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Modellierung der Bildung und des Wachstums von
H,SO,/H;0 Aerosolen in der Stratosphire und
oberen Troposphire

Kurzzusammenfassung:

Ziel dieser Arbeit war die Entwicklung eines spektralen Boxmodells, mit dem
die Bildungs- und Wachstumsprozesse des stratosphérischen Aerosols unter
verschiedenen atmosphérischen Bedingungen quantitativ modelliert werden
kénnen. Im Modell beriicksichtigt werden die mikrophysikalischen Prozesse
der bindren, homogenen Nukleation von H2SO4 und H,0, der Brownschen
Koagulation und der diffusiven Gasaufnahme von HNO3 und H;0 auf dem
fliissigen Sulfataerosol. Um die im Modell implementierten mikrophysika-
lischen Prozesse zu testen, wurden Sensitivitdtsstudien durchgefiihrt, wie
z. B. die HNO3 Aufnahme unter polaren stratosphérischen Bedingungen und
die Bildung von Aerosolpartikeln unter erh6hten HySO4 Konzentrationen in
der Atmosphére, wie sie z. B. nach einem Vulkanausbruch vorherrschen. Zur
Verifikation der Modellergebnisse beziiglich des Koagulationsprozesses wur-
den diese mit einer analytischen Losung und anderen Modellen verglichen.
Die Sensitivitdtsstudien zeigen, dafl die Bildungs- und Wachstumsprozesse
des stratosphérischen Aerosols mit dem Boxmodell sowohl unter vulkanisch
gestorten, als auch ungestorten Bedingungen quantitativ beschrieben wer-
den konnen.

Im Anschluf an die Sensivitdtsstudien wurde das mikrophysikalische
Boxmodell zur Untersuchung von Kondensations- und Nukleationsprozes-
sen wihrend der STREAM 1998 (Stratosphere-Troposphere Experiments by
Aircraft Measurements) Kampagne herangezogen. Mit den Boxmodellrech-
nungen konnte nachgewiesen werden, dafl die Partikel die sich gebildet und
die Atmosphire dehydriert haben eine andere Zusammensetzung aufweisen
als H2804/H20 bzw. HQSO4/H20/HNO3.

Studien zur vermischungsinduzierten Bildung von Aerosolen zeigen, daf3
die Vermischung zweier Luftpakete mit unterschiedlichen Ausgangstempera-
turen und -feuchten eine starke Erh6hung der Nukleations- und Kondensa-
tionsrate verursachen kann. Dabei konnen Erh6hungen der Nukleationsrate
von bis zu neun Gréfenordnungen auftreten. Da bei der Vermischung hohe
Ubersittigungen erreicht werden, kommt es auch zu einer erh6hten Konden-
sationsrate.

Zusatzlich wurden mit dem in Jiilich entwickelten Chemisch-Lagrang-
schen Modell fiir die Stratosphére (CLaMS) Simulationen zum isentropen
Transport von HaO durch die subtropische Tropopause durchgefiihrt, um zu
untersuchen, welche Prozesse fiir den Erhalt der mit HALOE (Halogen Oc-
cultation Experiment) gemessenen Wasserdampfverteilung verantwortlich
sind. Die Ergebnisse mit CLaMS zeigen, dafl Mischungs- und Kondensa-
tionsprozesse zur Erhaltung der Wasserdampfverdampfverteilung beitragen
konnen.



Modelling of formation and growth processes of
H,S0,/H,0 aerosols in the stratosphere and
upper troposphere

Abstract:

The aim of this thesis was the development of a spectral box model for
quantitative simulations of formation and growth processes of stratospheric
aerosols under various atmospheric conditions. The model considers the mi-
crophysical processes of binary homogenous nucleation of HySO4 and H,O,
Brownian coagulation and the diffusive gas uptake of HNO3 and H3O on the
liquid sulfate aerosol. To test the microphysical processes implemented in the
model sensitivity studies have been performed, e.g. the HNO3 uptake under
polar stratospheric conditions and the formation of aerosol particles under
enhanced HySO,4 concentrations in the stratosphere, e.g. after a volcanic
eruption. To verify the model results of the coagulation process these have
been compared to an analytical solution and to other models. The sensitvity
studies show that formation and growth processes of stratospheric aerosols
can be quantitatively described by the box model under unperturbed and
perturbed conditions.

Subsequent to the sensitivity studies the microphysical box model has be-
en used to investigate condensation and growth processes during STREAM
1998 (Stratosphere-Troposphere Experiments by Aircraft Measurements)
campaign. The box model results demonstrate that the particles which ha-
ve been formed and dehydrated the atmosphere have an other composition
than HySO4/H20 and HySO4/H30/HNO3, respectively.

Studies of mixing-induced formation of aerosols show that mixing of two
air parcels with different initial temperatures and humidities can cause a si-
gnificant enhancement of nucleation and condensation rates. Enhancements
of nucleation rates up to nine orders of magnitude can occur. Since mixing
of two air parcels generates high supersaturations also the condensation rate
will be enhanced.

Additionally, isentropic transport of HO through the subtropical tropo-
pause has been simulated with CLaMS (Chemical Lagrangian Model of the
Stratosphere) to investigate processes which are responsible for the con-
servation of the water vapour distribution measured by HALOE (Halogen
Occultation Experiment). The CLaMS results show that mixing and con-
densation processes can contribute to the conservation of the water vapour
distribution.
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Kapitel 1

Einleitung

Seit der Entdeckung des stratospharischen Ozonlochs in der Antarktis Mit-
te der achtziger Jahre (FARMAN ET AL. (1985)) riickte die Atmosphire
verstarkt in das 6ffentliche und politische Interesse. Zahlreiche wissenschaft-
liche Untersuchungen wurden durchgefiihrt, um zu verstehen, welche Mecha-
nismen zu solch einem verstarkten Ozonabbau fiihren und inwieweit mensch-
liche Aktivitdten hierfiir verantwortlich sein kénnen.

Die wichtigste Eigenschaft der Ozonschicht, die sich in Héhen zwischen 10
und 50 km befindet, ist die Absorption der ultravioletten solaren Strah-
lung, wodurch sich einerseits die Stratosphére erwérmt und andererseits die
Biosphére vor der schidlichen UV-Strahlung geschiitzt wird.

Hauptverantwortlich fiir den erhShten Abbau des Ozons in der Stratosphire
sind die katalytischen Reaktionen mit Chlor- und Bromradikalen, wobei
Chlor iiberwiegend anthropogenen Ursprungs ist (MOLINA UND ROWLAND
(1974), MoLINA UND MOLINA (1987), SOLOMON ET AL. (1986)). Das
Chlor stammt aus den Flour-Chlor-Kohlen—Wasserstoffen (FCKW), die
verstdrkt in den siebziger Jahren als Kiihlmittel und Treibgase verwendet
wurden. Da die FCKWs sehr stabil und chemisch trige sind, besitzen sie
eine lange Lebenszeit, so dafl sie erst durch die intensive UV-Strahlung in
der Stratosphére zerstort werden (MOLINA UND ROWLAND (1974)).

Die wesentlichen Reaktionen die zur Chloraktivierung und somit zum Ver-
lust des polaren stratosphirischen Ozons fiihren, laufen an den Ober-
flichen von polaren stratosphéarischen Wolken (PSC fiir *Polar Stratospheric
Clouds’) ab. PSCs bestehen aus unterkiihlten HySO4/H,0/HNO3 Aeroso-
len, Salpetersiure Hydraten oder Eiskristallen, und bilden sich bei Tempe-
raturen unterhalb von 195 K. Solch niedrige Temperaturen werden nur in
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Abbildung 1.1: Lebenszyklus stratosphérischer Aerosole (nach HAMILL ET
AL. (1997)). Die Aerosolpartikel werden in den Tropen gebildet und wach-
sen durch Kondensation und Koagulation an. SchlieBlich werden sie in die
mittleren Breiten transportiert und dort durch Mischungsprozesse durch die
Tropopause entfernt. In den polaren Regionen werden sie mit den absinken-

den Luftmassen im Polarwirbel in die Troposphére zuriick transportiert und
dort ausgewaschen.

polaren Regionen im Winter erreicht (TooN ET AL. (1989), TOON ET AL.
(1986), McCORMICK ET AL. (1982)).

Die Vorldufer der PSCs sind die stratosphirischen HySO4/H20 Aerosole,
welche in der Stratosphére allgegenwirtig sind und das stratosphérische Hin-
tergrundaerosol, die sogenannte Junge Schicht, darstellen. Die stratosphéri-
schen Aerosole wachsen bei abnehmender Temperatur durch die Aufnahme

von HNO3 und Wasser und bilden somit die terniren HySO4/Ho,O/HNO3
Partikel.

In-situ Messungen in den mittleren Breiten zeigen, daf die stratosphérischen
Aerosole durch eine Log~Normal Verteilung mit einer typischen Anzahldich-
te von 10 bis 15 pro cm®, einem mittleren Radius von 0.08 bis 0.09 pm und

einer Standardabweichung von 1.6 bis 1.8 beschrieben werden kénnen (PIN-
NICK ET AL. (1976), DYE ET AL. (1992)).

Waihrend ihres Lebenszyklusses werden die Aerosole durch verschiedene mi-
krophysikalische und dynamische Prozesse beeinflut (Abbildung 1.1). Sie
werden in den aufsteigenden tropischen Luftmassen durch die homogen—
heteromolekulare Nukleation gebildet und wachsen anschliefend durch Kon-



densation und Koagulation an. Aus der Stratosphére entfernt werden die
Aerosole durch Mischungsprozesse an der Tropopause (z.B. Tropopausenfal-
tungen), durch Sedimentation oder durch Absinken im Polarwirbel.

Die wichtigste Quelle des stratosphérischen Hintergrundaerosols ist die
chemische Transformation des sowohl anthropogen als auch biologisch am
Boden erzeugten Vorldufergases OCS (CRUTZEN (1976), ENGEL UND
ScHMIDT (1994)). Da die Nukleationsrate stark temperaturabhingig ist,
werden die Aerosole bevorzugt in der tropischen Tropopausenregion gebildet
(BROCK ET AL. (1995)).

Starke Vulkanausbriiche fiihren zu signifikanten Anderungen der Aerosol-
verteilungen (Anzahl, Gré8e und Zusammensetzung), da grofie Mengen an
SO, und anderen Schwefelverbindungen freigesetzt werden, wodurch eine
erhdhte Aerosolbildung und erhShte Aerosolkonzentrationen in der Strato-
sphére resultieren. Dadurch kann es nicht nur zu einem erhdhten Ozonabbau
in den polaren Regionen kommen, sondern auch aufgrund der Strahlungsei-
genschaften der Aerosole zu einer Beeinflussung des Klimas. So wurde nach
dem Ausbruch des Pinatubo (1991) eine Temperaturerhthung in der unte-
ren Stratosphire von 2 bis 3 K beobachtet (LABITZKE UND McCORMICK
(1992)). Hintergrundwerte des stratosphérischen Aerosols werden in der Re-
gel erst wieder vier bis fiinf Jahre nach dem Ausbruch erreicht (BORRMANN
(2000)).

Neben den Vulkanausbriichen kénnen mesoskalige Temperatur- und Feuchte-
fluktuationen oder die Vermischung zweier Luftpakete zu einer erhthten Ae-
rosolbildung fithren (EASTER UND PETERS (1994), NiLSSON UND KULMA-
LA (1998), JANISCH ET AL. (1998)). Diese sogenannten ’nucleation bursts’
treten, im Gegensatz zu Vulkanausbriichen, auf einer kleineren riumlichen
und zeitlichen Skala auf (Bicg (1997)).

Eine genaue Kenntnis der Partikelverteilung in der Atmosphére ist nétig,
um den Einflul der Aerosole auf den Ozonabbau in den polaren und mitt-
leren Breiten sowie auf das Klima abschétzen zu kénnen. Da die Bildungs-
und Wachstumsprozesse des stratosphérischen Aerosols in der oberen Tro-
posphére und unteren Stratosphére durch in-situ Messungen nur schwer
zugénglich sind und nur eingeschrénkt durch den mittleren atmosphérischen
Zustand angetrieben werden, stellen Modelle ein niitzliches Hilfsmittel dar.
Insbesondere trifft dies fiir die oben beschriebene vermischungsinduzierte
Bildung von Aerosolen zu.

Ziel dieser Arbeit war es, ein Boxmodell zu entwickeln, mit dem die Bildungs-
und Wachstumsprozesse des stratosphérischen Aerosols unter verschiede-
nen atmosphérischen Bedingungen untersucht werden kénnen. Dabei lag
der Schwerpunkt der Studien auf der vermischungsinduzierten Bildung von
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Aerosolen und der Untersuchung von Kondensationsprozessen in der Tropo-
pausenregion.

Die grundlegenden Bildungsmechanismen von gasférmigen H2SO4 und von
fliissigen HySO4/H,0 Aerosolen sowie die verschiedenen Aerosoltypen wer-
den in Kapitel 2 zusammengefafit. Kapitel 3 beinhaltet die Beschreibung
des Boxmodells und der darin implementierten mikrophysikalischen Pro-
zesse. Die Sensitivitédtstudien zu den einzelnen Prozessen werden in Ka-
pitel 4 beschrieben. In dem darauf folgenden Kapitel 5 wird der Einfluf
der Vermischung auf die Nukleation und Kondensation untersucht. Dar-
an schlieffen sich in Kapitel 6 die Untersuchungen der Kondensations- und
Nukleationsprozesse in der Tropopausenregion wihrend der STREAM 1998
(Stratosphere-Troposphere Exchange by Aircraft Measurements) Kampagne
an. Die Ergebnisse zum isentropen Transport von HoO durch die subtropi-
sche Tropopause werden in Kapitel 7 beschrieben. Abschliefend werden die
wichtigsten Ergebnisse in Kapitel 8 zusammengefaBt und diskutiert.



Kapitel 2

Das stratosphéarische Aerosol

Stratosphérische Aerosolpartikel entstehen in der Atmosphire homogen
iber die ’Gas—to-Particle Conversion’ (GPC) aus HySO4 und H5O, jedoch
muf hierzu zundchst das gasférmige HoSOy4 in der Atmosphére gebildet
werden. Fiir die Bildung von H3SO4 kommen Vorldufergase wie z.B. CS,,
SO;, HyS und OCS in Frage.

Aerosolpartikel konnen in der Atmosphére nicht nur homogen aus der Gas-
phase gebildet werden, sondern auch heterogen durch die Beteiligung von
Fremdkorpern. Die stratosphérische Aerosolschicht, die nach C. Junge auch
als Junge Schicht bezeichnet wird, befindet sich in 15-25 km Héhe und be-
steht zu 80% aus H2SO4/Ho0O Aerosolen. Diese Schicht stellt das sogennante
stratosphérische Hintergrundaerosol dar.

