Ausnahme bildet die SST im
Atlantik und Pazifik zwischen ca. 40°N und ca. 60°N in den Monaten Juli und August, in
denen HadISST1 systematisch um 0.25-1.5 K kélter ist. Ab Dezember 1982 sind die Un-
terschiede zwischen AMIP IT und HadISST grosser. Fiir rund ein Viertel der Gitterpunkte
unterscheiden sich die beiden Datensétze um mehr als 0.5 K. Das Differenzenmuster ist
sehr unregelméssig und dndert sich von Monat zu Monat. Die global gemittelten Meeres-
oberflichentemperaturen sind fiir beide Datensétze ungefahr gleich.

Bei der Meereisbedeckung hat der Wechsel von AMIP IT zu HadISST1 keine Aus-
wirkungen auf SOCOL. Einerseits sind die beiden Datensétze sehr dhnlich, andererseits
wird im Modell nur zwischen Gitterboxen mit mehr als 50 % und weniger als 50 % Eisbe-
deckung unterschieden. Erstere werden von SOCOL als vollkommen eisbedeckt, letztere
als vollig eisfrei angenommen.

Wie bei AMIP II éndern sich Meeresoberflichentemperaturen und Meereisbedeckung
im Modell kontinuierlich, d.h. die monatlich aufgelosten HadISST1-Felder werden linear
auf Tageswerte interpoliert.

5.9.2 Effekte der Modifikationen

Die Differenzen zwischen den Modellklimatologien von A10 und A09 sind marginal und
kleiner als die modellinterne Variabilitét.

5.10 CCMVal-Datensatz fiir CO,, CH; und N>,O (A11)

In Modellversion A11 werden die Mischungsverhéltnisse von CO,, CH4 und N,O in der pla-
netaren Grenzschicht durch den CCMVal-Datensatz vorgeschrieben. Bisher wurde dafiir
der CMDL-Datensatz verwendet (Abschnitt 4.1.2).
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(a) CO, in planetarer Grenzschicht (b) CH, in planetarer Grenzschicht
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5.10.1 Modifikationen im Modell

Der CCMVal-Datensatz (http://www.pa.op.dlr.de/CCMVal/Forcings/GHG/
CCMVal_GHG_REF1.txt) umfasst monatlich variierende, global gemittelte Mischungsverhélt-
nisse von CO,, CH, und N,O fiir die Jahre 1959-2004. Die Werte von 1959-1999 basie-
ren auf JPCC (2001), die Daten fiir 2000-2004 stammen von der National Oceanic and
Atmospheric Administration (NOAA). Die Monatswerte des CCMVal-Datensatzes wer-
den von SOCOL auf Tageswerte interpoliert. Bisher wurden die Treibhausgaskonzentra-
tionen in der planetaren Grenzschicht nur jahrlich variiert.

Abbildung 5.43a—c zeigt den Anstieg von COy, CHy und N,O fiir den CCMVal- und
den CMDL-Datensatz. Fiir CO, und N5O sind die beiden Datensétze — abgesehen von der
unterschiedlichen zeitlichen Auflésung — praktisch identisch. Fiir CH4 weist der CCMVal-
Datensatz wéihrend der ganzen Periode leicht hohere Werte auf. Die Differenzen betragen
maximal 3 %.

5.10.2 Effekte der Modifikationen

Aufgrund der systematisch hoheren CH4-Mischungsverhéltnisse im CCM Val-Datensatz ist
CHy in A11 verglichen mit A10 sowohl in der Troposphére als auch in der Stratosphére
um 1-3% erhoht, wobei die Differenzen in der Troposphére statistisch signifikant sind.
Der Einfluss der gednderten CH,-Verteilung auf andere Modellvariablen ist marginal.
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Ozon zerstérende Substanzen in planetarer Grenzschicht
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Abbildung 5.44: Untere Randbedingung fir ODSCLS, ODSCLL und ODSBR: Vergleich zwi-
schen dem CCMVal- und dem GISS-Datensatz. Fiir ODSCLS weist GISS 1992 ca. 10 % hohere
Werte auf als CCMVal. Fir ODSBR nehmen die Differenzen zwischen der beiden Datensdtze
mit der Zeit zu und betragen im Jahr 2000 rund 10 %.

5.11 CCMVal-Datensatz fiir Ozon zerstorende Sub-
stanzen (A12)

In Modellversion A12 wird der CCMVal-Datensatz anstelle des GISS-Datensatzes verwen-
det, um die Mischungsverhéltnisse der Ozon zerstorenden Substanzen in der planetaren
Grenzschicht vorzuschreiben. Neu wird im Strahlungsmodul zwischen den verschiedenen
Halogenkohlenwasserstoffen unterschieden.

5.11.1 Modifikationen im Modell

Der CCMVal-Datensatz (http://www.pa.op.dlr.de/CCMVal/Forcings/Halogens/
CCMVal_halocarbons REF1.txt) umfasst monatlich variierende, global gemittelte Mi-
schungsverhéltnisse von CFC-11, CFC-12, CFC-113, CFC-114, CFC-115, CCly, CH3CCl3,
HCFC-22, HC-141b, HC-142b, H1211, H1301, CH3Br und CH3Cl fiir die Jahre 1959-2004.
Die Werte basieren fiir 1959-1999 auf WMO (2003), fir 2000-2004 stammen die Daten
von der NOAA. Die Monatswerte des CCMVal-Datensatzes werden von SOCOL auf Ta-
geswerte interpoliert.

Abbildung 5.44 zeigt die zeitliche Entwicklung der in (3.1)-(3.3) (Abschnitt 3.2.3)
definierten ODSCLS-, ODSCLL- und ODSBR-Familien fiir den CCMVal- und den GISS-
Datensatz. Im Gegensatz zu GISS ist der Anstieg von ODSCLS bei CCMVal schon ab
1990 stark verlangsamt, die maximalen Konzentrationen werden aber erst 1996 erreicht.
Zwischen 1990 und 1996 liegen die ODSCLS-Konzentrationen bei CCMVal rund 5 % tiefer
als bei GISS. Fiir ODSCLL sind die beiden Datensétze dhnlich, ab 1996 sind die CCMVal-
Werte etwas hoher. Der Anstieg von ODSBR verldauft beim CCMVal-Datensatz deutlich
langsamer als bei GISS, so dass sich die beiden Datensitze im Jahre 2000 um rund 10 %
unterscheiden.

Wie bisher werden ODSCLS, ODSCLL und ODSBR im ganzen Chemiemodul je wie
eine einzige Substanz behandelt, wobei jeweils die Ratenkoeffizienten von CFC-11, CFC-12
bzw. H1301 verwendet werden (Abschnitt 3.2.3). Neu wird dagegen im Strahlungsmo-
dul zwischen den Absorptionskoeffizienten der einzelnen Familienmitglieder unterschie-
den. Dazu miissen die Felder der ODSCLS- und ODSCLL-Konzentrationen, welche jeden
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Strahlungszeitschritt aus dem Chemiemodul iibernommen werden, in ihre Familienmit-
glieder aufgeteilt werden.

Falls [f] das Mischungsverhéltnis der ODSCLS- oder ODSCLL-Familie in einer Gitter-
box, [¢;] (i=1, ..., n) die Mischungsverhéltnisse der Familienmitglieder und n; (i=1, ...,
n) die Anzahl Chloratome von ¢; bezeichnet, so gilt (vgl. Definition von ODSCLS und
ODSCLL):

[f] = Z nilci (5.10)

oder |
[Ci] = n—ipi[f]a (5.11)
wobei
pi = e (5.12)
Z [£]

p; gibt den Anteil der Substanz c¢; in der Familie f an und ist orts- und zeitabhéngig. Da
p; unbekannt ist, wird stattdessen

tLuft

B ni[cRB(t — tru)]e ™

pit) o= e (T ft)],m (5.13)
B — e

verwendet und [¢;] durch
i) = O[] (514)
bestimmt.

In (5.13) bezeichnet tr.¢ das mittlere Alter der Luft in der Gitterbox, 7., die at-
mosphérische Lebensdauer der Substanz c; und [cRP(t — tru)] und [fRB(t — tpug)] die
Konzentrationen der Familienmitglieder und der Familie in der planetaren Grenzschicht
zum Zeitpunkt ¢ — tp,g.

[cRB] und [fRB] in (5.13) werden aus den CCMVal-Randbedingungen bestimmt. Fiir
7., und 7 werden die Werte von der WMO (2003) beniitzt, wobei 77 = Tepc_11 bzw.
Tt = Torc—_12 gesetzt wird, da im Chemiemodul die Reaktionskoeffizienten dieser Substan-
zen verwendet werden. Weil in SOCOL keine Tracersubstanzen wie z. B. SFg transportiert
werden, ist das mittlere Alter der Luft in einer Gitterbox unbekannt und muss parametri-
siert werden. Die verwendete Parametrisierung ist sehr grob und unterteilt die Atmosphére
in fiinf verschiedene Bereiche, welche in Abbildung 5.45 dargestellt sind. Die dicke Linie
stellt die (fiir jeden Zeitschritt berechnete) Tropopausenhohe dar. Fiir jeden Bereich wird
jeweils ein konstanter Wert fiir das Alter der Luft verwendet, so dass im Modell nur die
Werte tru = 0.5, 1.5, 2.5, 3.5 und 4.5 Jahre angenommen werden konnen. Die einfache
Parametrisierung soll grob die in Abbildungen 5.46a und b dargestellten Verteilungen
wiedergeben. Diese zeigen das mittlere Alter der Luft in MA-ECHAM4 als Funktion von
Breite und Hohe, bestimmt aus SFg-Konzentrationen (Manzini and Feichter, 1999).

5.11.2 Effekte der Modifikationen

Aufgrund der Differenzen in ODSCLS zwischen dem CCMVal- und dem GISS-Datensatz
sind die simulierten CCl,-, Cl,- und ClO,-Mischungsverhéltnisse in der ersten Hélfte der
90er-Jahre in Modellsimulation A12 um rund 2 % tiefer als in A11. In der Troposphére ist
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Parametrisierung flr Alter der Luft in SOCOL
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Abbildung 5.45: Parametrisierung fir das Alter der Luft in SOCOL. Die Atmosphdre ist in
fiinf Bereiche eingeteilt, fir die jeweils ein konstanter Wert fiir das Alter der Luft angenommen
wird. Die dicke schwarze Linie stellt die Tropopause dar und wird vom Modell jeden Zeitschritt
neu bestimmt. Die Tropopause bildet in den mittleren und hohen Breiten die Grenze zwischen
dem 0.5- und dem 1.5 Jahre-Bereich. Alle iibrigen Begrenzungen zwischen zwei verschiedenen
Alters-Bereichen sind zeitunabhdngig.
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Abbildung 5.46: Zonales Mittel des Alters der Luft im Januar (links) und Juli (rechts) in MA-
ECHAMY, bestimmt aus der Verteilung von SFg. Zwischen der Tropopause und 20 hPa nimmt
das Alter der Luft mit der Héohe rasch zu. Uber den Tropen ist die Luft generell weniger alt als
iiber den mittleren und hohen Breiten auf einer festen Héohe. Aus Manzini and Feichter (1999).

die Differenz im CCl, statistisch signifikant. Die Effekte auf andere Modellvariablen sind
in der Troposphére wie in der Stratosphére nur marginal.

5.12 Neue Parametrisierung der heterogenen Che-
mie (A13)

In Modellversion A13 wird die in Abschnitt 3.2.3.2 beschriebene Parametrisierung der he-
terogenen Reaktionen in stratosphérischen Aerosoltrépfchen durch ein verbessertes Sche-
ma ersetzt. An den Parametrisierungen der heterogenen Reaktionen auf NAT und Eis
werden fundamentale Anderungen vorgenommen. Schliesslich wird ein Fehler bei der Be-
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handlung der heterogenen Reaktionen durch den chemischen Solver (Abschnitt 3.2.4)
korrigiert und die kritische Fehlerschranke, die zu einer Halbierung des Newton-Raphson-
Zeitschritts fithrt, durch einen tieferen Wert ersetzt.

5.12.1 Reaktionen in/auf stratosphirischen Aerosoltropfchen

Die bisherige Parametrisierung der heterogenen Reaktionen in stratosphérischen Aerosol-
tropfchen wurde vollstédndig ausgewechselt. Die folgenden beiden Paragraphen beschrei-
ben die neuen Schemata fiir Oberflichendichten und reaktive Aufnahmekoeffizienten. Es
werden dieselben heterogenen Reaktionen wie bisher beriicksichtigt:

HET

CIONOy(g) 4+ HCI(s) 5" Cly(g) + HNOs(s) (2.77)
CIONO,(g) + H,0(s) 5" HOCI(g) + HNO;(s) (2.78)
HOCI(g) 4+ HCL(s) 5" Cly(g) + HyO(s) (2.79)
BrONO,(g) + H,O(s) 5" HOBr(g) + HNOs(s) (2.81)
HOBr(g) + HCI(s) "5 BrCl(g) + H,O(s) (2.82)
N»Os(g) + H0(s) "5 2HNO;(s) (2.83)

Oberflaichendichten Im Gegensatz zur alten Parametrisierung wird im neuen Schema
die HNOjs-Aufnahme bei tiefen Temperaturen (Bildung von STS) und der damit verbun-
dene Volumenzuwachs beriicksichtigt. Fiir Temperaturen unterhalb von ca. 195K fiihrt
die HNO3-Aufnahme zu einer Vergrosserung der Oberfléchendichte von bis zu einem Fak-
tor 50, wodurch die heterogenen Reaktionen entsprechend schneller ablaufen (Gleichung
(2.86) in Abschnitt 2.4.2).

Die Oberflichendichten des als Randbedingung verwendeten SAGE-Datensatzes re-
préasentieren stets die PSC-freie Atmosphére, da PSCs (STS, Eis und NAT) in SAGE als
Wolke identifiziert werden und durch einen Leerwert ersetzt sind (Abschnitt 5.6.1). Die
SAGE-Oberflachendichten miissen daher fiir tiefe Temperaturen mit einem Korrekturfak-
tor multipliziert werden, um im Modell den Volumenzuwachs zu beriicksichtigen.

Dazu werden in SOCOL fiir jeden Zeitschritt und jede Gitterbox die Massenanteile
von HySO4 und HNOj in den Aerosolen bestimmt. Die Aerosolzusammensetzung ist von
der Temperatur sowie den Partialdriicken von HyO, H5SO, und HNOj abhingig (vgl.
Abbildung 2.5, Abschnitt 2.4.1). Fiir die Bestimmung der Aerosolzusammensetzung wird
die Parametrisierung von Carslaw et al. (1995b) verwendet, welche auf Modellrechnungen
mit dem thermodynamischen Modell von Carslaw et al. (1995a) basiert. Aus dem HySO,-
Massenanteil w(H2SO,4) im Aerosol und der ebenfalls berechneten Aerosolmassendichte
p wird ein Korrekturfaktor bestimmt, welcher auf die SAGE-Volumendichte V4 in der
jeweiligen Gitterbox angewendet wird:

w (H2 SO4)8age * Psage

Vorr =

: Vsage- (515)

Dabei bezeichnet Vj,,, die korrigierte, im Modell verwendete Aerosolvolumendichte. psqge
und w(H2SOy4)sa0e sind die Aerosolmassendichte und der H;SO,-Massenanteil fiir “ty-
pische” SAGE-Bedingungen mit w(HySO4)sa0e = 70% und w(HNO3)s05 = 0%. Die
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Volumendichte V.4 wird aus der SAGE-Oberflachendichte A,,, und der SAGE-Aero-
solanzahldichte bestimmt. Man beachte, dass der Korrekturfaktor in (5.15) zu

w(HZSO4)sage : psage o m<HQSO4>/V:9age

= 5.16
U}(HQSO4) P m(H2SO4)/Vkorr ( )

umgeschrieben werden kann. In (5.16) bezeichnet m(H2SO,4) die Masse von HySOy4 in
einem mittleren Aerosoltropfchen, welche bei einem Volumenzuwachs erhalten bleibt. Die
korrigierte Volumendichte Vj,. in (5.15) wird anschliessend in eine korrigierte Ober-
flichendichte Ay, umgerechnet, welche zur Berechnung der heterogenen Ratenkoeffi-
zienten verwendet wird.

Liegt die Temperatur in einer Gitterbox oberhalb von 240 K oder mehr als 3K un-
terhalb des Eisfrostpunkts Tgrg, so wird die Oberflachendichte in SOCOL gleich null ge-
setzt. Liegt die Temperatur unterhalb von 240 K, aber oberhalb von Tgis + 6 K, so wird
angenommen, dass der HNOjs-Anteil im Aerosol vernachlissigbar klein ist, wodurch die
Berechnungen vereinfacht werden.

Reaktive Aufnahmekoeffizienten Fiir die Berechnung der reaktiven Aufnahmekoef-
fizienten v der heterogenen Reaktionen (2.79) und (2.82) wird der gleiche Ansatz beniitzt
wie in der bisher verwendeten Parametrisierung von Hanson et al. (1994):

1 Ux 1
1/y=1/ —+ . . (5.17)
(ax 4H§RT\/DXkﬁlkHﬁmp<HCI) f("’\/kzgzkHﬁcW(HCl)/DX))

(5.17) ist identisch mit Gleichung (3.5) aus Abschnitt 3.2.3.2, ausser dass bei (5.17) der
Massenakkomodations-Koeffizient ax mitberiicksichtigt wird. Fiir die Henry-Koeffizienten
und die Diffusionskonstante, fiir die bei Hanson et al. (1994) ein konstanter Wert beniitzt
wurde, werden verbesserte Parametrisierungen verwendet. In diesen Parametrisierungen
werden die Henry-Koeffizienten und die Diffusionslangen als Funktion der Temperatur
sowie der (vom Modell berechneten) Aerosoltropfchen-Zusammensetzung bestimmt. Die
verwendeten Parametrisierungen sind in Tabelle 5.3 aufgefiihrt.

Reaktion HOCI(g) + HCI(s) HOBr(g) + HCI(s)
kL, IM~ts71 || 10° 10°

Dx Luo et al. (1994) Luo et al. (1994)
ax 1.0 1.0

H Huthwelker et al. (1995) | 18 - H{joq

H} Luo et al. (1995) Luo et al. (1995)

Tabelle 5.3: Reaktions- und Massen-Akkomodationskoeffizienten fir Reaktionen (2.79) und
(2.82) sowie die fiir Henry- und Diffusionskonstanten verwendeten Parametrisierungen.

Fiir die Berechnung der reaktiven Aufnahmekoeffizienten der heterogenen Reaktionen
(2.77) und (2.78) ldsst sich der Ansatz (5.17) nicht anwenden, da H¢gyo, unbekannt
ist. (In der frither verwendeten Parametrisierung wurde fiir (2.77) H¢yono, = 10 gesetzt,
sieche Tabelle 3.3.) Weil CIONO; bei seiner Aufnahme durch das Tropfchen sofort tiber
(2.77) oder (2.78) reagiert, ist die Messung der Loslichkeit (und der Diffusionskonstante)
nicht moglich. Die reaktive Aufnahme von CIONOs muss daher im Labor direkt gemessen
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(a) Reaktive Aufnahmekoeffizienten (b) Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung
in/auf stratosphérischen Aerosolen in/auf stratosphéarischen Aerosolen
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Abbildung 5.47: (a): Reaktive Aufnahmekoeffizienten fiir stratosphdrische Aerosole fiir die
Reaktionen (2.77) und (2.78), berechnet auf einer Héhe von 50 hPa fir typische HyO-, HCI-
und HNOs-Konzentrationen ([HyO]=5ppmu, [HCl[=1ppbv, [HNO3]=10ppbv) und einer SAGE-
Aerosoloberflichendichte von 1um?/em? (stratosphdirische Hintergrund-Aerosolkonzentration,).
Durchgezogene Linien: Werte fiir die neue Parametrisierung. Gestrichelte Linien: Werte fiir die
alte Parametrisierung bei falscher Berechnung der Partialdriicke (in bisherigen Modellversionen
verwendet, vgl. Abschnitt 3.2.8.2). Gepunktete Linien: Werte fiir die alte Parametrisierung bei
korrekter Berechnung der Partialdriicke. (b): Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung fiir
die gleichen Bedingungen wie in (a).

werden. Allerdings lésst sich bei der Aufnahme von CIONQOs durch eine H,SO4-HyO-HCI-
haltigen Losung nicht unterscheiden, iiber welche der beiden Reaktionen CIONQO; reagiert:
Weil das bei Reaktion (2.77) gebildete HOCI rasch tiber (2.79) weiterreagiert, entsteht in
beiden Féllen Cl,. In der neuen Parametrisierung von Hanson and Ravishankara (1994)
werden daher im Gegensatz zu frither die Reaktionen (2.77) oder (2.78) nicht mehr ge-
trennt betrachtet, sondern die simultane Aufnahme von CIONO; durch (2.77) und (2.78)
parametrisiert. Es zeigte sich, dass die Labormessungen besser erklart werden konnen,
wenn auch der Iy, -Term aus (2.88) miteinbezogen wird, d.h. angenommen wird, dass
die Reaktionen sowohl im Innern wie an der Tropfchen-Oberflache ablaufen. Die Parame-
trisierung von Hanson and Ravishankara (1994) wird im Anhang C beschrieben.

Fiir Reaktion (2.81) ist der reaktive Aufnahmekoeffizient nach Hanson et al. (1996)
parametrisiert, wobei

0.84 - 211 - (ap,0) " )) (5.18)

— mi 8 1
~ = min <0 , max <0 * 211 - (amyo0) 4" + 0.84

gesetzt wird. Dabei ist ap,o ist die Aktivitat von Wasser, definiert als das Verhéltnis vom
HyO-Partialdruck zum H,O-Séttigungsdampfdruck.

Fiir den reaktiven Aufnahmekoeffizient von Reaktion (2.83) wird der konstante Wert
0.1 verwendet.

Die grossten Unterschiede zwischen dem neuen und dem urspriinglich verwendeten
Schema bestehen fiir die Reaktionen (2.77) und (2.78). Abbildung 5.47a zeigt die reakti-
ven Aufnahmekoeffizienten dieser Reaktionen als Funktion der Temperatur berechnet mit
der neuen und der alten Parametrisierung fiir typische Bedingungen der unteren Strato-
sphére. In der alten Parametrisierung ist der reaktive Aufnahmekoeffizient von (2.78) iiber
den ganzen Temperaturbereich um mindestens einen Faktor drei hoher als fiir Reaktion



5.12. NEUE PARAMETRISIERUNG DER HETEROGENEN CHEMIE (A13) 149

(a) Reaktive Aufnahmekoeffizienten b Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung
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Abbildung 5.48: (a): Reaktive Aufnahmekoeffizienten fiir stratosphdirische Aerosole, berechnet
auf einer Hohe von 50 hPa fiir die gleichen Bedingungen wie in Abbildung 5.47. Ebenfalls darge-
stellt ist die in der neuen Parametrisierung korrigierte Oberflichendichte (SAD), fiir welche die
HNOs-Aufnahme bei tiefen Temperaturen mitberiicksichtigt wird. Durchgezogene Linien: Wer-
te fiir die neue Parametrisierung. Gestrichelte Linien: Werte fiir die alte Parametrisierung bei
falscher Berechnung der Partialdriicke (in bisherigen Modellversionen verwendet). Gepunktete
Linien: Werte fir die alte Parametrisierung bei korrekter Berechnung der Partialdriicke. (b):
Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung fir die gleichen Bedingungen wie in (a).

(2.77), d. h. in/auf stratosphérischen Aerosolen reagiert CIONO, hauptséchlich mit HyO.
In der neuen Parametrisierung ist Reaktion (2.78) nur fiir Temperaturen oberhalb von ca.
197 K dominant. Bei tieferen Temperaturen nimmt die Bedeutung von (2.78) rasch ab.
Im Gegenzug gewinnt Reaktion (2.77) schnell an Bedeutung, so dass CIONO, praktisch
nur noch mit HCI reagiert.

In Abbildung 5.47b sind fiir die Reaktionen (2.77) und (2.78) die Reaktionskoeffi-
zienten pseudo-erster Ordnung dargestellt. Durch das Anwachsen der Aerosoloberflichen-
dichte fiir Temperaturen unterhalb von ca. 195K in der neuen Parametrisierung nimmt
K'(CIONO5+HCI) deutlich stérker zu als der entsprechende reaktive Aufnahmekoeffizient.
Fiir die alte Parametrisierung zeigen dagegen der reaktive Aufnahmekoeffizient und der
Ratenkoeffizient das gleiche Verhalten. Wird der Nettoeffekt von Reaktionen (2.77) und
(2.78) betrachtet, so wird CIONOs fiir die neue Parametrisierung bei tiefen Temperaturen
10-100 mal schneller abgebaut als im alten Schema und hat dementsprechend eine viel
tiefere chemische Lebensdauer.

In Abbildung 5.48a sind die reaktiven Aufnahmekoeffizienten der Reaktionen (2.77),
(2.78), (2.79), (2.81), (2.82) und (2.83) sowie die neu parametrisierte (korrigierte) Ober-
flachendichte (SAD) dargestellt. Die Oberflichendichte nimmt unterhalb von 195 K durch
die HNO3-Aufnahme deutlich zu. Abbildung 5.48b zeigt fiir die gleichen Reaktionen die
Ratenkoeffizienten. Grosse Unterschiede zwischen der alten und der neuen Parametrisie-
rung bestehen ausser fiir (2.77) und (2.78) auch fiir die Reaktionen (2.79) und (2.82).
(2.79) lauft im neuen Schema 10-100 mal schneller ab, und (2.82) ist neu nur noch fiir
tiefe Temperaturen von Bedeutung. Fiir die NyOs-Hydrolyse (Reaktion (2.83)) sind die
Unterschiede zwischen dem neuen und alten Schema klein.
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(a) Volumendichte und Oberflachendichte von NAT (b) Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung NAT
(50 hPa, H,0=5.0 ppm, HNO,=10.0 ppb) (50 hPa, H,0=5.0 ppm, HNO,=10.0 ppb)
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Abbildung 5.49: (a): Anzahldichte, mittlerer Radius, Volumendichte und Oberflichendichte
von NAT, berechnet auf einer Hohe von 50 hPa fiir [Hy O]=5ppmv und [HNOs]=10 ppbv. Durch-
gezogene Linien: Werte fiir die neue Parametrisierung. Gestrichelte Linien: Werte fir die al-
te Parametrisierung. Mit der neuen Parametrisierung ist NAT auf eine Volumendichte von
0.26 um?® limitiert. (b): Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung fiir NAT fiir die gleichen
Bedingungen wie in (a).

5.12.2 Reaktionen auf NAT

Wie in den bisherigen Modellversionen wird in einer Gitterbox NAT gebildet, sobald der
Partialdruck von HNOj3 den Sattigungsdampfdruck iibersteigt. Neu wird fiir die NAT-
Partikel ein mittlerer Radius von 5 ym angenommen und fiir die NAT-Anzahldichte eine
obere Schranke von 0.0005 Partikeln pro cm?® festgesetzt. Dies hat zur Folge, dass die
maximale NAT-Oberflichendichte in einer Gitterbox auf A, = 47 - 5% - 0.0005 =
0.16 um?/cm?® beschrinkt ist und hichstens die Menge an HNO3, die der Volumendichte
Vinaz = 0.26 ym? / cm?® entspricht, zu NAT auskondensieren kann. Damit wird dem Um-
stand Rechnung getragen, dass beobachtete NAT-Wolken oft stark iiberséttigt sind und
um mindestens zwei Grossenordnungen geringere Partikel-Anzahldichten als im Gleichge-
wicht mit der Gasphase aufweisen. Fiir die Dichte von NAT wird in der neuen Parame-
trisierung der Wert 1.62 g/m? anstelle von 1.35g/m3 verwendet.

Abbildung 5.49a zeigt Oberflichendichte, Volumendichte, mittlerer Radius und An-
zahldichte von NAT in Abhéngigkeit der Temperatur, berechnet mit der neuen und der
alten Parametrisierung fiir typische Bedingungen der unteren Stratosphére. Mit der neu-
en Parametrisierung ist die NAT-Volumendichte rund siebzigmal kleiner. Wegen der rund
neunmal grosseren Partikelradien betréigt der Unterschied fiir die Oberflichendichten gar
einen Faktor 200. Die heterogenen Reaktionen auf NAT laufen entsprechend langsamer
ab.

Fiir die reaktiven Aufnahmekoeffizienten v wird die gleiche Parametrisierung wie in
den bisherigen Modellversionen verwendet, siche Tabelle 3.5, Abschnitt 3.2.3.2. Aller-
dings werden die heterogenen Reaktionen auf NAT neu nach den heterogenen Reaktionen
auf Eis berechnet, wodurch die relative Feuchte bei der Berechnung von yxar den Wert
100 % nicht mehr iibersteigen kann. Entsprechend gelten fiir die Parametrisierungen von
7(CIONO2+H50) resp. 7(CIONOy,+HCI) die Bedingungen sgis < 1.0 und Tgis > T (vgl.
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(a) Volumendichte und Oberflachendichte von Eis (b) Reaktionskoeffizienten pseudo-erster Ordnung Eis
(50 hPa, H,0=5.0 ppm) (50 hPa, H,0=5.0 ppm)
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Abbildung 5.50: Wie Abbildung 5.49, aber fir Eis.

Tabelle 3.5).

Die Ratenkoeffizienten der heterogenen Reaktionen auf NAT sind in Abbildung 5.49b
dargestellt. Mit der neuen Parametrisierung laufen alle Reaktionen rund 200 mal lang-
samer ab. Fiir Reaktion (2.78) ist die Differenz zwischen den beiden Parametrisierungen
fiir Temperaturen unterhalb des Eisfrostpunkts wesentlich grosser, was durch sgg < 1.0
bedingt ist. Mit der neuen Parametrisierung spielen die heterogenen Reaktionen auf NAT
eine viel kleinere Rolle als friiher.

5.12.3 Reaktionen auf Eis

Wie in den bisherigen Modellversionen wird in einer Gitterbox, in welcher der Partialdruck
von HyO den Sattigungsdampfdruck iibersteigt, aller {iberschiissige Wasserdampf zu Eis
auskondensiert. Allerdings wird fiir die Eispartikel neu eine Anzahldichte von 0.1 cm™ an-
stelle von 10 cm ™3 angenommen, was bei gleich bleibender Volumendichte zu 100"/? = 4.6
mal grosseren Partikelradien und zu ~4.6 mal kleineren Oberflachendichten fiihrt. Fiir die
reaktiven Aufnahmekoeffizienten werden die gleichen Werte wie bisher verwendet, ausser
dass v(HOBr+HCI) neu auf den Wert 0.3 gesetzt wird (war bisher falschlicherweise gleich
null). Die heterogenen Reaktionen auf Eis laufen mit der neuen Parametrisierung rund
4.6 mal langsamer als bisher ab. Die Temperaturabhéngigkeit der Ratenkoeffizienten ist
in Abbildung 5.50b dargestellt. Abbildung 5.50a zeigt die Oberflichendichten, Teilchen-

anzahldichten und mittleren Partikelradien von Eis als Funktion der Temperatur.

5.12.4 Nettoeffekt der Reaktionen (2.77) und (2.78) fiir die neue
und alte Parametrisierung

In Abbildungen 5.51a, ¢ und d sind die Raten fiir die Umsetzung von CIONOy mit-
tels der heterogenen Reaktionen (2.77) und (2.78) in/auf stratosphérischen Aerosolen,
NAT und Eis fiir die neue und alte Parametrisierung dargestellt. Abbildung 5.51a zeigt
die Raten fiir stratosphérische Hintergrund-Aerosolkonzentrationen auf einer Héhe von
50 hPa, wobei die Berechnungen bei den gleichen Bedingungen wie fiir Abbildungen 5.47—
5.50 durchgefithrt wurden. In Abbildung 5.51¢ sind die entsprechenden Werte fiir stra-
tosphirische Aerosoloberflichendichten von 25 um?/cm? dargestellt, wie sie nach dem
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Abbildung 5.51: Totaler CIONOy-Umsatz durch die Reaktionen (2.77) und (2.78) in/auf stra-
tosphdrischen Aerosolen, NAT und FEis. (a): Werte fiir SOCOL-Modell berechnet auf einer
Héhe von 50hPa und einer SAGE-Aerosoloberfiichendichte von 1pum?/cm?®  (stratosphdri-
sche Hintergrund-Aerosolkonzentration) fiir typische HoO-, HCl- und HNOs-Konzentrationen
([H2 O]=5ppmu, [HCl=1ppbv, [HNO3]=10ppbv). Durchgezogene Linien: Werte fiir die neue
Parametrisierung. Gestrichelte Linien: Werte fiir die alte Parametrisierung bei falscher Berech-
nung der Partialdriicke (in bisherigen Modellversionen verwendet). Gepunktete Linien: Werte
fiir die alte Parametrisierung bei korrekter Berechnung der Partialdriicke. (b): Werte fiir ther-
modynamisches Modell von Carslaw et al. (1995a) bei den gleichen Bedingungen wie in (a).
Adaptiert von K. Carslaw, pers. Kommunikation, 2000. (c): Wie (a), aber fiir eine SAGE-Aero-
soloberflichendichte von 25um?/cm?® (Bedingungen wie nach Mt. Pinatubo). (d): Wie (a), aber
auf einer Hohe von 100 hPa.