Wéahrend ihres Lebenszyklusses konnen die stratospirischen Aerosolparti-
kel durch physikalische Prozesse ihre Eigenschaften verindern. Sie wach-
sen durch die diffusive Aufnahme von atmosphirischen Gasen, &ndern ihre
Groflenverteilung und Anzahlkonzentration durch Koagulation und verlas-
sen die Stratosphire durch Sedimentation.

2.1 Bildung von H;SO,4 in der Stratosphire

Vorldufergase fiir die Bildung von HySO4 in der Stratosphire sind z. B. CS,,
SO2, HyS und OCS. Das Carbonylsulfid (OCS) wird am Boden emittiert und
durch die Troposphére in die Stratosphére transportiert. Es ist in der Tro-
posphire gut durchmischt mit Mischungsverhéltnissen von 500 pptv (ENGEL
UND ScHMIDT (1994)). Einige Quellen und Senken von OCS sind in Tabelle

5
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| Quellen Senken |
Ozeane 0.32 Stratosphire 0.04
Bodenemissionen 0.27 Ozeane 0.03
Biomassenverbrennung 0.14 Reaktion mit OH 0.13
Vulkane 0.02 Vegetation 0.43
CS4 Oxidation 0.34

Tabelle 2.1: Globale Quellen und Senken von OCS (in Tg year™! (WARNECK
(2000))).

2.1 aufgelistet, jedoch sind diese Angaben mit groBen Unsicherheiten behaf-
tet (WARNECK (2000)).

Das OCS zeichnet sich durch eine lange Lebensdauer aus und hilt in Zei-
ten von geringer Vulkanaktivitét die stratospharische Sulfatschicht aufrecht
(CrRUTZEN (1976), ENGEL UND SCHMIDT (1994)). Nach neueren experi-
mentellen Abschétzungen von ENGEL UND SCHMIDT (1994) betrigt die
Lebenszeit von OCS 69 + 28 Jahre.

Ein Grofteil des Schwefeldioxid (SO;) wird in der Troposphire anthropo-
gen durch Verbrennungsprozesse erzeugt. Durch Vulkaneruptionen jedoch
werden grofie Mengen von SOq natiirlichen Ursprungs in die Atmosphire
eingebracht, zum Teil sogar bis in die Stratosphire. So wurden bei der Erup-
tion des Pinatubo 1991 ungefshr 20 Mt SO, in die Atmosphire freigesetzt,

dreimal soviel wie bei der Eruption des El Chichén 1982 (LABITZKE UND
McCormick (1992)).

Die Konzentration von SO, in der unteren Troposphére nimmt mit der Héhe
infolge effektiver Auswaschprozesse in Wolken und Niederschlag sowie durch
die Reaktion mit OH Radikalen stark ab. Messungen in der Troposphire
liefern Mischungsverhsltnisse von 10 bis 50 pptv (JAESCHKE ET AL. (1976),

TURCO ET AL. (1979)). Die Lebensdauer von SO; kann in der Troposphire
bis zu einer Woche betragen (Scuurr (1991)).

Sc.hwefelwasserstoff (H2S) wird biogen erzeugt. Durch die Reaktion mit OH
wird H,S recht schnell abgebaut, wobei SO gebildet wird. Die Lebenszeit in
der Troposphire betrdgt wie auch bei den anderen Schwefelverbindungen,
ausgenommen OCS, nur einige Tage (WARNECK (2000)).

Das Carbonyldisulfid CS; wird in der Troposphire durch die Reaktion mit
OH"oder HO; Radikalen zu OCS oxidiert. Somit stellt das CS; eine Quel-
le fiir das OCS dar (ZELLNER (1999)). Eine weitere natiirliche Quelle fiir
das OCS sowie das CSz sind die Ozeane. Das CS;y varriert stark mit der
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| Quelle || H,S CSq OCS SO, |
Ozeane <9 24-9.5 2.8-7.8 —
Vulkane 16-27 0.2-2.4 0.1-1.5 230-300
Biomassenverbrennung — — 0.7-4.3 81

Tabelle 2.2: Natiirliche Quellen fiir Schwefel in der Atmosphére (in Gmol
year™! (WARNECK (2000))).

geographischen Breite mit Mischungsverhiltnissen von 3 bis 30 pptv in der
Troposphire (BORRMANN (2000)).

Eine Ubersicht iiber die natiirlichen Quellen von Schwefel in der Atmosphére
befindet sich in Tabelle 2.2. In der Stratosphire wird OCS photochemisch
dissoziiert und anschliefend durch die Reaktion mit Sauerstoffatomen zu
SO, oxidiert (WARNECK (2000)).

OCS+hv — CO+SEP,1D) (2.1)
S+0, — SO+0

0+0CS — S0 +CO (2.2)
SO+0; — SO,+0

SO+ 03 — SO3+4 0y

Das SO, dissoziiert in der Stratosphéare oberhalb von 20 km Hdhe photoche-
misch bei Wellenldngen unterhalb von 220 nm (Scrurt (1991), McKEEN
ET AL. (1984), TURCO ET AL. (1979)).

SO, +hv — SO+0 (2.4)

Die SO Molekiile erreichen schnell ein Gleichgewicht mit SO2 durch die
Reaktion mit Oa:

SO+0; — SO3+0 (2.5)

Die Bildung von H3S504 erfolgt {iber die folgenden Reaktionen (MCKEEN
ET AL.(1984), STOCKWELL UND CALVERT (1983)):

SO, +OH+M — HOSO, +M (2.6)
HOSO2 4+ 0y — HO3 +S03 (2.7)
SO3 +H,O0 — H,S04 (2.8)

Dabei wird das Schwefeldioxid in der Stratosphire durch die Reaktion mit
OH Radikalen zu HOSOq oxidiert. Die Hauptsenke fiir HOSO; ist die Re-
aktion mit Oy. Das aus dieser Reaktion resultiernde SOs wiederum reagiert
sofort mit HyO, wodurch schlieilich HaSO4 gebildet wird.
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Das so gebildete gasformige H,SO4 wird durch die GPC in Sulfataeroso-
le umgewandelt, da HSO,4 aufgrund seines niedrigen Dampfdruckes in der
Atmosphire stark iibersattigt ist.

H2S04(Dampf) + HaO SPO, Sulfataerosol

Bisher sind keine Reaktionen bekannt, die HoSO4 wieder in andere Schwe-
felsubstanzen umwandeln (BORRMANN (2000)).

2.2 Bildung von Aerosolen

Die Bildung von Partikeln aus der Gasphase wird als Nukleation bezeichnet,
wobei zwischen heterogener und homogener Nukleation unterschieden wird.
Die heterogene Nukleation ist die Bildung von Aerosolen auf einem festen
oder fliissigen Kern, wihrend bei der homogenen Nukleation die Substanzen
aus der Gasphase ohne Beteilung von Fremdkorpern nukleieren.

Die Nukleation 148t sich noch weiter unterscheiden durch die Anzahl der
Substanzen die an der Bildung beteiligt sind. Ist nur eine einzige Kompo-
nente involviert, handelt es sich um eine homomolekulare Nukleation. Sind

dagegen mehrere Komponenten aus der Gasphase involviert wird dieser Pro-
zeB als heteromolekular bezeichnet (Tabelle 2.3).

rArt der Nukleation Charakterisierung

homogen—~homomolekular | Selbstnukleation einer einzelnen gasformigen
Substanz ohne Beteiligung von festen oder
fliissigen Fremdkorpern
homogen-heteromolekular | Selbstnukleation zweier oder mehrerer ver-
schiedener gasférmiger Substanzen ohne
Beteiligung von festen oder fliissigen
Fremdkorpern

heterogen—homomolekular | Nukleation einer gasférmigen Substanz auf
einem festen oder fliissigen Fremdkérper
Nukleation zweier oder mehrerer gasférmiger

Substanzen auf einem festen oder fliissigen
Fremdkoérper

heterogen—heteromolekular

’(I‘abelk)e) 2.3: Charakterisierung der Nukleation (SEINFELD UND PANDIS
1998)).

G.emis.che aus mehreren Substanzen sind stabiler als reine Substanzen, somit
tritt die heteromolekulare Nukleation immer dann auf, wenn die homomole-
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kulare nicht auftreten kann (T'URCO ET AL. (1982)). Dies gilt insbesondere
fiir das bindre HyS04/H20 System, welches das stratosphérische Aerosol
représentiert.

Die homogen—heteromolekulare Nukleation von HySO4 und Hy;O kann je-
doch nur unter extremen Bedingungen, d.h. bei sehr niedrigen Temperatu-
ren und hohen Feuchtigkeiten stattfinden. Diese tritt somit bevorzugt in der
tropischen Tropopausenregion sowie im polaren Winter auf (BROCK ET AL.
(1995)).

Die heterogen—heteromolekulare Nukleation beschreibt die Erzeugung von
Aerosolen auf schon existierenden Partikeln oder Kondensationskernen. Die
Kondensationskerne konnen sich aus loslichen oder unléslichen Komponen-
ten zusammensetzen. Losliche Partikel bendtigen zur Nukleation in der Regel
viel geringere Ubersittigungen (TURCO ET AL. (1982)).

Die H,SO4 Molekiile liegen in der Atmosphére nicht frei vor, sondern sind
von HyO Molekiilen umgeben, d. h. sie bilden Clusterformationen, sogenann-
te Hydrate (JAECKER—VOIROL ET AL. (1987), LAAKSONEN UND KULMALA
(1991), SEINFELD UND PANDIS (1998)).

Die Gibbsche freie Energie (Abschnitt 3.2.1) der Clusterbildung unter
Beriicksichtigung der Hydratbildung geht iiber in

AGhyd = AGunhyd — KT'In Cp, (2.9)

mit dem Korrekturfaktor Cj, der Hydratbildung

Nsa

o = [ L Eipug + o Kulo X oo x Knply
P T T Kpu + -+ KKz X - X Kppl ’

(2.10)

wobei py,,, den Gleichgewichtsdampfdruck von Wasser iiber einer ebenen
Fliche der Losung beschreibt, p,, den Partialdruck von Wasser in der At-
mosphiire, ng, die Anzahl der HoSO4 Molekiile im Cluster, h die Anzahl der
Hydrate und K; die Gleichgewichtskonstante der Hydratbildung (SEINFELD
UND PaNDIS (1998)).

Die Hydratbildung kann die Nukleationsrate stark beeinflulen, da sie Lage
und Wert von AG am Sattelpunkt &ndert. Dadurch kann es zu einer Re-
duzierung der Nukleationsrate um einen Faktor von 10° bis 10 kommen
(SEINFELD UND PANDIS (1998)).
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Abbildung 2.1: Schematische Darstellung der vertikalen Aerosolverteilung
fiir die Troposphére und die Stratosphare (nach JUNGE (1963)).

2.3 Die Junge Schicht

Die Junge Schicht, die das immer in der Atmosphire vorhandene Hinter-
grundaerosol darstellt, wurde in den 60er Jahren von C. J unge entdeckt und
nach ihm benannt (JUNGE ET AL. (1961)). Diese Schicht umspannt den
Globus in einer Héhe zwischen 15 bis 30 km mit einer Dicke von 3 bis 9 km
(BORRMANN (2000)). Das Maximum im Sulfataersol Mischungsverhiltnis
wird in einer H8he von 20 km bis 25 km erreicht (WHITTEN ET AL. (1980))

Mehr als 80% der Partikel in dieser Schicht bestehen aus einer Schwe-
felsdureldsung mit 75% HySO,4 und 25% H,0 (RosEN (1971), HAMILL ET

AL. (1997)). Die iibrigen 20% bestehen aus Partikeln anderer Zusammen-
setzungen (MURPHY ET AL. (1998))

Die Anzahlkonzentrationen liegen bei 2 bis 15 Partikeln pro cm?®, wobei die
Maxima der Anzahlgrofenverteilung bei Radien zwischen 0.1 und 0.3 pm
liegen. In Abbildung 2.1 ist schematisch die vertikale Verteilung der Aero-

solpartikel in den mittleren Breiten dargestellt (mittlerer Radius der Partikel
0.15 pum).

Die Bildung des Hintergrundaerosols erfolgt, wie in den vorherigen bei-
den Abschnitten beschrieben, iiber die Bildung von H,S04 aus diversen

Vorldufergasen und die anschlieBende bindre, homogene Nukleation von
HzSO4 und H20.



2.4. VULKANISCHES AEROSOL 11

Da die bindre, homogene Nukleationsrate stark mit sinkender Temperatur
zunimmt, werden die Partikel bevorzugt in den polaren Regionen wihrend
kalter Winter gebildet und von dort aus in niedere Breiten transportiert.
Eine weitere Quelle ist die tropische Tropopausenregion, da auch dort sehr
niedrige Temperaturen erreicht werden (BROCK ET AL. (1995)).

2.4 Vulkanisches Aerosol

Durch Vulkanausbriiche werden grofie Mengen von SOz und H;S freigesetzt,
zum Teil direkt in die Stratophdre (HAMILL ET AL. (1997)), wodurch der
H,S04 Gehalt in der Stratosphére stark ansteigt und somit auch die binére,
homogene Nukleationsrate von HoSO4/Ho0 Aerosolen. Durch die Konden-
sation von H2SO4 auf Aschepartikeln, die bei Vulkanausbriichen ebenfalls
in groflen Mengen freigesetzt werden (PUSCHEL ET AL. (1994)), steigt auch
die heterogen-heteromolekulare Nukleationsrate von Sulfatpartikeln an.

Vulkanausbriiche kénnen, wie z. B. die Eruption des El Chichén (1982) oder
des Mt. Pinatubo (1991), zu einer Erh6hung des stratosphérischen Hinter-
grundaerosols um einen Faktor 100 fiihren (HoFMANN UND ROSEN (1983),
DESHLER ET AL. (1992), WILSON ET AL. (1983)). Durch die Erhhung
des Hintergrundaerosols kann es zu einem verstirkten Ozonabbau in den
polaren Regionen kommen sowie aufgrund der Strahlungseigenschaften des
Aerosols zu einer Erwérmung der Stratosphire (LABITZKE UND McCoOR-
MICK (1992)).

Der Abbau von HySO4 in der Gasphase durch neugebildete Partikel und
durch die Kondensation von HSO4 auf vorhandenen Aerosolen wirkt der
Nukleation entgegen. Die hohen Partikelzahlen werden schnell durch die
Koagulation abgebaut, die unter vulkanischen Bedingungen einen dominan-
ten mikrophysikalischen Prozef darstellt. Unabhingig von der Stirke des
Vulkanausbruchs werden nach vier bis fiinf Jahren wieder Hintergrundbe-
dingungen erreicht (TIMMRECK (1997), BORRMANN (2000)).

2.5 DPolare Stratosphirische Wolken

Bei Temperaturen unter 195 K konnen die stratosphérischen Aerosolparti-
kel grofle Mengen von HoO und HNOgz aufnehmen, wodurch sie anwachsen
und polare stratospharische Wolken bilden (PSC fiir *Polar Stratospheric
Clouds’). Diese treten in einer Hohe von 15 bis 25 km H8he mit einer hori-
zontalen Ausdehnung von 10 bis 1000 km auf.
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Die PSCs lassen sich in verschiedene Typen unterteilen. Durch den Typ II
werden Aerosolpartikel beschrieben, die sich unterhalb des Eis—Frostpunktes
bilden (7' 2189 K) und zum gréBten Teil aus Eis bestehen. PSCs vom Typ I
dagegen bilden sich bei Temperaturen von knapp oberhalb des Frostpunktes
bis ca. 195 K.

Die PSCs des Typ 1 konnen noch weiter unterteilt werden in Typ Ia und
Typ Ib. PSCs vom Typ la bestehen aus Salpetersiure Hydraten, insbesonde-
re dem 'nitric acid trihydrate’ (NAT), PSCs vom Typ Ib dagegen bestehen
aus fliissigen HyS04/H3;0/HNO3 Aerosolen (PETER (1997), STEELE ET
AL. (1983)).

PSCs treten nur in polaren Regionen im Winter auf, da nur dort die fiir die
Bildung benttigten Temperaturen erreicht werden. Die Lebensdauer die-
ser Wolken betrégt in der Antarktis einige Wochen bis Monate und in der
Arktis einige Tage bis Wochen. Bei Leewellen induzierten PSCs betrigt die
Lebensdauer jedoch nur einige Stunden.

An den Oberflichen der PSCs laufen heterogene Reaktionen ab, die zur

Chloraktivierung und somit zum Abbau des stratospharischen Ozons in den
polaren Regionen fiihren.



Kapitel 3

Das mikrophysikalische
Boxmodell

Um die Bildungs- und Wachstumsprozesse des fliissigen, stratosphérischen
H,S04/H;0/HNO3 Aerosols unter verschiedenen atmospharischen Bedin-
gungen untersuchen zu kénnen, wurde ein spektrales Boxmodell entwickelt.
Das Modell und die in das Modell implementierten mikrophysikalischen
Prozesse, wie die Diffusion von HNO3 und HyO auf dem fliissigen Aero-
sol, die Brownsche Koagulation und die binire, homogene Nukleation von
HyS04/H20 Aerosolen werden in den folgenden Abschnitten beschrieben.

3.1 Modellbeschreibung

Fiir die Berechnung der zeitlichen Anderung der Bildungs- und Wachs-
tumsprozesse der Aerosolpartikel wird eine Anfangsverteilung vorgegeben.
Dabei wird angenommen, daf§ es sich um reine HoSO4/H20 Aerosole han-
delt.

Die Anzahlgroienverteilung der Aerosole wird mit Hilfe einer geometrischen
Reihe in N Klassen unterteilt (KARCHER (1998), TooN ET AL. (1988)).
Dies hat den Vorteil, daB8 der erforderliche Gréfienbereich in einer geeigneten
Auflésung abgedeckt werden kann, ohne dabei die méglichen Rechenkapa-
zitdten zu iberschreiten.

Der Klassenabstand ergibt sich aus der geometrischen Reihe so, daf sich die
Masse von Klasse zu Klasse um dem Faktor V,q; vergréfert,

mi = VpgtMi—1 (3.1)

13
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mit ¢ = 1,..., N und V,q; = 2. Fiir das Volumenverhéltnis V;..; konnen auch
Werte Vgt > 2 baw. V,q¢ < 2 verwendet werden, jedoch wurden bisher mit
einem Wert von V,..; = 2 die besten Resultate erzielt (KARCHER (1998),
Kritz (1975), LARSEN (1991), TIMMRECK (1997), WALTER (1973)).
Werte von Vo > 2 kénnen zu numerischen Fehlern fiihren (KARCHER
(1998), LARSEN (1991)).

Nach Vorgabe des minimalen Radius oder der minimalen Masse kénnen die
weiteren zu den Klassen gehdrenden Radien bestimmt werden durch:

ri=ry Vg P2 (3:2)

Die Anzahldichte f des stratosphirischen Aerosols kann unter vulkanisch

ungestorien Bedingungen durch eine Log~Normal Verteilung beschrieben
werden (PINNICK ET AL. (1976))

df (r) . TNyt ln('f;)Z
dr R\/ﬂ—rlnasbxp B 2]na§ ! (33)

wobei ni; die Gesamtpartikelanzahl, 7., den mittleren Radius und o, die
Breite der Verteilung beschreibt.

Als Anfangsbedingung wird angenommen, da8 der Wasserdampfdruck pp,0

iiber dem Aerosolpartikel sich im Gleichgewicht mit seiner Umgebung be-
findet.

PH,0 (2, T) = py,0 (3.4)

A.usgehend von der Kohler Gleichung (Anhang B), mit der der Radius r
eines Partikels in Abhsingigkeit von der relativen Feuchte (Sw+100) berechnet

werden kann (a,,=Aktivitit von Wasser, o=0berflichenspannung),

InS, = iﬁ%’; + Ina,, (3.5)
konnen die Massenanteile ; (0=H;S04, 1=H,0, 2=HNO3)
@ = ZM“” i=1,2 (3.6)
j=0 Mjmn;

sowie die Anzahl der Molekiile n; von HySO4 und Hy0 in einem Partikel
der Gréfe r berechnet werden (Anhang A).
Bei den Modeligleichungen fiir Koa,

: ulation /Nukleati o .
sion (Abschnitt 3.2) gulation/Nukleation, und binire Diffu

af _ (df d
:ZZ N <d—t> coag+ (2%) nuc (3‘7)
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und
dz dz
i (E) i (3.8)

handelt es sich um ein nichtlineares, gekoppeltes System von gew8hnlichen
Differentialgleichungen. Diese werden mit einem am Konrad-Zuse—Zentrum
fiir Informationstechnik entwickelten Solver, mit einem semi—impliziten Eu-
ler Verfahren gelést (DEUFLHARD (1985)).

3.2 Mikrophysikalische Prozesse

Zusétzlich zu den im Modell implementierten Bildungs- und Wachstumspro-
zessen (Nukleation, Koagulation und Diffusion) wird der Abbau von HySOy4,
H50 und HNOg in der Gasphase durch Nukleations- und Diffusionsprozesse
im Modell beriicksichtigt.

3.2.1 Nukleation

Unter der binidren, homogenen Nukleation wird die Entstehung von Aerosol-
partikeln aus zwei Komponenten aus der Gasphase verstanden. Im Modell
wird die bindre Nukleation von HySO4 und H,O betrachtet. Die ’steady
state’ Nukleationsrate J wird bestimmt durch:
AG,
J=uaexp|— 3.9
oo (~25:) oo
Der Exponentialterm beschreibt die Wahrscheinlichkeit einer Fluktuation
ein Partikel zu bilden, wobei AG, das dazugehérende Minimum der durch
die GPC verursachten Energiednderung beschreibt.

Bei dem Vorfaktor ¢ handelt es sich um einen kinetischen, sich nur lang-
sam verindernden Faktor. Fiir n., > ng la8t sich dieser schreiben als
(nw=Anzahldichte der HoO Molekiile, n,,=Anzahldichte der H2SO4 Mo-
lekiile):

a = 41r?Bsanse Z/ sin®(¢) , (3.10)

wobei 471r2(;,, die kinetische Stofrate von HaSO,4 Molekiilen, Z = 0.085 den
Zeldovich Faktor und ¢ = arctan(X,) eine Funktion des kritischen Massen-
anteils von HySO,4 im Kern bezeichnet (IXARCHER (1998)).

Die kinetische Stofirate 3, ist definiert durch

ka )1/2

Bsa = Nsa (



16 KAPITEL 3. DAS MIKROPHYSIKALISCHE BOXMODELL

J[m®s7]

180 190 200 210 220 230 240
TIK]

Abbildung 3.1: Binére Nukleationsraten fiir verschiedene H,SO,4 Konzentra-

tionen in Abhingigkeit von der Temperatur (Gleichung 3.9, pn,0=>5 ppmv,
Pair=50 hPa).

mit der Masse m,, eines HySO4 Molekiils.

Der Sattelpunkt in der freien Energie AG, kann nach YUE UND HAMILL
(1979) tiber den kritischen Radius r, bestimmt werden

4
AGy = gﬂarf , (3.12)
wobei ¢ die Oberflichenspannung bezeichnet. Bei héheren Konzentrationen

von HyS0y ist AG, niedriger, wodurch die Wahrscheinlichkeit fiir die Par-
tikelbildung steigt.

In Abbildung 3.1 ist die Nukleationsrate J in Abhingigkeit von der Tem-
peratur T fiir verschiedene HySO4 Konzentrationen dargestellt. Deutlich zu
erkennen ist, dafi die Nukleationsrate zu niedrigeren Temperaturen hin zu-

nimmt. Je niedriger die Temperatur, desto geringere H,SO4 Konzentratio-
nen werden fiir die Nukleation bendtigt.

;Zusﬁ,tzlich zur klassischen bindren Theorie wird die Bildung von Hydraten
im Modell beriicksichtigt (LAAKSONEN UND KurMaLA (1991)). Da in der
Atmosphédre HoO in grofieren Mengen als H,SO4 vorhanden ist, kann an-

genommen werden, daf sich nur Hydrate vom Typ (HeSO4); (Hz0)p, mit
h > 1 Wassermolekiilen bilden (KARCHER (1998)).

Die Stofirate s, (3.10) ist unter Beriicksichtigung von (1,h)~Hydraten ge-
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geben durch:

hmaa:

41 Bon — /BTRST Y (o )’ //Hik (3.13)
h=0

mit dem Radius rp, un_d der Anzahldichte n), der Hydrate und der reduzierten
Masse pip,. Die totale Anderung der freien Energie des bindren Systems kann
geschrieben werden als:

AG = ~kpT[Ngg In(Sso H) + Ny In(Sy,)] + dmor? (3.14)

mit der Oberflichenspannung o und den Séttigungsverhéltnissen S, bzw.
Sw von HoSO4 bzw. HyO. Die ersten beiden Terme auf der rechten Seite der
Gleichung (3.14) beschreiben die Energie die bei der Bildung der fliissigen
Phase freigesetzt wird. Der dritte Term dagegen beschreibt die Energie die
benstigt wird, um die Oberfliche des fliissigen Partikels zu erzeugen.

Die Hydratkorrektur H und die Hydratverteilung np, kénnen aus den Gleich-
gewichtskonstanten und dem H,O Séttigungsdampfdruck iiber dem Hydrat
berechnet werden (JAECKER-VOIROL ET AL. (1987)). Der Radius und die
Zusammensetzung des kritischen Kerns folgen aus der Sattelpunktbedin-

gung:
OAG 0AG
= =0. 1

( or )a:m 0, ((?wsa)r 0 (3:15)

Die Ableitung von AG nach r liefert die folgende Beziehung:

20 :L‘sa ]. - msa —1

og) = ——— sa w 16
r(Zsa) BT [Msa In(SsoH) + A In(S. )] (3.16)

Aus der Berechnung von AG (3.14) am kritischen Punkt (74, 25,) zusammen
mit (3.10) und (3.13) resultiert die Nukleationsrate J (3.9).

Jedoch kénnen sich zu einer bestimmten Zeit ny,, ny und/oder T dndern,
bevor der ’steady state’ Wert von J erreicht ist. Diese Verzogerung bei der
bindren Nukleation, der sogenannte ’time lag’ wird nach WYSLOUZIL UND
WiLeMSKI (1996) berechnet.

J(t) = J exp(—exp[2(As — t/7)]) , (3.17)

wobei 2\ = In[AG,/(3kT)] und 7 = 1/(47r2Bs,) die Inverse der Kollisi-
onsrate zwischen Hydraten und dem kritischen Radius ist. Fiir Kerne mit
einem Radius von 4 A ist 75 ~ 10'/N,[cm™3]. Mit

tag = /0 “-gw))ge (3.18)
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Abbildung 3.2: Bindre. homogene Nukl
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3.2. MIKROPHYSIKALISCHE PROZESSE 19

und dem exponentiellen Integral F; und der Euler Konstante yg =
0.5772... folgt:

tlag = T[E1(2)s) + In(2\e) + 75]/2 (3.19)

Mit einem typischen Wert von AG, =~ 12kT ist t,, ~ 7 (KARCHER
(1998)).

Die Nukleationsrate J ist eine extrem sensitive Funktion der Temperatur
und der Partialdriicke p,, und ps,. Je niedriger die Temperatur ist, desto ge-
ringere HoO und HySO4 Konzentrationen werden bendtigt um signifikante
Nukleationsraten zu erreichen.

In Abbildung 3.2 sind die Nukleationsraten in Abhéngigkeit vom H2SO4
und HoO Mischungsverhiltnis fiir typische stratosphirische Temperaturen
von 180 K und 200 K dargestellt. Bei 200 K treten Nukleationsraten bis
zu 10'? Partikel/(m3s) auf. Bei 180 K liegt diese eine Zehnerpotenz hoher
(10*2 Partikel/(m3s)).

Um eine Nukleationsrate von ca. 8 - 10'2 Partikeln/(cm®s) zu erreichen wer-
den bei 180 K nur noch Konzentrationen von 2 ppmv HoO und 0.2 pptv
H2SO4 bendtigt, wihrend bei 200 K Konzentrationen von 50 ppmv HyO
und 0.8 pptv HoSO4 bendtigt werden.

3.2.2 Koagulation

Die Koagulation beschreibt die Kollision und Koaleszenz von zwei Parti-
keln, wodurch ein neues, gréferes Partikel entsteht. Unter der Vorausset-
zung, daf alle Partikel kugelférmig und ungeladen sind, und die Masse der
Aerosolpartikel erhalten bleibt, 188t sich die Koagulationsgleichung in der
diskretisierten Form schreiben als (SEINFELD UND PANDIs (1998)):

& %Z ikt BY Ky (22 (320)

j=1

Der erste Term beschreibt den Verlust von Partikeln in der Klasse ¢ und
der zweite Term den Anstieg der Partikelanzahldichte f;. Der Faktor 1/2
verhindert, daf§ die Kollisionen doppelt gezdhlt werden. Dabei beschreibt
K;; den Brownschen Koagulationskoeffizient fiir Partikel der Grofie ¢ und
7, welcher die Wahrscheinlichkeit fiir einen Zusammenstofl zwischen beiden
angibt.

Wird der GroSenbereich in N Klassen mit geometrisch wachsender Masse
unterteilt ((3.1), (3.2)), so ist die zeitliche Anderung der Partikelanzahldichte
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fi in der Klasse 1 (1 < i < N) gegeben durch (KARCHER (1998), LARSEN
(1991)):

df -2 1 N

= fi ) Al + 5A - Z;Aﬁfj (3.21)
j=1 J=

mit den Masse korrigierten Koagulationskernen (TooN ET AL. (1988))

M

A; Wi = 1)1&31 j<i (3.22)
1 Vit .