Ausbruch des Mt. Pinatubo auftraten, und Abbildung 5.51d zeigt die Raten fiir strato-
sphérische Hintergrund-Aerosolkonzentrationen auf einer Héhe von 100 hPa. Fiir die neue
Parametrisierung sind oberhalb des Eisfrostpunkts Tgig nur die heterogenen Reaktionen
auf SSA /STS wichtig. Die Reaktionen auf NAT haben praktisch keine Bedeutung (Raten-
koeffizienten 1-3 Grossenordnungen kleiner als fiir fliissige Aerosole oder Eis). Unterhalb
von Tgps sind die Reaktionen auf Eis und STS wichtig. Mit der alten Parametrisierung
reagiert CIONO, dagegen fiir Temperaturen zwischen Tgis und Tyar vor allem auf NAT,
wahrend die Reaktionen in fliissigen Aerosolen wegen des nicht parametrisierten Volu-
menzuwachses durch die HNOz-Aufnahme nur langsam ablaufen.

In Abbildung 5.51b sind die gleichen Grossen wie in Abbildung 5.51a dargestellt, doch
wurden die Berechnungen mit dem thermodynamischen Modell von Carslaw et al. (1995a)
durchgefiihrt. Fiir die fliissigen Aerosolen stimmen die Resultate der neuen SOCOL-
Parametrisierung gut mit dem Modell von Carslaw iiberein. Fiir Eis sind die Raten in



5.12. NEUE PARAMETRISIERUNG DER HETEROGENEN CHEMIE (A13) 153

SOCOL bis zu viermal, fiir NAT bis zu fiinfmal tiefer.

In Abbildungen 5.51a, ¢ und d schwarz dargestellt ist der totale CIONO,-Umsatz, wel-
cher sich aus der Summe der heterogenen Reaktionen (2.77) und (2.78) in/auf SSA/STS,
NAT und Eis ergibt. In der vulkanisch ungestérten Atmosphére lauft der CIONO,-Netto-
umsatz fiir die neue Parametrisierung in fast allen Temperaturbereichen langsamer ab
(Abbildungen 5.51a und d). Fiir Temperaturen unterhalb von Ty wird mit der neuen
Parametrisierung bis zu zehnmal weniger CIONO, umgesetzt, fiir den Temperaturbereich
zwischen Tgis + 3 K und Tyar sind es bis zu sechsmal weniger. Nur gerade im Tempera-
turintervall zwischen Tyar und 7™, wird mit der neuen Parametrisierung bis zu viermal
mehr CIONOy umgesetzt, wihrend bei hoheren Temperaturen der CIONOy-Umsatz fiir
die neue Parametrisierung wieder langsamer ist. Txrs, Tnat und 7" hédngen vom Partial-
druck von H,O ab, Tyt auch vom Partialdruck von HNO3 und 7™ auch vom Partialdruck
von HCI. Bei konstant gehaltenen Mischungsverhéltnissen sind damit Tgis, Tnat und 77
vom Luftdruck abhéngig (vergleiche Abbildungen 5.51a und d).

Unter vulkanischen Bedingungen nimmt die Bedeutung der heterogenen Reaktionen
in/auf SSA/STS stark zu (Abbildung 5.51c). Bei hohen vulkanischen Aerosolkonzentratio-
nen ist der CIONOs-Nettoumsatz fiir die neue Parametrisierung fiir den gesamten Tempe-
raturbereich zwischen Tgis und 7™ hoher als im bisher verwendeten Schema, und 7™ liegt
auf 50 hPa bei rund 208 K gegeniiber 203.5 K fiir die vulkanisch ungestorte Atmosphére.

5.12.5 Sedimentation von NAT und Eis

Neu ist die Sedimentationsgeschwindigkeit vseq (in cm/s) parametrisiert durch

1960.0 - p ,
Vsed = A
0.0009 - (1.718 + 0.0049 - T' — 0.000012 - T*2)

(5.19)

wobei T die Temperatur (in °C), p die NAT- oder Eisdichte (in g/cm?®) und r den mitt-
leren NAT- oder Eis-Partikelradius (in cm) bezeichnet. Fiir r werden die gleichen Werte
wie bei der Bestimmung der Oberflichendichten verwendet. Damit ergibt sich fiir NAT
eine nidherungsweise konstante Sedimentationsgeschwindigkeit von ca. 0.6 cm/s und fiir
Eis Sedimentationsgeschwindigkeiten zwischen 0.3 und 1.0cm/s. Diese Werte sind um
1-2 Grossenordnungen hoher als die frither verwendeten 0.013 cm/s. Die Annahme, dass
hochstens so viele NAT-Partikel sedimentieren konnen wie Eispartikel, wird in der neuen
Parametrisierung nicht mehr verwendet. Damit sedimentiert NAT nicht erst fiir Tempe-
raturen unterhalb des Eisfrostpunkts.

Abbildung 5.52 zeigt die Sedimentationsgeschwindigkeiten von NAT und Eis fiir die
neue und alte Parametrisierung. Ebenfalls dargestellt sind Molekiilanzahldichten von fe-
stem und gasférmigem HNOj3; und H5O sowie der Sedimentationsfluss, welcher sich aus
dem Produkt der Sedimentationsgeschwindigkeit und der Molekiilanzahldichte von festem
HNO; (NAT) bzw. HoO (Eis) berechnet. Wihrend die Sedimentation von NAT und Eis
mit der fritheren Parametrisierung extrem schwach war, ist sie mit der neuen Parametri-
sierung nicht mehr vernachlassigbar.

5.12.6 Anderungen am chemischen Solver

Wie in Abschnitt 3.2.4 beschrieben, wird zur Losung des Differentialgleichungs-Systems,
das die chemischen Reaktionen der Spezies beschreibt, ein implizites Newton-Verfah-
ren verwendet. Dazu wird das Differentialgleichungs-System in ein Nullstellenproblem
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Abbildung 5.52: Sedimentationsgeschwindigkeit (a) von NAT und (b) von FEis, berechnet auf
einer Hohe von 50hPa fiir [HyoO]=5ppmv und [HNOs]=10 ppbv. Durchgezogene Linien: Werte
fir die neue Parametrisierung. Gestrichelte Linien: Werte fiir die alte Parametrisierung. FEben-
falls dargestellt sind die Molekiilanzahldichten von festem (s) und gasformigen (g) HNOs und
Hy0 sowie der Sedimentationsfluss, definiert als Produkt von Molekiilanzahldichte und Sedi-
mentationsgeschwindigkeit. Mit der neuen Parametrisierung betragt der Anteil des festen HNOs
(NAT) am gesamten HNOs hichstens 15 %. Die Temperaturabhingigkeit der Sedimentations-
geschwindigkeit von NAT fiir die alte Parametrisierung ist durch die Annahme bedingt, dass
hochstens so viele NAT-Partikel wie Eispartikel sedimentieren kénnen.

nichtlinearer Gleichungen umgeschrieben, welches durch ein iteratives Newton-Raphson-
Verfahren gelost wird. Dabei muss fiir jeden Iterationsschritt und jede Spezies die soge-
nannte Jacobi-Matrix berechnet werden. Wird eine Spezies A durch die Reaktion

(): C+D—A+B (5.20)

gebildet, enthélt die Jacobi-Matrix der Spezies A die partiellen Ableitungen

8[A] o 8[A] __ L
@ = k" [D] und m =E"-[C] (5.21)

als Elemente, wobei k£” den Reaktionskoeffizient bezeichnet.

In den bisherigen Modellversionen wurden die Reaktionen (2.77), (2.79) und (2.82) in
den Jacobi-Matrizen stets wie Reaktionen zweiter Ordnung anstatt pseudo-erster Ordnung
behandelt, wodurch die jeweiligen partiellen Ableitungen alle falsch waren. Zudem wurden
die Reaktionskoeffizienten in/auf stratosphérischen Aerosolen, welche eine Funktion von
HCI sind, in den einzelnen Iterationsschritten nicht an die neuen Werte von [HCI] ange-
passt. In der aktuellen Modellversion werden diese Reaktionskoeffizienten jeden Newton-
Raphson-Iterationsschritt neu berechnet und fiir die Jacobi-Matrizen die korrekten par-
tiellen Ableitungen verwendet. Die partiellen Ableitungen der Reaktionskoeffizienten k'
nach [HCI] werden durch die folgende Néherung beschrieben:

OK/([HCIy) _ K(1.01 - [HCIy) — K(0.99 - [HCI],)

oHCI 0.02 - [HCI], (5:22)
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Abbildung 5.53: Zonal gemittelte Differenz A13 - A12 fiir ClO, im August gemittelt iiber 1986
1990 und 1996-2000. (a): in %, (b): in ppbv. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test,
95 %-Niveau) sind schraffiert.

Bisher wurde der Zeitschritt des impliziten Newton-Verfahrens halbiert, falls die Cl,-,
Bry- oder NO,-Konzentrationen in einer Gitterbox vor und nach dem chemischen Solver
um mehr als 10 % voneinander abwichen. Diese sehr grobe Fehlerschranke wurde nun
korrigiert, so dass hochstens noch Abweichungen von 0.1 %o fir Cl, und Br, resp. 1% fiir
NO, erlaubt sind.

5.12.7 Effekte der Modifikationen

Die neue Parametrisierung der heterogenen Reaktionen in/auf stratosphérischen Aero-
solen, NAT und Eis und die Modifikationen in der Beschreibung der Sedimentation ha-
ben einen signifikanten Einfluss auf die modellierten Verteilungen von ClO,, NO,, NO,,
Wasserdampf und Ozon in der unteren und mittleren Stratosphére. Der Einfluss auf die
Temperatur ist — ausser in der unteren tropischen Stratosphére unter vulkanischen Be-
dingungen — marginal.

5.12.7.1 ClO,

Abbildung 5.53 zeigt die zonal und klimatologisch gemittelten Cl1O,-Differenzen zwischen
Modellsimulationen A13 und A12 fiir die vulkanisch ungestérte Atmosphére. Dargestellt
sind die relativen und absoluten Differenzen fiir August, wenn in den hohen siidlichen
Breiten die Unterschiede im ClO, maximal und der Einfluss auf die Ozonzerstérung
am grossten ist. Uber den Tropen und Subtropen zwischen der Tropopause und etwa
50 hPa sowie in den hohen Breiten der Winterhemisphére zwischen der Tropopause und
ca. 100 hPa sind die ClO,-Mischungsverhéltnisse in A13 um 50-1000 % hoher als in A12,
wéahrend die Mischungsverhéltnisse in den {ibrigen Gebieten der unteren Stratosphére um
ca. 20-50 % tiefer sind.

Das Vorzeichen der ClO,-Differenz ist eng mit der Temperatur verkniipft: In der un-
teren Stratosphére ausserhalb des Polarwirbels sind die ClO,-Mischungsverhéltnisse fiir
Temperaturen oberhalb (unterhalb) von ca. 205-210K in A13 allgemein tiefer (héher) als
in A12 (vergleiche Abbildung 4.5b mit Abbildung 5.53). Es gibt dafiir zwei Erklarungen:
Einerseits konnte der geinderte Umsatz der NoOs-Hydrolyse (2.83) eine Rolle spielen. Fiir
die neue Parametrisierung liegt die Reaktionsrate von (2.83) fiir Temperaturen oberhalb
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Abbildung 5.5/ : Breitenverteilung von ClO, auf 50 hPa im August fiir verschiedene Modell-
simulationen gemittelt iber 1986-1990 und 1996-2000. Das ausgeprigte Mazximum bei 70°S in
A12 und A13 ist auf eine kiinstliche Akkumulation von ClO, HOCI und Cl Oy zuriickzufiihren.

von ca. 210K etwas tiefer (~ 20% bei 220K) und zwischen ca. 200 und 210K leicht
hoher als fiir die alte Parametrisierung (Abbildung 5.48). Zwischen 195 und 200 K ist der
Ratenkoeffizient fiir beide Parametrisierungen etwa gleich gross und unterhalb von 195 K
fiir die neue Parametrisierung aufgrund der HNOj3-Aufnahme durch die Aerosole um bis
zu einer Grossenordnung hoher. Andererseits laufen die heterogenen Reaktionen (2.77)
und (2.78) unterhalb (oberhalb) von ca. 203-208 K in A13 netto schneller (langsamer) ab
als in A12 (Abbildungen 5.51a und d). Allerdings sind diese beiden Reaktionen in der
vulkanisch ungestorten Atmosphére fiir Temperaturen oberhalb von 205 K sehr langsam.

Wihrend die ClO,-Differenzen zwischen A13 und A12 fiir Temperaturen oberhalb von
210 K wahrscheinlich primér auf die unterschiedlichen Reaktionsraten der NoOs-Hydrolyse
zuriickzufiihren sind, lassen sich die bis zu 100 mal héheren ClO,-Werte {iber den Tropen
und Subtropen zwischen der Tropopause und etwa 50 hPa aufgrund der relativ kleinen
Differenzen in den NyOs-Reaktionsraten nicht erkléaren. Es ist daher wahrscheinlich, dass
die ClO,-Differenzen in dieser Region primér durch die gednderten Reaktionsraten der
heterogenen Reaktionen (2.77) und (2.78) verursacht werden. Dies bedeutet, dass in dieser
Region ein Teil der Chloraktivierung iiber die Reaktionen (2.77) und (2.78) ablauft.

Im winterlichen Polarwirbel oberhalb von 100 hPa sind die ClO,-Mischungsverhélt-
nisse in A13 aufgrund der rund 200 mal kleineren NAT-Oberflichendichten fast iiberall
tiefer als in A12. Im Temperaturbereich zwischen Txar und 7* (Abbildung 5.51a) ist der
Nettoumsatz der Reaktionen (2.77) und (2.78) in A13 leicht hoher als in A12, was in
den ClO,-Differenzen allerdings nicht sichtbar ist (teilweise sichtbar fiir September, nicht
gezeigt).

Die grossten absoluten ClO,-Differenzen zwischen den beiden Modellversionen treten
in der unteren Stratosphére bei etwa 70°S auf (Abbildung 5.53b). Auf dieser Breite findet
sich in den Monaten Juli und August — und etwas abgeschwécht auch im September —
in der simulierten ClO,-Verteilung ein ausgepriigtes (unrealistisches) Maximum, wobei
ClO, polwarts davon praktisch null ist. Abbildung 5.54 zeigt die breitenabhéngige ClO,-
Verteilung auf 50 hPa fiir verschiedene Modellversionen. Wie in Abschnitt 5.15.2 gezeigt
wird, ist das in allen bisherigen Modellversionen auftretende Maximum auf eine kiinstli-
che Akkumulation von ClO, HOCI und Cl,O, zuriickzufiihren, welche nicht transportiert
werden und nicht ins Zentrum des Wirbels gelangen konnen (vgl. auch Diskussion in Ab-
schnitt 4.2.4). Im Gegensatz zu den Modellversionen A15-A20, fiir welche alle Spezies
transportiert werden, findet in A12 und A13 die polare Ozonzerstérung vor allem am
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Abbildung 5.55: Zonal gemittelte Differenz A13 - A12 im August (a) fir NOg, (b) fir NO,.
Differenzen in %, gemittelt iber 1986—1990 und 1996-2000.

Wirbelrand statt. Die rund 40 % tieferen ClO,-Mischungsverhéltnisse in A13 haben einen
25 % langsameren Ozonabbau am Polarwirbelrand und eine entsprechende Zunahme der
antarktischen Ozonkonzentrationen zur Folge.

5.12.7.2 NO,, NO, und NAT

Abbildung 5.55 zeigt die zonal und klimatologisch gemittelten NO,- und NO,-Differenzen
zwischen den Modellsimulationen A13 und A12 fiir August. Die NO,_-Differenzen verhalten
sich ausser im Polarwirbel genau umgekehrt wie die ClO,-Differenzen: Uber den Tropen
und Subtropen zwischen der Tropopause und etwa 50hPa ist NO, in A13 um 5-20%
tiefer, in der iibrigen unteren Stratosphire ausserhalb des Polarwirbels um 2-15 % hoher
als in A12. Die reduzierten (erhohten) NO,-Konzentrationen bei gleichzeitig erhthten (re-
duzierten) ClO,-Konzentrationen (und HO,-Konzentrationen; nicht gezeigt) lassen sich
iiber eine Reduktion (Zunahme) der NoOs-Hydrolyse erklaren. Andererseits zeigt ein Ver-
gleich mit Abbildung 5.53a, dass die Effekte der neuen Parametrisierung fiir C10, viel
grosser sind als fiir NO,.. Dies ist ein weiteres Indiz dafiir, dass bei der Chloraktivierung
in SOCOL neben der NyOs-Hydrolyse auch die heterogenen Reaktionen (2.77) und (2.78)
eine Rolle spielen, welche keinen Einfluss auf die Verteilung von NO, haben.

Die NO,-Verteilungen der beiden Modellversionen unterscheiden sich praktisch nur im
Gebiet des siidlichen Polarwirbels, wo in A13 aufgrund der viel stédrkeren NAT-Sedimen-
tation zwischen 10 und 100 hPa bis zu 95 % weniger NO,, vorhanden ist. Abbildung 5.56
zeigt Hohenprofile bei 80°S und Breitenverteilungen auf 50 hPa fiir alle im Modell beriick-
sichtigten Stickstoff-Spezies fiir A13 (durchgezogene Linien) und A12 (gestrichelt). Fiir
die neue Parametrisierung sind die NAT-Mischungsverhéltnisse (grau) im siidlichen Polar-
wirbel um rund 90 % tiefer als in A12. Der Anteil von NAT am gesamten NO,, liegt in A13
im Juli und August bei 20-25 % gegeniiber beinahe 100 % fiir die alte Parametrisierung.
In A13 sedimentieren die NAT-Teilchen von ihrem Hauptentstehungsgebiet auf 30 hPa in
die darunterliegenden Schichten, was im August ein Minimum im NO, auf 30 hPa und
in den nachfolgenden Monaten eine generelle NO,-Abnahme zwischen 30 und 100 hPa
zur Folge hat. Dieser Prozess wird als Denitrifizierung bezeichnet und fiithrt zu einer
Verlangsamung der ClO,-Deaktivierung (Reaktion (2.56)) und damit zu einer stérkeren
und langer dauernden katalytischen Ozonzerstorung (vgl. Abschnitt 2.4). In den friitheren
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Abbildung 5.56: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse aller im Modell beriicksichtigter NO, -
Spezies gemittelt tiber 1986—-1990 und 1996-2000. Durchgezogene Linien: A13, gestrichelte Li-
nien: A12. (a)—(c): Héhenprofile bei 80°S im August, September und Oktober. (d) und (e):
Breitenverteilung auf 50 hPa im September und Oktober.

Modellversionen trat aufgrund der viel zu tiefen NAT-Sedimentationsgeschwindigkeiten
keine Denitrifizierung auf. Unterhalb von 15km, wo im Modell keine Bildung von NAT
und Eis moglich ist (Abschnitt 3.2.3.2), hat die NO,-Verteilung in A13 aufgrund der
Sedimentation aus den oberen Schichten ein lokales Maximum.

Der Prozess der Denitrifizierung wird auch in der realen Atmosphére beobachtet: Ab-
bildung 5.57 zeigt NO,- und H,O-Flugzeugbeobachtungen vom 22. September 1987 iiber
den siidlichen hohen Breiten auf etwa 20km (Anderson et al., 1989b). Die simulierten
NO,-Werte (Abbildung 5.56d) stimmen fiir A13 relativ gut mit den Beobachtungen iiber-
ein, wéhrend das polare NO,, fiir A12 drastisch iiberschétzt wird.

Der sprunghafte Abfall von NO, am Polarwirbelrand wurde anhand von Messungen
der NOo-Séule bereits vor der Entdeckung des Ozonlochs beobachtet (Nozon, 1978, 1979).
Verstandlicherweise wurde zu dieser Zeit der Grund fiir das sogenannte “Noxon-Clift” noch
nicht verstanden.

5.12.7.3 Wasserdampf

Abbildung 5.58 zeigt die breitenabhingige Wasserdampfverteilung auf 50 hPa im Sep-
tember. Im Polarwirbel sind die Wasserdampf-Mischungsverhéltnisse in A13 im Vergleich
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Abbildung 5.57: Flugzeugbeobachtungen von NOy und Hy O fdiber den hohen siidlichen Breiten
auf ca. 20km vom September 1987. Die starken meridionalen Gradienten zeigen FEvidenz fiir
PSC induzierte Denitrifizierung und Dehydration. Aus Solomon (1999).
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Abbildung 5.58: Breitenverteilung von Wasserdampf (durchgezogene Linien) und Fis (gepunk-
tete Linien) auf 50 hPa im September fiir A12 (gelb) und A13 (pink) gemittelt iber 1986-1990
und 1996-2000. Die FEisbildung nimmt in A18 aufgrund des erhohten Wasserdampfs zu, die
entsprechenden Eis-Oberflichendichten aber wegen der gréosser gewdhlten Partikelradien ab (vgl.
Abbildung 5.50).

zu A12 um 15-20 % erhoht. Dies ist hochstwahrscheinlich darauf zuriickzufiithren, dass
Reaktion (2.78) fiir die neue Parametrisierung bei tiefen Temperaturen nur noch eine un-
tergeordnete Rolle spielt (Abbildung 5.48), so dass im Polarwirbel weniger HoO in HOCI
und HNOj iiberfithrt wird. Aufgrund des erh6hten Wasserdampfs nimmt auch die Eisbil-
dung zu. Da jedoch in der neuen Parametrisierung aufgrund von grosser gewahlten Teil-
chenradien einer gegebenen Eisvolumendichte eine kleinere Oberflichendichte entspricht,
resultiert aus der erh6hten Eisbildung dennoch eine Abnahme der fiir die heterogene Che-
mie relevanten Oberflichendichten (ca. 50 %). Die in A13 im Vergleich zu A12 erhéhte
Sedimentationsgeschwindigkeit von Eis spielt nur eine untergeordnete Rolle.

Ein Vergleich der simulierten HyO-Mischungsverhéltnisse mit Flugzeugbeobachtungen
(Abbildung 5.57) zeigt fiir A13 fiir alle Breiten einen positiven Bias von ca. 1 ppmv (vgl.
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Abbildung 5.59: Zonal gemittelte Differenz A13 - A12 fiir Ozon im September gemittelt tber
1986-1990 und 1996-2000. (a): in %, (b): in ppmu.
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Abbildung 5.60: Zonal gemittelte Differenz A13 - A12 fiir Gesamtozon als Funktion der Breite
gemittelt iber 1986-1990 und 1996-2000. (a): in %, (b): in DU.

Abbildungen 4.12-4.14). Wie in Abschnitt 5.20.2 gezeigt wird, sind die zu hohen Wasser-
dampfkonzentrationen priméir eine Folge der in der unteren tropischen Stratosphére nicht
beriicksichtigten Zirrenbildung.

5.12.7.4 Ozon

Abbildung 5.59 zeigt die zonal und klimatologisch gemittelten Ozondifferenzen zwischen
Modellsimulation A13 und A12 fiir die vulkanisch ungestérte Atmosphére im September.
Ein Effekt der geinderten ClO,- und NO,_ -Mischungsverhéltnisse auf das stratosphéarische
Ozon ist nur fiir die hohen siidlichen Breiten erkennbar, wo die Mischungsverhaltnisse in
A13 um bis zu 50 % erhoht sind. Ein analoger Effekt tritt im Februar und Mérz auch
iiber der Arktis auf, wo in A13 im Gegensatz zu A12 praktisch kein NAT mehr gebildet
wird. Unter vulkanischen Bedingungen unterscheiden sich die Ozonverteilungen von A13
und A12 auch in der unteren Stratosphére iiber den Tropen und Subtropen, wo die Ozon-
mischungsverhéltnisse in A13 aufgrund der deutlich héheren ClO,-Konzentrationen um
5-15 % reduziert sind.

Die in A13 und A12 unterschiedlichen Ozonmischungsverhéltnisse im Polarwirbel sind
auch in der Ozonsédule klar erkennbar (Abbildung 5.60). Im Friihling und Frithsommer
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Abbildung 5.61: Zeitlicher Verlauf (a) der Temperatur und (b) von Ozon iiber dem Aquator
auf 50 hPa nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo fiir verschiedene Modellsimulationen. Ebenfalls
eingezeichnet ist T* (vgl. Abbildung 5.51) fiir Aerosol-Oberflichendichten von 1um?/cm? (blau
gepunktete Linie) und 25 um?/em? (rot gepunktete Linie).

kommt es durch das iiber die Residualzirkulation vom Pol Richtung Aquator transpor-
tierte Ozon auch iiber den mittleren Breiten zu einer geringen — aber signifikanten —
Erhohung der Ozonséule.

5.12.7.5 Ozon und Chlor nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo

Abbildung 5.61 zeigt den zeitlichen Verlauf von Temperatur und Ozon auf 50 hPa iiber
dem Aquator in den Modellsimulationen A06, A07, A12 und A13. Ebenfalls eingezeichnet
ist die aus Abbildungen 5.51a und ¢ entnommene kritische Temperatur 7* bei hoher vul-
kanischer Aerosolbelastung (7y,,.; rot) und bei Hintergrund-Konzentrationen (77;; blau).
T™* bezeichnet die Temperatur, fiir welche der Nettoumsatz der heterogenen Reaktionen
(2.77) und (2.78) fiir die neue Parametrisierung gleich gross ist wie fiir die alte. Bei tiefe-
ren (hoheren) Temperaturen ist der Nettoumsatz fiir die neue Parametrisierung hoher
(tiefer).

Zwischen dem Temperaturverlauf und den Ozondifferenzen zwischen A13 und A12
besteht ein enger Zusammenhang: Vom Zeitpunkt des Ausbruchs von Mt. Pinatubo bis
anfangs 1993 liegt die 50 hPa-Temperatur aufgrund von erhéhter Absorption langwelliger
Strahlung durch die vulkanischen Aerosole relativ hoch — im Bereich von 777, — und
die Ozonkonzentrationen in A12 und A13 unterscheiden sich kaum. Mitte 1993 sinkt
die 50 hPa-Temperatur aufgrund abnehmender Strahlungsabsorption durch die Aerosole
deutlich und liegt wihrend der folgenden beiden Jahre meist klar unterhalb von 77 ,.. (T*
sinkt allerdings aufgrund der abnehmenden Aerosolkonzentrationen ebenfalls und néhert
sich T, b*g) Fiir diese Periode liegen die Ozonmischungsverhéltnisse in A13 klar tiefer als in
A12 und pendeln sich erst ab 1996, wenn die Aerosolkonzentrationen wieder nahe beim
Hintergrundwert liegen, wieder bei den Werten von A12 ein. Umgekehrt beeinflussen
die im Vergleich zu A12 reduzierten Ozonmischungsverhéltnisse die Temperatur (1.5-2 K
Abkiihlung verglichen mit A12 fiir Juni-Dezember 1994 und Juni—September 1995).

Wihrend der Jahre 1993-1995 sind die ClO,-Mischungsverhéltnisse iiber dem Aqua-
tor auf 50 hPa fiir A13 meist rund doppelt so hoch wie fiir A12. Abbildung 5.62 zeigt
den zeitlichen Verlauf der im Modell beriicksichtigen anorganischen Chlorspezies fiir A13
(durchgezogene Linien) und A12 (gestrichelt). Im Méarz/April 1993 und von Dezember

1993-Mérz 1994 liegen in A13 25-30 % des gesamten anorganischen Chlors Cl, in Form
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Abbildung 5.62: Zeitlicher Verlauf der im Modell beriicksichtigen Chlor-Spezies tiber dem
Aquator auf 50 hPa. Durchgezogene Linien: A13, gestrichelte Linien: A12.

von ClO,, vor, das entsprechende C1O/Cl,-Verhéltnis liegt bei 12-13 % (Abbildung 5.37b).
Insbesondere fiir 1994, als die SAGE-Oberflichendichten iiber dem Aquator auf 50 hPa
zwischen 3 und 8 yum?cm~3 betrugen, sind diese Werte mit Sicherheit viel zu hoch (vgl.
Abbildung 5.38) — und noch unrealistischer als in den bisherigen Modellsimulationen. Wie
in Abschnitt 5.15.2 gezeigt wird, werden die unrealistisch hohen ClO,-Konzentrationen
und die damit verbundene Uberschétzung des vulkanischen Ozonabbaus durch eine kiinst-
liche Akkumulation der im Modell nicht transportierten Spezies ClO, HOCI und Cly0,
verursacht.

Bemerkenswert ist auch das in A12 und A13 unterschiedliche Verhalten der beiden
Reservoirspezies HCI und CIONOs nach dem Ausbruch von Mt. Pinatubo: In A12 fallt
HCI sprunghaft ab und CIONO, steigt sprunghaft an, in A13 nehmen dagegen sowohl
HCl wie CIONO, leicht ab. Diese Differenzen lassen sich nur erkldren, wenn ClO, nach
dem Vulkanausbruch nicht nur indirekt {iber die NyOs-Hydrolyse, sondern auch direkt
tiber die heterogenen Reaktionen (2.77) und (2.78) aktiviert wird.

Wie in Abbildung 5.47 gezeigt, unterliegt der reaktive Aufnahmekoeffizient von (2.78)
in der neuen Parametrisierung einer viel stirkeren Temperaturabhéngigkeit. Die relative
Bedeutung von Reaktion (2.77) bei der direkten Chloraktivierung durch (2.77) und (2.78)
nimmt damit in der neuen Parametrisierung fiir Temperaturen oberhalb von ca. 203 K ab,
d.h. CIONO; reagiert in A13 verstéirkt mit HoO statt mit HCl, und HCI nimmt daher im
Vergleich zu A12 zu.

Die gleichzeitige Zunahme von CIONO, und Abnahme von HCI nach dem Vulkanaus-
bruch fiir A12 ist vermutlich dadurch zu erklaren, dass ein betrichtlicher Teil des iiber
die Reaktionsfolge (2.77)4(2.42)+(2.37) gebildeten ClO aufgrund der tiefen Mischungs-
verhéltnisse des atomaren Sauerstoffs in der unteren Stratosphére nicht {iber (2.38) weiter-
reagiert, sondern iiber (2.56) in CIONO, iiberfiihrt wird. In A12 lduft damit die folgende
Reaktionsfolge ab:

CIONO, + HC1 "&" €1, + HNO; (2.77)
Cly + hy — 2Cl (2.42)

2 (Cl+ 03 — ClO + Oy) (2.37)

2 (C10 + NOy + M — CIONO, + M) (2.56)

Netto: HCI + 2 N02 + 2 03 +hy — CIONOQ + HNO3 + 2 02



5.13. BILANZ DER MODELLMODIFIKATIONEN A02-A13 UND ZIELSETZUNG FUR
Al14-A19 163

In A13 reagiert CIONO, statt mit HCI vermehrt mit H,O:

CIONO, + H,0 "E" HOCI + HNOs

(2.78)

HOCI + hy — Cl+ OH (2.42)
Cl+ 03 — ClO + O, (2.50)

ClO + NOs + M — CIONO, + M (2.56)
NO, + OH + M — HNO; + M (2.59)

Netto: HQO + 2 N02 + 03 + hy — 2 HNOg + 02

Dabei wird HOCI nicht iiber (2.79) abgebaut, da die Temperaturen fiir die Reaktion
zu hoch sind. Uber die zweite Reaktionsfolge werden zwei statt nur ein HNOs-Molekiil
gebildet. Tatséchlich sind die HNO3s-Mischungsverhéltnisse nach Mt. Pinatubo in der
unteren tropischen Stratosphére fiir A13 gegeniiber A12 um rund 5% erhoht.

Das in A12 und A13 unterschiedliche Verhalten von HCI und CIONO, ist ein wichtiges
Indiz dafiir, dass im Modell die Chloraktivierung nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo
nicht nur iiber die NoOs-Hydrolyse, sondern auch direkt iiber (2.77) und (2.78) abléduft.
Beobachtungen von reduzierten HCl-Mischungsverhéltnissen iiber den mittleren Breiten
der unteren Stratosphére nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo legen nahe, dass die
Reaktionen (2.77) und (2.78) bei der Chloraktivierung ausserhalb des Polarwirbels auch
in der realen Atmosphéire eine Rolle spielen, obwohl dort die mittleren Temperaturen
eigentlich zu hoch sind (Webster et al., 1998; Solomon et al., 1998). Vermutlich spielen
dabei wellenbedingte Temperaturschwankungen und die starke Nichtlinearitdt der Tem-
peraturabhéngigkeit der Reaktionskoeffizienten von (2.77) und (2.78) eine entscheidende
Rolle (Murphy and Ravishankara, 1994).

Die Verwendung der neuen Parametrisierung der heterogenen Chemie fiihrt zu keiner
Verbesserung des im Modell markant iiberschétzten Ozonabbaus nach Mt. Pinatubo und
El Chichén (Abbildungen 4.43 und 5.37d). Eine Verbesserung wird erst erreicht, wenn
alle im Modell beriicksichtigten Spezies transportiert werden, so dass ClO, HOCI und
Cl;04 in der unteren tropischen Stratosphére nicht mehr kiinstlich angereichert werden

(Abschnitt 5.15.2).