L=t Trat g - 3.23

Aji = 57705 j=i (3.23)

Der erste Term in Gleichung (3.21) beschreibt die Bildung von Partikeln in
der Klasse ¢ durch Kollision von Partikeln in der Klasse ¢ — 1 mit kleineren
Partikeln. Der zweite Term beschreibt die Koagulation von Partikeln inner-
halb der Klasse i — 1 und der dritte Term gibt den Verlust von Partikeln in
der Klasse i aufgrund der Kollision mit anderen Partikeln wieder.

Dabei beschreibt m; die Masse des Partikels in der Klasse 2y Veat = mipy/my
das Volumenverh&ltnis und K;; den Koagulationskern (Fucus (1964)):

2(r; +1;) 8(Df+D§)]"1 (3.25)
2ri+ri+gi)  2c;5(ri +1j) '

.Kij = 27r(Df + D§)2(7'i + rj) [

Fiir jedes Partikel mit dem Radius  wird der Diffusionskoeffizient D¢ nach
PHILLIPS (1975) unter Beriicksichtigung der *Cunningham-slip correction’
berechnet (Kn;=Knudsenzahl, p=dynamische Viskositit der Luft):

Do HoT [5+4Kni+6Kn%+18Kn?] (3.26)

£ 6 5 —Kn; + (8 + 7)Kn?
Fener gilt:

9ij = /97 + g7 (3.27)
Cij =qJcd+¢2, (3.28)

Wobe§ ¢ = \/SIFT/Tmi die thermische Geschwindigkeit der Partikel be-
schreibt und 7; die mittlere freje Wegléinge der Partikel (I; = 8D;/me;)

2

1
9= o [@rek 10° - (40 4 2)22) — o, (3.29)
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Abbildung 3.3: Brownsche Koagulationskoeffizienten K, fiir Partikel mit
Radien r; und rs.

Einsetzen von (3.22) in (3.21) liefert:

df; m;
f Zfigz—15z 2,5 fi— lf’—l(V—T——_l—)
=t (3.30)
_ZIijzflf]—(aT_-lj Z K;ifif;
j=1 j=i+1

wobei §; = 1 fiir ¢ # j und &;; = L fiir i = j.

In Abbildung 3.3 sind die Koagulationskoeffizienten fiir vier verschieden
grofie Aerosolpartikel aufgetragen. Die Wahrscheinlichkeit fiir die Koagula-
tion zweier gleich grofer Partikel ist am geringsten. Partikel mit unterschied-
licher GréBe dagegen haben eine héhere Wahrscheinlichkeit zu koagulieren.

Der Grund dafiir ist, daB grofie Partikel aufgrund ihres gréBeren Wirkungs-
querschnitts besser mit den schnellen, kleinen Partikeln kollidieren. Kleine
Partikel dagegen haben einen sehr kleinen Wirkungsquerschnitt, was dazu
fiihrt, daB sich diese gegenseitig verfehlen.

Durch das Maximum der Koagulationskoeffizienten bei gleich grofien Parti-
keln wird das Gleichgewicht zwischen Partikelbeweglichkeit und Wirkungs-
querschnitt wiedergegeben (SEINFELD UND PANDIS (1998)).
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3.2.3 Diffusion

Die stratosphérischen Aerosolpartikel werden kurzfristigen Anderungen von
Temperatur und Partialdriicken ausgesetzt, wenn die Luft erwdrmt oder
abgekiihlt wird. Jede diese Anderungen fiihrt zu einer Stérung des Gleich-
gewichts. Um das Gleichgewicht aufrecht zu erhalten, miissen Molekiile von
der Gas- in die Fliissigphase transportiert werden und umgekehrt. Dies fiihrt
dazu, daff die Aerosolpartikel durch die Aufnahme bzw. Abgabe von H;O
und HNOg3 wachsen bzw. schrumpfen.

Unterschieden werden drei Transportprozesse: Die Diffusion innerhalb des
Partikels, der kinetische Transport durch die Gas-Fliissigkeits Grenze und
der diffusive Transport in der Gasphase.

Molekiile werden von Regionen mit hohen Molekiildichten zu Regionen mit

geringen Molekiildichten transportiert. Die FluBdichte (Fick’s erstes Gesetz)
ergibt sich zu:

7i = —D;Vin;(ry) (3.31)

Dabei beschreibt n;(rq) die Anzahldichte und D; den Diffusionskoeffizienten
der Spezies 1.

Da die Diffusionskoeffizienten D; sehr groB sind und somit der ProzeB der
Mischung innerhalb des Partikels sehr schnell ablsuft, kann dieser gegeniiber
den Transportprozessen in der Gasphase vernachldssigt werden. Somit kann

instantane Mischung innerhalb des Partikels angenommen werden (MEILIN-
GER (1995)).

Die Netto Fluidichte durch die Gas-Fliissigkeits Grenze ist nach PRUPPA-

CHER UND KLETT (1978) durch die Summe der FluBdichten von Konden-
sation und Verdunstung gegeben:

psurf  <eond + “evap

Ji =2 Ji (332)
Mit der Maxwell Geschwindigkeitsverteilung erhslt man fiir jgond.

cond

Jeond 1 Ci surf o
W= g e (3:33)

3 cond . = . . . .
wobei o der Aufnahmekoeffizient und ér ein Einheitsvektor ist, der vom

Partikelzentr.um. weg zeigt. Mit ¢; = \/8RT /7w M; wird die mittlere thermi-
sche Geschwindigkeit bezeichnet (Mi=Molare Masse der Spezies 7).

Da,.s Minuszeichen in .Gleichung (3.33) deutet darauf hin, daB der Konden-
sationsfluf} zum Partikelzentrum gerichtet ist. Der zum Kondensationsfluf
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entgegengesetzte Verdunstungsflufl wird durch den Partialdruck der Fliissig-
keit erzeugt und kann geschrieben werden als:

eva,
Tevap o, pCZ 'uap-.

i = e (3.34)

wobei oze”ap der Abgabekoeffizient ist. Unter Gleichgewichtsbedingungen ist
p-’iu"f P und ]6’0‘117 jcond und aeW'P — acond Mit a,e’UaP Cl,ccmd o

k3 (2
geht Glelchung (3.33) iiber in:

surf O!,Cz va.p _ pSur f

Die obige Gleichung, die sogenannte Hertz—Knudsen Gleichung, beschreibt
den Transport durch die Gas-Fliissigkeits Grenzfliche solange gut, wie die
Maxwell Geschwindigkeitsverteilung in der Gasphase ihre Giiltigkeit behélt.

Die Gasphasendiffusion wird durch Dichtegradienten erzeugt. Die diffusive
Gasfluldichte ergibt sich nach dem 1. Fick’schen Gesetz zu (PRUPPACHER
UND KLETT (1978)):

7Y = —DyVni(ra) (3.36)

Dabei ist n; = p;/kT die Molekiilanzahldichte der Spezies 7 und D; der zu der
Spezies 7 gehdrende Gasphasen—Diffusionskoeffizient, welcher auf einer mi-
kroskopischen Skala die thermische Bewegung der Gasmolekiile beschreibt.
Mit der Kontinuititsgleichung und der Annahme des ’steady state’ sowie
Radialsymmetrie folgt (MEILINGER (1995)):

surf

> D;
) = g 0" ) g (3.37)

Ji

Der Partialdruck an der Oberfliche wird aus der Fluidichte des diffusiven
Transports zu oder weg vom Partikel und der Nettoflufdichte des Konden-
sations—Verdunstungsprozesses bestimmt. Mit Gleichung (3.32) und (3.36)
138t sich die Molekiilfluidichte schreiben als:

32 (o) = 5 (r0) (3.38)
O.r,,C, 'vap surf D surf 00 i

Der Partialdruck iiber dem Tropfen kann durch aufiésen der obigen Glei-
chung nach p*"/ berechnet werden aus:
(icirg , Vap
surf __ ©t 043)7:01):} ( )
z 1+ 55

(3.40)
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Einsetzen von pi“/ in Gleichung (3.36) liefert:

)

- _ D; p:’/alp(TO) - p;po g[ (341)
Jilro) = 7, kT ro
Q{CiTo

In den Grenzfillen ro > 4D;/a;c; bzw. ro € 4D;/a;c; (diffusiver und kine-
tischer Grenzfall) reduziert sich Gleichung (3.41) zu:

i ae 4D;

Gitro) = {%’%(p’w(m) -2 firro> g

T (0 (ro) — pf°)  filr ro < 524

(3.42)

Die Anzahl der Molekiile die auf dem Partikel kondensieren oder verdunsten

resultiert aus der Integration von Gleichung (3.41) iiber die Oberflache des
Partikels (MEILINGER (1995)).

dN; D}
= A e ) - 57) (3.43)

wobei Dy die effektive Diffusionskonstante ist.

D;

Qaiciro

Df = (3.44)

Mit der Annahme, daB die Molekiile sich iiber eine Entfernung A bewegen,

bevor sie mit anderen Molekiilen kollidieren, folgt (Anhang C):
D;

T i (3.45)

ro+A T aicirg

D} =

(3

mit A & 1 ym unter stratosphérischen Bedingungen (Pair = 55 hPa, T =
190 K). Dieser Wert entspricht dem Wert fiir die mittlere

freie Weglénge in
der Gasphase.

Mit p;?(ro) = P; flat(@so1, T K 5(ro) geht Gleichung (3.43) tiber in:

dN; D¥ a .
d_tz = 4777’0%(19;?0 - Pzﬁat(msol, T)Iiz(f‘o)) (34‘6)
Dabei ist p:-”‘}’;at(w soly T) der Dampfdruck iiber einer ebenen Losung (Anhang

D) und K;(ro) der Kelvin Term, welcher die Anderung des Dampfdrucks

aufgrund der Oberﬁﬁchenkrﬁmmung beschreibt (0=Oberfléichenspannung,
v;=Molares Volumen).

Ki(ro) = exp <;§f: > (3.47)
0
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Im Modell wird jedoch nicht die Differentialgleichung fiir die zeitliche Ande-
rung der Molekiilanzahl geldst, sondern die Differentialgleichung fiir die zeit-
liche Anderung der Massenanteile. Mit der Definitionsgleichung (3.6) fiir die
Massenanteile z; folgt (i=1,2 und 0=H,S04, 1=HNO3, 2=H,0):

dv;  LEM;A— N:M;B

pral Yy (3.48)
wobei
2
A=) N;M; (3.49)
—
und
_dN; dN,
B = 7 M + 7 M, (3.50)

3.2.4 Gasphasenabbau

Zusétzlich zu den mikrophysikalischen Wachstums- und Bildungsprozessen
von Aerosolpartikeln wird der Abbau von H;SO4, HNO3 und H2O in der
Gasphase durch Diffusions- und Nukleationsprozesse beriicksichtigt. Dies ist
einerseits noétig um die Prozesse realistisch wiederzugeben und andererseits
dafiir zu sorgen, daf die Gesamtmasse erhalten bleibt.

Gasphasenabbau bei Diffusion

Das diffusive Wachstum der Aerosolpartikel fiithrt zu einem Abbau von
HNOg und H,0 in der Gasphase. Fiir jeden Zeitschritt ¢ wird die durch
die Gasaufnahme verursachte Druckénderung berechnet und damit der ak-
tuelle Partialdruck p$° von HNOs und HoO korrigiert (¢ =1,2).

N N
P (0) = (30 HON) - D fit = DNt = 1)) b T (3.51)
1=0 1=0
und

Pt = p(t — 1) — piP(2) (3.52)
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Gasphasenabbau bei Nukleation

Die binire Nukleation von HySO4 und HyO fiihrt zu einem Abbau dieser
Stoffe in der Gasphase. Bei einer gegebenen bindren, homogenen Nukleati-
onsrate J pro Einheitsvolumen Luft und pro Zeit der bin&ren, homogenen
Nukleation werden die Anzahldichten von H,SO4 und HoO nach KARCHER
(1998) entsprechend

L ——
5 = NJ (3.53)

reduziert, wobei N;* die Anzahl der Molekiile beschreibt, die von der Gas-
phase in den kritischen Kern {ibergehen. Integration der Gleichung (3.53)

liefert unter der Annahme, dafl die Nukleationsrate iiber einen Zeitschritt
At konstant ist

Ny = =N JAL . (3.54)
Die Korrektur des Partialdrucks erfolgt entsprechend (i =0,2):
pi(8) = pi°(t = 1) — (NI'(8) I (t) At &, T) (3.55)

Es muf} jedoch beachtet werden, da durch die Annahme das die Nuklea-
tionsrate {iber einen Zeitschritt At konstant ist, nur qualitative Aussagen
iber den Abbau gemacht werden kénnen, da dies in der Atmosphére nicht
immer gegeben ist. Die Nukleationsrate ist eine sehr sensitive Funktion von
Partialdruck und Temperatur, wodurch starke Variationen auftreten kénnen.



Kapitel 4

Sensitivitatsstudien

Im folgenden soll gezeigt werden, dafi das mikrophysikalische Boxmodell in
der Lage ist Bildungs- und Wachstumsprozesse des stratophérischen Aero-
sols zu beschreiben. Hierzu wurden verschiedene Studien durchgefiihrt, wie
z.B. die Untersuchung der Kondensation von HNO3 auf dem fliissigen Sul-
fataerosol unter stratosphérischen Bedingungen.

Zur Verifikation des Modells hinsichtlich der Koagulation wurden die Er-
gebnisse des Boxmodells mit einer analytischen Losung verglichen und an-
schlieflend Modellrechnungen fiir stratosphirisches Hintergrundaerosol und
vulkanisches Aerosol durchgefiihrt. Zusétzlich wurde das Modell auf ein La-
borexperiment angewandt.

Um den Nukleationsprozef$ zu testen, wurde die Bildung von Aerosolen fiir
eine erh8hte Aerosolkonzentration in der Atmosphére, z. B. nach einem Vul-
kansausbruch betrachtet. Zus#tzlich wurde hier der Einflul der Koagulation
berticksichtigt.

Da bei Nukleations- und Diffusionprozessen die an diesen Prozessen beteilig-
ten Gase abgebaut werden, wurden auch Modellrechnungen zur Nukleation
und Diffusion mit und ohne Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus durch-
gefiihrt, um auch deren EinfluB zu untersuchen.

4.1 Vorgabe des Anfangszustandes

Zu Beginn der Modellrechnung miissen die atmosphé&rischen Bedingungen
wie Druck, Partialdruck und Temperatur vorgegeben werden. Hieraus 188t
sich die anfangliche Partikelverteilung und deren chemische Zusammenset-

27
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zung berechnen, die dem Modell als Anfangsbedingung vorgegeben wird, um
anschliefend die zeitliche Entwicklung aufgrund von Bildungs- und Wachs-
tumsprozessen zu berechnen (Kapitel 3).