5.13 Bilanz der Modellmodifikationen A02—A13 und
Zielsetzung fiir A14-A19

Wie in den Abschnitten 5.4.2, 5.5.2 und 5.12.7 beschrieben, haben das QBO-Nudging
(Modellversion A05), die Neuberechnung der stratosphérischen Aerosol-Extinktionskoef-
fizienten und -Oberflichendichten mit der Mie-Theorie (A06) sowie die neue Parametrisie-
rung der heterogenen Chemie (A13) einen grossen Einfluss auf die Modellresultate. Das
QBO-Nudging bewirkt einen QBO-Zyklus in verschiedenen Modellvariablen und fiihrt
insbesondere im dquatorialen Zonalwind und im Ozon zu einer deutlich besseren Uberein-
stimmung von Modellresultaten und Beobachtungen (Abbildungen 5.10, 5.16 und 5.17).
Daneben bewirkt die QBO-Assimilation eine allgemeine Zunahme der stratosphérischen
Residualzirkulation im Modell. Dies hat einen signifikanten Einfluss auf die Modellklima-
tologien der meisten Modellgrossen und fiithrt zu einer Reduktion des Modellbias in der
Temperatur, im Zonalwind, O3 und CH4 in der unteren und mittleren Stratosphére {iber
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den Tropen und Subtropen. Die neu berechneten Oberflichendichten der stratosphéri-
schen Aerosole stimmen oberhalb von ca. 22 km wesentlich besser mit den Beobachtungen
tiberein (Abbildung 5.27). Sie haben einen signifikanten Einfluss auf die simulierten NO,-,
ClO,-, HO,- und Ozonverteilungen. Allerdings scheint die fiir die Mie-Theorie verwendete
Log-Normalverteilung die Aerosolgrossenverteilung unter vulkanischen Bedingungen nicht
treffend wiederzugeben, so dass das Temperatursignal nach El Chichén und Mt. Pinatubo
mit den neuen Extinktionskoeffizienten erheblich iiberschétzt wird (Abbildung 4.44). Die
neue Parametrisierung der heterogenen Chemie hat einen signifikanten Einfluss auf die si-
mulierten Verteilungen von ClO,, NO,, NO,, Wasserdampf und Ozon in der unteren und
mittleren Stratosphére. Die NAT-Bildung wird in der neuen Parametrisierung substan-
tiell reduziert und stimmt nun besser mit Beobachtungen iiberein. Neu tritt im Modell
im siidlichen Polarwirbel — iibereinstimmend mit Beobachtungen — eine ausgepragte De-
nitrifizierung auf (Abbildungen 5.56 und 5.57).

Die Verwendung zeitabhéngiger Strahlungsintensitdten und Photolyseraten (A02) be-
wirkt ein Signal des 11-jéhrigen Sonnenzyklus in der simulierten Temperatur-, Zonalwind-,
O3-, HyO-, CHy- und HO,-Verteilung. Der Wechsel vom GISS- zum SAGE-Datensatz der
stratosphérischen Aerosole (A07) bewirkt ein ausgepréigteres Ozon- und Temperatursig-
nal nach El Chichén und Mt. Pinatubo und beeinflusst zudem die Modellklimatologien
von NO,, ClO, und HO,. Verglichen mit A05, A06 und A13 ist der Einfluss der Mo-
dellmodifikationen von A02 und A07 jedoch relativ gering (Abbildungen 4.43, 4.44 und
5.7).

Die Beriicksichtigung der Heizraten von Halogenkohlenwasserstoffen (A03) und tro-
posphérischen Aerosolen (A08) im Strahlungsmodul, die Kopplung von Chemie- und
Strahlungsmodul zur Berechnung der Heizraten von CHy, NoO und FCKWs (A04) so-
wie die Verwendung neuer Datensitze fir die Randbedingungsfelder von NO,, CO (A09),
CO., CHy4, N2O (A11), ODSCLS, ODSCLL, ODSBR (A12) und SST/SI (A10) haben nur
einen marginalen Einfluss auf die modellierten stratosphérischen Verteilungen. Entspre-
chend sind die Effekte dieser Modellmodifikationen auf die simulierte Gesamtozonvertei-
lung alle klein und statistisch nicht signifikant (Abbildung 5.1).

Trotz einiger deutlicher Verbesserungen aufgrund der bisher vorgenommenen Modell-
modifikationen sind einige schwerwiegende Probleme wie die unrealistischen Chlor- und
Bromverteilungen (Abbildungen 4.23-4.25) oder die substantielle Uberschitzung des Ozon-
abbaus nach Mt. Pinatubo und El Chichén (Abbildungen 4.43 und 5.37d) fiir Simulation
A13 nach wie vor vorhanden. Abbildung 5.63 zeigt die modellierten Verteilungen von
CCl,, Cl, und ClO, fiir AO1, A13 und fiir die in den folgenden Unterkapiteln beschriebe-
nen Modellversionen A14-A20. In A01 und A13 sind die im Abschnitt 4.2.4 beschriebenen
Artefakte deutlich sichtbar: Uber den Tropen sind die Mischungsverhiltnisse von CCl, in
der Stratosphére bis zu 30 % hoher als in der Troposphére, was physikalisch nicht moglich
ist (Abbildung 5.63b). Dieser Artefakt tritt im Friithling und Sommer auch in den hohen
Breiten der jeweiligen Hemisphére auf, ist dort aber auf die obere Stratosphére beschrénkt
(Abbildung 5.63c, nicht gezeigt fiir die Nordhemisphére). Im Winter und Friihling weist
die CCl,-Verteilung iiber den hohen Breiten zwischen 10 und 100 hPa ein Minimum auf,
das aufgrund der rdumlichen und zeitlichen Homogenitéat von CCl, nicht existieren diirf-
te (Abbildungen 5.63a, c, d, e). Uber der Antarktis auf 50 hPa, wo das Minimum am
ausgeprégtesten ist, betragen die simulierten Mischungsverhéltnisse im August und Sep-
tember nur gerade 40-50 % der Werte der oberen Stratosphire. Ein anderer Artefakt ist
das Maximum im CCl, und Cl, am Rand des stidlichen Polarwirbels (Abbildung 5.63e).
Das Maximum im CCl, und Cl, fallt mit dem durch heterogene Chloraktivierung verur-
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Abbildung 5.63: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von CCl, (durchgezogene Linien),
Cly (gepunktet) und ClO, (gestrichelt) gemittelt iber 1991-2000 (in ppbv). Die verschiedenen
Linienfarben bezeichnen verschiedene Modellversionen, Legende siehe mittlere Abbildung oben.
Héhenprofile (a) bei 80°N im Februar, (b) iiber dem Aquator im Februar und (c) bei 80°S im
September. Breitenverteilungen auf 50 hPa im (d) Februar und (e) September.

sachten Maximum im ClO, zusammen. Im Gegensatz zu Modellversionen A01-A12 sind
in A13 als Folge der geiinderten NAT-Parametrisierung entsprechende Maxima am Rand
des nordlichen Polarwirbels nur in den Monaten Dezember und Januar vorhanden, nicht
aber im Februar (Abbildung 5.63d, vgl. Abschnitt 5.5.2.2).

Abbildung 5.64 zeigt, dass SOCOL wegen der oben beschriebenen Probleme bei der
Simulation der vertikalen Verteilung und der zeitlichen Entwicklung von Cl, im Ver-
gleich zu anderen CCMs sehr schlecht abschneidet. Die Abbildung stammt aus dem
CCM-Modellvergleich der Chemistry-Climate Validation Activity for SPARC (CCMVal)
(Eyring et al., 2006), an dem SOCOL mit der Modellsimulation A13 teilnahm. Von
den dreizehn an der Evaluierung beteiligten CCMs zeigen drei Modelle klar unreali-
stische Cl,-Hohenprofile: MRI mit generell zu tiefen und SOCOL und CCSRNIES mit
zu hohen — physikalisch nicht moglichen — stratosphérischen Cl,-Mischungsverhiltnissen
(Abbildung 5.64a). Abbildung 5.64b zeigt die zeitliche Entwicklung von Cl, im Okto-
ber bei 80°S auf 50hPa . Aufgrund des Anstiegs der FCKW-Emissionen nehmen die
Cl,-Mischungsverhiltnisse bis Ende der 90er-Jahre in allen Simulationen zu. Die Cl,-
Konzentrationen werden jedoch fiir SOCOL aufgrund des kiinstlichen CCl,-Minimums
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Abbildung 5.64: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von Cl, (in ppbv) fir CCM-
Simulationen des Modellvergleichs der Chemistry-Climate Validation Activity for SPARC (CCM-
Val). Die SOCOL-Simulation (gelb gestrichelt) wurde mit Modellversion A13 durchgefiihrt. (a):
Héhenprofile bei 8° S im November gemittelt iber 1990-1999. (b): Zeitliche Entwicklung bei 80° S
auf 50 hPa im Oktober. Rauten: Schitzungen fir Cl,, abgeleitet aus HALOE HCI-Messungen fiir
1992 (Douglass et al., 1995; Santee et al., 1996) und aus Aura MLS HCI fir 2005. Aus Eyring
et al. (2006).
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Abbildung 5.65: Zonal gemitteltes Gesamtozon (a) im Midrz, (b) im Oktober gemittelt
tiber 1991-2000 (in DU). Die verschiedenen Linienfarben bezeichnen verschiedene Modellver-
sionen. Schwarz gepunktete Linien: NIWA-Beobachtungen, grau gepunktete Linien: TOMS-
Beobachtungen. Graue Fliche: NIWA £1 Standardabweichung (o) beziiglich klimatologischem
Mittel. In den siidlichen hohen Breiten im Oktober sind A01 und A13 durch A20 verdeckt.

im Polarwirbel erheblich unterschéitzt und liegen im Oktober 1992 mit 1.1 ppbv fast drei-
mal tiefer als der von HALOE-Beobachtungen abgeleitete Wert um 3.0 ppbv (Douglass
et al., 1995; Santee et al., 1996). Auch wenn dieser Wert wegen der limitierten Abdeckung
von HALOE mit Unsicherheiten von 10-15 % verbunden ist (Froidevauz et al., 2006), sind
Mischungsverhéltnisse von 2.5 ppbv oder weniger im Jahr 2000 wie in SOCOL und E39/C
mit Sicherheit zu tief (Eyring et al., 2006).

Trotz der viel zu tiefen Cl,-Mischungsverhéltnisse im Polarwirbel und der damit ver-
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Abbildung 5.66: Zonal gemittelte Ozon-Mischungsverhdltnisse (in ppmv). Die verschiedenen
Linienfarben bezeichnen verschiedene Modellversionen (gemittelt iiber 1991-2000), Legende siehe
mittlere Abbildung oben. Schwarze Punkte: HALOE-Beobachtungen (1991-2002), schwarze Rau-
ten: Ballonsondierungen iber der antarktischen Neumayer-Station (1992-2000). Graue Fliche:
HALOE +1 Standardabweichung (o) beziiglich klimatologischem Mittel. Hohenprofile (a) bei
8PN im Mirz, (b) diber dem Aquator im Mdrz und (c) bei 80°S im Oktober. Breitenverteilun-
gen auf 50 hPa im (d) Mdrz und (e) Oktober.

bundenen Unterschitzung des katalytischen Ozonabbaus wird das Gesamtozon in der
Antarktis (Arktis) im September und Oktober (Februar und Mérz) in den Modellver-
sionen A01-A13 unterschdtzt (Abbildungen 5.65, 5.1 und 4.35). Wie in Abbildung 5.66
gezeigt, sind die simulierten Ozonkonzentrationen in A01 und A13 in den hohen siidlichen
Breiten auf 50 hPa im Oktober zwar deutlich hoher als das HALOE-Retrieval (und hoher
als alle iibrigen Modelle von CCMVal, siehe Eyring et al. (2006), Abbildung 13e). Dagegen
sind die simulierten Ozonkonzentrationen in den hohen Breiten unterhalb von 100 hPa als
Folge von Problemen mit dem Semi-Lagrange’schen Transportschema (Abschnitt 5.19)
deutlich zu tief (Abbildungen 4.31-4.33), wodurch der zu schwache chemische Ozonabbau
im Polarwirbel maskiert wird. In der Ozonséule werden die zu hohen Ozonkonzentratio-
nen zwischen 40 und 100 hPa durch die zu tiefen Werte unterhalb von 100 hPa ungefédhr
kompensiert (siehe ausfiihrliche Diskussion in Abschnitt 4.2.6).

Da die simulierten Ozonkonzentrationen im Polarwinter infolge Fehlerkompensation
relativ gut mit den Beobachtungen iibereinstimmen, wurden die Probleme in den model-
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lierten Verteilungen von Chlor und Brom erst bei der Auswertung von Simulation A13
entdeckt, fast zeitgleich mit dem Erscheinen des CCM-Validierungs-Papers von FEyring
et al. (2006).

Die Modellmodifikationen A14-A19 hatten die Losung der oben beschriebenen Arte-
fakte im Chlor und Brom zum Ziel. Wie sich zeigte, werden diese Probleme fast ausschliess-
lich im Transportschema verursacht. Die Modifikationen im Transportschema fiihren auch
zu einer verbesserten Simulation des Ozonabbaus nach Mt. Pinatubo und El Chichoén.

5.14 Erweiterung der ODSBR-Familie, Einzelbehand-
lung aller ODS bei chemischen Reaktionen und
troposphirische Senke fiir HBr (A14)

In Modellversion A14 wurde angestrebt, die in SOCOL im Vergleich zu den Beobachtun-
gen von Sinnhuber et al. (2005) rund 50 % zu tiefen stratosphérischen Br,-Konzentrationen
zu verbessern. Einerseits wird die ODSBR-Familie um die beiden kurzlebigen Substan-
zen Bromoform (CHBr3) und Methylenbromid (CHyBry) erweitert, wodurch die ODSBR-
Mischungsverhéltnisse in der planetaren Grenzschicht dauerhaft um 7.31 pptv erhoht wer-
den. Fiir 1975 entspricht dies beinahe einer Verdoppelung gegeniiber der bisher verwende-
ten Werte, fiir 2000 einer Zunahme von rund 30 %. Andererseits wird bei den Photolyse-
und O('D)-/OH-Oxidationsreaktionen vom Typ

ODS + hv — Produkte (5.23)
ODS + O('D) — Produkte (5.24)
ODS + OH — Produkte (5.25)

neu zwischen den Reaktionsraten der einzelnen Familienmitglieder unterschieden. Bisher
wurden fiir alle Mitglieder von ODSBR, ODSCLS und ODSCLL die jeweiligen Reak-
tionsraten von H1301, CFC-11 und CFC-12 verwendet. Da H1301, CFC-11 und CFC-12
teilweise betrédchtlich hohere chemische Lebensdauern als die iibrigen Familienmitglieder
aufweisen, war der Abbau des organischen Broms und Chlors in den bisherigen Modell-
versionen generell zu langsam.

Fiir HBr wird in Modellversion A14 neu eine untere Randbedingung eingefiihrt. We-
gen der bisher fehlenden Senke wurde HBr in den Modellversionen A01-A13 in der Tro-
posphére kiinstlich akkumuliert.

5.14.1 Modifikationen im Modell
Die ODSBR-Familie wird neu definiert als
[ODSBR] = [H1211] + [H1301] + [CH3Br] + 3 - [CHBr3] + 2 - [CH,Bro]. (5.26)

Fiir CHBr3 und CH,Bry werden als Randbedingung basierend auf Sinnhuber et al. (2005)
zeitlich und global konstante Mischungsverhéltnisse von 1.63 resp. 1.21 pptv vorgeschrie-
ben. Abbildung 5.67 zeigt die zeitliche Entwicklung der nach (5.26) definierten ODSBR-
Familie in der planetaren Grenzschicht. Die in den bisherigen Modellversionen verwendete,
nach (3.3) definierte ODSBR-Familie ist zum Vergleich als schwarz gepunktete Linie ein-
gezeichnet. CH3Br und CHBr3 machen den Hauptteil des organischen Broms aus, sind
aber beide sehr kurzlebig.
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Abbildung 5.67: Zeitliche Entwicklung der nach (5.26) definierten ODSBR-Familie und ih-
rer Mitglieder in pptv. Bis Ende der achtziger Jahre machen CHsBr, CHBrs und CHyBry den
Hauptteil aus, sind aber alle sehr kurzlebig. Die gepunktete schwarze Linie entspricht der frither
verwendeten Definition von ODSBR.

Zur Einzelbehandlung aller im Modell beriicksichtigter ODS (CFC-11, CFC-12, CFC-
113, CFC-114, CFC-115, CCly, CH3CCl3, HCFC-22, HC-141b, HC-142b, H1211, H1301,
CH;3Cl, CH3Br, CHBr3, CH5Brsy) werden im Chemiemodul 13 neue Photolyse-Reaktionen,
14 neue O('D)- und 8 neue OH-Oxidationsreaktionen vom Typ (5.23), (5.24) und (5.25)
eingefiihrt. Im Transportschema werden die ODS wegen des hohen Rechenaufwands da-
gegen nicht einzeln, sondern wie bisher als ODSCLS-, ODSCLL- und ODSBR-Familien
transportiert. Nach jedem Transportschritt miissen daher die Mischungsverhéltnisse der
Familien in die Mischungsverhiltnisse ihrer Mitglieder umgerechnet werden, wobei dhn-
lich vorgegangen wird wie in Modellversion A12, Abschnitt 5.11. Anstelle von (5.13) wird
jedoch die folgende Definition fiir p; verwendet:

_ tuft
nile;Ple ™

Di = . (5.27)

_ tLuft

> i1 myletBle

Die in (5.27) verwendeten Variablen haben die gleichen Bedeutungen wie in Definition
(5.13). Wie in Al12 wird p; verwendet, um aus der Konzentration [f] der Familie die
Konzentrationen [¢;] der Familienmitglieder zu bestimmen:
L
[ei] = —pilf] (5.28)
Der Unterschied zwischen den Definitionen (5.27) und (5.13) besteht darin, dass sich bei
(5.27) die atmosphéarische Lebensdauer der Familie aus den Lebensdauern ihrer Mitglieder
zusammensetzt, wihrend bei (5.13) dazu die Lebensdauer der Familienvertreter CFC-11
und CFC-12 verwendet wird. In A12 und in der aktuellen Modellversion werden unter-
schiedliche Definitionen fiir p; verwendet, weil die ODS im Chemiemodul unterschiedlich
behandelt werden. Das oben beschriebene Verfahren wird neu auch zur Bestimmung der
Familienmitglieder im Strahlungsmodul beniitzt.

Abbildung 5.68 zeigt die Zusammensetzung der ODSBR-Familie als Funktion des Al-
ters der Luft bei der Verwendung von Gleichungen (5.27) und (5.28). In SOCOL setzt
sich die ODSBR-Familie geméss der gepunkteten Linien zusammen, da fiir ¢, nur die
Werte 0.5, 1.5, 2.5, 3.5 und 4.5 Jahre angenommen werden kénnen (vgl. Abbildung 5.45
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Zusammensetzung von ODSBR
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Abbildung 5.68: Anderung der Zusammensetzung der ODSBR-Familie mit zunehmendem Al-
ter der Luft bei Verwendung von Gleichungen (5.27) und (5.28). Gepunktet dargestellt sind die
in SOCOL verwendeten Werte, wo fir das Alter der Luft nur die Werte tiug = 0.5, 1.5, 2.5,
3.5 und 4.5 Jahre zugelassen sind. Der Anteil der kurzlebigen Substanzen CHsBr, CHBr3 und
CHsBry nimmt rasch ab. Die dargestellte Verteilung ist reprisentativ fiir ODSBR-Emissionen
von 1990.
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Abbildung 5.69: (a): Zeitliche Entwicklung der ODSCLS-Familie und ihrer Mitglieder. (b):
Anderung der Zusammensetzung der ODSCLS-Familie mit zunehmendem Alter der Luft bei
Verwendung von Gleichungen (5.27) und (5.28), reprisentativ fir 1990. Gepunktet dargestellt
sind die in SOCOL verwendeten Werte.

in Abschnitt 5.11). Wie aus Abbildung 5.68 ersichtlich ist, sind die neu eingefithrten Sub-
stanzen CHBr; und CHyBry nur fiir ¢, < 1 Jahr von Bedeutung, d.h. in den Tropen
und Subtropen nur unterhalb von 50 hPa und in den mittleren und hohen Breiten nur in
der Troposphire (Abbildung 5.45).

Abbildungen 5.69 und 5.70 zeigen die ODSCLS- und ODSCLL-Familien als Funktion
der Zeit sowie die Zusammensetzung dieser Familien als Funktion des Alters der Luft bei
der Verwendung von Gleichungen (5.27) und (5.28). Fiir ODSCLL bleibt die Zusammen-
setzung der Familie wegen der hohen atmosphérischen Lebensdauer ihrer Mitglieder in
guter Ndaherung konstant.
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(a) ODSCLL in planetarer Grenzschicht (b) Zusammensetzung von ODSCLL
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Abbildung 5.70: Wie Abbildung 5.69, aber fiir ODSCLL.

Bei der Untersuchung des Brom-Budgets wurde festgestellt, dass HBr in den bisherigen
Modellversionen aufgrund einer fehlenden troposphérischen Senke kontinuierlich angerei-
chert wurde. Nach zehn Jahren Simulation wurden in der Troposphére HBr-Werte von 800
pptv erreicht, gegeniiber 0.1-0.4 pptv in der realen Atmosphére (Brasseur et al., 1990). In
Modellversion A14 wird daher fiir HBr eine untere Randbedingung eingefiihrt, welche auf
einfache Weise die Senke durch Auswaschung parametrisieren soll. Dabei wird fiir HBr in
den untersten fiinf Schichten ein Wert von 0.1 pptv vorgeschrieben.

5.14.2 Effekte der Modifikationen

Die Einzelbehandlung aller im Modell beriicksichtigter ODS bei der Berechnung der
Photolyse- und O(*D)-/OH-Oxidationsreaktionen (5.23)—(5.25) hat einen signifikanten
Einfluss auf die anorganische Chlorverteilung in der Troposphére und in der unteren Stra-
tosphére. Fiir CBr, und Br, sind die Differenzen zwischen Modellversionen A14 und A13
enorm, jedoch hauptséchlich eine Folge der neu eingefiihrten unteren Randbedingung fiir
HBr. Die geénderten Brom- und Chlorkonzentrationen beeinflussen die simulierte Ozon-
verteilung in der Troposphére, der Effekt in der Stratosphére ist dagegen gering.

Abbildung 5.71 zeigt die zonal gemittelten Differenzen zwischen Al14 und A13 fiir
Cl,. Durch die Einzelbehandlung der Photolyse- und O(*D)-/OH-Oxidationsreaktionen
wird das organische Chlor rascher abgebaut, womit das anorganische Chlor Cl, in junger
Luft zunimmt. Am grossten sind die relativen Differenzen in der Troposphéire mit einer
Zunahme von 50-100 %. In der unteren Stratosphére ist Cl,, fiir A14 gegeniiber A13 um 5-
20 % erhoht, was ca. 0.1 ppbv entspricht. Wie aus Abbildung 5.63 ersichtlich ist, tragen die
Modellmodifikationen von A14 zu keiner Verbesserung der in Abschnitt 5.13 beschriebenen
Artefakte bei.

Abbildung 5.72 zeigt die modellierten Verteilungen von CBr, und Br, fiir A01, A13
und A14 sowie fiir die in den folgenden Unterkapiteln beschriebenen Modellversionen
A15, A16 und A20. Dank der neu eingefithrten unteren Randbedingung fiir HBr ver-
schwindet in A14 die kiinstliche Brom-Akkumulation in der Troposphére grosstenteils
(Abbildungen 5.72a-c). Als Folge davon sind die CBr,- und Br,-Mischungsverhéltnisse in
der Troposphére und in der unteren und mittleren Stratosphére in A14 deutlich tiefer als
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(a) Cl -Differenz A14-A13 Juli [%] (b) Cl,-Differenz. A14-A13 Juli [ppbv]
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Abbildung 5.71: Zonal gemittelte Differenz A14 - A13 fiir Cl, im Juli gemittelt iber 1991
2000. (a): in %, (b): in ppbu. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-Niveau)
sind schraffiert.

in A13. Dagegen sind die CBr,- und Br,-Konzentrationen in der oberen Stratosphére und
in der Mesosphére in A14 hoher wegen einer neu auftretenden — offensichtlich kiinstlichen
— Brom-Akkumulation an der tropischen Stratopause. Die simulierte CBr,-Verteilung ist
damit in Al4 weiterhin weit entfernt von derjenigen in der realen Atmosphére, wo die
Mischungsverhéltnisse aufgrund der Zunahme der ODSBR-Emissionen (mit der Zeit) mit
zunehmender Hohe und Breite (zunehmendem Alter der Luft) leicht abnehmen.

In Abbildung 5.73 sind die Ozonabbauraten fiir A14 (dicke Linien) und A13 (diinne
Linien) in einem Hohenprofil iiber dem Aquator dargestellt. Abbildung 5.73a zeigt die
Abbauraten fiir Hintergrundkonzentrationen der stratosphérischen Aerosole (klimatologi-
sches Mittel tiber 1986-1990) und Abbildung 5.73b unter vulkanischen Bedingungen (Mit-
tel iiber 1992-1994). In beiden Fillen werden in der Troposphére durch die Elimination
der kiinstlichen troposphérischen Brom-Akkumulation die Abbauraten des unrealistisch
hohen Br,/HO,-Abbauzyklus (vgl. Abschnitt 4.2.7) um ca. 60 % reduziert, womit der
Ozonabbau netto um 30-50 % verlangsamt wird. Entsprechend nehmen die troposphéri-
schen Ozonkonzentrationen fiir A14 gegeniiber A13 um 10-40 % zu (Abbildung 5.74a).
In der unteren Stratosphére gleichen sich in der vulkanisch ungestorten Atmosphére die
Effekte der tieferen Br,- und hoheren Cl,- (und ClO,)-Mischungsverhéltnisse in bezug
auf die Ozonabbauraten praktisch aus. Entsprechend sind die stratosphérischen Ozondif-
ferenzen zwischen A14 und A13 in der vulkanisch ungestérten Atmosphére klein (Abbil-
dung 5.74b). Bei hohen stratosphérischen Aerosolkonzentrationen nach Mt. Pinatubo und
El Chichén, wenn iiber heterogene Reaktionen eine erhtohte Menge ClO, aktiviert wird
(Abbildung 5.37b), resultiert fiir A14 in der unteren tropischen Stratosphéire dagegen net-
to eine Zunahme des chemischen Ozonabbaus von bis zu 100 % (Abbildung 5.73b). Ozon
wird dadurch in der unteren tropischen Stratosphire um 5-15% reduziert.

Das unterschiedliche Verhalten unter vulkanischen Bedingungen und in der vulka-
nisch ungestorten Atmosphére ist auch im zeitlichen Verlauf des Gesamtozons deutlich
erkennbar. Wie aus Abbildung 5.75 ersichtlich ist, ist die Ozonséule fiir A14 gegeniiber
A13 in den Jahren 1979-1981, 1986-1990 und 1996-2000 in den Tropen deutlich erhoht,
wéhrend sich die beiden Modellsimulationen nach den Eruptionen von Mt. Pinatubo und
El Chichén kaum unterscheiden. In der vulkanisch ungestérten Atmosphére betragt die
Zunahme des Gesamtozons fiir A14 gegeniiber A13 2-10% (Abbildung 5.74b).
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Abbildung 5.72: Zonal gemittelte Mischungsverhiltnisse von CBr, (durchgezogene Linien) und
Bry (gepunktet) gemittelt iber 1991-2000 (in pptv). Die verschiedenen Linienfarben bezeichnen
verschiedene Modellversionen, Legende siehe linke Abbildung oben. Hohenprofile (a) bei 8¢° N im
Februar, (b) iiber dem Aquator im Februar und (c) bei 80°S im September. Breitenverteilungen
auf 50 hPa im (d) Februar und (e) September. A15 ist in der Troposphdre, A16 praktisch tiberall
durch A20 verdeckt.
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Abbildung 5.73: Zonal gemittelte O,-Abbauraten tiber dem Aquator im Mdrz fir A13 (dimne
Linien) und A14 (dicke Linien). (a): gemittelt dber 1986-1990 und 1996-2000 (stratosphdrische
Hintergrund-Aerosolkonzentration), (b): gemittelt iber 1992-1994 (vulkanische Bedingungen).
Braun: NO,-Zyklen, blau: HO,-Zyklen, rot: ClO,-Zyklen, gelb: Bry-Zyklen, pink: ClOy-/HO,-
Zyklen, grin: Bry-/HOg-Zyklen, orange: ClOy-/Br,-Zyklen, grau: Chapman-Chemie, schwarz:
totaler O-Abbau. Angaben in Molekiile/cm?/s. Aufgrund der tieferen Bromkonzentrationen
nimmt der Ozonabbau fir A14 in der Troposphdire ab. Unter vulkanischen Bedingungen nimmt
der Ozonabbau fiir A14 in der unteren tropischen Stratosphdre als Folge der hoheren Cly-
Mischungsverhdltnisse um bis zu 100 % zu. Dabei wird Ozon primdr tiber den Dimerzyklus abge-
baut, was auf unrealistische Akkumulationen von ClO, Clp Oy und HOCI zuriickzufiihren ist (vgl.
Abschnitt 5.15.2).
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Abbildung 5.74: Zonal gemittelte Differenz A14 - A13 (a) fir Ozon im Juli (in %), (b) fir
Gesamtozon (in %). Klimatologisches Mittel iber 1986-1990 und 1996-2000 (stratosphdrische
Hintergrund-Aerosolkonzentration).



5.15. TRANSPORT ALLER CHEMISCHEN SPEZIES (A15) 175

Gesamtozon

360

340

320

300

340

330

320

310

300
290

280

i

270

Gesamtozon [D.U.]

n
[2]
o
T I|IIIIIIIII|IIIIIIIII

300 ;/’ : A 60°S-90°S
R AA A
260 A A > 7 J’
‘ M\ A
\ N
- \/\‘7

200 L e
1979 1981 1983 1985 1987 1989 1991 1993 1995 1997 1999

— AO01 A14 — A16 — A20 s TOMS
— A13 - A15 - A19 m—— NIWA

Abbildung 5.75: Zeitliche Entwicklung des Gesamtozons in Dobson-Einheiten (DU) fiir Mo-
dellversionen A01, A13, A1/, A15, A16, A19 und A20 sowie NIWA- und TOMS-Beobachtungen.
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5.15 Transport aller chemischen Spezies (A15)

Um Rechenzeit zu sparen, wurden in den bisherigen Modellversionen die sehr kurzlebi-
gen Spurenstoffe nicht transportiert. In Modellversion A15 werden neu alle 41 Spezies
von SOCOL im Transport beriicksichtigt. Zudem werden die im Modell vorgeschriebenen
Depositionsfliisse durch realistischere Werte ersetzt.

5.15.1 Modifikationen im Modell

In A15 werden auch die folgenden Spezies transportiert: O(*D), HO,, OH, H, CHs, CH;30,
CH30,, CH,0O, HCO, CH30,H, CI, Cl1O, HOCI, Cl,04, Br, HBr, HOBr, N und NOs. Die
einzelnen Mitglieder der ODSCLS-; ODSCLL- und ODSBR werden nach wie vor nicht
einzeln, sondern als Familie transportiert.

Fiir die Depositionsgeschwindigkeiten am Modellunterrand (vgl. Abschnitt 3.2.2) wer-
den neu die Werte von Hauglustaine et al. (1994) verwendet. Im Vergleich zu den bisher
verwendeten Geschwindigkeiten sind die Depositionsgeschwindigkeiten von Ozon, NO und
NO; bei Hauglustaine et al. (1994) deutlich geringer. Die unrealistisch hohen Ozon-De-
positionsgeschwindigkeiten fithrten in den bisherigen Modellversionen zu einer starken
Unterschiatzung von Ozon in der bodennahen Grenzschicht.

Spurenstoff || bisher | Hauglustaine et al. (1994)

O3 (Land) 3 0.4
O3 (Meer) 0.1 0.07
NO (Land) || 0.1 | 0.016
NO (Meer) || 0.05 | 0.003
NO, (Land) || 0.1 0.1
NO, (Meer) || 0.05 0.02

Tabelle 5.4: Abgeinderte Depositionsgeschwindigkeiten (in cm/s).

5.15.2 Effekte der Modifikationen

Der Transport aller Spurenstoffe hat einen grossen Einfluss auf die modellierten Ver-
teilungen von Chlor, Brom und Ozon. Im simulierten Chlor und Brom verschwinden
verschiedene kiinstliche Massenakkumulationen, die durch einzelne bisher nicht transpor-
tierte Spezies verursacht wurden. Das Ozonsignal nach El Chichén und Mt. Pinatubo,
das bisher substantiell iiberschéitzt wurde, stimmt in Modellsimulation A15 viel besser
mit den Beobachtungen iiberein.

Abbildung 5.63 zeigt, dass das unrealistische Maximum im CCl, und Cl, am Polar-
wirbelrand in A15 verschwindet. Ebenso tritt das unphysikalische Cl,-Maximum in der
Stratosphére tiber den Tropen nicht mehr auf (Abbildungen 5.63b, ¢ und 5.64a). Beide
Artefakte waren eine Folge von kiinstlichen Massenakkumulationen der Spurenstoffe ClO,
Cl;05 und HOCI. Diese wurden in den bisherigen Modellsimulationen nicht transportiert,
was zu einer substantiellen Verletzung der Massenerhaltung der CCl,- und Cl,-Familien
fithrte. Hingegen hat der Transport aller Modellspezies keinen Einfluss auf das jeweils
im Winter und Friithling auftretende CCl,-Minimum in den hohen Breiten (Abbildun-
gen 5.63a, d, e und 5.64b). Gegeniiber A14 ist ClO, (und Cl, und CCl,) in A15 praktisch
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Abbildung 5.76: Zonal gemittelte Differenz A15 - A1 fir ClO, im September gemittelt iber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppbv. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-
Niveau) sind schraffiert.

in der ganzen Stratosphére stark reduziert (Abbildung 5.76). Am grossten sind die Diffe-
renzen dort, wo viel Chlor aktiviert ist und sich viel Cl1O, Cl;O5 und HOCI akkumulieren
konnte, also im Polarwirbel und in der oberen Stratosphédre. Umgekehrt resultiert je-
doch im Zentrum des Polarwirbels (80°S-90°S und 80°N-90°N) eine Zunahme von ClO,,
(und CCl,), weil ClO und ClyO, frither vom Polarwirbelrand nicht polwérts transportiert
wurden. Gross sind die ClO,-Differenzen auch in der Region der tropischen Tropopause,
wo im Modell iiber die heterogenen Reaktionen (2.77) und (2.78) Chlor aktiviert wird
(Abschnitt 5.5.2.2). Auch hier bildeten sich in den fritheren Modellversionen kiinstliche
Chlor-Akkumulationen, die bewirkten, dass Ozon in der Tropopausenregion im Modell
unrealistischerweise primér iiber den Dimerzyklus abgebaut wurde (Abbildungen 4.38b
und 5.73). Dieser Artefakt verschwindet fiir A15 (nicht gezeigt). Interessant ist auch der
Einfluss auf die simulierte Chlorpartitionierung nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo
(Abbildung 5.37b). In A15 wird nach dem Vulkanausbruch viel weniger Chlor aktiviert,
und die unrealistischen ClO,/Cl,-Maxima im Mé&rz/April 1992, Januar 1993 und Mérz
1994 verschwinden. Gegeniiber den Flugzeugbeobachtungen von Fahey et al. (1993) (Ab-
bildung 5.38) wird der Anteil des reaktiven Chlors jetzt allerdings eher unterschéitzt. Eine
deutliche Verbesserung zeigt sich fiir A15 auch in der simulierten CIONOs-Verteilung
(vgl. Abbildung 4.21). Im Gegensatz zu den fritheren Modellversionen weist die model-
lierte Verteilung von A15 in der Stratosphére iiber den Tropen ein Minimum auf, in
Ubereinstimmung mit CLAES-Beobachtungen (nicht gezeigt).

Abbildung 5.72 zeigt, dass im Vergleich zu A14 auch das stratosphéarische Brom deut-
lich reduziert ist. Wie beim Chlor verursachten in den fritheren Modellversionen verschie-
dene nicht transportierte Spezies kiinstliche Brom-Akkumulationen, in A14 insbesondere
an der tropischen Stratopause und in der Troposphére. Trotzdem unterscheidet sich die si-
mulierte Bromverteilung nach wie vor stark von derjenigen in der realen Atmosphére: An-
statt einer anndhernd konstanten CBry-Verteilung in der Troposphére und Stratosphére
fallen die simulierten CBr,-Mischungsverhéltnisse in A15 in der Stratosphére auf 10-40 %
der troposphérischen Werte ab, wobei der Fehler iiber den siidlichen hohen Breiten im
Winter und Friihling am grossten ist (Abbildung 5.72c).

In Abbildung 5.77 sind die Ozon-Differenzen zwischen A15 und A14 im Oktober dar-
gestellt. Aufgrund des deutlich reduzierten ClO, (und Br,) ist das simulierte Ozon in der
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Abbildung 5.77: Zonal gemittelte Differenz A15 - A14 fir Ozon im Oktober gemittelt iber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppmo.
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Abbildung 5.78: Zonal gemittelte Differenz A15 - A14 fiir Gesamtozon als Funktion der Breite
gemittelt dber 1991-2000. (a): in %, (b): in DU.

unteren und oberen Stratosphére gegeniiber A14 signifikant erhoht. Am grossten sind die
Differenzen im siidlichen Polarwirbel, wo die Ozonkonzentrationen in A15 um bis zu 120 %
erhoht sind. In der Region der tropischen Tropopause ist Ozon um rund 30 % erhoht. In der
Troposphire nimmt Ozon in A15 generell um 10-15% zu, in der planetaren Grenzschicht
wegen der geinderten Depositionsgeschwindigkeiten um rund 100 %. Die Zunahme des
troposphérischen Ozons ausserhalb der planetaren Grenzschicht ist primér auf den Riick-
gang des in fritheren Modellversionen kiinstlich akkumulierten Broms zuriickzufiihren.
Der auch in A14 immer noch unrealistisch hohe Br,/HO,-Abbauzyklus (Abbildung 5.73)
ist in A15 um ca. 80 % reduziert (nicht gezeigt), so dass der troposphérische Ozonabbau
im Modell nun durch den HO,-Zyklus 1 bestimmt wird (vgl. Abschnitt 4.2.7).

Aus den hoheren stratosphérischen und troposphérischen Ozonkonzentrationen resul-
tiert im Gesamtozon eine Zunahme von etwa 5% iiber den Tropen und von 20 % iiber
der Antarktis im September und Oktober (Abbildung 5.78). Allerdings wird nun das Ge-
samtozon gegeniiber den NIWA-Beobachtungen in den Tropen und mittleren Breiten um
20-40 % und iiber der Antarktis im Friihling um ca. 30 % tiberschétzt (Abbildungen 5.1
und 5.65b).

Abbildung 5.75 zeigt, dass das simulierte Ozonsignal nach Mt. Pinatubo und El
Chichén durch den Transport aller Spurenstoffe wesentlich verbessert wird. Zwar besteht
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in A15 gegeniiber den Beobachtungen wéihrend der ganzen Simulationsperiode ein Bias
von 15-20 DU iiber den Tropen und von ca. 10 DU iiber den mittleren siidlichen Breiten,
aber der zeitliche Verlauf und die Stérke der simulierten Ozonanomlie nach Mt. Pinatubo
und El Chichén stimmt nun sehr gut mit NIWA und TOMS iiberein, insbesondere iiber
den Tropen. In den fritheren Modellversionen wurde der Ozonabbau nach Mt. Pinatubo
und El Chichén um mehr als einen Faktor zwei iiberschétzt — offensichtlich als Folge der
nicht transportierten kurzlebigen Spezies ClO, Cl;O2 und HOCI.

5.16 Familienbasierter Massenfixer fiir Cl,, Br, und
NO, (A16)

Wie in Abschnitt 5.15.2 beschrieben, bleibt das unrealistische CCl,-Minimum auf 50 hPa
in den hohen Breiten im Winter und Friihling bestehen, selbst wenn alle Modellspezies
transportiert werden (Abbildung 5.63). Testsimulationen zeigten, dass der kiinstliche Mas-
senverlust von CCl, (und CBry) nicht durch den chemischen Solver verursacht sein kann,
wo die Massenerhaltung von CCl,, CBr, und NO, iiber eine allfillige Verkiirzung des
Zeitschritts erreicht wird (Abschnitte 3.2.4 und 5.12.6). Wie im folgenden gezeigt wird,
resultiert der Massenverlust vielmehr aus der Anwendung des Massenfixers von William-
son and Rasch (1989) nach dem Semi-Lagrange’schen Transport. Das Transportschema
von SOCOL und das Konzept des Massenfixers werden ausfiihrlich in Abschnitt 3.2.5
beschrieben.

5.16.1 Studien zum Semi-Lagrange’schen Transportschema (1)

Um die Rolle des Massenfixers in der Region des siidlichen Polarwirbels besser zu verste-
hen, wurden mit der Modellversion A15 verschiedene Testsimulationen mit idealisierten
Tracern durchgefiihrt. Eine detaillierte Beschreibung dieser Tracer-Tests findet sich im
Anhang A. Fiir den Test TO1 wurden zwei verschiedene Tracer definiert, wobei die Mi-
schungsverhéltnisse des ersten Tracers als Anfangsbedingung zwischen 90°S und 83°S auf
eins und zwischen 69°S und 90°N auf null gesetzt wurden mit einem linearen Ubergang
zwischen 83°S und 69°S. Fiir den zweite Tracer wurde eine umgekehrte Anfangsvertei-
lung gewéhlt, so dass die Summe des ersten und zweiten Tracers iiber alle Breiten gleich
eins war. Diese Anfangsbedingungen wurden in allen Modellschichten angewendet. Die
Simulation wurde am 1. September 1996 gestartet. Nach einem Monat sank die Sum-
me der Mischungsverhéltnisse der beiden Tracer, die theoretisch fiir jede Gitterbox und
jeden Zeitschritt eins betragen miisste, in der Polarregion auf den Wert 0.9 ab (Abbil-
dung A.1 im Anhang A). Die Simulation wurde mit gleichbleibenden Anfangsbedingungen
fiir einen kleineren Zeitschritt (15min statt 2h) und in (3.11) gleich 0 oder 1 statt 3/2
gesetzten Exponenten wiederholt (Tracer-Tests T0O8-T10). Der kiinstliche Massenverlust
wurde fiir diese Simulationen nicht verbessert. Schliesslich wurden die gleichen Simulatio-
nen wiederholt mit bilinearen statt Hermite-Spline-Interpolationen zur Bestimmung der
Mischungsverhéltnisse in den sogenannten “departure points” des Semi-Lagrange’schen
Schemas (T12). Bilineare Interpolation fiihrte zu einer verbesserten Massenerhaltung,
aber zu einer unerwiinschten Zunahme der numerischen Diffusion (Abbildung A.12).
Neben den Tracer-Tests wurden verschiedene Sensitivitédtssimulationen durchgefiihrt,
um die Effekte des Massenfixers auf Chlor und Ozon zu untersuchen (jeweils mit Start am
1. Januar 1996). Tabelle 5.5 gibt einen Uberblick iiber die durchgefiihrten Simulationen.
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R1 | Standard-Simulation mit Modellversion A15

R2 | Wie R1, aber heterogene Chemie ausgeschaltet

R3 | Wie R1, aber Massenfixer fiir alle Spezies ausgeschaltet

R4 | Wie R1, aber zusétzlich zu den einzelnen Familienmitgliedern wird auch
CCl, transportiert. Die einzelnen Familienmitglieder werden nicht durch
den Massenfixer von Williamson und Rasch, sondern aufgrund der massen-
fixierten CCl,-Mischungsverhéltnisse nachkorrigiert (siehe Gleichung (5.29))
R5 | Wie R4, aber fiir Cl, statt CCl,

Tabelle 5.5: Sensitivitdtssimulationen zur Untersuchung des kiinstlichen Massenverlusts von
Chlor im Polarwirbel.

(a) CCl, 50 hPa 80°S (b) Cl, 50 hPa 80°S () O, 50 hPa 80°S
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Abbildung 5.79: Saisonale Variabilitit der Mischungsverhiltnisse von (a) CCl, (in ppbv), (b)
Cly (in ppbv) und (c) Ozon (in ppmv) bei 8°S auf 50 hPa fir die in Tabelle 5.5 beschriebe-
nen Sensitivitits-Simulationen. Alle Simulationen starten am 1. Januar 1996 und basieren auf
Modellversion A15.

Abbildung 5.79 zeigt die Effekte der einzelnen Sensitivitdtssimulationen auf CCl,, Cl,
und Ozon bei 80°S auf 50 hPa. Mit ausgeschalteter heterogener Chemie (R2) wird der
kiinstliche Massenverlust von CCl, und Cl, betrachtlich reduziert, was ein starkes Indiz
dafiir ist, dass der Massenverlust durch die Mitglieder der reaktiven Chlorfamilie (C10,,)
mit ihren starken Gradienten am Polarwirbelrand verursacht wird (vgl. Abschnitt 3.2.5).
Komplettes Ausschalten des Massenfixers (R3) fithrt zu einem starken — durch kiinstli-
che Massenakkumulation verursachten — Anstieg von CCl, und Cl, (Abbildungen 5.79a
und b), was massiv tiefere Ozonkonzentrationen wihrend der Monate September bis De-
zember zur Folge hat (Abbildung 5.79¢). Simulationen R4 und R5 zeigen eine Methode,
wie die Massenerhaltung von CCl, und Cl, deutlich verbessert werden kann. In diesen
Simulationen wird zusétzlich zu den einzelnen Familienmitgliedern auch CCl, (R4) bzw.
Cl, (R5) transportiert. Der Massenfixer von Williamson and Rasch (1989) wird nun nicht
auf die einzelnen Familienmitglieder, sondern auf die transportierte Familie angewen-
det. Schliesslich wird in jeder Gitterbox das Mischungsverhéltnis der transportierten und
massenfixierten Familie [f]} verwendet, um die Mischungsverhéltnisse der transportierten
Familienmitglieder [¢;]r so zu skalieren, dass die Summe ihrer Mischungsverhéltnisse mit
dem Mischungsverhéltnis der Familie lokal iibereinstimmt:

el = = e (5.20)

> sl

Dabei bezeichnet das Suffix x Mischungsverhéltnisse, die nach dem Semi-Lagrange’schen
Transport 7' massenkorrigiert wurden, n; ist die Anzahl Chloratome des Familienmitglieds
c; und N die totale Anzahl Familienmitglieder. Im Grunde genommen fiihrt die Methode
des familienbasierten Massenfixierens eine bei der Standardprozedur fehlende lokale Kom-
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(a) CCIy September A15 (b) CCIy September A16
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Abbildung 5.80: Zonal gemitteltes CCl, im September gemittelt iber 1985-1990 in ppbv. (a):
Al15, (b): Al6.

ponente wieder ein. Wie in Abbildungen 5.79a und b gezeigt, bleibt die Masse von CCl,
(fiir R4) bzw. von Cl, (fiir R5) bei der Anwendung einer familienbasierten Massenkorrek-
tur praktisch erhalten. (Die schwache zeitliche Zunahme im CCl, bzw. Cl, kommt durch
das Einschwingen des Modells im ersten Modelljahr zustande.) Aufgrund der hoheren
Cl,-Konzentrationen ist polares Ozon auf 50 hPa im Spatwinter und Friihling fiir R4 und
R5 substantiell tiefer — und damit viel realistischer — als fiir R1 (Abbildung 5.79¢).

5.16.2 Modifikationen im Modell

In Modellversion A16 wird zur Verbesserung der Massenerhaltung von Chlor die Methode
des familienbasierten Massenfixierens von Sensitivitidtstest R5 verwendet. Es wird nicht
die Methode von R4 beniitzt, um eine Konversion von organischem Chlor in anorgani-
sches Chlor und umgekehrt zu verhindern. Eine familienbasierte Massenkorrektur wird
in A16 neben Chlor auch fiir anorganisches Brom (Br,) und die Familie des ungeraden
Stickstoffs (NO, ) angewendet. Fiir Ozon kann die Methode nicht beniitzt werden, da keine
entsprechende Familie existiert.

5.16.3 Effekte der Modifikationen

Familienbasierte Massenkorrektur fiir Cl,, Br, und NO, hat einen grossen Einfluss auf
die modellierten Verteilungen von Chlor, Brom, NO,, NO,, HO, und Ozon. In der Re-
gion des Polarwirbels verschwinden die unrealistischen Chlorminima grosstenteils, und die
simulierte Bromverteilung wird fundamental verbessert. Allerdings sind die simulierten
Ozonkonzentrationen in den hohen Breiten im Winter und Friihling nun deutlich zu tief.

5.16.3.1 Chlor

Abbildung 5.80 zeigt fiir Modellversionen A15 und A16 die zonal gemittelte CCl,-Ver-
teilung im September. In der Region des siidlichen Polarwirbels verschwindet das un-
realistische Minimum fiir A16 grosstenteils. Allerdings sind in den hohen Breiten beider
Hemisphéren noch immer schwach ausgepriagte Minima sichtbar, vermutlich weil der fa-
milienbasierte Massenfixer auf Cl, und nicht auf CCl, angewendet wird. Ein weiterer
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Abbildung 5.81: Zonal gemittelte Differenz A16 - A15 fiir Cl, im September gemittelt diber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppbuv. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-
Niveau) sind schraffiert.
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Abbildung 5.82: Zonal gemittelte Differenz A16 - A15 fir ClO, im September gemittelt iber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppbu.

Schwachpunkt in der CCl,-Verteilung von A16 sind die in der mittleren und oberen Stra-
tosphére im Vergleich zur Troposphére leicht hoheren Mischungsverhéltnisse, insbesondere
iiber den Tropen. Da in Abbildung 5.80 iiber die Periode 1985-1990 gemittelt wurde, als
die FCKW-Emissionen noch zunehmend waren, wire eine umgekehrte Abhédngigkeit rea-
listisch. Dieser Artefakt wird moglicherweise durch einen in der unteren Stratosphére in
reduzierter Form noch immer vorhandenen kiinstlichen Massentransport von den hohen
Breiten in die Tropen verursacht. Uber die tropical pipe wird der Fehler in die mittlere
und obere Stratosphére transportiert. Trotz dieser Schwachpunkte ist die Chlorverteilung
fiir A16 im Vergleich zu allen fritheren Modellversionen enorm verbessert, was auch aus
Abbildung 5.63 klar ersichtlich ist.

Abbildung 5.81 zeigt die zonal gemittelten Differenzen zwischen A16 und A15 fiir das
gesamte anorganische Chlor Cl, im September. Als Folge der familienbasierten Massen-
korrektur nimmt Cl, in der gesamten Stratosphére signifikant zu. Am grossten sind die
Differenzen im Polarwirbel, wo sich die Cl,-Konzentrationen mehr als verdoppeln. In der
oberen Stratosphire ist Cl, gegeniiber A15 um rund 25% erhoht, was impliziert, dass
der Transport von Chlor in die obere Stratosphére durch den Massenfixer nun teilweise
verhindert wird.
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Abbildung 5.83: Zonal gemittelte Differenz A16 - A15 fir NO, im September gemittelt tber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppbu.

Abbildung 5.82 zeigt die entsprechenden Differenzen fiir C10,. Ahnlich wie fiir Cl, sind
die C10,-Mischungsverhéaltnisse in der Region des Polarwirbels in A16 mehr als doppelt so
hoch wie in A15. In der unteren Stratosphére iiber den Tropen ist C1O, um 30-70 % erhoht
— deutlich mehr als die entsprechende Zunahme im Cl, (Abbildung 5.81a). In der oberen
Stratosphére ist ClO, in A16 — im Gegensatz zu Cl, — reduziert, wobei die Differenzen
iiber den mittleren Breiten der Winterhemisphére am grossten sind (15-20 %).

Das unterschiedliche Verhalten von ClO, und Cl,, ist primér eine Folge des gednderten
NO,, welches in A16 in der unteren Stratosphére reduziert und in der oberen Stratosphére
erhoht ist (Abschnitt 5.16.3.3). Hohere NO,-Konzentrationen bewirken tiber Reaktion
(2.56) eine Zunahme in der ClO,-Deaktivierung (vgl. Abschnitt 5.5.2.2).

Wie in Abbildungen 5.37 und 5.38 gezeigt, stimmen fiir A16 die simulierten und be-
obachten ClO/Cl,-Verhiltnisse nach der Eruption von Mt. Pinatubo besser miteinander
iiberein.

5.16.3.2 Brom

Wie aus Abbildung 5.72 ersichtlich ist, wird die simulierte Bromverteilung dank der fa-
milienbasierten Massenkorrektur fundamental verbessert. Wéhrend in den fritheren Mo-
dellversionen die CBr,-Mischungsverhéltnisse in der Stratosphére unrealistischerweise auf
20-30 % der troposphérischen Werte absanken, sind sie fiir A16 — wie in der realen Atmo-
sphére — iiber die gesamte Atmosphére anndhernd konstant. Allerdings tritt in der Region
des Polarwirbels in stark reduzierter Form noch immer ein kiinstlicher Massenverlust auf,
dhnlich wie fir CCl,.

5.16.3.3 NO, und NO,

Familienbasierte Massenkorrektur bewirkt in der simulierten NO,- und NO,-Verteilung
eine starke Zunahme in der mittleren und oberen Stratosphére. Abbildung 5.83 zeigt die
Differenzen zwischen A16 und A15 fiir NO,. Im Vergleich zu A15 ist NO, in der oberen
Stratosphére sowie in der mittleren Stratosphére in den mittleren und hohen Breiten um
30-70 % erhoht und in der unteren Stratosphéire iiber den Tropen um ca. 15 % reduziert.
Das entsprechende Differenzenmuster fiir NO, sieht @hnlich aus. Offensichtlich gelangte
in den fritheren Modellversionen ein betréchtlicher Teil von NO, und NO, nie in die obere
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Abbildung 5.84: Zonal gemittelte Mischungsverhdiltnisse von NO+NOs im September (in
ppbv). Die verschiedenen Linienfarben bezeichnen verschiedene Modellversionen (gemittelt iber
1991-2000). Schwarze Punkte: HALOE-Beobachtungen (1991-2002). Graue Fliche: HALOFE +1
Standardabweichung (o) beziiglich klimatologischem Mittel. (a): Hohenprofil iber dem Aquator,
(b): Breitenverteilungen auf 5hPa. A05 ist meist durch A15, A16 meist durch A20 verdeckt.

Stratosphére, vermutlich weil NO, durch den Massenfixer kiinstlich von der tropical pipe
in die hohen Breiten transportiert wurde.

Abbildung 5.84 zeigt, dass die simulierte NO,-Verteilung zwischen 5 und 10 hPa fiir
A16 im Vergleich zu den Beobachtungen stark verbessert wird. Die zu hohen NO,-Mi-
schungsverhéltnisse oberhalb von ca. 3 hPa werden wahrscheinlich durch die im Modell
zu tief gesetzte Photolyserate von Reaktion (4.2) verursacht (sieche Abschnitt 4.2.5).

Eine Verbesserung zeigt sich auch in der simulierten HNOj-Verteilung (vgl. Abbil-
dung 4.29). Uber den Tropen zwischen 25 und 30 km, wo die simulierten HNO3-Mischungs-
verhéltnisse in den fritheren Modellversionen im Vergleich zu CLAES-Beobachtungen um
einen Faktor zwei zu hoch waren, wird der Modellbias fiir A16 um rund 70 % reduziert
(nicht gezeigt).

5.16.3.4 HO,

Die geénderte NO,-Verteilung hat auch einen Einfluss auf die HO,-Verteilung, weil hohere
(tiefere) NO,-Konzentrationen iiber Reaktion (2.59) eine Zunahme (Abnahme) der HO,-
Deaktivierung bewirken (vgl. Abschnitt 5.5.2.2). In der oberen Stratosphére sowie in der
mittleren Stratosphére {iber den mittleren Breiten nehmen die Mischungsverhéltnisse von
HO, um 2-40% ab und in der mittleren Stratosphire iiber den Tropen um 2-15% zu
(nicht gezeigt).

5.16.3.5 Methan

Die tieferen HO,-Mischungsverhéltnisse in A16 bewirken in der Stratosphére und Meso-
sphére iiber eine langsamer ablaufende Methanoxidation (2.69) eine Zunahme der Me-
than-Mischungsverhéltnisse um 5-10 % (nicht gezeigt).
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Abbildung 5.85: Zonal gemittelte Differenz A16 - A15 fiir Ozon im Oktober gemittelt iber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppmo.
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Abbildung 5.86: Zonal gemittelte Differenz A16 - A15 fiir Gesamtozon als Funktion der Breite
gemittelt iber 1991-2000. (a): in %, (b): in DU.

5.16.3.6 Ozon

Die gednderten ClO,-, Bry,- und NO,-Verteilungen in A16 haben iiber die katalytischen
Abbauzyklen einen grossen Einfluss auf die simulierte Ozonverteilung. Abbildung 5.85
zeigt die Ozon-Differenzen zwischen A16 und A15 im Oktober. Uberall ausser in den Tro-
pen zwischen 10 und 20 hPa nimmt das stratosphérische Ozon fiir A16 im Vergleich zu A15
signifikant ab. Am stéirksten ist die Abnahme mit bis zu 75 % im siidlichen Polarwirbel,
verursacht durch den schneller ablaufenden Dimerzyklus. In der oberen Stratosphére ist
Ozon wegen des gestiarkten NO,_-Zyklus um 10-15 % reduziert, wihrend die tieferen NO,-
Mischungsverhéltnisse iiber den Tropen zwischen 10 und 20 hPa eine leichte Abnahme im
Ozon bewirken.

Abbildung 5.5e zeigt, dass familienbasierte Massenkorrektur auch einen signifikanten
Einfluss auf das QBO-Signal im Ozon ausiibt. Auf 10 hPa wird die Amplitude in A16
gegeniiber den fritheren Modellversionen mehr als verdoppelt. Dies ist hochstwahrschein-
lich eine Folge der geédnderten NO,-Verteilung, da das QBO-Signal im Ozon auf dieser
Hohe hauptséichlich durch den QBO-Zyklus im NO, und einen entsprechend variierenden
katalytischen Ozonabbau hervorgerufen wird (Giorgetta et al., 2004).

Aus den tieferen stratosphérischen Ozonkonzentrationen resultiert eine Abnahme im
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Abbildung 5.87: Zonal gemittelte Temperaturdifferenz A16 - A15 im Juli gemittelt tiber 1991—
2000 (in K).

Gesamtozon von 5-15% iiber den mittleren Breiten und von mehr als 50 % iiber den
stidlichen hohen Breiten im Winter und Friithling (Abbildung 5.86). Damit wird Ozon
in A16 iiber den hohen Breiten im Friihling und Winter gegeniiber den Beobachtungen
deutlich unterschéitzt (Abbildungen 5.1 und 5.65b). Im September und Oktober werden in
der Antarktis im klimatologischen Mittel iiber 1991-2000 nur noch Werte um 70-75DU
erreicht, was viel tiefer ist als die tiefsten in Halley gemessenen Werte (ca. 115 DU).

Wiéhrend die familienbasierte Massenkorrektur zu einer signifikanten Verbesserung
in den modellierten Verteilungen von Chlor, Brom und NO, fiihrt, nimmt fiir A16 der
Bias im Ozon in den hohen Breiten im Winter und Friihling deutlich zu. Dies zeigt die
Notwendigkeit, die Auswirkungen des Massenfixers auf die Ozonverteilung genauer zu
untersuchen (Abschnitte 5.17-5.19).

5.16.3.7 Temperatur

Die gedinderte Ozonverteilung hat einen signifikanten Einfluss auf die Modelltemperatur
in der oberen Stratosphére. Aufgrund der tieferen Ozonkonzentrationen nehmen die Tem-
peraturen in der oberen Stratosphére in der Sommerhemisphére und iiber den Tropen um

1-2K ab (Abbildung 5.87).

5.17 Kein Massenfixer fiir Ozon (A17)

Fiir Ozon lésst sich das Konzept des familienbasierten Massenfixierens nicht anwenden.
In Modellsimulation A17 werden die Auswirkungen untersucht, wenn fiir Ozon iiberhaupt
kein Massenfixer angewendet wird.

5.17.1 Modifikationen im Modell

Fiir Modellversion A17 wird der Massenfixer fiir Ozon ausgeschaltet. Die iibrigen Spuren-
stoffe werden wie in Modellversion A16 massenfixiert.
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5.17.2 Effekte der Modifikationen

Ohne Massenfixer wird in der Stratosphére und in der Troposphire kiinstlich Ozon an-
gereichert, so dass die simulierte Ozonverteilung in der gesamten Atmosphére deutlich zu
hoch ist (Abbildung 5.1). Modellversion A17 wird daher nicht weiterverwendet.

Bemerkenswert ist allerdings, dass der Jahresgang im Ozon in A17 im Vergleich zu
den Beobachtungen diberschdatzt wird, wahrend er fiir alle iibrigen Modellsimulationen un-
terschdtzt wird (Abbildung 5.1). Dies zeigt, dass die zu geringe saisonale Variabilitat im
Ozon nicht chemisch bedingt, sondern auf Probleme mit dem Transportschema zuriick-
zufiihren ist.

5.18 Massenfixer mit geindertem Exponent (A18)

5.18.1 Modifikationen im Modell

Als weiterer Ansatz, eine verbesserte Ozonverteilung zu erreichen, wird in Modellversion
A18 der Exponent des Massenfixers in (3.11) (Abschnitt 3.2.5) fiir alle Spezies auf 1 statt
auf 3/2 gesetzt. Die Regionen mit starkem Gradient (wie der Polarwirbelrand) werden
damit vom Massenfixer weniger stark gewichtet.

5.18.2 Effekte der Modifikationen

Der geénderte Exponent in (3.11) fiithrt zu keiner Verbesserung in der simulierten Ozon-
verteilung. Die Differenzen zwischen A16 und A18 sind fiir alle Modellvariablen klein.
Modellmodifikation A18 wird daher nicht weiterverwendet.

5.19 Einschrinkung des Massenfixers fiir Ozon auf
40°S—40°N (A19)

Ein Kompromiss zwischen global massenfixiertem Ozon (mit unrealistisch geringen Ozon-
mischungsverhéltnissen im Polarwirbel, sieche A16) und nicht massenfixiertem Ozon (mit
realistischerem Jahresgang, aber sich kiinstlich akkumulierendem Ozon, siehe A17) ist die
Einschréinkung der Massenfixer-Korrektur auf bestimmte geographische Regionen. Da-
bei werden “Problemregionen”, in welchen durch den Massenfixer unrealistisch Masse
verschwindet oder akkumuliert wird, nicht mehr massenfixiert. Die Masse in einer Mo-
dellschicht nach einem Semi-Lagrange’schen Transportschritt wird dabei aber trotzdem
global erhalten. Diese Methode basiert auf den Resultaten der im nachfolgenden Abschnitt
beschriebenen Sensitivitdtssimulation. Wie gezeigt wird, sind diejenigen Regionen, welche
am meisten zum Schicht- Transportfehler (dem globalen Transportfehler in einer bestimm-
ten Modellschicht) beitragen, im allgemeinen nicht identisch mit den Regionen, in welchen
der Massenfixer am stérksten korrigiert.

5.19.1 Studien zum Semi-Lagrange’schen Transportschema (2)

Um die Grosse der Beitrdge der verschiedenen geographischen Regionen zum Schicht-
Transportfehler Am von Ozon zu quantifizieren, muss der aus einem Semi-Lagrange’schen
Transportschritt resultierende Fehler lokal bestimmt werden. Zu diesem Zweck wurde eine
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Abbildung 5.88: Zeitliche Entwicklung des Transportfehlers von Ozon nach jedem Transport-
schritt (in kg Os) fiir die Modellschicht auf 50 hPa fiir Modellversion A16. Rote Linie: Schicht-
Transportfehler Am, welcher den Wert des Massenfixers bestimmt. Andere Farben: Beitrige zum
Schicht-Transportfehler von verschiedenen Breitengiirteln. Gleitendes Mittel tiber sieben Tage.

Sensitivitéatssimulation mit Modellversion A16 durchgefiihrt, fiir welche die Erdkugel in
neun verschiedene Breitengiirtel a 20° (70°S-90°S, 50°S-70°S etc.) unterteilt wurde. Fiir
jeden dieser Breitengiirtel wurde ein zugehoriger Tracer definiert. Das Mischungsverhélt-
nis eines solchen Tracers wurde jeweils nach jedem Transportschritt fiir alle Gitterboxen
innerhalb des Breitengiirtels auf den Wert des (aktuellen) Ozonmischungsverhéltnisses in
der Box und fiir alle Gitterboxen ausserhalb des Giirtels auf einen konstanten Wert (das
zonale Mittel der Ozonmischungsverhéltnisse am Rand des Breitengiirtels) gesetzt. Weil
das Semi-Lagrange’sche Schema fiir konstante Verteilungen keinen Fehler produziert, wird
der Beitrag des i-ten Breitengiirtels zum Schicht-Transportfehler Am (von Ozon) gerade
durch den aus dem Transport des Tracers ¢ resultierenden Schicht-Transportfehler Am;
bestimmt.

Abbildung 5.88 zeigt die zeitliche Entwicklung des Schicht-Transportfehlers Am von
Ozon auf 50 hPa fiir das Jahr 1996 als gleitendes Mittel iiber sieben Tage (rot). Eben-
falls dargestellt sind die Beitrdge zu diesem Fehler durch unterschiedliche geographische
Regionen (tropischer Breitengiirtel 10°S—10°N, siidlicher subtropischer Giirtel 10°S-30°S,
siidliche hohe Breiten 50°S-70°S und 70°S-90°S sowie der Transportfehler der Region
40°S—40°N). Der Schicht-Transportfehler ist wihrend des ganzen Jahrs positiv, d.h. die
globale Ozonmasse in der Modellschicht ist nach einem einzelnen Transportschritt — vor
den Korrekturen durch den Massenfixer — stets hoher als zuvor. Der Massenfixer korrigiert
damit die Ozonmischungsverhéltnisse nach jedem Transportschritt in allen Gitterboxen
der Modellschicht stets nach unten. Wie aus Abbildung 5.88 ersichtlich ist, unterscheiden
sich die Transportfehler der einzelnen Regionen in der Grosse (und teilweise im Vorzei-
chen) und sind stark von der Jahreszeit abhéangig. Der Transportfehler in den Tropen und
Subtropen — vermutlich hervorgerufen durch die Gradienten am Rand der tropical pipe
— ist immer positiv und unterliegt keinem starken Jahresgang. In den hohen siidlichen
Breiten weist der Transportfehler im November und Dezember eine grosse Amplitude auf,
was wahrscheinlich mit dem Zusammenbruch des Polarwirbels in Verbindung steht. Der
Transportfehler ist im Breitengiirtel 70°S-90°S wéahrend verschiedener Monate negativ.
In einem solchen Fall korrigiert der Massenfixer — basierend auf dem positiven Schicht-
Transportfehler — Ozon systematisch in die falsche Richtung, ndmlich gegen unten.

Abbildung 5.89 zeigt fiir September 1996 das Monatsmittel der nach jedem Trans-
portschritt durchgefiihrten Massenfixer-Korrekturen im Ozon. Unterhalb von 10 hPa kor-
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Abbildung 5.89: Nach einem horizontalen Transportschritt durch den Massenfizer durchgefiihr-
te Massenkorrekturen im Ozon (in %). Monatsmittel fir September 1996 fiir Modellversion A16.
Positive (negative) Werte bedeuten Massenkorrekturen auf hohere (tiefere) Konzentrationen. Die
Daten wurden zonal gemittelt.

rigiert der Massenfixer Ozon generell nach unten, oberhalb von 10 hPa generell nach oben,
mit maximalen Korrekturen auf ca. 200 hPa und ca. 1hPa. Der in SOCOL verwendete
Massenfixer ist so konstruiert, dass in einer Modellschicht jeweils die Regionen mit den
grossten horizontalen Gradienten am stérksten korrigiert werden (vgl. Abschnitt 3.2.5).
Auf 200 hPa ist dies die Tropopausenregion, wihrend oberhalb von 100 hPa die grossten
Gradienten am siidlichen Polarwirbelrand auftreten.