4.2 Binire homogene Nukleation

In mittleren Breiten findet unter stratosphirischen Hintergrundbedingungen
keine signifikante Nukleation statt, jedoch ist die Nukleationsrate in den po-
laren Breiten und in den Tropen hoch genug um zur Erhaltung der Aerosol-

schicht beizutragen (HAMILL ET AL. (1982), LAAKSONEN UND KULMALA
(1991), BROCK ET AL. (1995)).

Vulkaneruptionen fiithren zu erhdhten HoSO4 und H,O Konzentrationen in
der Atmosphére. Dadurch wird die homogene Nukleation auch in den mitt-
leren Breiten zu einem wichtigen ProzeB fiir die Aerosolbildung und fiihrt
somit zu einer Stdrung des stratosphérischen Hintergrundaerosols. Im folgen-

den soll die Entwicklung der Aersolverteilung nach einem Vulkanausbruch
mit dem Boxmodell untersucht werden.

thosphélrenpa,rameter ,

T 216 K
Pair 50 hPa
MH,0 2 ppmv
HH,50, 1 ppbv
Tmin 0.0003 pm
T 0.075 pm
Cs 1.8

Nitot 5.10%m—3
N 46

T.abelle 4.1: Parameter fiir die Nukleationsberechnung unter gestorten Be-
dingungen in der Stratosphire (z.B. nach einem Vulkanausbruch)

Der Anfangsradius rp;, kann aus der Nukleationsberechnung abgeschitzt

werden und ergibt sich zu rp;, = 0.0003 pm (TIMMRECK (1997)). Mit

diesem kann wie in Kapitel 3 beschrieben die anfangliche Aero
berechnet werden.

solverteilung
Dienfiir .die .Modellrechnung angenommenen Bedingungen in der Strato-
sphére sind in Tabelle 4.1 aufgefiihrt (nach TIMMRECK(1997), auBler up,o
und pm,s0,). Jedoch wurde bei der folgenden Modellrechnung keine Hinter-
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grundverteilung beriicksichtigt. Die Ergebnisse sind in Abbildung 4.1 darge-
stellt. Zus&tzlich zur Nukleation wurde die Koagulation beriicksichtigt (Ab-
schnitt 3.2.2).

1012= ' ' o
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Abbildung 4.1: Zeitliche Anderung der AerosolgréBenverteilung durch
Nukleation und Koagulation iiber einen Zeitraum von 22 Tagen (Nuklea-
tionsrate J = 1.8 - 10° m~3s™?, ohne Hintergrundverteilung).

Unter den gegebenen atmosphirischen Bedingungen ergibt sich eine Nuklea-
tionsrate von J = 1.8-10° m~3s~. Die hohen Partikelanzahlen werden rasch
durch die Koagulation abgebaut und es entsteht eine bimodale Verteilung,
die mit zunehmender Zeit ¢ zu gréferen Radien hin verschoben wird.

Die Partikel erreichen nach 22 Tagen Radien im Bereich von 0.1 um. Das er-
ste Maximum der Verteilung befindet sich bei r = rp;,. Das zweite befindet
sich im Bereich von 0.002 um und wird bis zum Ende der Modellrechnung

auf 0.013 um verschoben.

Dieses Ergebnis stimmt qualitativ mit den experimentellen Ergebnissen von
DESHLER ET AL. (1993), DESHLER ET AL. (1992) und HOFMANN UND
ROSEN (1983) iiberein, die das Auftreten bimodaler Verteilungen nach Vul-

kansausbriichen gemessen haben.
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4.3 Brownsche Koagulation

Die Koagulation ist ein Proze durch den sich die Grofenverteilung der
Partikel dndern kann, wozu jedoch geniigend Partikel in der Atmosphére
vorhanden sein miissen. Unter stratosphérischen Hintergrundbedingungen
spielt die Koagulation keine Rolle. Falls es jedoch z.B. aufgrund von Vul-
kanausbriichen zu einer Erhohung der Partikelanzahl kommt, ist die Koagu-
lation ein dominanter mikrophysikalischer ProzeS.

4.3.1 Vergleich mit analytischer Lésung

Um den Koagulationsprozefl zu testen wurde die numerische Lésung des
Modells mit der analytischen L&sung von TURCO UND YU (1998) fiir
einen groflen- und zeitinvarianten Koagulationskern verglichen. Die Kon-
tinuitatsgleichung, die die Gréfenverteilung eines koagulierenden Aerosols
beschreibt, kann in der folgenden Form geschrieben werden:
14
dr;(tz/) = —Kcnpn(v) + %KC/O n(v — u)n(u)du (4.1)

Dabei ist K der Koagulationskern, n(v) ist die zur Zeit t vorhandene Parti-
kelanzahl vom Volumen » im Bereich v — v + dv pro Einheitsvolumen von
Luft, und n, die totale Partikelanzahl.

Fiir einen groflen- und zeitinvarianten Koagulationskern erh#lt man fiir die

Anzahl der Partikel in einem festen Luftvolumen die folgende Losung der
Gleichung (4.1) :

n
fy=—2

np( ) 1 + 1/2I(cnpot (42)
wobei ny, die anfingliche Konzentration der Partikel darstellt. Die Vertei-
lupg der Partikel erfolgt in diesem Fall nicht iiber eine Log-Normal Ver-
teilung, sondern iiber eine Exponentialverteilung, die aus der Lésung der
Gleichung (4.1) resultiert (TURCO UND YU (1998)).

NZ N2 NpoN:
M) = g B[ el
) = e+ W27 | VN W) )
Fiir t = 0 vereinfacht sich die obige Gleichung zu:
N? N,
N(v) = Eex (—I/ po) A
7., P 7, (4.4)

Mit N, = Mo Voo, N7 Y= K.t/2V und Tpo = 1:10% m~3. Der Koagulations-
kern hat einen festen, mittleren Wert von 1-1071% m3/s,
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Abbildung 4.2: Zeitliche Anderung der AerosolgroBenverteilung durch
Koagulation. Vergleich zwischen analytischer Lésung (gestrichelt) und Mo-
dell (durchgezogen) fiir exponential verteilte Partikel.

Die Ergebnisse des Modells stimmen gut mit der analytischen Ldsung von
TURcO UND YU (1998) iiberein (Abbildung 4.2). Differenzen treten nur bei
groflen Radien auf, da sich dort die numerische Diffusion bemerkbar macht.

Das Auftreten der numerischen Diffusion 148t sich nicht verhindern, jedoch
kann diese durch die Wahl des Volumenverhiltnisses V,,: der Partikel zwi-
schen zwei angrenzenden Gréfenklassen beeinflufft werden. Verstdrkt wird
dieser Effekt, wenn fiir das Volumenverhiltnis grofiere Werte als Vi = 2
angenommen werden.

Mit einem Volumenverhiltnis von V.. = 2 werden akzeptable Resultate
erzielt. Bessere Ergebnisse kénnen jedoch mit Werten von Vi = 1.5 oder
weniger erzielt werden (TURCO UND YU (1998)).

4.3.2 Stratosphirisches Hintergrundaerosol

Unter stratosphirischen ungestérten Bedingungen ist die Koagulation ein
sehr langsamer Prozef. Im folgenden wird die Koagulation fiir typische stra-
tospharische Bedingungen in 20 km Hohe {iber einen Zeitraum von 2 Jahren
berechnet um deren Einflufl auf die Partikelverteilung abzuschétzen. Die Er-
gebnisse dieser Rechnung werden mit den von TIMMRECK (1997) fiir diesen

Fall erzielten Resultaten verglichen.
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Die fiir die Modellrechnung verwendeteten Atmosphirenparameter, die die
Verhsltnisse unter typischen stratosphirischen Bedingungen in 20 km H&ohe
wiederspiegeln sind in Tabelle 4.2 aufgefiihrt.

mmosplléirenparameter

T 216.5 K
Dair 50 hPa
HH,0 7.2 ppmv
HH,S0, 0.063 pptv
Tmin 0.0003 pm

Tm 0.075 pm
O 1.8

Ntot 5 '106m_3
N 46

Tabelle 4.2: Parameter fiir die Koagulationsberechnung unter ungestorten

Bedingungen in der Stratosphére (stratosphirisches Hintergrundaerosol)
nach TIMMRECK (1997).

Die Partikel wurden mit einer Log-Normal Verteilung in 46 Klassen unter-
teilt mit Radien von 0.0003 pym bis 9.8 um. Die Entwicklung der Gréfen-
verteilung fiir typische stratosphirische Bedingungen ist in Abbildung 4.3
dargestellt. Die Ergebnisse stimmen mit den von TIMMRECK (1997) und
HaMILL ET AL. (1977) erzielten Ergebnissen quantitativ tiberein.

Deutlich zu erkennen ist die Verschiebung der Verteilung zu gréferen Ra-
dien hin. Es zeigt sich, dhnlich wie bei HAMILL ET AL. (1997), daB die
Koagulation auf grofie Partikel mit r > 0.2 ym keinen EinfluB hat, jedoch

fiir Partikel mit » < 0.1 um eine beachtliche Senke darstellt (HAMILL ET
AL. (1977), TooN ET AL. (1979)).

Die Ursache hierfiir ist, daf§ der Verlust von Partikeln durch Koagulation mit
zunehmender Partikelgrofie geringer wird. Kollidieren z.B. grofle Partikel
mit kleinen, so werden diese Partikel vollstindig aus ihrer Klasse entfernt.

Fiir die groferen Partikel ist der Massenzuwachs meist zu gering, um die
néchsthohere Klasse zu erreichen.

4.3.3 Vulkanisches Aerosol

D.as d'ie Gesamtpartikelanzahl einen starken Einflu8 auf die Koagulation hat
wird im folgenden deutlich. Die im vorigen Abschnitt beschriebene Modell-
rechnung wurde fiir den Fall einer erhdhten Gesamtpartikelanzahl, wie sie
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Abbildung 4.3: Zeitliche Anderung der Aerosolgrofenverteilung durch
Koagulation in 20 km Hohe unter stratosphérischen Hintergrundbedingun-
gen iiber einen Zeitraum von 2 Jahren.

nach einem groéBeren Vulkanausbruch in der Stratosphére vorherrscht, wie-
derholt.

Die der Modellrechnung vorgegebenen Bedingungen in der Atmosphére ent-
sprechen denen des Hintergrundaerosols (Tabelle 4.2), jedoch wurde eine
den gestdrten Bedingungen in der Atmosphére entsprechende schmalere An-
fangsverteilung mit hoherer Gesamtpartikelanzahl vorgegeben. Hierfiir wur-
den die im letzten Abschnitt verwendeten Werte etwas modifiziert (n: =
1102 m—3, ¢, =1.3 und rp,, = 0.0075 pum).

Die Ergebnisse zeigen, da$ die Koagulation nach einem Vulkanausbruch viel
schneller abliuft als unter ungestorten Bedingungen (Abbildung 4.4). Die
Zeitskala betragt nur noch einige Tage und nicht mehr Jahre wie beim Hin-

tergrundaerosol.

Deutlich zu erkennen ist die Reduktion der Gesamtpartikelanzahl und die
Verschiebung zu groferen Radien hin. Der mittlere Radius der Verteilung
verschiebt sich innerhalb von 429 Stunden von 0.0075 pm auf 0.14 pm. Am
Ende der Modellrechnung erreicht die Verteilung wieder Werte, die ungefédhr
dem stratosphirischen Hintergrundaerosol entsprechen.
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Abbildung 4.4: Zeitliche Anderung der AerosolgréBenverteilung durch

Koagulation unter vulkanisch gestorten Bedingungen in der Stratosphére
iiber einen Zeitraum von 18 Tagen.

4.3.4 Anwendung auf ein Laborexperiment

Die homogene Nukleation von HySO4 Aerosolen wurde von BOTTGER
(2000) experimentell untersucht. Die Herstellung der Aerosole erfolgte
dabei mit einem Aerosolgenerator nach MIDDLEBROOK ET AL. (1997).

Ebenfalls wurde das Aufkondensieren von HoO auf dem vorhandenen HeSOy4

Aerosol untersucht. Hierzu wurden die frisch nukleierten Partikel durch eine
Befeuchtungsréhre geleitet.

Bei einer Temperatur von 170 °C wurden H,SO4 Partikel mit einer Anzahl-
konzentration von {iber 10° Partikel/cm® und einem mittleren Durchmesser
von 0.3 um gebildet. Nach Durchstrémen der Befeuchtungseinheit hat sich in
der Verteilung ein zweites Maximum ausgebildet und die Partikel erreichen

Durchmesser von bis zu 0.9 pm. Das erste Maximum liegt im Durchmesser-
bereich von 0.3 ym, das zweite im Bereich um 0.6 um.

Mit Hilfe des Boxmodells soll im folgenden geklsirt werden, ob die Partikel
durch Koagulation oder Kondensation angewachsen sind. Fiir die Modell-
rechnung wurde, entsprechend der Messungen, eine Initialverteilung mit ei-
nem mittleren Durchmesser d,, = 328 nm, einer Standardabweichung von
0, = 1.182 und einer Gesamtpartikelanzah!l von n;,¢ = 5-10% Partikeln /cm3,
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Abbildung 4.5: Berechnung der Koagulation fiir eine Gesamtpartikelan-
zahl von 5 - 10* Partikel/cm® (oben) und 5 - 10° Partikel/cm® (unten) fiir
t=0,3600,7200,10800,14400,18000 Sekunden (entspricht t=1,2,3,4,5 Stun-

den).
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bei einer Temperatur von T = 298 K und einem Druck von 1013 hPa, an-
genommen.

Die Ergebnisse des Boxmodells sind in Abbildung 4.5 dargestellt. Nach
Durchstrémen der Befeuchtungseinheit (im Mittel 1,5 Minuten) lag ein An-
zahlmaximum um 600 nm vor. Dieses wird jedoch in der Modellrechnung
selbst nach fiinf Stunden noch nicht erreicht (Abbildung 4.5 oben).

Da die Koagulation stark von der Gesamtpartikelanzahl abhéngt wurde diese
in der zweiten Modellrechnung um einen Faktor 10 erh8ht (Abbildung 4.5
unten). Deutlich zu erkennen ist, dafi die Gesamtpartikelanzahl schneller
abnimmt und die Verteilung sich zu gré8eren Radien hin verschiebt.

Jedoch tritt diese Verschiebung erst nach einem langeren Zeitraum auf als
die Partikel in der BefeuchtungsrShre verweilen. Somit kann die Koagu-
lation nicht fiir das Wachstum der Partikel verantwortlich gewesen sein.
Die Modellrechung belegt, dafl die HoSO4 Partikel durch Kondensation von

H2O wéhrend ihrer Verweilzeit in der Befeuchtungsréhre angewachsen sein
miissen.

4.4 Diffusives Wachstum

Die stratosphérischen Aerosolpartikel kénnen durch die Aufnahme und Ab-
gabe von Hy0O und HNOjz wachsen und schrumpfen (MEILINGER (1995),
TIMMRECK (1997), TURCO ET AL. (1979)). Der Dampfdruck ist dabei im

Gleichgewicht mit dem Partialdruck der Jjeweiligen Komponente (MEILIN-
GER (1995)).

Werden die Aerosolpartikel Temperatur- und Druckénderungen ausgesetzt,
so wird dieses Gleichgewicht gestért. Um dieses wieder herzustellen, miissen
H0 und HNO3 Molekiile aufgenommen bzw. abgegeben werden.

Je weiter die Temperatur f4llt, desto mehr Wasser mufd aufgenommen wer-
d.en. Dies fiihrt dazu, daB die H,SO4 Konzentration in den Partikeln ab-
nimmt. Mit zunehmender Verdiinnung der Losung steigt die Loslichkeit von

HNO; an, wodurch HNOj bei Temperaturen von T' < 196 K von den Par-
tikeln aufgenommen wird.

Wiihrer}d die Kondensation von Hy0 den Partialdruck von Wasser nicht
wesentlich &ndert, wird durch die HNO3 Aufnahme die Gasphase von HNO4
abgebaut. Daher nimmt die HNO3; Aufnahme bei T' < 190 K wieder ab.
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4.4.1 Ein—-Partikel System

Im folgenden wird die Aufnahme bzw. Abgabe von HNOsz und H,0 auf
dem fliissigen Sulfataerosol aufgrund von Temperatur- und Druckénderun-
gen untersucht. Dabei wird davon ausgegangen, daf sich in dem betrachteten
System nur ein Partikel befindet.

I Atmosphérenparameter |

T 196-190 K
Dair 65-58.5 hPa
HH0 5 ppmv
pHNOs | 7 ppbV
PH,80, | 1 PPtV

r 0.1 pm

Niot 1071'1'1_3

Tabelle 4.3: Parameter fiir die Diffusionsberechnung (Ein—Partikel System)
nach MEILINGER (1995).

Dieses Partikel wird einer adiabatischen Abkiihlung und Erwérmung in-
nerhalb einer mesoskaligen Temperaturfluktuation ausgesetzt. Solche Fluk-
tuationen kénnen in der Stratosphire durch Schwerewellen erzeugt werden,
z.B. durch orographisch angetriebene Leewellen. Dabei konnen Tempera-
turanderungen von mehr als 10 K pro Stunde auftreten (VOLKERT UND
INTEs (1992)).

Die Luft wird zuerst innerhalb einer Stunde um 6 K von 196 K auf 190 K
adiabatisch abgekiihlt, behdlt dann eine konstante Temperatur von 190 K
und wird anschlieBend wieder adiabatisch um 6 K innerhalb einer Stunde
erwirmt. Diese Temperaturinderung entspricht auf der synoptischen Skala
einer sehr starken Stérung, jedoch entspricht dies in einer Leewellen Re-
gion eher einer schwachen Abkiihlung (MEILINGER (1995)). Die fiir die
Modellrechnung verwendeten Atmosphérenparameter sind in in Tabelle 4.3

aufgelistet.

Das Partikel besitzt eine anfingliche Grofie von 0.1 pm (Tabelle 4.3) und
besteht unter den vorgegebenen atmosphérischen Bedingungen zu 55 wt%

aus HySO,4 und zu 45 wt% aus HpO.

Die Ergebnisse der Boxmodellrechnung sind in Abbildung 4.6 dargestelit.
Mit Beginn der Temperaturabkiihlung werden grofe Mengen von HNOj
aufgenommen. Dadurch steigt der HNO3 Massenanteil, welcher mit 0 wt%
initialisiert wurde, auf 40 bis 50 wt% an. Dies fiihrt wiederum dazu, daf das
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Abbildung 4.6: Zeitliche Entwicklung des H,S0, /H20/HNO3 Ein-Partikel
Systems durch Diffusion mit Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus. Dar-
gestellt sind: (a) Druck und Temperatur, (b) Partialdruck von HNOg, (c¢)

Massenanteil von HNOs3, (d) Massenanteil von H2504 und (e) Radius des
Partikels.
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H,SO4 Massenverhiltnis drastisch abnimmt. Somit erreicht das Partikel die
Zusammensetzung einer bindren HNO3/H,;0 Lésung,.

Durch die Aufnahme von HNOjz und H,0 in das Partikel wird die Gas-
phase entleert, d. h. die HNO3z und H,O Molekiile gehen von der Gasphase
in die Fliissigphase iiber. Dadurch nimmt der Partialdruck der jeweiligen
Komponente ab.

Wird die Luft wieder erwdrmt, wird das von dem Partikel aufgenomme
HNO3 und HoO wieder vollstindig in die Gasphase abgegeben. Das Partikel
erreicht wieder die Zusammensetzung, die es zu Beginn der Modellrechnung
besaf.

4.4.2 Partikel Ensemble

Die im vorherigen Abschnitt beschriebene Modellrechnung fiir das Ein—
Partikel System wurde mit einem Partikelensemble wiederholt, um den Ein-
fluB der Diffusion auf stratosphérische Aerosole zu untersuchen. Die hierzu
verwendeten Parameter sind in Tabelle 4.4 aufgefiihrt.

Atmospharenparameter |

T 196 K-190 K
Dair 65 hPa-58.5 hPa
MH20 5 ppmv

pHNoO, | 10 ppbv

HH,S0,4 0.5 ppbv

Pmin 0.03 pm

Tm 0.08 pm
Os 1.8
Niot 10"m™3
N 26

Tabelle 4.4: Parameter fiir die Diffusionsberechnung (Partikelensemble) nach
MEILINGER (1995).

Die Partikel wurden mit einer Log—Normal Verteilung in 26 Klassen mit
Radien von 0.03 pm bis 9.6 um unterteilt. Die Ergebnisse des Modells sind

in Abbildung 4.7 dargestellt.

Sobald die Luft unter 196 K abgekiihlt wird, wird HNO3 und H5O von den
Partikeln aufgenommen. Wegen der limitierten Rate der HNO3 Aufnahme
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Abbildung 4.7: Zeitliche Entwicklung des HyS04/H;0/HNO; Partikelen-
sembles durch Diffusion mit Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus. Dar-
gestellt sind: (a) Druck und Temperatur, (b) Partialdruck von HNO;3, (c)

Massenanteil von HNOs, (d)

Partikel.

Massenanteil von HySO4 und (e) Radius der
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durch grofie Partikel wihrend der Abkiihlung nimmt der HNO3; Massenan-
teil relativ langsam zu.

Die kleinen Partikel (Klasse 0) passen ihren Dampfdruck recht schnell an
die Partialdruckénderung an, die grofien Partikel (Klasse 25) kénnen jedoch
das Gleichgewicht nicht aufrechterhalten. Die begrenzte HNO3s Aufnahme
der grofilen Partikel wahrend der Abkiihlung bedeutet, daf$ ihr HNO3 Mas-
senanteil nur sehr langsam zunimmt, mit einer Relaxationszeit von einigen
Stunden (MEILINGER ET AL. (1995)).

Die kleinen Partikel erreichen 45 wt% HNO3 und 55 wt% HO mit HySO4
Konzentrationen unter 0.1%. Der Radius bei den kleinen Partikeln wichst
durch die erhdhte HNOs und HoO Aufnahme um einen Faktor 10. Nach
Erwirmung des Luftpakets wird das zuvor aufgenommene HNO3z und H;0
wieder an die Gasphase zuriickgegeben.

4.5 Abbau der Gasphase

Die Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus von HSO4, HoO und HNOs
im Modell ist notwendig, um einerseits die Prozesse realistisch wiederzuge-
ben und andererseits dafiir zu sorgen, daff die Gesamtmasse der einzelnen
Komponenten erhalten bleibt.

Um dies zu verdeutlichen, wurden Modellrechnungen zur Nukleation und
Diffusion mit und ohne Berticksichtigung des Gasphasenabbaus durch-
gefiihrt und die Ergebnisse miteinander verglichen. Zusdtzlich wurde die
Gesamtmasse berechnet, um die Massenerhaltung zu priifen.

4.5.1 Abbau der Gasphase bei Diffusion

In Abbildung 4.8 ist die Anzahl der Molekiile in der Fliissig- und Gaspha-
se sowie die Gesamtanzahl der Molekiile pro Volumen, fiir die im letzten
Abschnitt beschriebene Diffusionsrechnung (Partikelensemble) dargestellt.
Dabei wurde der Gasphasenabbau wihrend der Berechnung berticksichtigt.

Sobald die Partikel HNO3 und HpO aufnehmen steigt die Anzahl der Mo-
lekiile in der Fliissigphase an. Gleichzeitig wird die Anzahl der Molekiile
in der Gasphase reduziert. Nach Erwdrmung werden die von den Partikeln
aufgenommen Molekiile wieder an die Gasphase abgegeben. Somit bleibt die
Gesamtanzahl der Molekiile und auch die Gesamtmasse erhalten (Abbildung

4.8).
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Abbildung 4.8: Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m? von
HyO und HNO3 (liq, gas,ges) und der Gesamtmasse in kg wihrend der Dif-
fusionsberechnung unter Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus.
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Abbildung 4.9: Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m® von
H,0 und HNO3 (liq, gas,ges) und der Gesamtmasse in kg wihrend der Dif-
fusionsberechnung ohne Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus.
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Abbildung 4.9 zeigt die gleiche Modellrechnung ohne Beriicksichtigung dfes
Gasphasenabbaus. Durch die Aufnahme steigt die Anzahl der Molekiile in
der Fliissigphase an, jedoch wird hier die Anzahl der Molekiile in der Gas-
phase nicht reduziert, wodurch die Anzahl der Molekiile in der Fliissigphase
viel stirker zunimmt, d.h es wird viel mehr HNO3 aufgenommen als es den
atmosphirischen Bedingungen entspricht. Dadurch kommt es zu einer Mas-
senzunahme, wodurch Massenerhaltung nicht gew&hrleistet werden kann.
Das aufgenommente HNOz wird jedoch nach Erwérmung wieder vollsténdig
in die Gasphase zuriickgegeben.

4.5.2 Abbau der Gasphase bei Nukleation

Die homogene Nukleation von HaSO4 /HsO Aerosolen fiihrt zu einem Abbau
von H,S04 und H,0 in der Gasphase. In Abbildung 4.10 sind die Ergebnis-
se des Boxmodells der Nukleationsberechnungen mit und ohne Beriicksich-
tigung des Gasphasenabbaus dargestellt. Dabei wurde ein H2S504 Gehalt in

der Atmosphire von 1 ppbv angenommen, womit sich eine Nukleationsrate
von J = 4-10" m3s~! ergibt.

Durch die Vernachlissigung des Gasphasenabbaus wird der HoSO4 und HyO
Gehalt in der Atmosphire nicht reduziert, wodurch die Nukleationsrate
fiir jeden Zeitschritt gleich bleibt. Dadurch wird die Gesamtpartikelanzahl
iiberschéitzt, wodurch wiederum die Koagulation tiberschitzt wird, da diese
von der Gesamtpartikelanzahl abhingt (Abbildung 4.10 oben).

Wird der Gasphasenabbau wihrend der Nukleationsberechnung beriicksich-
tigt, so wird der HySO4 und HyO Gehalt entsprechend der Neubildung von
Partikeln reduziert. Dadurch nimmt die Nukleationsrate ab und die Koagu-
lation ist geringer (Abbildung 4.10 unten). Die Partikel erreichen Radien

von 0.016 pm. Ohne Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus werden Radien
von 0.04 um erreicht.

In Abbildung 4.11 ist die zeitliche Entwicklung der Molekiilanzahl von
H3504 pro Volumen und die zeitliche Entwicklung der Gesamtmasse fiir
die Nukleationsrechnung mit Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus dar-
gestellt. Mit Beginn der Nukleation steigt die Molekiilanzahl von HySO4
in der Fliissigphase an. Durch die Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus

wird der entsprechende Betrag von der Gasphase abgezogen, wodurch die
Gesamtmasse erhalten bleibt.

Abbildung 4.12 dagegen zeigt die zeitliche Entwicklung der Molekiilanzahl
von HySO4 und der Masse wenn der Gasphasenabbau bei der Nukleations-
berechnung nicht beriicksichtigt wird. Da die Nukleationsrate nicht reduziert
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Abbildung 4.10: Zeitliche Entwicklung der Partikelverteilung durch Nuklea-
tion und Koagulation mit und ohne Berticksichtigung des Gasphasenabbaus.
Oben: ohne Gasphasenabbau, unten: mit Gasphasenabbau.
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Abbildung 4.11: Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m2 von
HS04 (oben) und der Gesamtmasse in kg (unten) wihrend der Nukleati-
onsberechnung mit Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus.
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Abbildung 4.12: Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m® von
HS04 (oben) und der Gesamtmasse in kg (unten) wéhrend der Nukleati-
onsberechnung ohne Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus.
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wird, steigt die Anzahl der Molekiile in der Fliissigphase kontinuierlich an.
Dadurch kommt es ebenfalls zu einem Anstieg der Gesamtmasse, wodurch
die Massenerhaltung nicht gewéahrleistet werden kann.

4.6 Zusammenfassung

Die in den vorherigen Abschnitten beschriebenen Sensitivititsstudien mit
dem Boxmodell zeigen, dafl das Boxmodell in der Lage ist die Bildungs-
und Wachstumsprozesse des stratosphirischen HySO4/HoO/HNQO3 Aero-
sols unter verschiedenen atmosphirischen Bedingungen zu beschreiben.
Zusétzlich wurde gezeigt, daB durch die Berechnung des Gasphasenabbaus

durch Diffusions- und Nukleationsprozesse die Massenerhaltung gew#hrlei-
stet wird.



Kapitel 5

Vermischungsinduzierte
Bildung von Aerosolen

Im folgenden soll die Bildung von Sulfataerosolpartikeln aufgrund atmo-
spharischer Mischungsprozesse untersucht werden. Dynamische Prozesse, die
zu einer Vermischung von Luftmassen und somit zu einer erhhten Partikel-
neubildungsrate fithren kénnen sind: mesoskalige Bewegungen in der Atmo-
sphire (z. B. groBraumige Hebungen und Senkungen, Tropopausenfaltungen
oder Vermischungsprozesse am Rande des Polarwirbels), Wellenbewegungen
(z. B. Leewellen) oder kleinskalige Turbulenzen (z. B. ausgeldst durch bre-
chende Schwerewellen).

Da die Vermischung starke Ubersittigungen hervorruft, beeinflufit diese
nicht nur die Partikelneubildungsrate sondern auch die Kondensationsrate.