Anhand der oben beschriebenen Sensitivitatssimulation kann gezeigt werden, dass die
Korrekturen durch den Massenfixer im Spatwinter/Vorfriihling in fast allen Modellschich-
ten der mittleren und unteren Stratosphére fiir die mittleren und hohen Breiten signifikant
zu hoch und fiir die Tropen und Subtropen signifikant zu schwach sind. Dies héngt damit
zusammen, dass die Beitrédge aus den Tropen und Subtropen zum Schicht-Transportfehler
trotz der kleineren Gradienten allgemein grdsser sind als die Beitrdge aus den mittleren
und hohen Breiten — aufgrund der einfachen Tatsache, dass die tropische Region wegen
des grosseren Erdumfangs eine viel grossere Fliche (und folglich mehr Masse) aufweist
als die polare Region. Wie aus Abbildung 5.88 ersichtlich ist, macht der durch den Brei-
tengiirtel 40°S-40°N (ca. 60 % der globalen Fléche) produzierte Transportfehler (schwarz)
tatsichlich den Hauptteil des Schicht-Transportfehlers (rot) aus.

5.19.2 Modifikationen im Modell

Aufgrund der oben beschriebenen Resultate wird in Modellsimulation A19 die Massenfixer-
Korrektur fiir Ozon auf den Breitengiirtel 40°S-40°N beschrankt. Dadurch werden die
mittleren und hohen Breiten durch den Massenfixer nicht beeinflusst, und der Schicht-
Transportfehler, welcher auch die Transportfehler aus den mittleren und hohen Breiten
umfasst, wird vollstdndig durch eine Massenkorrektur in den Gitterboxen zwischen 40°S
und 40°N korrigiert. Damit bleibt die gesamte Ozonmasse in einer Modellschicht nach
einem Semi-Lagrange’schen Transportschritt erhalten. Die Massenkorrektur aller anderen
Modellspezies wird nicht verdndert.

Durch dieses einfache Konzept ldsst sich die simulierte Ozonverteilung fiir die mei-
sten Regionen und Monate signifikant verbessern, insbesondere in den hohen Breiten,
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Abbildung 5.90: Zonal gemittelte Differenz A19 - A16 fiir Ozon im Oktober gemittelt tber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppmv. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-
Niveau) sind schraffiert.

wo der kiinstliche Massenverlust im Winter und Vorfrithling unterbunden wird. Aller-
dings ist der (globale) Schicht-Transportfehler wihrend des Zusammenbruchs des Polar-
wirbels hauptséchlich eine Folge des Transportfehlers in den mittleren und hohen Breiten
(z.B. 50°S-70°S im November 1996, Abbildung 5.88). Unter diesen speziellen Bedingun-
gen miisste der Schicht-Transportfehler idealerweise in den hohen Breiten und nicht in
den Tropen korrigiert werden. Dies zeigt die Grenzen dieses einfachen Konzepts.

5.19.3 Effekte der Modifikationen

Die Einschrankung des Massenfixers von Ozon auf 40°S-40°N hat einen signifikanten
Einfluss auf die simulierten Verteilungen von Ozon und ClO, in der Troposphére und in
der untersten Stratosphére. Der Einfluss auf die Temperatur ist nur marginal.

Abbildung 5.90 zeigt die Ozondifferenzen zwischen A19 und A16 im Oktober. Polwirts
von 40°S und 40°N, wo in A19 der Massenfixer fiir Ozon ausgeschaltet ist, sind die Ozon-
mischungsverhéltnisse in der Troposphédre und unteren Stratosphére iiberall signifikant
hoher als in A16. Am grossten sind die Absolutdifferenzen in der unteren Stratosphire
am Rand des siidlichen Polarwirbels. Uber den Tropen und Subtropen sind die Ozon-
mischungsverhéltnisse in A19 in der Troposphére und in der untersten Stratosphére um
10-30 % geringer, weil der Massenfixer nun den gesamten Schicht-Transportfehler zwi-
schen 40°S und 40°N korrigiert. In der mittleren und oberen Stratosphére, wo die che-
mische Lebensdauer von Ozon (ausser itber dem Winterpol) kurz und der Transport fiir
die Ozonverteilung vernachlissigbar ist (Abbildung 2.3), hat der geédnderte Massenfixer
praktisch keine Auswirkungen.

Abbildung 5.91 zeigt, dass das entsprechende Differenzenmuster von ClO, beinahe mit
demjenigen von Ozon identisch ist. Der Grund ist vermutlich, dass hohere Ozonmischungs-
verhéltnisse eine Abnahme in der ClO,-Deaktivierung (Reaktion (2.58)) bewirken, weil CI
vermehrt mit Ozon zu ClO reagiert (Reaktion (2.37)). Tatséchlich findet sich in den HCI-
Differenzen genau das umgekehrte Differenzenmuster (nicht gezeigt). Ausser iiber dem
siidlichen Polarwirbel sind die Absolutdifferenzen in ClO, und HCI jedoch sehr klein.

In Abbildung 5.92 sind die Differenzen zwischen A19 und A16 im Gesamtozon dar-
gestellt. Am grossten sind die Unterschiede iiber den hohen siidlichen Breiten im August
und September, wo die Ozonsdule in A19 um 30-50 % (oder 50-70 DU) erhoht ist. Der



5.20. VERBESSERTE PARAMETRISIERUNG VON WASSERDAMPF (A20) 191

(@) CIO,-Differenz A19 - A16 Oktober [%] (b) CIO,-Differenz A19 - A16 Oktober [ppbv]

0.1 0.1

Druck [hPa]
Héhe [km]
Druck [hPa]
Hohe [km]

Breite Breite

[ppbv]

[%]
-70 -50 -40 -30 -20 -10 -5 -2 0 2 5 10 20 50 100 150 200 -0.50 -0.20 -0.10 -0.05 -0.02 -0.01 0.00 0.01 0.02 0.05 0.10 0.20 0.50

Abbildung 5.91: Zonal gemittelte Differenz A19 - A16 fir ClO, im Oktober gemittelt iber
1991-2000. (a): in %, (b): in ppbu.
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Abbildung 5.92: Zonal gemittelte Differenz A19 - A16 fiir Gesamtozon als Funktion der Breite
gemittelt iber 1991-2000. (a): in %, (b): in DU.

Bias wird dadurch stark reduziert (Abbildungen 5.1 und 5.65).

Abbildung 5.93 zeigt simulierte und beobachtete Vertikalprofile von Ozon-Molekiilan-
zahldichten bei 70°S im Oktober. Offensichtlich sind in den hohen siidlichen Breiten die
in A19 hoheren Werte in der Ozonsaule (dem Integral des vertikalen Anzahldichte-Profils)
hauptséchlich eine Folge des erhhten Ozons in den Modellschichten unterhalb von 30 hPa.
Verglichen mit den fritheren Modellversionen stimmt das Ozonprofil in A19 zwischen 150
und 300 hPa besser mit den Beobachtungen iiberein. Auf ca. 80 hPa zeigt A19 wie die Be-
obachtungen ein Minimum (allerdings schwicher ausgeprigt als in den Beobachtungen)
— im Gegensatz zu den Modellversionen A01-A15, welche auf dieser Hohe ein Maximum

aufweisen.

5.20 Verbesserte Parametrisierung von Wasserdampf
(A20)

In den bisherigen Modellversionen wurde der stratosphérische Wasserdampf gegeniiber
den Beobachtungen generell um 30-40 % iiberschéitzt (Abschnitt 4.2.3). Patricia Kenzel-
mann vom IAC, ETH Ziirich, fiihrte Sensitivitidtstests durch, welche zeigten, dass die zu
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Abbildung 5.93: Vertikalprofile  zonal  gemittelter  Ozon-Molekiilanzahldichten — in
10" Molekiilen/cm?® bei 70°S im Oktober. Die verschiedenen Linienfarben bezeichnen verschie-
dene Modellversionen (gemittelt tiber 1991-2000), schwarze Punkte: HALOE-Beobachtungen
(1991-2002), graue Flichen: HALOE =+1 Standardabweichung beziglich der Klimatologie,
schwarze Rauten: Ballonsondierungen iber der antarktischen Neumayer-Station (1992-2000),
horizontale schwarze Linien: +1 Standardabweichung der Ballonsondierungen.

hohen stratosphérischen Wasserdampfkonzentrationen in SOCOL durch Nichtberiicksich-
tigung der Zirrenbildung in der untersten tropischen Stratosphére verursacht werden. In
Modellversion A20 wird die Zirrenbildung in der untersten tropischen Stratosphére mit-
tels einer einfachen Parametrisierung berticksichtigt. Zudem wird im Strahlungsmodul das
GCM-Wasserdampffeld nur noch bis auf eine Héhe von 100 hPa statt 35hPa verwendet,
wihrend oberhalb das durch das Chemiemodul berechnete Feld beniitzt wird. Schliesslich
wird ein Fehler beim Einlesen der NO,-Emissionen durch Blitze korrigiert.

5.20.1 Modifikationen im Modell

In den bisherigen Modellversionen war Wolkenbildung nur unterhalb von ca. 100 hPa
moglich, wo in SOCOL das von (MA-)ECHAM4 berechnete Wasserdampffeld verwendet
wird (Abschnitt 3.2.2). Zirrenbildung tritt in der realen Atmosphére aber vereinzelt auch
oberhalb von 100 hPa auf. In Modellversion A20 wird dies auf einfache Weise berticksich-
tigt, indem zwischen 30°S und 30°N und 40 hPa und 100 hPa in jedem Zeitschritt der
gesamte den Sattigungsdampfdruck iibersteigende Wasserdampf vom Modellsystem ent-
fernt wird (unter Annahme einer unmittelbaren Deposition). Der Séttigungsdampfdruck
von Wasserdampf ist dabei nach Murphy and Koop (2005) parametrisiert.

Neu werden im Strahlungsmodul fiir die Modellschichten 1-25 (oberhalb von ca.
100hPa) die im Chemiemodul berechneten Wasserdampfverteilungen verwendet. In den
bisherigen Modellversionen war die Grenze zwischen den Wasserdampffeldern des GCM
und CTM im Strahlungsmodul erst auf 35hPa angesetzt (Abschnitt 3.1.2), womit die
chemischen Effekte im Wasserdampf in der unteren Stratosphére bisher nicht auf die
Strahlung riickwirken konnten. Die im Strahlungsmodul verwendete Grenze zwischen den
Wasserdampffeldern des GCM und des CTM ist nun dieselbe wie im Chemiemodul (Ab-
schnitt 3.2.2).
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Abbildung 5.94: Zonal gemittelte Differenz A20 - A19 fiir Ho O im Juli gemittelt dber 1991—
2000. (a): in %, (b): in ppmu. Statistisch signifikante Differenzen (Student-t-Test, 95 %-Niveau)
sind schraffiert.

In allen bisherigen Modellversionen wurde das durch Blitze produzierte NO, félschli-
cherweise mit dem Faktor 0.5 multipliziert (Abschnitt 4.1.3). Dieser Fehler wird in Mo-
dellversion A20 korrigiert.

Die Anderungen am Modellcode fiir die Modifikationen im Wasserdampf wurden durch
Patricia Kenzelmann vorgenommen.

5.20.2 Effekte der Modifikationen

Die Beriicksichtigung der Zirrenbildung in der unteren tropischen Stratosphére bewirkt
eine signifikante Abnahme des stratosphérischen Wasserdampfs, was eine Anderung der
modellierten Verteilungen von HO,, Ozon, Methan und der Temperatur zur Folge hat.
Die gednderte Blitzparametrisierung hat einen signifikanten Einfluss auf die modellierten
Verteilungen von NO, und Ozon in der Troposphére und in der unteren Stratosphére.

Abbildung 5.94 zeigt die zonal gemittelten Wasserdampfdifferenzen zwischen A20 und
A19. Im Vergleich zu A19 ist der stratosphérische Wasserdampf oberhalb von 100 hPa
um rund 30% (ca. 2ppmv) reduziert. Wie aus Abbildung 5.95 ersichtlich ist, liegt der
simulierte Wasserdampf damit fiir A20 viel ndher bei den HALOE-Beobachtungen als
in allen bisherigen Modellversionen. Der relativ kleine negative Modellbias in A20 ist
primér eine Folge der im Modell um rund 3 K zu tiefen tropischen Tropopausentemperatur
(Abschnitt 4.2.1).

Aus den tieferen stratosphéarischen Wasserdampfkonzentrationen resultiert iiber Re-
aktion 2.11 eine signifikante Abnahme der HO,-Mischungsverhéltnisse in der mittleren
und oberen Stratosphére sowie in der Mesosphére (Abbildung 5.96a). Demgegeniiber ist
die Abnahme der HO,-Mischungsverhéltnisse in der unteren Stratosphére und in der
Troposphére primér auf die hoheren NO,-Konzentrationen (Abbildung 5.96b) zuriick-
zufiithren, weil dadurch die Bildung von HNOj3 und damit die HO,-Deaktivierung (2.59)
erhoht wird. Die Zunahme des troposphérischen NO, wird durch die rund 2Tg(N)/y
hoheren NO_-Emissionen durch Blitze verursacht.

Die tieferen HO,-Mischungsverhéltnisse in A20 bewirken in der Stratosphére und in
der Mesosphére iiber eine langsamer ablaufende Methanoxidation (2.69) eine signifikante
Zunahme der Methan-Mischungsverhéltnisse um 5-15 % (nicht gezeigt).

Als Folge der langsamer ablaufenden HO,-Zyklen 3 und 4 (Abschnitt 2.3) ist Ozon



194 KAPITEL 5. MODELLMODIFIKATIONEN

(@) H,O 80°N Marz (b) H,O Aquator Mérz (c) H,O 80°S Oktober

\ 0.1 J
60 \ 60

150

0.1 0.1

A01

A20
e HALOE

'S
o

10.0F 10.0F 10.0F

1
w
o

Druck [hPa]
Hohe [km]

120

100.0 100.0 100.0

10 10 10
1000.0 B by bbbl 1000.0 B by bbbl 1000.0
1 2 3 4 5 6 7 8 1 2 3 4 5 6 7 8 1 2 3 4 5 6 7 8
H,0 [ppmv] H,0 [ppmv] H,0 [ppmv]
(d) H,O 50 hPa Mérz (e) H,O 50 hPa Oktober

H,0 [ppmv]
[ ]
[ )
[ ]
[ ]
[ ]
[ ]
[ ]
H,0 [ppmv]

90°S 60°S 30°S Aq 30°N 60°N 90°N 90°S 60°S 30°S Aq 30°N 60°N 90°N
Breite Breite

Abbildung 5.95: Zonal gemittelte Hy O-Mischungsverhiltnisse (in ppmuv). Die verschiedenen
Linienfarben bezeichnen verschiedene Modellversionen (gemittelt iber 1991-2000), Legende siehe
mittlere Abbildung oben. Schwarze Punkte: HALOE-Beobachtungen (1991-2002). Graue Fliche:
HALOE +1 Standardabweichung (o) beziglich klimatologischem Mittel. Héhenprofile bei (a)
8P°N im Mirz, (b) iber dem Aquator im Mdirz und (c) 80°S im Oktober. Breitenverteilungen
auf 50 hPa im (d) Mdirz und (e) Oktober.

in A20 in der oberen Stratosphire und in der Mesosphire um ca. 5% reduziert (Ab-
bildung 5.97a). Die hoheren Ozonkonzentrationen in der Troposphére und in der unteren
Stratosphére werden durch den langsamer ablaufenden HO,-Zyklus 1 verursacht und sind
damit eine Folge der gednderten Blitzparametrisierung. Der Effekt im Gesamtozon ist mit
einer Zunahme von 2-4 % iiber den Tropen und mittleren Breiten relativ gering (Abbil-
dung 5.97b). Am grossten ist die Zunahme der Ozonséule mit rund 10 % in der Antarktis
im September und Oktober. Dies ist primér auf einen Riickgang der PSC II-Bildung (20—
40 %) als Folge des tieferen stratosphérischen Wasserdampfs zuriickzufiithren, wodurch
weniger Chlor aktiviert und die polare Ozonzerstérung reduziert wird.

Abbildung 5.98 zeigt die Temperaturdifferenzen zwischen A20 und A19 im Juli. Auf-
grund der hoheren Ozonmischungsverhéltnisse resultiert fiir A20 in der Mesosphére iiber
den Tropen und in der Sommerhemisphére eine statistisch signifikante Temperaturzu-
nahme von 1-2K. Die Verwendung des Wasserdampffelds aus dem Chemiemodul ab
einer Hohe von 100 hPa statt ab 35hPa im Strahlungsmodul hat nur einen geringen
Einfluss auf die Modelltemperatur. Die Wasserdampfmischungsverhéltnisse aus dem Che-
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Abbildung 5.96: Zonal gemittelte Differenz A20 - A19 (a) fir HO,, (b) fir NO, im Juli
gemittelt iber 1991-2000 (in %).
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Abbildung 5.97: Zonal gemittelte Differenz A20 - A19 (a) fiir Ozon im Juli (in %), (b) fir
Gesamtozon (in %). Klimatologisches Mittel iiber 1991-2000.

miemodul sind rund 20 % hoher als diejenigen aus (MA-)ECHAM4. Eugene Rozanov vom
PMOD/WRC, Davos, fithrte mit dem Strahlungscode von (MA-)ECHAM4 eine Testsimu-
lation durch, fiir welche der Wasserdampf zwischen 18 und 30 km um 20 % erhoht wurde.
Die stratosphérische Modelltemperatur wurde dadurch oberhalb von 18 km um 0.1-0.6 K
reduziert mit einem maximalen Effekt auf 30 km — als Folge der erhéhten Abstrahlung.
Ein &hnliches — allerdings nicht statistisch signifikantes — Temperatursignal ist auch in
Abbildung 5.98 auf ca. 35 hPa erkennbar.
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Abbildung 5.98: Zonal gemittelte Temperaturdifferenz A20 - A19 im Juli gemittelt iber 1991-
2000 (in K).



Kapitel 6

Vergleich von Modellversion A20 mit
der Grundversion A0l und mit
Beobachtungen

In diesem Kapitel wird Modellversion A20, welche — mit Ausnahme von A17 (kein Mas-
senfixer) und A18 (Massenfixer mit geAndertem Exponent) — sdmtliche der in Kapitel 5
beschriebenen Modellmodifikationen A02-A20 beinhaltet, mit der SOCOL-Grundversion
AO1 verglichen. Fiir praktisch alle Modellgrossen sind die simulierten Verteilungen von
A20 und AO01 signifikant voneinander verschieden.

Daneben werden die Modellresultate von A20 mit Beobachtungsdaten verglichen. Ins-
besondere fiir Chlor, Brom, Wasserdampf, NO, und Ozon sind die modellierten Verteilun-
gen fiir A20 in den meisten Regionen gegeniiber der Grundversion A01 klar realistischer.
Um den Modellbias von A20 mit demjenigen von A01 (Abschnitt 4.2) vergleichen zu
kénnen, wird in der Regel der Monat Juli analysiert. Die Absolutwerte der Beobachtungs-
daten sind normalerweise nicht dargestellt, da die Abbildungen bereits in Abschnitt 4.2
gezeigt wurden.

6.1 Temperatur und Zonalwind

Abbildung 6.1a zeigt die klimatologischen Temperaturdifferenzen zwischen A20 und A01
im Juli. Die Differenzen sind hauptséchlich eine Kombination der Temperatureffekte
des QBO-Nudging (A05; Abbildung 5.21a), der neu berechneten Extinktionskoeffizienten
stratosphérischer Aerosole mit Mie-Theorie (A06; Abbildung 5.29), des familienbasierten
Massenfixers (A16; Abbildung 5.87) sowie der gedinderten Wasserdampfparametrisierung
(A20; Abbildung 5.98). Verglichen mit A01 ist die untere Stratosphére in der Sommerhe-
misphéire in A20 um 1-2K kilter (v.a. wegen A05), die mittlere Stratosphére iiber den
Tropen und mittleren Breiten um 1-2 K wirmer mit einem Maximum iiber den mittleren
Breiten der Winterhemisphéire (A0O6 und A05), die obere Stratosphire je nach Region
kélter oder warmer (A13 und A05) und die Mesosphére 1-2 K wirmer (A20). Die Tem-
peraturunterschiede in der Troposphére sind marginal.

In Abbildung 6.1b sind die Differenzen zwischen Modellversion A20 und den ERA-40-
Reanalysen im Juli dargestellt. Im grossen und ganzen ist der Modellbias von A20 dhnlich
wie derjenige von A01 (Abbildung 4.5b, Abschnitt 4.2.1): Oberhalb der Tropopause ist das
Modell in den hohen Breiten viel zu kalt (“Cold pole”-Problem), oberhalb der tropischen
Tropopause leicht zu kalt (1-2 K im Januar, 4-5 K im Juli), in der mittleren und oberen
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Abbildung 6.1: Zonal gemittelte Temperaturdifferenz im Juli (in K). (a): A20 - A01, (b): A20 -
ERA-40. Klimatologisches Mittel iber 1991-2000. Statistisch signifikante Differenzen (Student-

t-Test, 95 %-Niveau) sind schraffiert.

Stratosphére iiber den Tropen und der Sommerhemisphire in den meisten Regionen zu
kalt und in den hohen Breiten der Winterhemisphére zu warm. Verglichen mit AO1 ist der
Modellbias fiir A20 in der mittleren Stratosphére iiber den Tropen und mittleren Breiten
der Sommerhemisphére jedoch deutlich reduziert und betréigt dort im allgemeinen weniger
als £1 K. Als Folge des QBO-Nudging verschwindet auch der vertikale Dipol iiber den
Tropen auf ca. 30 hPa im Temperaturbias von A01 (Abbildung 4.5b).

Eine deutliche Verbesserung gegeniiber der Grundversion A01 ergibt sich fiir die in-
terannuale Variabilitdt der Modelltemperatur iiber den Tropen und Subtropen (Abbil-
dung 5.7). Wegen der fehlenden QBO ist die Variabilitét in der stratosphérischen Modell-
temperatur fiir AO1 viel geringer als fiir Simulation A20, welche dhnliche Amplituden wie
die Reanalysen aufweist.

Grosse Unterschiede zwischen A20 und AO1 bestehen in der unteren Stratosphére iiber
den Tropen, Subtropen und mittleren Breiten im Temperatursignal nach El Chichén und
Mt. Pinatubo (Abbildungen 4.44 und 5.7h). Fiir A20 ist der vulkanische Temperatureffekt
viel stérker als fiir AO1, insbesondere nach Mt. Pinatubo, wodurch jedoch das beobach-
tete Temperatursignal um mehr als einen Faktor zwei iiberschitzt wird. Die deutliche
Uberschitzung des vulkanischen Temperatureffekts in den Modellversionen A06-A20 ist
vermutlich darauf zuriickzufiihren, dass die bei der Neuberechnung der Extinktionskoef-
fizienten (A06) angenommene Log-Normalverteilung die Grossenverteilung der Aerosole
unter vulkanischen Bedingungen nicht gut wiedergibt (vgl. Abschnitt 5.5.2.1).

Die Sonnenvariabilitit (A02) ist im stratosphérischen Temperaturverlauf von A20
schwach sichtbar (Abbildung 5.7), der Effekt ist verglichen mit anderen Modellmodifi-
kationen jedoch sehr klein.

Die Unterschiede im simulierten Zonalwind von A20 und AO1 sind praktisch aus-
schliesslich auf das QBO-Nudging zuriickzufiihren. Am stérksten unterscheiden sich die
beiden Modellversionen iiber den Tropen und Subtropen zwischen ca. 3 und 70 hPa, wo
in A20 im Gegensatz zu A0l der QBO-Zyklus simuliert wird (vgl. Abbildung 5.10).

Die Assimilation der QBO verdndert die simulierte Zonalwindverteilung auch im kli-
matologischen Mittel (Abschnitt 5.4.2.3). Die durch das QBO-Nudging induzierten Zonal-
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Abbildung 6.2: Zonal gemittelte Zonalwinddifferenz im Juli (in m/s). (a): A20 - A01, (b):
A20 - UKMO. Klimatologisches Mittel iber 1991-2000.
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Abbildung 6.3: Zonal gemitteltes Methan in ppmv im Juli gemittelt iber 1991-2000. (a): A01,
(b): A20.

wind-Anderungen iiber den Tropen und Subtropen sind in der Differenz zwischen A20 und
A01 deutlich sichtbar (Abbildung 6.2a). Ausserhalb der Tropen und Subtropen unterschei-
den sich die Modellversionen A20 und A0l nur minimal. Wie aus den Abbildungen 4.8
und 6.2b ersichtlich ist, ist die Abweichung von den UKMO-Daten iiber den Tropen und
Subtropen fiir A20 in den meisten Regionen deutlich reduziert (vgl. auch Abbildung 5.18).

Wie in Abschnitt 5.4.2.3 beschrieben, hat die geéinderte Zonalwindverteilung einen
direkten FEinfluss auf die simulierte Residualzirkulation. Die klimatologisch gemittelte
Massenstromfunktion-Differenz zwischen A20 und AO1 ist dabei dhnlich wie diejenige
zwischen den Modellversionen A05 und A04 (Abbildung 5.20), d.h. die allgemeine Zir-
kulation ist fiir A20 in der Winterhemisphére oberhalb von 40 hPa verstiarkt und in der
unteren Stratosphére iiber der Sommerhemisphére geschwécht.
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Abbildung 6.4: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fir Methan im Juli gemittelt iber 1991—
2000. (a): %, (b): ppmv.
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Abbildung 6.5: Zonal gemittelte Differenz A20 - HALOE fir Methan im Juli. (a): %,
(b): ppmv. Die Modelldaten wurden dber die Periode 1991-2000 gemittelt, die HALOE-
Beobachtungen reprisentieren die Jahre 1991-2002.

6.2 Methan

Abbildung 6.3 zeigt die simulierte Methanverteilung im Juli fiir Modellversionen A01 und
A20. Die beiden Verteilungen sind grundsétzlich dhnlich, die Methanmischungsverhélt-
nisse in A20 sind jedoch in den meisten Regionen der Stratosphére und der Mesosphére
rund 5-15% hoher als in A01 (Abbildung 6.4). Die Differenzen sind hauptséchlich eine
Kombination der Effekte des QBO-Nuding (A05, Abbildung 5.21b), des familienbasierten
Massenfixers (A16) und der gednderten Wasserdampfparametrisierung (A20).

Abbildung 6.5 zeigt die Differenzen zwischen A20 und HALOE-Beobachtungen. In
der mittleren und oberen Stratosphére ist der Modellbias von A20 in den meisten Regio-
nen kleiner als derjenige von A01 (Abbildungen 4.10b und 4.11b). Demgegeniiber nimmt
der Bias in der Mesosphire weiter zu, so dass die Beobachtungen in A20 um 40-80 %
iiberschéitzt werden. Wie in Abschnitt 4.2.2 beschrieben, ist dafiir moglicherweise eine Un-
terschiatzung der Methanoxidation durch das OH-Radikal oder durch die CH4-Photolyse
in der Lyman-a-Linie verantwortlich.
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Abbildung 6.7
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6.3 Wasserdampf

2000. (a):

Fiir Modellsimulation A20 ist die Stratosphire grundsitzlich um rund 30 % trockener
als fiir die Grundversion AQ1. Die Modellresultate stimmen dadurch viel besser mit den

Beobachtungsdaten iiberein.

In Abbildungen 6.6 und 6.7 sind die simulierten Wasserdampfverteilungen fiir A01

und A20 sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversionen dargestellt. Als Fol-
ge der neuen Zirrenparametrisierung in der unteren tropischen Stratosphire (A20) ist

2.5 ppmv) reduziert.

1.8~

(

-40 %

Am grossten sind die Differenzen in der unteren Stratosphére iiber den Tropen

der Wasserdampf in A20 oberhalb von 100 hPa um 25
Wasserdampfverteilung von A20 ein lokales Minimum aufweist.

wo die

Y

Abbildung 6.8 zeigt die Differenzen zwischen Modellversion A20 und HALOE-Be-
obachtungen. Im grossen und ganzen ist der Modellbias von A20 wesentlich kleiner als

was hauptséchlich auf die in SOCOL

vgl. auch Abbildung 5.95). Mit Ausnahme der unteren tropischen Stra-
12%,

(

tosphére und der Mesosphére in der Sommerhemisphére hat die modellierte Verteilung

von A20 nur einen leicht negativen Bias von 2—

derjenige von A01
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Abbildung 6.8: Zonal gemittelte Wasserdampfdifferenz A20 - HALOE im Juli. (a): %,
(b): ppmv. Die Modelldaten wurden dber die Periode 1991-2000 gemittelt, die HALOE-
Beobachtungen reprdsentieren die Jahre 1991-2002.
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Abbildung 6.9: Saisonale Variabilitit der Hy O-Mischungsverhiltnisse (in ppmv) am Aquator.
(a): auf 100 hPa, (b): auf 50 hPa und (c): auf 30 hPa. Die verschiedenen Linienfarben bezeich-
nen verschiedene Modellversionen (gemittelt iber 1991-2000), Legende siehe mittlere Abbildunyg.
Schwarze Punkte: HALOE-Beobachtungen (1991-2002). Graue Fliche: HALOE +1 Standard-
abweichung (o) beziglich klimatologischem Mittel.

zu tiefe tropische Tropopausentemperatur zuriickzufithren ist. Uber den Tropen auf 50 hPa
wird der Wasserdampf von Januar bis Mai allerdings um mehr als 30 % unterschétzt (Ab-
bildung 5.95d), wahrend Modell und Beobachtungen von August bis November gut mit-
einander iibereinstimmen (Abbildung 5.95¢). Dies ist auf den in SOCOL viel zu raschen
Aufwértstransport des Tape-Recorders sowie eine unterschétzte Abschwéichung der Am-
plitude des Signals mit der Hohe zuriickzufiihren (vgl. Abbildung 4.15; fiir A20 &hnlich).
Als Folge davon wird der saisonale Wasserdampfzyklus an der tropischen Tropopause auf
100 hPa vom Modell gut erfasst, wihrend die Modellresultate auf 50 hPa (30 hPa) vergli-
chen mit den Beobachtungen 4 Monate (5.5 Monate) ausser Phase liegen (Abbildung 6.9).

In den hohen Breiten in der untersten Stratosphére (< 100hPa) sind die Wasser-
dampfkonzentrationen in SOCOL im Gegensatz zur restlichen Stratosphére deutlich zu
hoch. Wie in Abschnitt 4.2.3 beschrieben, ist dieser Bias mit hoher Wahrscheinlichkeit
auf einen kiinstlichen Horizontaltransport durch das Semi-Lagrange’sche Transportsche-
ma zuriickzufiihren.
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Abbildung 6.10: Zonal gemitteltes gesamtes organisches und anorganisches Chlor (CCL,) in
ppbv im Juli gemittelt iber 1985-1990. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.11: Zonal gemitteltes gesamtes organisches und anorganisches Brom (CBry) in
pptv im Juli gemittelt dber 1985-1990. (a): A01, (b): A20.

6.4 Chlor und Brom

Fiir keine andere Modellgrosse sind die Unterschiede zwischen den Simulationen A20 und
A01 so gross wie fiir die Chlor- und Bromspezies. Insbesondere die Modifikationen am
Transportschema (Transport aller Modellspezies (A15) und familienbasierter Massenfixer
(A16)) fithren bei CCl,, Cl,, ClO,, CBr, und Br, zu grundlegend anderen modellierten
Verteilungen (Abbildungen 5.63 und 5.72 und Abschnitte 5.15 und 5.16). Die sehr unrea-
listischen Chlor- und Bromverteilungen von Modellversion A01 (Abschnitt 4.2.4) werden
dadurch fiir A20 fundamental verbessert.

Abbildung 6.10 zeigt die simulierte CCl,-Verteilung im Juli fiir Modellversionen A01
und A20. In A20 sind die schwerwiegenden Probleme von A0l — die unrealistischen Mi-
nima in den hohen Breiten, insbesondere im siidlichen Polarwirbel, das unphysikalische
Maximum in der mittleren Stratosphére iiber den Tropen sowie das unrealistische Ma-
ximum am siidlichen Polarwirbelrand (Abbildung 5.63) — praktisch eliminiert. Nur in
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Abbildung 6.12: Zonal gemitteltes gesamtes anorganisches Chlor (Cl,) in ppbv im Juli gemittelt
tiber 1985-1990. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.13: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fiir Cl, im Juli gemittelt diber 1985—
1990. (a): %, (b): ppbo.

den hohen Breiten sind in A20 noch immer schwache Minima sichtbar, und die simu-
lierten CCl,-Mischungsverhéltnisse sind in der mittleren und oberen Stratosphére iiber
den Tropen leicht hoher als in der Troposphére. Da in Abbildung 6.10 iiber die Periode
1985-1990 gemittelt wurde, als die FCKW-Emissionen noch zunehmend waren, wére eine
umgekehrte Abhéngigkeit realistisch. Diese Artefakte werden vermutlich durch ein noch
immer vorhandenes Transportproblem verursacht.