5.1 Vermischung zweier Luftpakete

Eine Erhshung der bindren Nukleationsrate tritt auf, wenn zwei Luftpakete
unterschiedlicher Temperatur und relativer Feuchte miteinander vermischt
werden. Verursacht wird dies durch die Kriimmung der Sattigungsdampf-

druckkurve (Abbildung 5.1).
Werden zwei Luftpakete miteinander vermischt, so befindet sich der Druck
des dritten (vermischten) Luftpakets aufgrund der nichtlinearen Abhangig-

keit von der Temperatur iiber der Ssttigungsdampfdruckkurve, d.h. es wird
somit Ubersittigung erreicht. Dies ist fiir H,SO4 und HyO in Abbildung 5.1

dargestellt.

49



50 KAPITEL 5. VERMISCHUNGSINDUZIERTE AEROSOLBILDUNG

100~ TrrrrTTTTT [rrrrrrrry | T

"('“" |-
E__' -
Q -
T 80 B
= N
;g .
X 60—
[&] _
3 B
2 B
g 40
('5 -
O =
D]
[@)] -
S 20
D .
% -
» 0

200

0.0004

0.0003

0.0002

0.0001

Sattigungsdampfdruck Gber H,SO, [Pa]

0.0000
200 210 220 230 240 250

Temperatur [K]

Abbildung 5.1: Sattigungsdampfdruckkurven von Hy0 (oben) und H,80,
(unten). Die Punkte 1 und 2 beschreiben die Anfangszustinde der Luft-

pakete, und 3 das resultierende Luftpaket, wenn die Luftpakete 1 und 2
miteinander vermischt werden.
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Bezeichnet Ty die Temperatur des ersten Luftpakets und T, die Temperatur
des zweiten Luftpakets, so folgt fiir die Temperatur des vermischten Luft-
pakets (U=Innere Energie, n=Anzahlkonzentration):

U=U;+ U,
cv(nl + ng)T = cu(anl + ’nzTg) (51)
mit ny & nq folgt fiir T':
T= # (5.2)

Der Druck p des vermischten Luftpakets 148t sich aus dem idealen Gasgesetz
ableiten, mit der Annahme, daf§ die Luftpakete das gleiche Volumen haben,
d. h. ¥V} =V, ist:

p (Vi +V2) = RT(n1 + n2)

(P P
p-2V = RT (RTl -+ RT2> 1% (5.3)
und:
T(p1 , p
== (B2 5.4
P 2<T1+T2) (54)

Daraus ergibt sich das Séttigungsverhéltnis von Wasser und Schwefelsdure
70 (py, = Sy (T) und pyy = S5op5% (T)):

‘ T Sw(T) pi(Tl) Sw(T2) pg(Tz) 1
Su = 2 ( 1T1 * T, ) pa(T) (5:5)
T Ssa. (T ) pssa (T ) Ssa (TZ) pfa (TZ) 1
Ssa = 3 ( 1T1 1 + T2 ) pfa(T) (56)

Fiir die Partialdriicke von HoSO4 und HyO folgt dann:

1 Ssa 1 sa Y/ ‘Ssa 1 sa 1
sa (T) < ( l)lp ( 1) ( 2)217 ( 2)> (58)

Werden z.B. zwei gesittigte Luftpakete (S, = 1) mit Temperaturen von
Ty =220Kund T, =240 K miteinander vermischt (Abbildyng 5.1, .Luftpa-
kete 1 und 2), so erreicht das vermischte Luftpaket starke Ul.)er.sé,ttlgungen
mit Sittigungsverhéltnissen von Sy = 1.5 und Ssq = 3.59 bei einer Tempe-
ratur von T = 230 K, die der mittleren Temperatur der beiden Luftpakete

entspricht.
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5.2 Erhohung der Nukleationsrate durch Ver-
mischung

Die binire, homogene Nukleationsrate von H,S804/H20 Aerosolen héngt im
wesentlichen von der Temperatur, der relativen Feuchte und dem relativen
Sauregehalt (oder dem Partialdruck von HyS04) ab. In Abbildung 5.2 sind
die Nukleationsraten in Abhsngigkeit von der Temperatur und der relativen
Feuchte dargestellt.

N

1}1 T

b7 %

290

7

N

™

)
(]t

285

TIK]
i
]05’0?
|I‘Illl|ll

08

280

o>

-@w
TS
AN

\

\

\

N

275

N
o
D
o
N
o
0]
o
—
(@]
o

RH [%]

Abbildung 5.2: Nukleationsraten (in m~3s~!) in Abh#ngigkeit von der Tem-

peratur und der relativen Feuchte fiir ein konstantes HySO4 Mischungs-
verh&ltnis von 2 ppbv.

Je hoher die relative Feuchte und je niedriger die Temperatur ist, desto
hihere Nukleationsraten werden erreicht. EASTER UND PETERS (1994) be-
r<‘echneten eine ErhShung der Nukleationsrate um eine Gréfenordnung bei
einer Temperaturabnahme von 2-3 K oder einer Zunahme in der Feuchte von
6-8%. Die Abbildung 5.2 zeigt, daf diese Berechnung fiir einige Temperatur-

und Feuchtebereiche richtig ist, aber auch schwicher oder stirker sein kann
(NiLssoN UND KuLMmALA (1998)).

Um den Einflufl der Vermischung auf die Nukleation zu untersuchen werden
zwei Luftpakete gleichen Volumens mit verschiedener Temperatur, Feuchte
und HySO04 Gehalt vermischt. Dabei bleiben die Anfangsbedingu’ngen des
erstgﬁen Luftpakets unveréindert (T3=273 K, RH;=90%), wihrend das zweite
varilert wird (T3=[273,..,293 K], RH2=(20,..,90%)]). Der Schwefelsiuregehalt
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des ersten Luftpakets (2 pptv) wurde so gewiihlt. daB sich dieser knapp iiber
dem Gleichgewicht befindet und in diesem Luftpaket eine geringe Anfangs-
nukleationsrate von 107 m™7s™!
chien 7zu kénuen wurde der Schwefelsduregehalt des zweiten Luftpakets so

vorlag. Um die Ergebnisse besser verglei-
angepabit. dall in diesem die gleiche Nukleationsrate wie im ersten Luftpa-
ket vorlag. In Abbildung 5.3 sind die aus der Vermischung resultierenden
Erhidhungen der Nukleationsrate in Abhingigkeit von der Temperatur- und
Feuchtedifferenz der Lufipakete dargestelit.

-1

« - « - . 3 e o - .
Dhurch die Vermischung treten Nukleationsraten von 107* m auf. Vergli-

chen mit der Anfangsnukleationsrate von | 0% s ergibt sich eine mogh-
che Erhohung um bis 2u nean Groenordnungen. Die Ergebnisse stimmen
miit desen von JAENISCH ET AL, (1998) quantitativ und von denen mit
NiLssON UND O Nvnaara (199%) qualitativ iiberein. die ebenfalls die Ver-

mischung zweier Luftpakete untersuchten.
Adfm?s7]
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Abbildune 5.3 Erhéhung der Nukleationsrate in Abhiingigkeit von der
Temperatur- und Feuchtedifferenz durch Vermischung zweier Luftpake-
te (mach JAENISCH ET aL. (1998))0 AJ = log(Js) — log{.Jy o) 17 =
DI RLRHy = 00%. Ty = [273.0..293 KLRH, =

100 st

Die Untersachunwen von JAENTHCH BT AL, {1995} und NiLssON UND KUL-
MAaLa {HOUS) r«li’%iz@n sich aul die Beobachtungen vou HEGG BT AL ié"ﬂ,}?}
und den Modellrechuungen von BIGG (1997) und RERMINEN UND W EX-

(1995, die die vermischungsinduzierte Bildung von Aerosolen 1n der

LER ' ) )
marinen planetaren Grenzschicht betrachteten. Um die obigen Ergebuisse
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auf die Tropopausenregion anwenden zu kdnnen, miissen die Berechnungen
fiir niedrigere Temperaturen wiederholt werden.

In Abbildung 5.4 sind die Nukleationsraten in Abh#ngigkeit der relativen
Feuchte und der Temperatur fiir einen Temperaturbereich von 180 bis 240 K
und einem HySO4 Mischungsverhiltnis von 1 pptv dargestellt. Es zeigt sich,
daB bei niedrigeren Temperaturen die Abhéngigkeit der Nukleationsrate von
der relativen Feuchte geringer ist, d. h. die Nukleationsrate im wesentlichen
nur noch von der Temperatur abhéngt.
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Abbildung 5.4: Nukleationsraten (in m~%s~1) in Abhsngigkeit von der Tem-

peratur und der relativen Feuchte fiir ein konstantes H2S804 Mischungs-
verhéltnis von 1 pptv.

Die Vermischung zweier Luftpakete mit unterschiedlichen Temperaturen und
Fe‘uc.hten ist in Abbildung 5.5 dargestellt. Der Schwefelsduregehalt wurde,
wie in den vorherigen Berechnungen, so gewdhlt, dafl in beiden Luftpake-
ten eine Anfangsnukleationsrate von 103 m=3s=! vorlag. Somit ergibt sich
fiir da}s erste Luftpaket ein Schwefelsguregehalt von 0.0004 pptv. Durch die
Vermischung ergeben sich Nukleationsraten von bis zu 107 m~3s71, Dies
entspricht verglichen mit der Anfangsnukleationsrate von 10® m=3s~! einer
maximalen Erhéhung um vier GrofBenordnungen.

Die Ergebnisse zeigen, da8 es auch in der Tropopausenregion zu Erhshungen
d.er Nuklegtionsrate durch Vermischung kommen kann, jedoch sind diese ge-
ringer als in der unteren Troposphire. Dies kann dadurch begriindet werden
da Anderungen der relativen Feuchte in diesem Temperaturbereich kaurr;
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Abbilduneg 5.3 Erhéhnne der Nukleationsrate in Abhidngigkeit von der
Femperatur- und Feuchtedifferenz durch Vermischung zweier Luftpakete

(A logl ) = logi o Ty = 200 I RHy = 90%. Ty = 200....220 K.
BH, = 10,0900 L o= 0w

Finflub auf die Nukleationsrate haben. Diese reagiert dagegen emplindlicher
anf Anderungen des Scliwefelsiinregehalts (Abschnitt 3.2.1), welche in dieser

Berechnung nicht beriicksichtigt wurden.

5.3 Modellsimulation zur Vermischung

Ui die zeitliche Frniwicklung der durch Vermischung gebildeten Aerosole
und den EinfluB der Koagulation auf die GroBenverteilung zu antersuchen.
warden Modellrechnungen durcheefithrt. Hierzu wurde das erste Lufipaket
mit ciner Temperatur von 210 K initialisiert. Der Schwefelsiuregehalt wurde.
wie anch schon im vorherigen Abschnitt. so gewihlt, dab die Anfangsmuklea-
Honsrate 10° m~ s~ betrug. Bei einer relativen Feuchte von 909 ergibt sich
cin Schwelelsiuregehalt von 0,002 pptv.

Das zweite Luftpaket warde mit einer Temperatur von 230 K und einer rela-
tiven Fenchie von 1090 initialisiert. Damit im zweiten Luftpaket die gleiche
Anfangsmikleationsrate wie im ersten Luft paket (107 m™s 1 vorlag wurde
it Sehwefelsiuregehalt vou 1 ppty bendtigt.

U den Einfluf der Vermischung aul die Partikelverteilung abschidtzen zu
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Abbildung 5.6: Zeitliche Entwicklung der Partikelverteilung durch Nuklea-

tion und Koagulation (ohne Berticksichtigung einer Hintergrundverteilung).

Oben: 1. bzw. 2. Luftpaket, Ji5 = 103 m~3s~1. Unten: 3. Luftpaket,
J=2-108 m—3s-1,
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konnen wird zuerst die zeitliche Entwicklung der Partikelverteilung fiir das
erste bzw. zweite Luftpaket berechnet und dann fiir das aus der Vermischung
resultierende Luftpaket.

Die zeitliche Entwicklung der Partikelverteilung fiir das erste bzw. zweite
Luftpaket ist in Abbildung 5.6 dargestellt. Eine Hintergrundverteilung wur-
de bei der Berechnung nicht beriicksichtigt. Es zeigt sich, daf die Koagula-
tion und der Gasphasenabbau aufgrund der geringen Gesamtpartikelanzahl
und der geringen Neubildungsrate nur einen geringen Einflufl auf die Parti-
kelverteilung haben. Da es somit keine Senke fiir die Partikel gibt, nimmt die
Gesamtpartikelzahl stetig zu, da mit jedem Zeitschritt neue Partikel gebildet
werden.

Werden die beiden Luftpakete miteinander vermischt, ergibt sich eine Tem-
peratur von 220 K und eine Nukleationsrate von 2 - 108 m~3s~1. Dies ent-
spricht einer Erh6hung der Nukleationsrate um fiinf GréBenordnungen (Ab-
bildung 5.6).

Im vermischten Luftpaket wird die Partikelverteilung aufgrund der erhdhtem
Partikelanzahl stark durch die Koagulation beeinflufit. Diese fiihrt, wie schon
in vorherigen Kapitel in den Abschnitten 4.2 und 4.3 beschrieben, zu einer
bimodalen Verteilung die mit zunehmender Zeit ¢ zu groferen Radien hin
verschoben wird. Durch die neu gebildeten Partikel wird der Schwefelsdure-
gehalt in der Gasphase reduziert, wodurch die Nukleationsrate abnimmt.

Die Ergebnisse des Boxmodells sowie der vorherigen zwei Kapitel zeigen, dafl
die Vermischung von zwei Luftpaketen mit unterschiedlichen Temperaturen
und Feuchten einen ProzeB darstellt, der es ermdglicht von vernachléssigba-
ren Nukleationsraten zu nicht zu vernachlissigenden ’nucleation bursts’ zu

gelangen (NILssoN UND KuLMmALA (1998)).

5.4 EinfluB der Vermischung auf Kondensations-

prozesse

Da die Vermischung auch zu Uberséttigungen iiber terndren Losungen von
H3S04/H20/HNOg fiihrt (Abbildung 5.7), kann angenommen werden, daf
diese nicht nur zu einer Erhdhung der Nukleationsrate fiihrt, sondern auch
zu einer Erhshung der Kondensationsrate. Dies soll im folgenden néher un-

tersucht werden.