In Abbildung 6.11 sind die entsprechenden simulierten Verteilungen fiir CBr, darge-
stellt. Fiir Simulation A20 sind die CBr,-Mischungsverhéltnisse in der gesamten Atmo-
sphére anndhernd konstant. Wie fiir CCl,, ist iber dem Polarwirbel ein schwach ausge-
pragtes unphysikalisches Minimum sichtbar, wahrend die CBr,-Mischungsverhéltnisse in
der mittleren und oberen Stratosphére iiber den Tropen unrealistischerweise leicht hoher
sind als in der Troposphére. Gegeniiber der voéllig unrealistischen CBr,-Verteilung von
A01 stellt die CBr,-Verteilung von A20 jedoch eine enorme Verbesserung dar.

Abbildung 6.12 zeigt die simulierten Verteilungen von Cl,. Fiir Simulation A01 sind
die Cl,-Mischungsverhéltnisse im Polarwirbel aufgrund des kiinstlichen CCl,-Minimums
unrealistisch tief, und in der oberen Stratosphére treten verschiedene unphysikalische
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Abbildung 6.14: Zonal gemitteltes gesamtes anorganisches Chlor (Bry) in pptv im Juli gemit-
telt diber 1985-1990. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.15: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fiir Bry im Juli gemittelt iber 1985
1990. (a): %, (b): pptv.

lokale Maxima und Minima auf. Demgegeniiber zeigt die Verteilung von A20 eine viel
homogenere Struktur mit gegen oben und gegen die hohen Breiten (zunehmendes Alter
der Luft) kontinuierlich ansteigenden Mischungsverhéltnissen. In Abbildung 6.13 sind die
Cl,-Differenzen zwischen A20 und AO1 dargestellt. In der unteren und mittleren Strato-
sphére iiber den Tropen, in der unteren Stratosphére am siidlichen Polarwirbelrand sowie
in der oberen Stratosphére iiber den mittleren Breiten der Winterhemisphére sind die Mi-
schungsverhéltnisse in A20 tiefer als in A01 (2-20 %), wihrend die Cl,-Konzentrationen
in der gesamten restlichen Stratosphére sowie in der Troposphére und Mesosphére iiber-
all hoher sind (4-250 %). Wie bei CCl, sind die Differenzen im Cl, hauptséchlich auf die
Anderungen am Transportschema zuriickzufithren (Abbildungen 5.63 und 5.81). In der
unteren Stratosphére und in der Troposphére spielt aber auch die Einzelbehandlung der
ODS bei chemischen Reaktionen (A14, Abbildung 5.71) eine Rolle.

Abbildung 6.14 zeigt die entsprechenden simulierten Verteilungen fiir Br,. Wie fiir
CBr, ist die Br,-Verteilung in Modellversion A01 vollig unrealistisch, wihrend die Vertei-
lung von A20 eine enorme Verbesserung darstellt. In AO1 nehmen die Mischungsverhélt-
nisse von Br, aufgrund der Probleme mit dem Transportschema und einer fehlenden



KAPITEL 6. VERGLEICH VON MODELLVERSION A20 MIT DER GRUNDVERSION
206 A01 UND MIT BEOBACHTUNGEN

(b) CIO, September A20

Druck [hPa]
Hohe [km]

90°S 60°S 30°S Aq 30°N 60°N 90°N 90°S 60°S 30°S Aq 30°N 60°N 90°N
Breite Breite
e I I R [ T 0]

0.00 0.01 0.02 0.05 0.08 0.10 0.15 0.20 0.30 0.40 050 0.60 0.80 1.00 1.20 1.40 1.60

Abbildung 6.16: Zonal gemitteltes reaktives Chlor (ClO, ) in ppbv im September gemittelt iber
1991-2000. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.17: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fiir ClO, im September gemittelt iber
1991-2000. (a): %, (b): ppbv.

troposphérischen Senke fiir HBr in den meisten Regionen mit der Héhe ab statt — wie
in der realen Atmosphére und in A20 — zu. In Abbildung 6.15 sind die Br,-Differenzen
zwischen A20 und AO01 dargestellt. In der Stratosphére und in der Mesosphire ist Br,
fiir A20 gegeniiber A0l um 6-19 pptv erhoht und in der Troposphére um 4-800 pptv (!)
reduziert.

In Abbildungen 6.16 und 6.17 sind die simulierten ClO,-Verteilungen fiir AO1 und A20
sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversionen fiir den Monat September dar-
gestellt. Ausser in den hohen Breiten der Winterhemisphére sowie im Tropopausenbereich
sind die stratosphérische ClO,-Mischungsverhéltnisse in A20 im Vergleich zu A01 generell
reduziert (10-60 %). Am siidlichen Polarwirbelrand sind die Mischungsverhéltnisse in A20
ca. 30 % tiefer und im Polarwirbel siidlich von ca. 75°S um 150-250 % hoher. Die Differen-
zen im ClO, werden hauptsichlich durch die Anderungen am Transportschema verursacht
(Abbildungen 5.76 und 5.82). In der unteren Stratosphére und in der Troposphére sind
aber auch die Effekte des QBO-Nudging (A05), der neu berechneten Extinktionskoeffi-
zienten stratosphérischer Aerosole mit Mie-Theorie (A06; Abbildung 5.30b), des SAGE-
Datensatzes (A07; Abbildung 5.36b), der gednderten heterogenen Chemie (A13; Abbil-
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Abbildung 6.18: Zonal gemitteltes HCI in ppbv im Juli gemittelt iber 1991-2000. (a): A01,
(b): A20.
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Abbildung 6.19: Simulierte und beobachtete HCIl-Mischungsverhdltnisse auf 50 hPa im Okto-
ber. Blau: A01, rot: A20 gemittelt iber 1991-2000. Schwarze Punkte: HALOE-Beobachtungen
gemittelt iber 1991-2002. Graue Flichen: HALOE +1 Standardabweichung (o) beziglich der
Klimatologie.

dung 5.53), der Einzelbehandlung der ODS-Reaktionen (A14) sowie der Einschrénkung
des Ozon-Massenfixers auf 40°S-40°N (A19; Abbildung 5.91) von Bedeutung.

Abbildung 6.18 zeigt fiir Juli die simulierten Verteilungen des Reservoirgases HCI,
dem wichtigsten Mitglied der Chlorfamilie. Verglichen mit A01 weist die HCI-Verteilung
fiir A20 eine viel homogenere Struktur auf. Uber den hohen Breiten sind die Mischungs-
verhéltnisse in A20 generell hoher, insbesondere im siidlichen Polarwirbel, und das Mini-
mum iiber den Tropen in der unteren und mittleren Stratosphére ist ausgeprégter. Da-
durch wird die Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtungen (Abbildung 4.17d)
iiber den Tropen leicht und in den hohen siidlichen Breiten im Winter und Friihling
massiv verbessert. Abbildung 6.19 zeigt die HCl-Mischungsverhéltnisse fiir A01, A20
und HALOE-Beobachtungen auf 50 hPa im Oktober. Wahrend die Mischungsverhélt-
nisse in A0l siidlich von 60°S rapide abnehmen, nehmen sie in A20 bis 70°S zu und
gehen dann — in relativ guter Ubereinstimmung mit HALOE — erst auf einem viel ho-
heren Niveau zuriick. Abbildung 6.20 zeigt die Differenz zwischen Simulation A20 und
den HALOE-Beobachtungen im Juli. Neben der klaren Verbesserung in den hohen Brei-
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Abbildung 6.20: Zonal gemittelte Differenz A20 - HALOE fiir HClL im Juli. (a): %, (b): ppbv.
Die Modelldaten wurden tiber die Periode 1991-2000 gemittelt, die HALOE-Beobachtungen re-
prasentieren die Jahre 1991-2002.
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Abbildung 6.21: Zeitliche Entwicklung aller im Modell berticksichtigter Chlorspezies bei 80°S
auf 50 hPa fiir A20.

ten der Winterhemisphére leidet die modellierte Verteilung von A20 grundsétzlich noch
unter dhnlichen Problemen wie diejenige von A01: Sowohl in der unteren und mittleren
tropischen Stratosphére wie in der gesamten oberen Stratosphére sind die simulierten HCI-
Mischungsverhéltnisse iiberall deutlich zu hoch. In der unteren und mittleren Stratosphére
iitber den Tropen ist der Bias fiir A20 verglichen mit AO1 zwar leicht reduziert, anderer-
seits nimmt der Fehler in der oberen Stratosphére weiter zu. Moglicherweise sind die zu
hohen HCI-Mischungsverhiltnisse die Folge eines noch immer vorhandenen Massenfixer-
Problems, wodurch HCl vom Polarwirbel kiinstlich in die Tropen transportiert wird, von
wo der Fehler iiber die tropical pipe in die obere Stratosphére gelangt.

In Abbildung 6.21 ist in A20 die zeitliche Entwicklung der im Modell beriicksichtigten
Chlorspezies bei 80°S auf 50 hPa dargestellt. Obwohl der unrealistische Jahresgang von
CCl,- und Cl,, aufgrund noch immer vorhandener Transportprobleme nicht vollstdandig
eliminiert ist, zeigt sich gegeniiber AO1 (Abbildung 4.24) eine enorme Verbesserung. Neben
dem stark abgeschwichten Jahresgang im CCl, und Cl, sind auch die Werte der ClO,-
Maxima im Spatwinter/Vorfriihling viel realistischer.

Abbildung 6.22 zeigt auf 50hPa und 80°S den klimatologisch gemittelten Jahres-
gang der Chlorspezies, PSCs, der Temperatur und von Ozon fiir die Modellsimulatio-
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Abbildung 6.22: Jahresgang der Temperatur und chemischer Spezies bei 80°S auf 50 hPa fiir
A01 (gestrichelte Linien) und A20 (durchgezogene Linien) gemittelt iber 1991-2000. (a): Tem-
peratur, (b): Ozon, ClO,, HCI, CIONO,, CCl, und NOy, (c): Wasserdampf, HNO3 und PSCs,
(d): reaktives Chlor (ClO; ).

nen A0l und A20 (gestrichelte resp. durchgezogene Linien). Dieselben Spezies sind in
Abbildung 4.40 fiir das chemische Transportmodell MOZART-3 dargestellt. Grundsétz-
lich zeigen die Chlorspezies fiir A20 ein stark verbessertes Verhalten und liegen néher
bei den Resultaten von MOZART-3. Obwohl in Simulation A20 im Polarwirbel rund
10 mal weniger NAT gebildet wird (Abbildung 6.22c), werden von Juni bis September
2-15 mal hohere ClO,-Mischungsverhéltnisse erreicht als in A01 (Abbildung 6.22b). Im
Gegensatz zu A01, wo die ClO,-Konzentrationen im April ansteigen, anschliessend von
Mai bis im Juli — unrealistischerweise — abnehmen und erst von August bis September
wieder zunehmen, steigen die ClO,-Mischungsverhéltnisse in A20 von Mai bis August
kontinuierlich an. Mit der Riickkehr der Sonnenstrahlung und dem Riickgang der PSCs
nehmen die ClO,-Konzentrationen von September bis November kontinuierlich ab. Im
Juni und Juli liegt das reaktive Chlor in A20 hauptséchlich in Form von Cly und Cl,O,
vor (Abbildung 6.22d). Ab Ende August werden Cl; und ClyOq durch die zuriickkehrende
Sonnenstrahlung photolysiert, was einen raschen Anstieg von ClO und iiber die kataly-
tischen Abbauzyklen (v.a. Dimerzyklus) die Zerstorung grosser Mengen von Ozon zur
Folge hat. Aufgrund der hoheren ClO,-Mischungsverhéltnisse liegt das Ozonminimum im
Oktober in A20 viel tiefer als in A01 (0.3 statt 0.9 ppmv) (Abbildung 6.22b). Modell-
simulation A20 zeigt ein grundsétzlich dhnliches Verhalten wie MOZART-3. Allerdings
nehmen die ClO,-Mischungsverhéltnisse im Mai und Juni in MOZART-3 viel sprung-
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Abbildung 6.23: Zeitliche Entwicklung von Cl, bei 80°S auf 50 hPa im Oktober fir A01, A13
und A20 (in ppbv). Raute: Schitzung fir Cl, abgeleitet aus HALOE HCIl-Messungen. Graue
Fldche: Bereich, in welchem die Modellresultate der CCMVal-Modelle, ausser SOCOL, liegen
(abgeleitet aus Abbildung 5.64b).

hafter zu, und das Maximum im ClO, wird erst im Oktober erreicht. Damit liegen die
ClO,-Konzentrationen in MOZART-3 wiahrend des ganzen Winters und Friihlings hoher
als bei SOCOL.

Wie in Abschnitt 5.13 beschrieben, simulierte die SOCOL-Modellversion A13 im CCM-
Val-Modellvergleich bei 80°S auf 50 hPa im Oktober ausgesprochen niedrige Cl,-Mischungs
verhéltnisse, die weit unterhalb der simulierten Konzentrationen der anderen Modelle
und der Beobachtungen lagen (Abbildung 5.64b). Aus Abbildung 6.23 ist ersichtlich,
dass Modellsimulation A20 aufgrund der weitgehenden Elimination des kiinstlichen CCl,-
Minimums viel besser mit den Resultaten der iibrigen CCMVal-Modelle iibereinstimmt,
deren Bereich als graue Fléche eingezeichnet sind. Verglichen mit der Mehrzahl der {ibri-
gen CCMs und der aus HALOE abgeleiteten Schétzung fiir Cl, liegen die Werte von A20
allerdings immer noch eher tief.

Wie in den Abschnitten 5.15.2 und 5.16.3 beschrieben, ergibt sich als Folge der Modi-
fikationen im Transportschema auch eine deutlich verbesserte Ubereinstimmung zwischen
den simulierten und beobachteten ClO/Cl,-Verhéltnissen nach dem Ausbruch von Mt.
Pinatubo (vgl. Abbildungen 5.37b und 5.38).

6.5 NO, und NO,

In Modellversion A20 sind die NO,- und NO,-Mischungsverhéltnisse in der oberen Stra-
tosphéire um einen Faktor 1.5-2 hoher als in AO1. Im Polarwirbel ist die NAT-Bildung um
90 % reduziert, und es tritt neu eine ausgeprigte Denitrifizierung auf. Die Modellresultate
stimmen unterhalb von 5hPa und im Polarwirbel besser mit den Beobachtungen iiberein.

In Abbildungen 6.24 und 6.25 sind die simulierten NO,-Verteilungen fiir A01 und A20
sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversionen fiir den Monat Juli darge-
stellt. Mit Ausnahme der siidlichen hohen Breiten sind die Mischungsverhéltnisse in A20
zwischen 30 und 50 km generell um 5-10ppbv (50-100 %) hoéher und {iber den Tropen
zwischen 20 und 30 km um 2-4 ppbv (20-40 %) tiefer als in AO1. Das NO,-Maximum {iber
den Tropen liegt in A20 auf einer Hohe von 40 km anstatt auf 35km wie in AO1. Diese
Differenzen sind primér ein Effekt des familienbasierten Massenfixers (A16), daneben hat
aber auch das QBO-Nudging (A05, Abbildung 5.22a) einen signifikanten Einfluss. Im Ge-
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Abbildung 6.24: Zonal gemittelter ungerader Stickstoff (NO,) in ppbv im Juli gemittelt iber
1991-2000. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.25: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fiir NOy im Juli gemittelt iber 1991
2000. (a): %, (b): ppbu.

gensatz zu AO1 tritt in A20 im siidlichen Polarwirbel eine ausgepriagte Denitrifizierung
auf (Abbildung 6.24). Dadurch sind die NO,-Mischungsverhéltnisse in A20 im siidlichen
Polarwirbel zwischen 10 und 70 hPa um 20-70 % tiefer und in der untersten Stratosphére
um bis zu 200 % hoher als in AO1. Die Denitrifzierung in A20 ist ein Effekt der gednderten
Parametrisierung der heterogenen Chemie, in der viel hohere Sedimentationsgeschwindig-
keiten fiir NAT verwendet werden (Abschnitt 5.12.5). In der Troposphére ist NO,, fiir A20
in den meisten Regionen um 10-50 % erhoht, was primér auf die gedinderten Randbedin-
gungsfelder der NO,-Emissionen (A09 und A20) zuriickzufiihren ist.

Abbildung 6.26 zeigt Hohenprofile und Breitenverteilungen fiir die im Modell beriick-
sichtigten NO,-Spezies fiir AO1 (gestrichelte Linien) und A20 (durchgezogene Linien). Der
Effekt der Denitrifizierung mit sehr tiefen NO,-Mischungsverhaltnissen im siidlichen Po-
larwirbel im September ist fiir A20 klar erkennbar, wihrend fiir AO1 kein entsprechender
Effekt auftritt (Abbildungen 6.26¢ und e). Im Polarwirbel beider Hemisphéren sind die
NAT-Mischungsverhéltnisse in A20 rund 90 % tiefer als in A0l (Abbildungen 6.26a, c,
d, e und 6.22c). Neben der viel hoheren NAT-Sedimentationsgeschwindigkeiten ist dies
auch eine Folge einer in Modellversion A13 eingefiihrten oberen Schranke fiir NAT (Ab-
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Abbildung 6.26: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse aller im Modell beriicksichtigter NO, -
Spezies gemittelt dber 1991-2000. Gestrichelte Linien: A01, durchgezogene Linien: A20. Héhen-
profile (a) bei 8C° N im Februar, (b) dber dem Aquator im Februar und (c) bei 80°S im September.
Breitenverteilungen auf 50 hPa im (d) Februar und (e) September.

schnitt 5.12.2). Damit liegt der Anteil von NAT an NO,, fiir A20 mit 20-25 % markant
tiefer als in A01, wo der NAT-Anteil im Juli und August fast 100 % betriagt. Infolge
der Denitrifizierung stimmen die Modellresulate von A20 in den hohen siidlichen Breiten
viel besser mit HALOE-Beobachtungen iiberein (vergleiche Abbildung 6.26e mit Abbil-
dung 5.57).

In Abbildungen 6.27 und 6.28 sind fiir AO1 und A20 die simulierten Verteilungen des
reaktiven Stickstoffs (NO,) sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversionen
dargestellt. Das Differenzenmuster von NO, ist &hnlich wie dasjenige von NO, und ist
wiederum eine Kombination der Effekte des familienbasierten Massenfixers (A16, Abbil-
dung 5.83), des QBO-Nudging (A05, Abbildung 5.22b), der geénderten Parametrisierung
der heterogenen Chemie (A13, Abbildung 5.55a) und der gednderten Randbedingungsfel-
der fiir die NO,-Emissionen (A09 und A20, Abbildung 5.96b). Daneben haben auch die
Neuberechnung der stratosphérischen Aerosole mit Mie-Theorie (A06, Abbildung 5.30a)
und der SAGE-Datensatz (A07, Abbildung 5.36a) einen Einfluss auf die simulierte NO,-
Verteilung. Die grossen relativen Differenzen im NO, in den hohen siidlichen Breiten auf
ca. 10hPa sind ein Effekt der oberhalb von 25km viel kleineren Aerosol-Oberflichen-
dichten (A06, Abbildung 5.27): Die dadurch viel langsamer ablaufende N,Os5-Hydrolyse
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Abbildung 6.27: Zonal gemittelter reaktiver Stickstoff (NO,) in ppbv im Juli gemittelt tiber
1991-2000. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.28: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fiir NO, im Juli gemittelt iber 1991-
2000. (a): %, (b): ppbu.

(2.83) bewirkt im Polarwinter auf 10 hPa eine Zunahme von NyO5 um 6 ppmv und eine
entsprechende Abnahme von HNOs.

Abbildung 6.29 zeigt die Differenz zwischen A20 und HALOE-Beobachtungen fiir
NO+NO;. Der Modellbias von A20 ist verglichen mit demjenigen von A0l (Abbildun-
gen 4.27b und 4.28b) in der mittleren Stratosphire in den meisten Regionen deutlich
reduziert und i. a. nicht mehr statistisch signifikant (vgl. auch Abbildung 5.84). Oberhalb
von 5hPa wird NO+NO; fiir A20 ausser iiber den hohen Breiten der Winterhemisphére
um 20-120 % {iiberschétzt. Dies ist vermutlich eine Folge davon, dass in SOCOL zu tiefe
Werte fiir die NO-Photolyse (4.2) verwendet werden (vgl. Abschnitt 4.2.5).

6.6 HO,

In Abbildungen 6.30 und 6.31 sind fiir AO1 und A20 die simulierten Verteilungen des
reaktiven Wasserstoffs (HO,) sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversio-
nen dargestellt. In der gesamten Stratosphére ausser in den hohen Breiten der Winter-
hemisphére sind die HO,-Mischungsverhéltnisse in A20 um 10-45% tiefer als in AO01
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Abbildung 6.29: Zonal gemittelte Differenz A20 - HALOEF fiir NO+NOy im Juli. (a): %, (b):
ppbv. Die Modelldaten wurden iiber die Periode 1991-2000 gemittelt, die HALOE-Beobachtungen
reprasentieren die Jahre 1991-2002.
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Abbildung 6.30: Zonal gemittelter reaktiver Wasserstoff (HO,) in pptv im Juli gemittelt iber
1991-2000. (a): A01, (b): A20.

(Abbildung 6.31), was hauptséchlich ein Effekt der neuen Wasserdampfparametrisierung
(A20, Abbildung 5.96a) sowie der Neuberechnung der stratosphérischen Aerosole mit Mie-
Theorie (A06, Abbildung 5.30c) ist. In den hohen Breiten der Winterhemisphére ist HO,,
in der gesamten Atmosphére um mehr als 100 % erhoht, was primér darauf zuriickzufiithren
ist, dass in A20 im Gegensatz zu A0l auch OH, HO, und H transportiert werden (A15).
Allerdings sind die Mischungsverhéltnisse in den hohen winterlichen Breiten annédhernd
null. In der Troposphire sind die HO,-Konzentrationen in A20 um 5-50 % erhoht, was
wiederum hauptséchlich ein Effekt des Transports der HO,-Spezies ist.

6.7 Ozonabbauzyklen

Abbildung 6.32 zeigt Hohenprofile der in Abschnitt 2.3 beschriebenen Ozonabbauraten fiir
A01 (diinne Linien) und A20 (fette Linien), und in Abbildung 6.33 ist fiir die Summe aller
Abbauraten (totaler chemischer Ozonabbau) die Differenz zwischen den beiden Modellver-
sionen in Abhéngigkeit der Breite und Hohe dargestellt. Die grossten relativen Differenzen
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Abbildung 6.31: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fir HO, (in %) im Juli gemittelt tiber
1991-2000.
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Abbildung 6.32: Zonal gemittelte O,-Abbauraten fir A01 (dinne Linien) und A20 (fet-
te Linien). (a): gemittelt diber 1991-2000. (a): 8°N, Mirz, (b): Aquator, September, (c):
80°S, September. Braun: NO,-Zyklen, blav: HO,-Zyklen, rot: ClO,-Zyklen, gelb: Bry,-Zyklen,
pink: ClOy-/HOy-Zyklen, grin: Bry-/HO,-Zyklen, orange: ClO,-/Bry-Zyklen, grau: Chapman-
Chemie, schwarz: totaler O-Abbau. Angaben in Molekiile/cm? /s.

zwischen A20 und AO1 bestehen im Polarwirbel und in der Region der tropischen Tropo-
pause. Im Polarwirbel beider Hemisphédren, wo die ClO,- und Br,-Mischungsverhéltnisse
fiir A20 gegeniiber A0l stark zugenommen haben (Abbildungen 6.15 und 6.17), ist der
totale chemische Ozonabbau fiir A20 in den meisten Regionen deutlich erhoht (30-200 %;
Abbildung 6.33). Dabei nimmt einerseits der Ozonabbau iiber den Dimerzylus (rot ge-
punktet) zu, welcher im Polarwirbel den wichtigsten Abbauzyklus darstellt, andererseits
laufen die Br,/ClO,- und ClO,/HO,-Zyklen (orange und pink) bis zu fiinfmal schneller
ab (Abbildungen 6.32a und c).

Umgekehrt ist in A20 der totale chemische Ozonabbau in der Troposphére und in
der unteren Stratosphére iiber den Tropen und Subtropen um 20-60 % reduziert (Abbil-
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Abbildung 6.33: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 des totalen chemischen O.-Abbaus im
September (Summe aller Abbauraten aus Abbildung 6.32) gemittelt dber 1991-2000. (a): %, (b):
Molekiile/cm? /s.

dung 6.33). Die tieferen Ozonabbauraten in der Troposphiire sind primér auf die in Version
A20 viel realistischeren Brom-Mischungsverhéltnisse zuriickzufiihren (Abbildung 5.72b),
wodurch die in AO1 viel zu schnell ablaufenden Br,/HO,- und Br,-Zyklen (griin und gelb
gepunktet) um 1-2 Grossenordnungen reduziert sind. In der unteren tropischen Strato-
sphére nimmt der Ozonabbau in A20 hauptséchlich ab, weil durch den Transport von CI1O,
Cl;05 und HOCI nicht mehr kiinstlich C10, akkumuliert wird und daher der Dimerzyklus
nicht mehr ablduft. Dieser war in Modellversion A0l {iber den Tropen zwischen 70 und
100 hPa der dominante Abbauzyklus (Abbildung 4.38b), was nach dem Ausbruch von
Mt. Pinatubo und El Chichén eine unrealistisch starke Ozonzerstorung zur Folge hatte
(Abschnitt 4.2.9).

In der mittleren und oberen Stratosphére sind in A20 die NO,-Zyklen (braun) erhoht
und die ClO,-Zyklen (rot) reduziert, woraus unterhalb von 45 km eine Zunahme des tota-
len chemischen Ozonabbaus um 5-25 % resultiert mit einem maximalen Effekt iiber den
mittleren Breiten (Abbildung 6.33). Aufgrund der Zunahme der NO,- und der Reduktion
der ClO,-Zyklen ergibt sich in der mittleren und oberen Stratosphére eine verbesserte
Ubereinstimmung mit dem Modell von Garcia und Solomon (Abbildung 4.37).

Oberhalb von 45km ist der O,-Abbau primér aufgrund der tieferen HO,-Mischungs-
verhéltnisse um 2-3 % reduziert.

6.8 Ozon

In der oberen Stratosphére sowie im siidlichen Polarwirbel im Spatwinter /Vorfriihling sind
die Ozonmischungsverhéltnisse in Modellversion A20 infolge erhéhter chemischer Ozon-
zerstorung tiefer als in AO1. In der unteren Stratosphére unterscheiden sich die beiden
Modellversionen hauptséchlich aufgrund der Einschriankung des Ozon-Massenfixers auf
40°S—40°N. Die Ozonsiule ist in A20 {iber den Subtropen tiefer und iiber den mittleren
und hohen Breiten hoher als in A01, besonders im Winter und Friihling, wodurch die Mo-
dellresultate besser mit den Beobachtungen iibereinstimmen. Eine deutliche Verbesserung
zeigt sich bei der Simulation des Ozonsignals nach dem Ausbruch von Mt. Pinatubo und
El Chichoén, welches in AO1 stark {iberschitzt wurde.

Im folgenden werden fiir A01, A20 und HALOE die Ozonverteilungen im Oktober
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Abbildung 6.34: Zonal gemitteltes Ozon in ppmuv im Oktober gemittelt iber 1991-2000. (a):
A01, (b): A20.
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Abbildung 6.35: Zonal gemittelte Ozondifferenz A20 - A01 im Oktober gemittelt iber 1991—
2000. (a): %, (b): ppmv.

analysiert, weil dann die Differenzen in den hohen siidlichen Breiten am ausgeprigtesten
sind.

In Abbildungen 6.34 und 6.35 sind die zonal und klimatologisch gemittelten Ozonver-
teilungen fiir AO1 und A20 sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversionen
dargestellt. Die Unterschiede zwischen AO1 und A20 sind die Kombination verschiede-
ner sich teilweise kompensierender Effekte der Modellmodifikationen A02 bis A20 (vgl.
Abbildung 5.66). Einen grossen Einfluss auf die Ozonverteilung haben insbesondere das
QBO-Nudging (A05, Abbildung 5.24), die neue Parametrisierung der heterogenen Che-
mie (A13, Abbildung 5.59), die neu eingefiihrte troposphérische HBr-Senke (A14, Abbil-
dung 5.74), der Transport aller Modellspezies (A15, Abbildung 5.77), die familienbasierte
Massenkorrektur (A16, Abbildung 5.85) sowie die Einschrinkung des Massenfixers fiir
Ozon auf 40°S-40°N (A19, Abbildung 5.90).

Ubereinstimmend mit den geéinderten Ozonabbauraten (Abbildung 6.33) sind die
Ozonmischungsverhéltnisse in A20 in der Mesosphére um 5% erhoht (v.a. wegen der
gednderten Wasserdampfparametrisierung (A20), Abbildung 5.97a), in der oberen Stra-
tosphére sowie in den mittleren und hohen Breiten der mittleren Stratosphére um 5-20 %
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Abbildung 6.36: Zonal gemitteltes Ozon in ppmwv im Oktober gemittelt tber 1991-2002 fiir
HALOE-Beobachtungen.
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Abbildung 6.37: Zonal gemittelte Ozondifferenz A01 - HALOE im Oktober. (a): %, (b): ppmu.
Die Modelldaten wurden tiber die Periode 1991-2000 gemittelt, die HALOE-Beobachtungen re-
prasentieren die Jahre 1991-2002.

reduziert und iiber den Tropen und Subtropen zwischen 25 und 30 km um 2-6 % erhoht
(v.a. wegen A16, A15 und A05). In der unteren Stratosphére und in der Troposphiére sind
die Differenzen zwischen A20 und AO1 ausser im Polarwirbel hauptséchlich eine Folge der
Einschriankung des Ozon-Massenfixers auf 40°S— 40°N (A19). In der Troposphére spielen
zudem die stark verbesserten Bromkonzentrationen (Al4, A15) eine wichtige Rolle. Im
siidlichen Polarwirbel sind die Ozonkonzentrationen in A20 im September und Oktober
zwischen ca. 30 und 80 hPa um 50-80 % reduziert, was primér auf die realistischeren Cl,-
Mischungsverhéltnisse zuriickzufiihren ist (Kombination der Effekte von A16, A15, A13,
A07 und A19).

Abbildung 6.36 zeigt die beobachtete Ozonverteilung im Oktober fiir HALOE, in Ab-
bildungen 6.37 und 6.38 sind die Differenzen zwischen Modell und Beobachtungen fiir
A01 und A20 dargestellt. Im grossen und ganzen leidet die Ozonverteilung von Simu-
lation A20 — trotz verbesserten Chlor-, Brom- und Stickoxidverteilungen — noch immer
unter denselben Problemen wie A01: In beiden Modellversionen sind die Ozonmischungs-
verhéltnisse in der gesamten unteren Stratosphére mit Ausnahme des Polarwirbels sowie
in der Mesosphére deutlich hoher als in HALOE und in der oberen Stratosphére iiberall
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Abbildung 6.38: Zonal gemittelte Ozondifferenz A20 - HALOE im Oktober. (a): %, (b): ppmu.

tiefer. Zwar ist der Modellbias von A20 in der unteren Stratosphére iiber den Tropen
und Subtropen sowie in der mittleren Stratosphére iiber den mittleren und hohen Breiten
rund 5-15% kleiner als derjenige von AO01, andererseits nimmt der Bias in der oberen
Stratosphire in der gleichen Grossenordung zu. Eine allgemein bessere Ubereinstimmung
mit den Beobachtungen zeigt sich in der unteren Stratosphére in den mittleren und ho-
hen siidlichen Breiten im September und Oktober (vgl. Abbildung 5.66). Insbesondere
die Ozon-Hohenprofile im Polarwirbel sind fiir A20 gegeniiber A01 deutlich verbessert:
Wie aus Abbildung 5.93 ersichtlich ist, zeigt das Vertikalprofil von A20 bei 70°S auf einer
Hohe von ca. 50 hPa iibereinstimmend mit den Beobachtungen ein (allerdings zu wenig
ausgepragtes) Minimum, wéihrend das Hohenprofil von A0O1 auf 30 hPa ein Maximum
aufweist.

Bemerkenswert ist, dass die Modellschichten, in denen das stratosphérische Ozon in
A20 iiberschiitzt (unterschétzt) wird, genau mit denjenigen zusammenfallen, in denen der
Massenfixer das simulierte Ozon nach dem Transport nach oben (unten) korrigiert (Ab-
bildung 5.89). Es ist daher wahrscheinlich, dass der Modellbias in der Ozonverteilung von
A20 zumindest teilweise auf noch immer vorhandene Probleme des Semi-Lagrange’schen
Transportschemas zuriickzufiihren ist.

Eine Rolle fiir die zu hohen Ozonkonzentrationen in der unteren Stratosphére kénnte
zudem die im Modell deutlich {iberschétzte Residualzirkulation spielen.

In Abbildungen 6.39 und 6.40 sind die simulierten Verteilungen des Gesamtozons fiir
A01 und A20 sowie die Differenzen zwischen den beiden Modellversionen dargestellt. In
den mittleren und hohen Breiten sind die Werte fiir die Ozonsdule in A20 um 0-20 %
hoher und in den Subtropen um rund 5% tiefer als in AO1, wiahrend sich die beiden
Modellversionen in den Tropen kaum unterscheiden. Am grossten sind die Differenzen bei
ca. 60°S und 60°N im Winter und Vorfriihling. Interessanterweise sind die Werte des Ge-
samtozons iiber der Antarktis im September und Oktober fiir die beiden Modellversionen
trotz grundsétzlich verschiedener Hohenprofile (Abbildung 5.93) nahezu identisch.

Abbildungen 6.41 und 6.42 zeigen die NIWA- und TOMS-Beobachtungen sowie die
Differenzen zwischen A20 und NIWA. In den mittleren und hohen Breiten im Winter und
Frithling wird die Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtungen fiir A20 ver-
glichen mit AO1 deutlich verbessert und der Modellbias in der Nordhemisphére (Stidhe-
misphére) von 5-15% (5-20 %) (Abbildung 4.35a) auf 1-8 % (0-15%) reduziert. In den
Subtropen reduziert sich der Bias von ca. 5% auf ca. 3% . Trotz dieser Verbesserungen ist
der simulierte Jahresgang im Gesamtozon nach wie vor viel zu schwach, und die Amplitude
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Abbildung 6.39: Zonal gemitteltes Gesamtozon in Dobson-Einheiten (DU) gemittelt iber 1991—
2000. (a): A01, (b): A20.
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Abbildung 6.40: Zonal gemittelte Differenz A20 - A01 fiir Gesamtozon gemittelt tiber 1991—
2000. (a): %, (b): DU.

ist in den mittleren Breiten in A20 nur gerade 45 % so gross wie beobachtet. Dadurch sind
im Modell die Werte in den mittleren und hohen Breiten im Winter und Friihling zu tief
und im Sommer und Herbst zu hoch. Eine Unterschiatzung des Jahresgangs von Ozon fin-
det sich in sémtlichen Modellschichten der unteren Stratosphére. Wie in Abschnitt 5.17.2
gezeigt, hdangt das Problem mit dem Massenfixer zusammen, da SOCOL bei augeschalte-
tem Ozon-Massenfixer den beobachteten Jahresgang sogar iiberschétzt (Abbildung 5.1q).

Wie aus Abbildung 5.1 ersichtlich ist, stimmt die Ozonklimatologie von A20 von allen
Modellversionen am besten mit den Beobachtungen iiberein (vgl. auch Abbildung 5.65).
Uberraschend gut ist die Ubereinstimmung trotz zahlreicher Modellprobleme auch in Ver-
sion A01, was jedoch, wie in dieser Arbeit gezeigt wurde, auf verschiedene Fehlerkompen-
sationen zuriickzufithren ist. Demgegeniiber weichen die Ozonklimatologien fiir andere
Modellsimulationen wie beispielsweise A15 oder A16 viel stidrker von den Beobachtungen
ab, obwohl hier die Chlor- und Bromverteilungen gegeniiber A01 stark verbessert sind.
Dies zeigt, dass die Ozonsdule ein schlechter Indikator ist, um die Zuverléssigkeit eines
CCMs zu bestimmen, da eine Verteilung des Gesamtozons auch bei nicht korrekten Ozon-
Hohenprofilen (wie demjenigen von A01) realistisch aussehen kann (vgl. Abschnitt 4.2.6).
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Abbildung 6.41: Zonal gemitteltes Gesamtozon in DU gemittelt iber 1991-2000. (a): NIWA,
(b): TOMS.
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Abbildung 6.42: Zonal gemittelte Differenz A20 - NIWA fiir Gesamtozon gemittelt iiber 1991—
2000. (a): %, (b): DU.

Eine grundlegende Verbesserung zeigt sich fiir A20 in der zeitlichen Variabilitidt des
simulierten Ozons. Betrachtlich verbessert ist in A20 insbesondere das Ozonsignal nach
den Eruptionen von Mt. Pinatubo und El Chichén, welches nun sehr gut mit den NTWA-
und TOMS-Beobachtungen tibereinstimmt, vor allem in den Tropen und Subtropen (Ab-
bildung 5.75). Demgegeniiber wird in A0l die Amplitude des vulkanischen Ozonabbaus
stark iiberschéitzt, und die Ozonwerte nehmen innerhalb einer viel zu kurzen Zeit ab und
wieder zu (vgl. Abschnitt 4.2.9). Wie in Abschnitt 5.15.2 gezeigt, wird das unrealistische
Ozonsignal in A01 hauptséchlich durch eine kiinstliche Akkumulation der nicht transpor-
tierten Chlorspezies ClO, Cl;O5 und HOCI verursacht.

Uber den Tropen und Subtropen ist die interannuale Variabilitit des Ozons in A20 als
Folge des QBO-Nudging (und der familienbasierten Massenkorrektur, vgl. Abschnitt 5.16.3)
in den Modellschichten zwischen 2 und 40hPa betréchtlich hoher als in A0l (Abbil-
dung 5.7). Ein deutliches QBO-Signal zeigt sich auch im simulierten Gesamtozon iiber
den Tropen und Subtropen (Abbildungen 5.17 und 6.43b). Dadurch stimmen die simu-
lierten Ozon-Anomalien fiir A20 deutlich besser mit den Beobachtungen iiberein als fiir
A20 (Abbildung 6.43).
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Abbildung 6.43: Anomalien des Gesamtozons beziiglich der Referenzperiode 1980-1989. Po-
sitive (negative) Werte (in %) bedeuten mehr (weniger) Ozon als in der Referenzperiode. (a):
A01, (b): A20, (c): NIWA.

Die Sonnenvariabilitdt (A02) ist im zeitlichen Verlauf des stratosphérischen Ozons und
der Ozonsaule schwach sichtbar (Abbildungen 5.7 und 4.43), der Effekt ist verglichen mit
anderen Modellmodifikationen jedoch sehr klein.



Kapitel 7

Zusammenfassung und
Schlussfolgerungen

Zuverlassige Modellvorhersagen der Entwicklung der Stratosphére in einem sich &ndern-
den Klima sind nur méglich, wenn die Fahigkeiten des Modells bekannt sind, die beobach-
teten Prozesse in der Vergangenheit wiederzugeben.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden mit der urspriinglichen Version des CCM SOCOL
erstmals transiente Simulationen gerechnet und basierend auf der Zeitperiode 1979-2000
eine umfassende Modellevaluierung durchgefiihrt. Der Vergleich der Modellresultate mit
den Beobachtungsdaten zeigte, dass Temperatur und Zonalwind sowie die Verteilung ver-
schiedener Spurengase wie Ozon, CH, und HNOj ausserhalb des Polarwirbels im klimato-
logischen Mittel von SOCOL qualitativ und quantitativ relativ gut wiedergegeben wurden.
Demgegeniiber zeigten sich aber auch einige teils gravierende Modellschwéchen, insbeson-
dere in den simulierten Verteilungen von Chlor, Brom und Wasserdampf. Anstatt einer
anndhernd konstanten Verteilung wies das gesamte organische und anorganische Chlor
CCl, in der mittleren Stratosphére iiber den Tropen ein ausgeprégtes, physikalisch nicht
mogliches Maximum auf, und in den hohen Breiten bildete sich zwischen 10 und 100 hPa
jeden Winter ein vollig unrealistisches Minimum. Beim gesamten organischen und anorga-
nischen Brom CBr, erreichte der Grossteil des troposphérischen Broms die Stratosphére
nie, so dass die Mischungsverhéltnisse in der Stratosphéire um 30-90 % zu tief waren. Die
stratosphérischen Wasserdampf-Mischungsverhéltnisse waren in SOCOL im Vergleich zu
Beobachtungen generell um rund 30 % zu hoch. Ebenfalls nicht in Ubereinstimmung mit
Beobachtungen waren die simulierten Ozonwerte nach den Eruptionen von El Chichén
und Mt. Pinatubo: Einerseits wurde die Amplitude des vulkanischen Ozonabbaus insbe-
sondere iiber den Tropen und Subtropen erheblich iiberschéitzt, andererseits nahm das
simulierte Gesamtozon innerhalb einer viel zu kurzen Zeit ab und wieder zu.

In dieser Arbeit wurden die im Modell verwendeten Randbedingungen und Parame-
trisierungen systematisch abgeédndert, um so eine Verbesserung der Modellresultate zu
erzielen. Dies fithrte im Laufe der Arbeit zu insgesamt zwanzig verschiedenen transienten
Modellsimulationen (A01-A20) tiber die Jahre 1975-2000, fiir die jeweils schrittweise eine
Randbedingung oder Parametrisierung abgeéndert wurde.

Die meisten der anfangs vorgenommenen Modifikationen betrafen die Einfiithrung
bisher im Modell nicht beriicksichtigter Prozesse: Beriicksichtigung der Sonnenvariabi-
litdt (A02), Berticksichtigung der FCKWs im Strahlungsmodul (A03), Kopplung von
Chemie- und Strahlungsmodul fiir CHy, NoO und FCKWs (wie bisher schon fiir O3 und
H,0) (A04), Assimilation der QBO (A05), Beriicksichtigung troposphérischer Aerosole
im Strahlungsmodul (A08) sowie die Verwendung zeitabhéngiger statt klimatologischer
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CO- und NO,-Emissionen (A09). Zur Verbesserung des simulierten Ozonsignals nach El
Chichén und Mt. Pinatubo wurden die als Randbedingung verwendeten Extinktionskoeffi-
zienten, Single-Scattering-Albedo und Asymmetrie-Faktoren der stratosphérischen Aero-
sole mithilfe der Mie-Theorie vollstandig neu berechnet (A06) sowie ein neuer hochauf-
geloster auf SAGE I- und II-Messungen basierender Aerosoldatensatz aufbereitet (A0T).
Zudem wurde die bisher verwendete Parametrisierung der heterogenen Chemie iiberar-
beitet und durch ein genaueres Schema ersetzt (A13). Zur Verbesserung der viel zu tiefen
stratosphérischen Brom-Mischungsverhéltnisse wurden zusétzliche organische Bromspe-
zies als Randbedingungen vorgeschrieben, bei den Photolyse- und O(*D)-/OH-Oxidations-
reaktionen der ODS neu zwischen den einzelnen Familienmitgliedern unterschieden und
eine troposphérische Senke fiir HBr eingefiihrt (A14).

Von den eben beschriebenen Modellmodifikationen hatten das QBO-Nudging, die ge-
anderte Parametrisierung der heterogenen Chemie sowie die neu eingefiihrte troposphéri-
sche HBr-Senke einen grossen Einfluss auf die Modellresultate:

e Das QBO-Nudging induziert in der unteren und mittleren tropischen und subtropi-
schen Stratosphére einen ausgepriagten QQBO-Zyklus im Zonalwind, in der Tempe-
ratur und in chemischen Spurengasen wie Ozon oder Methan. Dadurch nimmt die
interannuale Variabilitit dieser Modellgrossen markant zu, und iiber den Tropen
und Subtropen wird die Ubereinstimmung mit den Beobachtungen deutlich verbes-
sert. Daneben beeinflusst das QBO-Nudging auch die Modellklimatologien vieler
Modellgrossen, da die im klimatologischen Mittel verdnderte Zonalwindverteilung
eine Anderung in der simulierten Residualzirkulation bewirkt.

e Die wichtigsten Effekte der gedinderten Parametrisierung der heterogenen Chemie
sind eine markante Abnahme der bisher stark iiberschatzten NAT-Mischungsverhélt-
nisse im siidlichen und nordlichen Polarwirbel sowie eine ausgepriagte Denitrifizie-
rung iiber der winterlichen Antarktis. Diese fehlte in den fritheren Modellversionen
vollstdndig, da die Sedimentationsgeschwindigkeiten der NAT-Partikel viel zu ge-
ring waren. Die Ubereinstimmung der simulierten NO,-Mischungsverhéltnisse mit
Beobachtungen in der Region des siidlichen Polarwirbels wird durch die Denitrifi-
zierung markant verbessert.

e Die neu eingefiihrte troposphérische HBr-Senke verhindert eine kiinstliche Akkumu-
lation von Bromspezies in der Troposphére. In der Grundversion waren die Brom-
Mischungsverhéltnisse in den untersten Modellschichten um bis zu einem Faktor
1000 zu hoch, so dass Ozon in der Troposphéire unrealistischerweise primér iiber
katalytische Bromzyklen anstatt iiber HO,-Zyklen abgebaut wurde.

Durch die Modellmodifikationen A02-A14 wurden zwar in den Modellergebnissen ver-
schiedene punktuelle Verbesserungen erzielt, die Hauptprobleme von SOCOL, die véllig
unrealistischen simulierten Verteilungen des stratosphérischen Chlors und Broms sowie
der erheblich iiberschéitzte Ozonabbau nach den beiden grossen Vulkanen, blieben aber
weiterhin bestehen. Erst umfassende Untersuchungen zum Transportschema fithrten zur
eigentlichen Ursache der meisten Modellprobleme des CCM SOCOL, einer Verletzung der
Massenerhaltung beim Transport der chemischen Spezies.

Ein Teil dieses Problems war auf die einfache Tatsache zuriickzufiihren, dass die sehr
kurzlebigen Spurenstoffe in den bisherigen Modellversionen aus Griinden des Rechenauf-
wands nicht transportiert wurden. Daraus resultierte fiir einige der nicht transportierten
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Spezies wie ClO, Cly0O5, HOCI, HBr und HOBr in verschiedenen Regionen eine kiinst-
liche Massenakkumulation, die sich auch in den Verteilungen von CIO,, Cl,, CCl,, Br,
und CBr, niederschlug. Durch den Transport sdmtlicher Modellspezies (A15) konnten
verschiedene Artefakte wie das unphysikalische Maximum im CCl, in der mittleren Stra-
tosphére tiber den Tropen sowie eine unrealistische CCl,-Akkumulation in der unteren
Stratosphéire am Polarwirbelrand vollstdndig eliminiert werden. Ebenfalls gelost werden
konnte dadurch das Problem des erheblich iiberschétzten Ozonsignals nach den beiden
Vulkanausbriichen, welches durch kiinstliche Akkumulationen kurzlebiger ClO,-Spezies
in der unteren Stratosphére verursacht wurde. In den fritheren Modellversionen wurde
nach Mt. Pinatubo mehr als doppelt so viel ClO, aktiviert wie beobachtet.

Trotz des Transports aller Modellspezies blieb das unrealistische CCl,-Minimum auf
50hPa in den hohen Breiten im Winter und Friihling weiterhin bestehen, ebenso wie
das Problem der viel zu tiefen stratosphérischen CBr,-Mischungsverhéltnisse. Anhand
von Testsimulationen mit idealisierten Tracern konnte eindeutig gezeigt werden, dass die-
se Probleme durch das im Chemiemodul fiir den Horizontaltransport verwendete Semi-
Lagrange’sche-Transportschema verursacht werden. Da ein Semi-Lagrange’sches Schema
nicht massenerhaltend ist, miissen die Mischungsverhéltnisse einer transportierten Spe-
zies nach jedem Transportschritt mithilfe eines Massenfixers nachkorrigiert werden. Die
Verwendung eines Massenfixers ermoglicht zwar die Massenerhaltung in einer horizon-
talen Gesamtschicht, jedoch nicht in den einzelnen geographischen Regionen, wo es zu
kiinstlichem Massenverlust oder -akkumulation kommen kann. Besonders anfillig sind
fiir den in SOCOL verwendeten Massenfixer von Williamson and Rasch (1989) Regionen
mit starken rdumlichen Gradienten wie der Rand des Polarwirbels, was den kiinstlichen
Massenverlust im CCl,, erklért.

In Modellversion A16 wurde daher fiir die Spezies der Cl,-, Bry- und NO,-Familie
das Konzept der familienbasierten Massenfixerkorrektur eingefiihrt. Dabei wird zusétz-
lich zu den Familienmitgliedern auch die Familie selbst transportiert und der Massenfixer
nicht mehr auf die Mitglieder, sondern auf die Familie angewendet. Im Gegensatz zu den
Mitgliedern weist die Familie eine viel homogenere Verteilung auf und ist daher fiir den
Semi-Lagrange’schen Transport deutlich weniger fehleranfiillig. Die massenfixierte Fami-
lie wird anschliessend fiir die Nachkorrektur der Familienmitglieder verwendet. Mit der
familienbasierten Massenfixer-Technik konnte das Problem der unrealistischen simulier-
ten Verteilungen der Chlor- und Bromspezies weitgehend geldst werden: Das kiinstliche
CCl,~-Minimum in den hohen Breiten im Winter und Friihling war in Modellversion A16
praktisch verschwunden, und sowohl CCl, wie CBr, wiesen in der gesamten Stratosphére
eine anndhernd homogene simulierte Verteilung auf. In der mittleren Stratosphére hatte
die familienbasierte Massenkorrektur einen starken Anstieg der NO,-Mischungsverhélt-
nisse zur Folge, wodurch die Ubereinstimmung mit Beobachtungen markant verbessert
wurde.

Die aufgrund der Elimination des CCl,-Minimums im Polarwirbel stark erhohte ka-
talytische Ozonzerstérung fiithrte in Modellversion A16 {iber der Antarktis im Spéatwin-
ter/Vorfriihling zu deutlich zu tiefen Ozonkonzentrationen. Testsimulationen zeigten, dass
auch dieses Problem durch den Massenfixer verursacht wurde: Obwohl der Transportfeh-
ler seinen Ursprung primér iiber den Tropen und Subtropen hat, wird er vom Massenfixer
aufgrund der stdrkeren Gradienten hauptséchlich in den hohen Breiten korrigiert. Dadurch
resultiert ein kiinstlicher Massentransport von den hohen Breiten in die Tropen, was sich
in einer starken Unterschiatzung der polaren Ozonmischungsverhéltnisse auswirkt. Eine
Abhilfe war, den Massenfixer fiir Ozon auf die Region 40°S-40°N einzuschrinken (A19),
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wodurch die modellierte Verteilung von Ozon stark verbessert wurde.

Das Problem der stark iiberschétzten stratosphérischen Wasserdampfkonzentrationen
konnte weitgehend eliminiert werden, indem fiir Modellversion A20 in der untersten tro-
pischen Stratosphére die Zirrenbildung beriicksichtigt wurde. Neu wird in der untersten
Stratosphére in jedem Zeitschritt der gesamte den Séttigungsdampfdruck iibersteigende
Wasserdampf vom Modellsystem entfernt.

Zusammenfassend lassen sich die Modellmodifikationen A02-A20 wie folgt nach Ef-
fektstédrke gruppieren:

e sehr grosser Effekt: Transport aller Modellspezies (A15), familienbasierte Mas-
senkorrektur fiir Cl,, Br, und NO, (A16), Ozon nicht massenfixiert (A17; nicht
weiter verwendet), Beschrinkung des Massenfixers von Ozon auf 40°S-40°N (A19)

e grosser Effekt: Assimilation der QBO (A05), neue Parametrisierung der heteroge-
nen Chemie (A13), troposphérische HBr-Senke (A14), Zirrenbildung in der unteren
tropischen Stratosphére (A20)

e mittlerer Effekt: Sonnenvariabilitdt (A02), Neuberechnung stratosphérischer Aero-
sole mit Mie-Theorie (A06), neuer Datensatz fiir stratosphérische Aerosole (A07),
Beriicksichtigung zusétzlicher organischer Bromspezies in den Randbedingungen

und Einzelbehandlung der ODS im Chemiemodul (A14)

e geringer Effekt: Beriicksichtigung der FCKWs im Strahlungsmodul (A03), Kopp-
lung zwischen Chemie- und Strahlungsmodul fiir CHy, NoO und FCKWs (A04),
Beriicksichtigung troposphérischer Aerosole im Strahlungsmodul (A08), zeitabhédngi-
ge CO- und NO,-Emissionen (A09), Verwendung eines anderen SST /SI-Datensatzes
(A10), geénderte Randbedingungen fiir Treibhausgase und ODS (A1l und A12),
Sensitivitdt des Exponenten im Massenfixer (A18; nicht weiter verwendet)

Ein sehr wichtiges Ergebnis dieser Arbeit ist die hohe Sensitivitit von SOCOL auf
Modifikationen am Transportschema. So haben die familienbasierte Massenkorrektur und
die Beschrinkung des Massenfixers fiir Ozon auf 40°S—40°N einen enormen Einfluss auf
die modellierten Verteilungen von Cl,, C1O,, Br,, NO, und Ozon. Die Effekte der meisten
anderen Modellmodifikationen — wie beispielsweise die Beriicksichtigung der Sonnenvaria-
bilitdt — sind im Vergleich dazu nahezu unbedeutend. Dies muss bei einer Weiterentwick-
lung des Modells unbedingt beriicksichtigt werden.

In der Endversion A20 sind viele der Modellprobleme der Grundversion AO1 elimi-
niert oder betriichtlich reduziert. A20 zeigt damit eine #hnlich gute Ubereinstimmung
mit Beobachtungsdaten wie andere CCMs. In einem von Waugh and Eyring (2008) vor-
geschlagenen Modell-Grading erzielt Modellversion A20 gesamthaft den Wert 0.61, was
ungefihr dem Durchschnittswert der am CCMVal-Modellvergleich von Eyring et al. (2006)
beteiligten CCMs entspricht. Im Modell-Grading von Waugh and Eyring (2008) wird die
Féhigkeit eines CCMs bewertet, verschiedene fiir die Simulation von Ozon relevante Diag-
nostikgrossen wiederzugeben, wobei der Wert 1.0 eine perfekte Ubereinstimmung mit den
Beobachtungen und der Wert 0.0 (der tiefstmogliche Wert) einen Modellbias von mehr
als die dreifache beobachtete klimatologische Standardabweichung bedeutet. Modellver-
sion A13 erzielt gesamthaft lediglich einen Grading-Wert 0.41, der entsprechende Wert
fiir die Grundversion AO1 diirfte noch tiefer liegen. Da in einem Grading nur eine kleine
Anzahl der Modellgrossen eines CCMs in spezifischen Regionen untersucht wird, wer-
den dadurch die Modellverbesserungen dieser Arbeit nur teilweise reflektiert. So werden
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NO, und Brom sowie sdmtliche Prozesse in der mittleren und oberen Stratosphére in der
Grading-Methode von Waugh and Eyring (2008) nicht beriicksichtigt. Auch die substan-
tiellen Verbesserungen in der Chlorverteilung werden nur ungeniigend wiedergegeben.

Obwohl der Rechenaufwand aufgrund des Transports samtlicher Modellspezies etwas
hoher ist als fiir Grundversion AO1, weist die Endversion A20 nach wie vor eine sehr gute
Modelleffizienz auf (ca. zwei Tage Rechenzeit fiir die Simulation eines Modelljahrs auf
einem gewohnlichen PC). Mit der Modellversion A20 steht damit ein rechnerisch effizien-
tes, im Vergleich zur Grundversion stark verbessertes CCM bereit, mit welchem Langzeit-
simulationen auch ohne Zugang zu einem Grossrechner durchgefiihrt werden kénnen. Die
neue Modellversion wurde in jiingster Zeit bereits fiir verschiedene Prozessstudien (Strut-
hers et al., 2008b,a) sowie fiir eine Ensemble-Simulation des gesamten 20. Jahrhunderts
(Fischer et al., 2008) verwendet. Simulationen zur stratosphérischen Ozonentwicklung im
21. Jahrhundert sind im Rahmen eines CCMVal-Projekts geplant.

Trotz deutlich verbesserter Modellergebnisse weist auch Version A20 verschiedene
noch nicht eliminierte Schwachpunkte auf, die eine Weiterentwicklung des CCM SO-
COL erfordern. Modellschwichen der Version A20 sind beispielsweise die in der unteren
(oberen) Stratosphére signifikant zu hohen (zu tiefen) Ozonmischungsverhéltnisse, der
viel zu schwache Jahresgang im Ozon in sdmtlichen Modellschichten der unteren Strato-
sphéire, die im Vergleich zu Beobachtungen und anderen CCMs noch immer sehr tiefen
Cl,-Mischungsverhéltnisse im siidlichen Polarwirbel, die deutlich iiberschitzte Residual-
zirkulation sowie das viel zu starke Temperatursignal nach El Chichén und Mt. Pinatubo.
Waihrend letzteres vermutlich darauf zuriickzufiihren ist, dass die in SOCOL verwende-
te Log-Normalverteilung die Grossenverteilung stratosphérischer Aerosole unter vulkani-
schen Bedingungen nicht korrekt wiedergibt, zeigten Sensitivitédtstests mit ausgeschalte-
tem Massenfixer, dass die ersten drei Probleme mit hoher Wahrscheinlichkeit noch immer
mit dem Semi-Lagrange’schen Transportschema in Beziehung stehen. Ein mittelfristiges
Ziel muss daher sein, das Semi-Lagrange’sche Schema durch ein moderneres Transport-
schema zu ersetzen, selbst wenn dadurch der Rechenaufwand erhéht wird.






Anhang A

Untersuchung des Transportschemas
des CTM mit Tracer-Tests

Der folgende Bericht wurde im Sommer 2006 im Anschluss an eine Untersuchung des
Transportschemas des CTM von Patricia Kenzelmann, Martin Schraner und Andreas
Fischer verfasst.

A.1 TUbersicht der durchgefiihrten Tracer-Simulatio-
nen

In dieser Studie wird das Semi-Lagrange’sche Transportschema des CTM in seiner ur-
spriinglichen Form (Abschnitt 3.2.5) anhand von idealisierten Tracer-Simulationen un-
tersucht. In den Simulationen werden jeweils zwei chemisch inerte Tracer verwendet, de-
ren Anfangsverteilungen so gewéhlt sind, dass die Summe ihrer Mischungsverhéltnisse in
allen Gitterboxen gleich eins ist. Ein konservatives Transportschema wiirde diese Sum-
me wahrend einer beliebigen Anzahl Zeitschritte konstant halten. Andernfalls findet ein
kiinstlicher numerischer Transport statt.

Weil aufgrund des unrealistischen CCl,-Minimums in den Modellsimulationen (Ab-
bildungen 4.23b und 5.63c, e) grosse Méngel des Transportschemas in der Region des
siidlichen Polarwirbels vermutet werden, wird in den meisten Tracer-Tests eine Anfangs-
verteilung mit einem meridionalen Gradient bei 75°S angenommen. Als Startzeitpunkt
der Simulationen wird jeweils der 1. September (1995) gewihlt. Tabelle A.1 gibt einen
Uberblick iiber die durchgefithrten Tracer-Tests (T01-T15).

A.2 Meridionaler Gradient am Polarwirbelrand (T01)

Fir Simulation T01 wurde eine Tracer-Anfangsverteilung mit einem meridionalen Gra-
dient am siidlichen Polarwirbelrand angenommen (siehe Tabelle A.1).

Abbildung A.1 zeigt die simulierten Verteilungen von Tracer 2 sowie der Summe der
beiden Tracer nach 12 Stunden, 15 Tagen, einem Monat und zwei Monaten. Sowohl im
Polarwirbel wie an der Modellobergrenze bleibt die Summe der Mischungsverhéaltnisse der
beiden Tracer nicht erhalten, wobei im Polarwirbel zwischen 20 und 40 km bis zu 20 %
der Tracersumme verloren gehen. Dies zeigt eine klare Verletzung der Massenerhaltung
durch das Transportschema.
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Simulations-|| Beschreibung

nummer

To1 Anfangsverteilung fiir Tracer 1 (fiir alle Hohenschichten): Mischungsverhiiltnis
eins zwischen 90°S und 83.48°S und Mischungsverhéltnis null zwischen 68.65°S
und 90°N. Linearer Ubergang zwischen 83.48°S und 68.65°S. Umgekehrte An-
fangsverteilung fiir Tracer 2, so dass die Summe der Mischungsverhéltnisse in
jeder Gitterbox gleich eins ist.

T02 Anfangsverteilung fiir Tracer 1 (fiir alle Hohenschichten): Mischungsverhiiltnis
eins zwischen 90°S und 5.56°S und Mischungsverhéltnis null zwischen 5.56°N
und 90°N. Linearer Ubergang zwischen 5.56°S und 5.56°N. Umgekehrte An-
fangsverteilung fiir Tracer 2, so dass die Summe der Mischungsverhéltnisse in
jeder Gitterbox gleich eins ist.

T03 Wie in T01, aber mit Mischungsverhéltnissen 10 und 11 anstelle von 0 und 1.

T04 Anfangsverteilung fiir Tracer 1: Mischungsverhéltnis eins in allen Gitterboxen
in der Troposphire und Mischungsverhiltnis null in der Stratosphére. Um-
gekehrte Anfangsverteilung fiir Tracer 2, so dass die Summe der Mischungs-
verhéltnisse in jeder Gitterbox gleich eins ist.

T05 Wie in T01, aber in den Gitterboxen iiber dem Siidpol (88.88°S-90°S) werden
nach jedem Zeitschritt 10 % des Tracers 2 in Tracer 1 umgewandelt.

T06 Wie in T01, aber in den Gitterboxen iiber dem Siidpol (88.88°S-90°S) werden
nach jedem Zeitschritt 40 % des Tracers 2 in Tracer 1 umgewandelt.

TO7 Wie in T01, aber in den Gitterboxen iiber dem Siidpol (88.88°s-90°S) werden
nach jedem Zeitschritt 70 % des Tracers 2 in Tracer 1 umgewandelt.

To08 Wie in T01, aber mit kleinerem Zeitschritt (15 Minuten statt 2 Stunden).

T09 Wie in T01, aber mit geéindertem Exponent des Massenfixers (1 statt 3/2).

T10 Wie in TO01, aber mit geéindertem Exponent des Massenfixers (0 statt 3/2).

T11 Wie in T01, aber mit Massenfixer von Priestley (1993).

T12 Wie in TO01, aber mit bilinearer Interpolation statt Hermite-Spline-Interpola-
tion in den “departure points”.

T13 Wie in T01, aber ohne Massenfixer.

T14 Wie in T01, aber mit familienbasierter Massenkorrektur.

T15 Wie in T01, aber mit familienbasierter Massenkorrektur ohne Anwendung des
Massenfixers fiir die einzelnen Familienmitglieder.

Tabelle A.1: Beschreibung der durchgefiihrten Tracer-Tests.
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Abbildung A.1: Zonal gemittelte Mischungsverhiltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) fir Simulation TO01. (a), (b): nach 12 Stunden, (c), (d): nach 15
Tagen, (e), (f): nach 1 Monat, (g), (h): nach 2 Monaten.



ANHANG A. UNTERSUCHUNG DES TRANSPORTSCHEMAS DES CTM MIT
232 TRACER-TESTS

@ TO1 (b) TO1

1 w\/\/\/wi 0008+ I

ol AN |

020 | -

| TRACER1 | q -
TRAC FIXER TRACER 1
0.00-| TRACER 1+ TRACER2 |- -0.008 7 FIXER TRACER 2 |
e I . ” » - - =
SEP SEP

Abbildung A.2: (a): Zeitlicher Verlauf der Mischungsverhdltnisse von Tracer 1 (rot), Tra-
cer 2 (grin) und der Tracersumme (schwarz) in der Gitterbox bei (°E, 76.1°S auf 40hPa fiir
Simulation TO01. (b): Entsprechende Massenfizer-Korrekturen fir Tracer 1 (rot) und Tracer 2
(schwarz).

In Abbildung A.2a ist der zeitliche Verlauf der beiden Tracer sowie der Tracersumme
in der Gitterbox bei 0°E, 76.1°S auf 40 hPa dargestellt. Die Mischungsverhéltnisse von
Tracer 1 und 2 &ndern sich grosstenteils gegenldufig, aber nicht perfekt synchron (z. B. 7.—
9. September). Abbildung A.2b zeigt die jeweiligen Korrekturen durch den Massenfixer.
Zeitweise korrigiert der Massenfixer beide Tracer in die gleiche Richtung, was fiir die
Verletzung der Massenerhaltung in der Gesamtsumme verantwortlich sein konnte.

A.3 Meridionaler Gradient am Aquator (T02)

Fir Simulation T02 wurde eine Tracer-Anfangsverteilung mit einem meridionalen Gra-
dient am Aquator angenommen.

Die Summe der Mischungsverhéltnisse der beiden Tracer bleibt fiir Simulation T02
besser erhalten als fiir TO1 (Abbildung A.3b). Auf einer Hohe von 20-40km bleibt der
meridionale Gradient lange bestehen, unterhalb von 20 km und oberhalb von 40 km werden
die Tracer dagegen rasch durchmischt (Abbildung A.3a).

Das verschiedene Verhalten der Tracersumme in den Simulationen T01 und T02 héngt
maoglicherweise mit den unterschiedlichen Windstéirken am Aquator und am Polarwirbel-
rand zusammen. Die starken Zonalwinde in der Nédhe des Polarwirbels fiithren zu erhohten
Scherwinden, wodurch sich in T01 Filamente mit hohen (oder tiefen) Tracerkonzentratio-
nen bilden. Dies hat vermutlich eine hohere Fehlerwahrscheinlichkeit zur Folge.

A.4 Meridionaler Gradient fiir Mischungsverhéaltnis-
se 10 und 11 (T03)

Im Unterschied zu den iibrigen Simulationen wurden in T03 Anfangs-Mischungsverhélt-
nisse von 10 und 11 anstatt 0 und 1 angenommen. Ansonsten war die Anfangsverteilung
identisch zu TO1.
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Abbildung A.3: Zonal gemittelte Mischungsverhiltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fir Simulation TO02.
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Abbildung A.4: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse der Summe von Tracer 1 und 2 minus
20 (links) und geteilt durch 21 (rechts) nach einem Monat fiir Simulation T0S3.

Abbildung A.4 zeigt, dass der absolute (relative) Fehler in der Massenerhaltung der
Tracersumme fiir TO3 grosser (kleiner) ist als fiir TO1. Eine weitere Schwéche des Trans-
portschemas zeigt sich in den Absolutwerten von Tracer 1 und 2: Das Mischungsverhéltnis
von Tracer 1 sinkt in Simulation T03 zeitweise tiefer als der Wert 10 (zum Beispiel auf
20km), wéhrend die Mischungsverhéltnisse von Tracer 2 in einigen Regionen den Wert
11 iibersteigen. Beides ist physikalisch nicht méglich.

A.5 Gradient an der Tropopause (T04)

Der Tracer-Test T04 hatte zum Ziel, die Fahigkeit des Transportschemas zu untersuchen,
eine Substanz von der Troposphére in die Stratosphére zu transportieren. Fiir Tracer 1
wurde eine Anfangsverteilung mit Wert 1 in der Troposphére und Wert 0 in der Strato-
sphére angenommen.

Abbildung A.5 zeigt, dass die Mischungsverhéltnisse von Tracer 1 in der unteren Stra-
tosphére innerhalb eines Jahrs auf den Wert 0.2 ansteigen, wihrend die Mischungsverhélt-
nisse von Tracer 2 auf den Wert 0.85 absinken. In der Summe der beiden Tracer zeigt sich
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Abbildung A.5: Zonal gemittelte Mischungsverhiltnisse von Tracer 1 (links) und Tracer 2
(rechts) fir Simulation T04. (a), (b): nach 1 Monat, (¢), (d): nach 6 Monaten, (e), (f): nach 1
Jahr.

in der gesamten Stratosphére ein deutlicher, im Verlaufe der Zeit zunehmender Massenver-
lust (Abbildung A.6). Ein dhnliches Phidnomen konnte fiir die viel zu tiefen stratosphéri-
schen Brom-Mischungsverhéltnisse in SOCOL verantwortlich sein (Abbildungen 4.25 und
5.72).
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Abbildung A.6: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse der Summe von Tracer 1 und 2 fiir
Simulation T04. (a): nach 1 Monat, (b): nach 3 Monaten, (c): nach 6 Monaten, (d): nach 9
Monaten, (e): nach 1 Jahr, (f): nach 1.5 Jahren.

A.6 Umwandlung von Tracer 2 in Tracer 1 am Siidpol
(T05-T07)

Anders als in Simulation T01 bleibt der Gradient in den reaktiven Chlorspezies (ClO,) am
Polarwirbelrand wihrend mehrerer Monate bestehen. Um in den Tracern ein schnelles Ab-
schwéchen des Gradients am Polarwirbelrand zu verhindern, wurde in den Simulationen
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Abbildung A.7: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fiir Simulation T05.
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Abbildung A.8: Zonal gemittelte Mischungsverhiltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fir Simulation T06.

T05-T07 in den Gitterboxen iiber dem Siidpol nach jedem Transportschritt ein gewisser
Prozentsatz von Tracer 2 in Tracer 1 iibergefiihrt (10 % in T05, 40 % in T06, 70 % in T05).

Die Massenerhaltung der Tracersumme ist in diesen Simulationen deutlich schlechter
als in TO1 (Abbildungen A.7—-A.9): anstatt bis zu 15 % wie bei T01 gehen bei T07 bis zu
30 % der Gesamtmasse verloren. Dies legt die Vermutung nahe, dass die Massenerhaltung
in der Tracersumme umso schlechter ist, je stéirker die Gradienten in der Tracerverteilung
sind.

A.7 Kleinerer Transportzeitschritt (T08)

In Simulation TO8 wurde der Zeitschritt fiir den Aufruf des Transportschemas von zwei
Stunden (wie in den bisherigen Simulationen) auf 15 Minuten reduziert.

Wider Erwarten fiihrt ein kleinerer Zeitschritt nicht zu einer Verbesserung, sondern zu
einer weiteren Verschlechterung der Massenerhaltung. Wie in Abbildungen A.10 und A.11
gezeigt, gehen fiir TO8 im Polarwirbel innerhalb eines Monats bis zu 30 % der Tracersumme
verloren. Vermutlich wirken sich die h&ufigeren Massenfixer-Korrekturen negativ auf die
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Abbildung A.9: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fiir Simulation T07.
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Abbildung A.10: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fir Simulation T08S.

Modellresultate aus.

A.8 Massenfixer von Williamson and Rasch mit ge-

dnderten Exponenten und Massenfixer von Prie-
stley (T09-T11)

In den Simulationen T09-T11 wurde der Massenfixer abgedndert. In T09 und T10 wur-
de der Exponent des Massenfixers geéndert (Werte 1 bzw. 0 statt 3/2 in (3.11), Ab-
schnitt 3.2.5), wéhrend in T11 der bisher verwendete Massenfixer von Williamson and
Rasch (1989) durch den Massenfixer von Priestley (1993) ersetzt wurde. In allen Simula-
tionen wurden dieselben Anfangsverteilungen wie in TO1 angenommen.

Die Simulationen fithren zu keiner Verbesserung der Resultate (nicht gezeigt).
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Abbildung A.11: Zeitlicher Verlauf der Mischungsverhdiltnisse von Tracer 1 (rot), Tracer 2
(griin) und der Tracersumme (schwarz) in der Gitterbox bei (°E, 76.1°S auf 40hPa fir Simu-
lation T0S.
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Abbildung A.12: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fir Simulation T12.

A.9 Bilineare Interpolation (T12)

In Simulation T12 wurden die Mischungsverhéltnisse in den “departure points” des Semi-
Lagrange’schen Schemas mit bilinearer Interpolation statt {iber eine Hermite-Spline-In-
terpolation (Standardeinstellung) bestimmt.

Die Summe der beiden Tracer bleibt dadurch besser erhalten. Wie in Abbildung A.12
gezeigt, betrigt der Massenverlust im Polarwirbel nun weniger als 10 %. Allerdings hat
eine bilineare Interpolation eine unerwiinscht hohe numerische Diffusion zur Folge, wo-
durch der Gradient am Polarwirbelrand rasch eliminiert wird.

A.10 Kein Massenfixer (T13)

In Simulation T13 wurde der Massenfixer ausgeschaltet.
Ohne Massenfixer bleibt die Summe der beiden Tracer selbst im Polarwirbel und an
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Abbildung A.13: Zonal gemittelte Mischungsverhdltnisse von Tracer 2 (links) und der Summe
von Tracer 1 und 2 (rechts) nach einem Monat fiir Simulation T13.

der Modellobergrenze nahezu perfekt erhalten (Abbildungen A.13 und A.14). Allerdings
ist damit die globale Massenerhaltung der einzelnen Tracer nicht mehr gewéhrleistet: Die
Gesamtmasse von Tracer 1 (iiber die gesamte Atmosphére integrierte Tracermasse) nimmt

innerhalb von sechs Monaten beinahe um einen Faktor drei zu (Abbildung A.18a, braune
Linie).

T13

TRACER1 |
TRACER 2
TRACER 1+ TRACER 2 |-

s 10 15 20 2530
SEP

Abbildung A.14: Zeitlicher Verlauf der Mischungsverhdltnisse von Tracer 1 (rot), Tracer 2

(griin) und der Tracersumme (schwarz) in der Gitterboz bei (°E, 76.1°S auf 40hPa fiir Simu-
lation T183.

A.11 Familienbasierte Massenkorrektur (T14 und T15)

Mit Massenfixer-Korrektur werden die einzelnen Tracer kiinstlich umgelagert, ohne Mas-
senfixer ist dagegen die globale Massenerhaltung nicht mehr gewéhrleistet. Fine mdégliche
Losung dieses Problems stellt die familienbasierte Massenfixer-Korrektur dar (vgl. Ab-
schnitt 5.16). Bei dieser Methode wird zusétzlich zu den beiden Tracern auch die Tra-
cersumme (“Tracerfamilie”) transportiert. Der Massenfixer wird auf die transportierte
Tracersumme angewendet, was den Vorteil hat, dass die Gradienten hier viel kleiner sind
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Abbildung A.15: Zonal gemittelte Mischungsverhdiltnisse von Tracer 2 nach einem Monat
(links) und der Summe von Tracer 1 und 2 nach vier Monaten (rechts) fiir Simulation T1/.
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Abbildung A.16: Zonal gemittelte Mischungsverhdiltnisse von Tracer 2 nach einem Monat
(links) und der Summe von Tracer 1 und 2 nach vier Monaten (rechts) fir Simulation T15.

und der Massenfixer entsprechend weniger korrigiert. Schliesslich wird die transportierte
und massenfixierte Tracersumme verwendet, um die transportierten Tracer 1 und 2 so
zu skalieren, dass die Summe ihrer Mischungsverhéltnisse mit dem Mischungsverhéltnis
der Tracersumme tibereinstimmt (vgl. Gleichung (5.29)). Fiir die familienbasierte Mas-
senkorrektur sind zwei Varianten moglich: entweder wird der Massenfixer sowohl auf die
transportierten Tracer einzeln als auch auf die Tracersumme (Tracer-Test T14) oder nur
auf die Tracersumme angewendet (T15).

Wie in Abbildungen A.15 und A.16 gezeigt, bleibt die Summe von Tracer 1 und Tra-
cer 2 fiir beide Simulationen selbst im Polarwirbel nahezu perfekt erhalten (Fehler in der
Tracersumme kleiner als 0.01 %o). Die zeitliche Entwicklung der beiden Tracer in einer
bestimmten Gitterbox ist fiir diese Simulationen genau gegenldufig (Abbildung A.17).
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Abbildung A.17: Zeitlicher Verlauf der Mischungsverhdltnisse von Tracer 1 (rot), Tracer 2
(griin) und der Tracersumme (schwarz) in der Gitterbox (°E, 76.1°S auf 40 hPa fiir Simulationen
T14 (links) und T15 (rechts).
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Abbildung A.18: Zeitlicher Verlauf der tiber die gesamte Atmosphdre integrierten Tracermasse
im Verhdiltnis zum Anfangswert (a) fiir Tracer 1, (b) fiir Tracer 2 und (c) fir die Summe von
Tracer 1 und 2. In Experiment T16 wurde der Vertikaltransport ausgeschaltet (nicht beschrieben).






Anhang B

Herleitung des reaktiven
Aufnahmekoeftizient fiir heterogene
Reaktionen in/auf fliissigen
Aerosolen

Molekiile einer gasformigen Substanz X treffen auf die Oberfléache einer Fliissigkeit, in der
eine Substanz Y gelost ist. Entweder kommt es direkt an der Oberfliche zur Reaktion
von X mit Y, oder X wird gelost, diffundiert in die Fliissigkeit hinein, und die Reaktion
findet im Innern statt. In der folgenden Herleitung wird zunéchst angenommen, dass die
Fliissigkeit in einer Ebene verteilt ist.

An der Fliissigkeitsoberfliche muss folgendes Gleichgewicht gelten:

Juptake = Jliq + Jsurf- (Bl)

Dabei bezeichnet J, .k den Nettofluss von der Gasphase an die Fliissigkeitsoberflache,
Jiiq den Nettofluss von der Fliissigkeitsoberfliche in die Fliissigkeit hinein und Jg,,¢ den
Abbau von X durch Reaktion mit Y an der Oberflache.

Im Fliissigkeitsinnern gilt fiir die Konzentration X:

Nuy _ py 0N
ot T 022
kf . ist der Reaktionskoeffizient Pseudo-Erster-Ordnung fiir Reaktionen von X mit Y im

Fliissigkeitsinnern, und z ist die nach unten gerichtete vertikale Koordinate mit Nullpunkt
an der Fliissigkeitsoberflache. Im Gleichgewicht gilt

0”[X]ag
022

womit man fiir [X],, den folgenden Ansatz erhilt:

= Ktk X]ag- (B.2)

Dy = klfulk[X]aqv (B-3)

[X]aq(2) = 20 ™ + 2167, (B.4)
Wegen der Randbedingung [X],,(z — 00) = 0 ist 23 = 0. Einsetzen in (B.3) fihrt zu

und daher zu

Xlag(2) = wpe~VFoan/ D5, (B.6)
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Damit erhdlt man fiir den Nettofluss Jj;, von der Fliissigkeitsoberfliche ins Innere:

01X],
Jliq = —Dx [671 . |z:0 = To4/ k:gulkDX. (B_?)

Der Abbau von X durch die Reaktion mit Y an der Oberfliche, Jg,,f, ist gegeben
durch:

Jsurg = KLy Ox- (B.8)

Dabei ist ki, der zugehorige Reaktionskoeffizient Pseudo-Erster-Ordnung und 6, die
Flachendichte der sich an der Oberfliche befindenden Molekiile der Substanz X. Die
Oberflachendichte 0, steht mit der Gasphasenkonzentration iiber eine Langmuir-Gleich-
gewichtskonstante in Beziehung. Im Gleichgewicht und ohne Reaktion gilt

ex = prxa (Bg)

wobei p, den Partialdruck von X in der Gasphase bezeichnet. Die Langmuir-Gleichge-
wichtskonstante K ist gegeben durch das Verhéltnis von Adsorptions- und Desorptions-
koeffizient:

kads
K, = )
kdes

Adsorptions- und Desorptionskoeffizient beschreiben den Ubergang von X aus der Gas-
phase an die Fliissigkeitsoberfliche und von der Fliissigkeitsoberfliche in die Gasphase.

Die Oberflachenkonzentration 6, muss mit der Konzentration [X],,(0) im Gleichge-
wicht stehen, d.h die Partialdriicke iber der Oberfliche, die durch 6, und durch [X],,(0)
ausgelibt werden, miissen gleich gross sein. Der Partialdruck iiber der Oberfliche durch
die gelosten Molekiile der Substanz X ist [X],,(0)/Hx, wobei H% die Henry-Konstante
bezeichnet. Wegen (B.9) gilt somit fiir [X],,(0) und 6y die folgende Gleichgewichtsbezie-
hung:

(B.10)

X]ag(0) _ bx
—_— = . B.11
H K ( )
Dadurch ldsst sich (B.8) in die folgende Form bringen:
K, ®e6) ;K
JSUTf = ksIur —*[X]CL (O) = ksur 7% Lo- (B12)
THy T Hy

Der Nettofluss Jypake von der Gasphase an die Fliissigkeitsoberfléiche ist durch den
Grad der Unterséattigung an der Oberflédche gegeben:

axUx xZ
Juptake = T ([X]gas - H*i?i’T) . (B13)
X

Dabei ist vx die mittlere thermische Geschwindigkeit von X und ax der Massen-Akko-
modationskoeffizient, der den Anteil der Stosse angibt, die zu einer Aufnahme von X ins
Innere der Fliissigkeit fiihren. Die Multiplikation von xy mit der Gaskonstante R und der
Temperatur 7" rithrt von der Umrechnung von p, (Partialdruck) in [X],.s (Konzentration).

Werden (B.7), (B.12) und (B.13) in (B.1) substituiert, ergibt sich folgende Beziehung:

Oéxi_}X _ Zo N I I &
4 ([X]HQS H;(RT) - (\/ kbulkDX + ksurf H)*() Zo- (B14)
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Daraus lasst sich zg bestimmen:

4 [Xgas
ax¥x
VK D +ksuer 1HLRT

Der reaktive Aufnahmekoeffizient ist definiert als das Verhéltnis der Anzahl Stosse,
die zu einer Reaktion fithren, zur Anzahl Stosse tiberhaupt:

(B.15)

To =

Juptake leq + Jsurf
x[Xlgas  0x[X]gas
4 4

Aus (B.14), (B.15) und (B.16) ergibt sich:

l X]gas V klﬁulk + ksurf H 4?{X3§T)
v S X]gas \/W + ksurf Hf:
V bulk + ksurf H* 4?{XQ}>%(T

ax(y bulk x t ksurf H*

axUx
1 4H3RT

V kl{ulk x t ksuer
1

=—+ B.17
ax 4H)*(RT\/kbulka n K<RTkKL, . ( )

Ux UX

o= (B.16)

Gleichung (B.17) beschreibt den reaktiven Aufnahmekoeffizient fiir ebene Fliissig-
keiten. Befindet sich die Losung in einem Aerosol mit Radius ry, muss die Diffusionsglei-
chung (B.3) in Kugelkoordinaten gelost werden. Statt (B.6) erhdlt man dann (Schwartz,

1986):
) To T

[X]ag(r) = Soh(g) T sinh(q 7’0). (B.18)

Dabei bezeichnet r die radiale Kugelkoordinate und ¢ den sogenannten diffuso-reaktiven
Parameter, definiert durch:

¢ = ro(ky,u/ Dx)'2. (B.19)

Anstelle von (B.7) erhélt man fiir den Nettofluss Jj;, an der Aerosoloberfléche

d[X]ag(r)

1
Jiig = Dx lr=ro = D [q coth(q) — 1] = xoy/ k{1 Dx (coth(q) — 6) , (B.20)

und entsprechend erhilt man in der Formel (B.17) den Korrekturterm [coth(q) — 1/¢]:

1 1 1
= 4 (B.21)
v ax  4HLRT\/kL,.Dx 1 K<RTK!,

Ux coth(q)— % Ux

(B.21) ist identisch mit den Formeln (2.88)-(2.90) in Abschnitt 2.4.2.






Anhang C

Neue Parametrisierung fiir reaktive
CIONOs-Aufnahme in/auf fliissigen
Aerosolen

Dieser Abschnitt beschreibt die in Modellversion A13 (Abschnitt 5.12.1) eingefiihrte Pa-
rametrisierung von Hanson and Ravishankara (1994) fiir die Reaktionen

CIONO,(g) + HCI(s) "5 Cly(g) + HNO;(s) (2.77)
CIONO,(g) + H,0(s) 5" HOCI(g) + HNO;(s) (2.78)

in/auf fliissigen Aerosoltropfchen.

In der Parametrisierung von Hanson and Ravishankara (1994) werden die Reaktionen
(2.77) oder (2.78) nicht getrennt betrachtet, sondern die reaktive Aufnahme 7, der
Summe der beiden Reaktionen untersucht. Es wird angenommen, dass die Reaktionen
sowohl im Trépfcheninnern wie an der Oberflache ablaufen.

Fiir vpeo gilt nach Gleichung (2.88) (Abschnitt 2.4.2):

1 1 1
= + ) C.1
Ynetto  ACIONO;  Lbutke + Tsury -y
Nach (289) gllt ﬁiI‘ Fbulk
AH} RT'\/Dcionos kLo
Fbullc = CIONO- = ’ f<T\/kTIlettO/DCION02)7 (C2)

UCIONO,

wobei k!, durch die Summe der (unbekannten) Reaktionskoeffizienten von (2.77) und

(2.78) gegeben ist:
Knetto = Kircr + Ko (C.3)

Fiir Labormessungen, wo der reaktive Aufnahmekoeffizient iiber einer ebenen Fliissigkeit
gemessen wird, muss der Korrekturterm f weggelassen werden. Durch Umformung von
(C.2) ohne den Korrekturterm ergibt sich fiir den reaktiven Aufnahmekoeffizient im Labor
i
]{ZI
i = Toy [14 789 Coy/1+ 1 Hjyeyp(HCI). (C.4)
H-O
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[y bezeichnet den reaktiven Aufnahmekoeffizient von CIONO, fiir Reaktion (2.78) fiir eine
bindre HySO4-HoO-Losung, d. h. ohne dass HCI présent ist. p(HCI) ist der Dampfdruck
von HCI iiber der Losung, und r ist definiert durch

roi= . (C.5)

Fiir r wird eine umgekehrte Proportionalitéat zur Aktivitdt von Wasser ajp,o angenommen:

r =

. C.6
o (C.6)
Die Aktivitat von Wasser ist definiert als das Verhaltnis vom HyO-Partialdruck durch den
H,O-Sattigungsdampfdruck.

Fiir den Iy, p-Term in (C.1) wird der folgende Ansatz verwendet:

Fsurf = ksurf * GH,0 HITI(jl ' p<HCI) <C7)

In obigen Gleichungen sind die Parameter I'g, ' und kg, s unbekannt. Aus Labormes-
sungen des reaktiven Aufnahmekoeffizient iiber verschiedenen Losungen wurden fiir " und
Esur ¢ mit der Methode der kleinsten Quadrate die folgenden Werte bestimmt (M’lactvity):

r'=2.0-10% Eury = 576. (C.8)

Fiir I'y wird — basierend auf den Labormessungen von Hanson and Ravishankara (1991)
iiber bindren HySO4-H,O-Losungen — die folgende Parametrisierung verwendet:

[op=1.18-10"*4+9.1- 10" ap,o0 + 0.5 (am,0)*. (C.9)

Damit lésst sich aus (C.4)—(C.7) ', und y,,; und daraus iiber (C.1) und (C.2) Ynewo

bestimmen, wobei
1 ! (C.10)
Inetto QCIONO, Fé?ﬁk ' f(Q) =+ Fsurf . .
Fiir den Massen-Akkomodationskoeffizient aciono, wird der Wert 0.3 gewahlt. ¢ ist ge-

geben durch

q = T\/k{wtto/DClONOQ ~ T\/kI{IQO/DCIONOQ == ‘/aHQO/(1.4 . 106) (Cll)

Die reaktiven Aufnahmekoeffizienten der Reaktionen (2.77) und (2.78) werden dann wie
folgt bestimmt:

R/(R+ 1) F(q) + Tourg

~v(CIONO; 4+ HCI) = C.12
( ? ) Pé(fﬁkf(Q) + Fsurf ( )
Y(CIONO; + Hy0) = Ypett0 — 7(CIONO, + HCI) (C.13)
R in (C.12) ist gegeben durch
e o

- I
kLo  amso



Anhang D

Ubersicht iiber die verschiedenen
Modellversionen

Die Tabelle auf den folgenden fiinf Seiten gibt einen Uberblick iiber die 20 verschiedenen
Modellversionen. A01 ist die Grundversion von SOCOL, welche in Kapitel 3 und 4 be-
schrieben wird. Die Modellversionen A02-A19 werden detailliert in Kapitel 5 beschrieben.
Zwischen zwei nachfolgenden Modellversionen wurde jeweils genau eine Parametrisierung
oder eine Randbedingung abgedndert. Die gednderte Parametrisierung oder Randbedin-
gung ist in der Tabelle fett dargestellt.



Tabelle D.1: Ubersicht der verschiedenen Modellversionen

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N,0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
A01 AMIP2 | CMDL | GISS; IMA- NASA | nein GISS; Lean nein alt H»O0, 23 MA- alt nein
keine GES (kon- lineare | (kon- O3 von 41 | ECHAM
Ab- (Kli- stant) Regres- | stant) trans- | 4
sorp- mato- sion portiert
tion logie)
durch
FCKWs
A02 AMIP2 | CMDL | GISS; IMA- NASA | nein GISS; Lean/ nein alt H>0, 23 MA- alt nein
keine GES (kon- lineare | Haber- O3 von 41 | ECHAM
Ab- (Kli- stant) Regres- | reiter trans- | 4
sorp- mato- sion (zeit- portiert
tion logie) abhin-
durch gig)
FCKWs
A03 AMIP2 | CMDL | GISS; IMA- NASA | nein GISS; Lean/ nein alt H»O0, 23 MA- alt nein
Ab- GES (kon- lineare | Haber- O3 von 41 | ECHAM
sorp- (Kli- stant) Regres- | reiter trans- | 4
tion mato- sion portiert
auch logie)
durch
FCKWs
Ao04 AMIP2 | CMDL | GISS IMA- NASA | nein GISS; Lean/ nein alt H»O0, 23 MA- alt nein
GES (kon- lineare | Haber- O, von 41 | ECHAM
(Kli- stant) Regres- | reiter CH,, trans- | 4
mato- sion N-O, portiert
logie) FCKWs

092
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Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
A05 AMIP2 | CMDL | GISS IMA- NASA | nein GISS; Lean/ ja alt H-,O, 23 MA- alt nein
GES (kon- lineare | Haber- Os, von 41 | ECHAM
(Kli- stant) Regres- | reiter CHy, trans- | 4
mato- sion N>O, portiert
logie) FCKWs
A06 AMIP2 | CMDL | GISS IMA- NASA | nein GISS; Lean/ ja alt H>0, 23 DLR alt nein
GES (kon- Mie- Haber- Os, von 41
(Kli- stant) Theo- | reiter CHy, trans-
mato- rie; N,O, portiert
logie) Onr=1 FCKWs
AO07 || AMIP2 | CMDL | GISS IMA- NASA | nein SAGE; | Lean/ ja alt H>0, 23 DLR alt nein
GES (kon- Qnmr=1| Haber- O3, von 41
(Kli- stant) reiter CHy, trans-
mato- N,O, portiert
logie) FCKWs
A08 || AMIP2 | CMDL | GISS | IMA- | NASA | Loh- | SAGE; | Lean/ | ja alt M0, |23 DLR | alt nein
GES (kon- mann | Qymr=1| Haber- O3, von 41
(Kli- stant) reiter CHy, trans-
mato- N>O, portiert
logie) FCKWs
A09 || AMIP2 | CMDL | GISS | RET- | MO- | Loh- | SAGE; | Lean/ | ja alt M0, |23 DLR | alt nein
RO/ ZART | mann Onmr=1| Haber- O3, von 41
MO- (zeit- reiter CHy, trans-
ZART | abhin- N>O, portiert
(zeit- | gig) FCKWs
abhin-
gig)

16¢



Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
A10 || Had- CMDL | GISS RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ | ja alt H50, 23 DLR alt nein
ISST1 RO/ ZART | mann Onmr=1| Haber- O3, von 41
MO- reiter CHy, trans-
ZART N>O, portiert
FCKWs
All Had- CCM- | GISS RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja alt H>0, 23 DLR alt nein
ISST1 | Val RO/ ZART | mann Onmr=1| Haber- O3, von 41
MO- reiter CHy, trans-
ZART N,O, portiert
FCKWs
Al12 Had- CCM- CCM- | RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja alt H->O, 23 DLR alt nein
ISST1 | Val Val; RO/ ZART | mann QOnir=1| Haber- O3, von 41
alle MO- reiter CHy, trans-
ODS ZART N,O, portiert
einzeln FCKWs
in
Strah-
lungs-
modul
A13 Had- CCM- CCM- RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja neu H->O, 23 DLR alt nein
ISST1 Val Val; RO/ ZART | mann QOnmr=1| Haber- Os, von 41
alle MO- reiter CHy, trans-
ODS ZART N,O, portiert
einzeln FCKWs
in
Strah-
lungs-
modul

(44
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Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
Al14 || Had- CCM- | CCM- | RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ | ja neu H50, 23 DLR alt nein
ISST1 Val Val; RO/ ZART mann QOnir=1| Haber- O3, von 41
Erwei- | MO- reiter CHy, trans-
terung | ZART N>O, portiert
ODS- FCKWs
BR-Fa-
milie;
alle
ODS
einzeln
in Che-
mie-
und
Strah-
lungs-
modul
A15 || Had- CCM- CCM- | RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ | ja neu H50, alle DLR Haug- | nein
ISST1 Val Val; RO/ ZART mann QOnir=1| Haber- O3, trans- lustaine
alle MO- reiter CHy, portiert
ODS ZART N-O,
einzeln FCKWs
in Che-
mie-
und
Strah-
lungs-
modul
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Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
Ale Had- CCM- CCM- RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja neu H-,O, alle DLR Haug- nein
ISST1 Val Val; RO/ ZART mann QOnir=1| Haber- O3, trans- lustaine
alle MO- reiter CHy, portiert;
ODS ZART N5O, Fami-
einzeln FCKWs| lienba-
in Che- sierter
mie- Mas-
und sen-
Strah- fixer
lungs- fiir Cly,
modul Bry,
NO,
A17 || Had- CCM- CCM- | RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ | ja neu H50, alle DLR Haug- nein
ISST1 | Val Val; RO/ ZART | mann QOnir=1| Haber- O3, trans- lustaine
alle MO- reiter CHy, portiert;
ODS ZART N-O, Fami-
einzeln FCKWs| lienba-
in Che- sierter
mie- Massen-
und fixer
Strah- fiir Cly,
lungs- Bry,
modul NOy;
kein
Mas-
sen-
fixer
fiir 03

4414
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Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
A18 Had- CCM- CCM- RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja neu H-,O, alle DLR Haug- nein
ISST1 Val Val; RO/ ZART mann QOnir=1| Haber- O3, trans- lustaine
alle MO- reiter CHy, portiert;
ODS ZART N5O, Fami-
einzeln FCKWs| lienba-
in Che- sierter
mie- Massen-
und fixer
Strah- fiir Cly,
lungs- Bry,
modul NOy;
Mas-
sen-
fixer-
Expo-
nent
in (3.11
=1

qqe



Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
A19 Had- CCM- CCM- RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja neu H-,O, alle DLR Haug- nein
ISST1 Val Val; RO/ ZART mann QOnir=1| Haber- O3, trans- lustaine
alle MO- reiter CHy, portiert;
ODS ZART N5O, Fami-
einzeln FCKWs| lienba-
in Che- sierter
mie- Massen-
und fixer
Strah- fiir Cly,
lungs- Bry,
modul NOy;
Ein-
schrin-
kung
Mas-
sen-
fixer
fiir 03
auf
40°S-
40°N

94¢

NUNOISHHATTHAOW NANHAHIHOSYHHA HIA "HHd[) LHOISHHAI) "'d ODNVHNYV



Tabelle D.1: (Fortsetzung)

Simu- || SST/SI | GHG ODS CO-, NO,- Tropo- | Strato- | Solares | QBO- Hetero- | Kopp- | Trans- | Tropo- | Depo- Zirren-
la- (COq, (FCKWs, NO,.- Flug- sphéri- | sphéri- | Forcing | Nudging| gene lung von| port pause sitions- | bildung
tions- CHy, Halone) | Boden- | zeug- sche sche Chemie | Strah- | chemi- fliisse 40—
num- N-0) emis- emis- Aero- Aero- lungs- | sche 100 hPa,
mer sionen | sionen | sole sole und Spezies 40°S-
Chemie- 40°N
modul
A20 Had- CCM- CCM- RET- MO- Loh- SAGE; | Lean/ ja neu H,O alle DLR Haug- | ja
ISST1 | Val Val; RO/ ZART; | mann Onmr=1| Haber- (ober- | trans- lustaine
alle MO- NO, reiter halb portiert;
ODS ZART | aus 100 hPa Fami-
einzeln Blit- statt lienba-
in Che- zen 35hPa)| sierter
mie- korri- Os, Massen-
und giert CHy, fixer
Strah- N>O, fiir Cly,
lungs- FCKWs| Bry,
modul NOy;
Ein-
schrén-
kung
Massen-
fixer
fiir Og
auf
40°S-
40°N
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Anhang E

Vergleich des SAGE- und des
GISS-Datensatzes fiir 1982—1984 und
1991-1993

In den folgenden Abbildungen sind fiir 1982-1984 und 1991-1993 monatsweise die Ober-
flichendichten der interpolierten und extrapolierten SAGE- und GISS-Datensétze darge-
stellt. Die Datenséitze wurden wie in den Abschnitten 5.5.1 und 5.6.2 beschrieben erzeugt.
Die wichtigsten Unterschiede der beiden Datensétze sind in Tabelle 5.1 und 5.2 in Ab-
schnitt 5.6.3 zusammengefasst.
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Anhang F

Abkiirzungen

CCM
CLAES
CMDL
COADS
CPC
CTM
DLR

DU
ECMWF
EP-Fluss
ERA
FCKW
GCM
CCMVal
GADS
GISS
GOME
HadISST
HALOE
IPCC
IUPAC
LW
MA-ECHAM4
MDB
MEZON
MLS
MOZART
NASA
NAT
NCEP
NIWA
NOAA
ODS
ODSBR
ODSCLL
ODSCLS

Chemistry-Climate Model, Klima-Chemie-Modell
Cryogenic Limb Array Etalon Spectrometer

Climate Monitoring and Diagnostics Laboratory
Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set

Climate Prediction Center

Chemical Transport Model, Chemie-Transport-Modell
Deutsches Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt

Dobson Units, Dobson-Einheiten

European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
Eliassen-Palm-Fluss

ECMWF-Reanalysedatensatz
Fluorchlorkohlenwasserstoff

General Circulation Model, Allgemeines Zirkulationsmodell
Chemistry-Climate Model Validation Activity for SPARC
Globaler Aerosoldatensatz

Goddard Institute for Space Studies

Global Ozone Monitoring Instrument

Hadley Centre Sea Ice and SST data set

Halogen Occultation Instrument

Intergovernmental Panel on Climate Change
International Union of Pure and Applied Chemistry
Langwelliges Strahlungsspektrum

Mittelatmosphérenversion des European Centre HAmburg Model 4

Met Office Marine Data Bank

Model for Evaluation of 0ZONe trends

Microwave Limb Sounder

Model for Ozone and Related Chemical Species
National Aeronautics and Space Administration

Nitric acid trihydrate, Salpetersiure-Trihydrat
National Centers for Environmental Prediction
National Institute of Water and Atmospheric research
National Oceanic and Atmospheric Administration
Ozone Depleting Substances, Ozon zerstorende Substanzen
Familie der organischen Bromverbindungen

Familie der langlebigen organischen Chlorverbindungen
Familie der kurzlebigen organischen Chlorverbindungen
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OPC Optical Particle Counter

PSC Polar Stratospheric Cloud, Polare Stratosphérenwolke

QBO Quasi Biennial Oscillation, Quasi-Zweijahrige Oszillation

SAD Stratospheric aerosol Area Density, Stratosphérische
Aerosol-Oberflichendichte

SAGE Stratospheric Aerosol and Gas Experiment

SAM Stratospheric Aerosol Measurement

SAO Semiannuale-Oszillation

SAT Sulphuric acid tetrahydrate, Schwefelsdure-Tetrahydrat

SI Sea ice cover, Meereisbedeckung

SOCOL Modelling tool for studies of SOlar Climate Ozone Links

SPARC Stratospheric Processes and Their Role in Climate

SSA Stratospheric sulfate aerosol, Stratosphérisches Sulfataerosol

SST Sea surface temperature, Meeresoberflichentemperatur

STS Supercooled ternary solution, unterkiihlte terndre Losung

SW Kurzwelliges Strahlungsspektrum

TEM Transformierte Eulersche Meridionalzirkulation

TOMS Total Ozone Mapping Spectrometer

UARS Upper Atmosphere Research Satellite

UIuC University of Illinois at Urbana-Champaign

UKMO United Kingdom Meteorological Office

uv Ultravioletter Bereich des Strahlungsspektrums

WMO World Meteorological Organization
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