Um abzuschitzen welche Temperaturdifferenzen benétigt werden, damit
durch Vermischung zweier unterséttigter Luftpakete ein gesittigtes Luft-

paket resultiert, wurde die Vermischung fiir zwei Luftpakete mit gleichem
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Abbildung 5.7: Sattigungsdampfdruckkurven von Hy0 (oben) und HNOjg
(unten) iiber einer terniren H3504/H,0/HNO; Lissung (Luo ET AL.
(1995)). Die Punkte 1 und 2 beschreiben die Anfangszustinde der Luft-

pakete, und 3 das resultierende Luftpaket, wenn die Luftpakete 1 und 2
miteinander vermischt werden.
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Sattigungsverhéltnis {iber der Losung berechnet. Fiir zwei Luftpakete mit
einem H,O Sittigungsverhdltnis von 0.8 bei 230 K wird eine Temperatur-
differenz von 15 K benétigt. Betrug das Sittigungsverhéltnis dagegen in
den Ausgangsluftpaketen 0.9, so wird nur noch eine Temperaturdifferenz
von 7.4 K bendtigt. Es zeigt sich, daf die benétigten Temperaturdifferenzen
geringer sind, je hoher das Sattigungsverhéltnis und je niedriger die Tempe-
ratur der Ausgangsluftpakete war (Abbildung 5.8).

Dabei sind die Temperaturdifferenzen fiir HyO etwas geringer als fiir HNOg.
Betrigt das Sittigungsverhiltnis von HyO iiber der Losung in beiden Luft-
paketen 0.9, so wird um eine S#ttigung von HoO im vermischten Luftpaket
(T =200 K) zu erreichen eine Temperaturdifferenz von 5.3 K benétigt, fiir
HNO3 dagegen wird eine Temperaturdifferenz von 6.3 K (bei einem S#tti-
gungsverhéltnis von HNO3 iiber der Lésung von ebenfalls 0.9) benétigt.

Um bei der Berechnung der Vermischung den Radius und die Zusammen-
setzung des Partikels in Abhingigkeit von der Temperatur und der relativen
Feuchte der Luftpakete beriicksichtigen zu kénnen, wurde die Vermischung
nochmals unter Beriicksichtigung der oben genannten Parameter berechnet.
Fiir die Bestimmung der Zusammensetzung wurde, wie schon in Kapitel
3.1 beschrieben, angenommen, daf sich der Wasserdampfdruck iiber dem
Aerosolpartikel im Gleichgewicht mit seiner Umgebung befindet.

Dabei wurde vorausgesetzt, dafl das Partikel des zweiten Luftpakets die glei-
che Zusammensetzung und den gleichen Radius wie das Partikel im ersten
Luftpaket besitzt und das in beiden Luftpaketen die relative Feuchte gleich
ist. Berechnungen der Massenanteile in Abhingigkeit von der Temperatur
und relativen Feuchte haben gezeigt, daf$ die Annahme der gleichen Zusam-
mensetzung fiir Partikel mit Radien grofier 0.01 um gerechtfertigt ist, sofern
sich die relative Feuchte nicht &ndert.

Nach Vermischung der Luftpakete wird fiir die neuen Umgebungsbedingun-
gen (p, T, Pra, Puw) das resultierende Ssttigungsverhaltnis iiber dem Partikel
fiir H,O und HNO3 mit (p,, = pi'SN(T) und ppg = pel 3ol (TY)

T (ST v (1) | Su(T) pf;”(Tz)) 1
a=5 “ 5.9
=3 ( Ty * T, P2 (T) (5:9)
T Ssol (Tl) psol (Tl) ngl (T2) p%ﬁ(Tz)) 1 (5 10

I _. = na na .
sl= g (BT S )

berechnet. Die Anfangsbedingungen (T = 200 K,RH = 89%) im ersten
Luftpaket wurden nicht verandert, die Temperatur im zweiten Luftpaket

jedoch wurde variiert (T = [200, ..,210 K], RH = 80%).

Die aus der Vermischung zweier Luftpakete resultierenden S'alt.tigungs-
verhiltnisse sind in Abbildung 5.9 fiir verschiedene Partikelradien dar-
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\ Mnifimu{ 5.5 Temperaturdifferenzen die benétigt werden. damit aus der
Vermischung zweler Luftpakete Sittigung von 1,0 (obeu) bzw. HNOy (un-

ten} iiber einer terndren HyS0,4 /H,O/HNO, Losung mit konstanter Zosan-
mensetzung resultiert,
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Abbildung 5.9: Aus der Vermischung resultierende Sittigungsverhéltnisse
von H,0 und HNOg iiber dem Partikel in Abh#ngigkeit von der Tempe-
raturdifferenz der Ausgangsluftpakete fiir verschiedene Partikelradien (r =
0.01,0.1,1,10 um, AT = Ty — Ty, RH1 = RH, = 80%).
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gestellt. Dabei haben die Partikel im vermischten Luftpaket den gleichen
Radius wie die Partikel in den Ausgangsluftpaketen. Es zeigt sich, da8
HNOg bei geringeren Temperaturdifferenzen Sittigung erreicht als Wasser.
Waihrend das Séttigungsverhéltnis von HNOjz von 0.2 auf 1.5 zunimmt,
erreicht HyO nur geringe Ubersittigungen mit Sittigungsverhiltnissen von
knapp iiber eins.

Die obigen Rechnungen zeigen, daf§ durch die Vermischung durchaus Uber-
sdttigungen von HNO3z und HoO iiber dem Aerosolpartikel auftreten und
somit auch einen Einfluf} auf Kondensationsprozesse haben kénnen. Um ab-
zuschétzen, wie stark dieser Einfluf} ist und wie sich die erhdhte Kondensa-
tion auf die Partikelverteilung auswirkt, sind jedoch weitere Studien nétig.



Kapitel 6

Bildungs- und
Wachstumsprozesse von
Aerosolen wihrend

STREAM 1998

Messungen der STREAM 1998 (Stratosphere-Troposphere Experiments by
Aircraft Measurements 1998) Kampagne zeigen wihrend des Fluges vom 15.
Juli 1998 in der Troposphire ein Gebiet mit hohen Ozonkonzentrationen,
niedrigen Wasserdampfmischungsverh&ltnissen und geringen Feuchten. Dies
deutet darauf hin, da8 hier durch die Ausbildung eines Filaments ein Eintrag
von stratospharischer Luft in die Troposphére stattgefunden hat.

Die Wasserdampfmischungsverhéltnisse erreichen am Rande des Filaments
im Vergleich zu den anderen gemessenen Komponenten jedoch nur sehr lang-
sam die troposphirischen Werte. Eine mogliche Erklsrung ist, da Kon-
densationsprozesse mit anschliefender Sedimentation der Partikel stattge-
funden hat, so daf HoO aus der Luftmasse entfernt wurde. Im folgenden
soll mit dem mikrophysikalischen Boxmodell untersucht werden ob hierfiir
H;504/Hy0/HNOg Partikel in Frage kommen oder ob es sich bei den Kon-
densationsprozessen um Partikel mit anderen Zusammensetzungen gehan-

delt hat.

Unabhsngig von den Kondensations- und Sedimentationsprozessen sollen
auch Nukleationsprozesse untersucht werden. Da der Eintrag von strato-
sphirischer Luft in die Troposphére zu einer Vermischung beider Luftmas-
sen fithrt, kann es zu einer Neubildung von Partikeln kommen (Abschnitt
5.1). Mit Hilfe des Boxmodells soll untersucht werden ob Nukleation statt-
gefunden hat und wie hoch die Anzahl der neugebildeten Partikel war.

63
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6.1 Die meteorologischen Bedingungen

Zur Interpretation der meteorologischen Bedingungen am 15, Juli 199% wur-
den die Modelldaten des ECMVWE Modells (Furopean Contre for Medium
Range Weather Forecasts, Reading. Grosshritauniend herangezogen, Pie Da-
ten lagen in der Aufltsung T106 vor. d. b in einer horizontalen Auflosong
von 11255 s 1,12:\” mit einer vertikalen Unterteilung in 25 isobare Scluchton,
Die zeitliche Auflésine der Daten betrng 6 Stunden.

Die ans den ECMWE Datensiitzen berechnete Potentielle Vorticity PV
setet fiir den 15, Juli 199X fiber der Hudson Bav einen durch hohe PV
Werte sekennzeichueten Trog. der kalte, polare Luft heranfithrt (Abbildune
6.1, Auelin den Satellitenbildern des GOES-X Wasserdampfkanals sind die
trockenen. stratosphiitischen Luftmassen deutlich zu erkennen. Zudem ist
in den Satellitenbildern eine deutliche Filamentierung zu erkennen. die anf
einen verstirkten Austausel zwischen stratosphirischien nnd rropospliint-
schen Laftmassen schiieBen 5B {Beueraaxy {2000

PVl
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Abbildong 6.1 Aux den ECMWEF-Analvsen berechnete PV {iiy den 16, Iuli
FOOR G000 UTC (6 = 330 f\.}.
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&t

ren Hir die Interpretation der MeBdaten ist, wird im niichsien Abechnitt 6.2
dentlich.

U einen Einblick in die weteorologische Situation zu bekonmen sind die
von den FOMWE Analvsen wiedergegebenen groBkaligen Strukturen aus
reichend. Die Abbildung 6.2 zeigt die zeitliche Entwicklung der PV entspre-
chend dem Flugnivean, aul der 330 K Fliche, Am 12, Jull 1995, 7% Stunden
vor dem Flug, befand sich die \\m%ku%lv VoI A\Izmix’a unter Tiefdruckeinfing.
Der zueehorige Hohentrog zeichnet sich 330 N Niveau deuntlich dureh
iw solare, stratosphirische Luft ab [PV > 2,&, Der’ Ez'ng schwiichte sich zum

i i 199% 12 UTC ab, bildete jedoch ein Filament aus, das sich abldste
mn% in den foleenden 36 Stunden na(i Westen, in die Region, wo der Flug
stattfand. zog. hn eleichen Zeitraum bildete sich i Norden Kanadas ein
weiterer Trog aus, der sich bis zur Hudson Bay ausdelinte und dabel mit
demn abeelisten Filament verschmolz,
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6.2 Der STREAM Flug vom 15. Juli 1998

Ziel der in Timmins. handada durchgefithrion STREAM 1995 Kampagne
war os., den Stratosphiiren- Troposphiven Austausch i Bereicl des polaren
Strahlstroms assozitert mit der Polarfront zu antersuchen. Als Trigerplatt-
form diente die "Cessna Citation” der Technischen Universitin Delft, Nieder-
lande. An Bord befanden sich w.a. das Fast I =ity Stratospheric Hygrometer
{ ‘Ewa ZOGER BT AL, (19891 zor Messune des Gesamt-Ha0Q {gastOrmiger
nud partikuliirer Wasseranteil) und ein Chemielumineszenzimonitor {BREG-
SIAN BT AL, (1995 zur Messung des Ozons.
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Abbilduang 6.3: Mit der RDF Methode berechnete Vertikalschnitto der Py

tertiellen Vorticity fily den Flug am 15, Juli 1995 unterteilt nach Hinflue
{ohen) mw? Emsi fug Lunten). Die schwarze durcheezogene
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Der Flug wurde am 15. Juli 1998 um 22.00 Uhr gestartet und verlief in
nordwestlicher Richtung auf einer Héhe von 7.8 km. Um 00:18 erreichte die
"Cessna’ den nordlichsten Punkt der Fluges und flog in einer Flughdhe von
9.8 km wieder zuriick. Der mit der RDF-Methode berechnete Vertikalschnitt
durch die PV zeigt eine starke Filamentierung im Bereich der Flugroute
(Abbildung 6.3).

Der Hinflug erfolgte auf einen Niveau von 328 K iiberwiegend in der Tro-
posphére, jedoch wurden einige kleinere stratosphirische Filamente gestreift.
Um 00:10 Uhr streifte die ’Cessna’ ein grofieres, tiefer reichendes Filament,
stieg auf und flog direkt in die Stratosphdre hinein. Um 00:35 verlief die
Cessna diese wieder und flog auf einem Niveau von 332 K in der Troposphére
wieder zuriick nach Timmins.
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Abbildung 6.4: Messungen der potentiellen Temperatur, Wa,‘sser, Ozon und
relativer Feuchte wihrend des STREAM Fluges vom 15. Juli 1998.

Abbildung 6.4 zeigt die Messungen von Wasser und Ozon sowie die po-
tentielle Temperatur und die relative Feuchte wahrend des P.‘luges. In den
Messungen sind die Filamente, die wihrend des Fluges gestrelft. wurden‘ an-
hand der lokalen Extrema in den Ozon- und Wasserkon?entratlonen (22:30
bis 22:45, 23.35 bis 00:05, 00:45 bis 00:50 und 01:20 b1§ 01:1.%5)’ zu erk,e¥1-
nen. Deutlich in Erscheinigung tritt der Bereich in dem 51c¥1 dl.e Cessna’ in
der Stratosphire befand (Extrema mit hohen Ozon- und niedrigen Wasser-

dampfkonzentrationen).
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Auffallend ist, daB die die Wasserdampfkonzentrationen im Vergleich zu den
Ozonkonzentrationen nur sehr langsam die troposphérischen Werte errei-
chen. Durch welche Prozesse diese reduzierten HoO Konzentrationen verur-
sacht wurden, soll im folgenden niher untersucht werden.

6.3 Tracer/Tracer Korrelationen

Die Messungen wihrend des Fluges vom 15. Juli 1998 zeigen, dafl die Was-
serdampfkonzentrationen im Vergleich zu den anderen Komponenten nur
sehr langsam die troposphirischen Werte erreichen. Dieses Verhalten kénn-
te dadurch erkldrt werden, daf sich Eispartikel gebildet haben, die durch
aussedimentieren die Gasphase entleert haben.
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Abbildung 6.5: Korrelation von HyQ ur}fl O3 fiir den Zeitraum von 00 UTC
bis 01 UTC unterteilt in zwei Bereiche: Ubergang von der Troposphire in die

Stratosphére (00:00-00:20) und Ubergang von Stratosphire wieder zuriick
in die Troposphére (00:20-01:00).

Um diese Hypothese zu iiberpriifen, wurden die Messungen von HyO und Os
fiir den Zeitbereich, in dem sich die ’Cessna’ in der stratosphéarischen Luft
befand (00 bis 01 UTC), korrelliert und nach Eintritt und Austritt aus der
Stratosphére unterteilt. Die Korrelation fiir den Eintritt in die Stratosphire
zeigt die typische Mischungsschicht, die den Ubergang zwischen troposphéri-
schen und stratosphérischen Luftmassen markiert (Bujox (1998), BEUER-
MANN (2000)). Die Korrelation des Austritts aus der Stratosphire dagegen
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Abbildung 6.6: H;O/O3 Korrelationen der Messungen des Fluges vom 15.
Juli 1998, der tibrigen Messungen der STREAM 1998 Kampagne und die
Messungen der STREAM 1996 Kampagne.

zeigt die 'L’ Form, die man theoretisch erhalten wiirde, wenn stratosphéri-
sche und troposphérische Luftmassen exakt getrennt wiren (Abbildung 6.5).

Jedoch existiert generell ein Austausch zwischen Troposphire und Strato-
sphére, der aufgrund der Vermischung der Luftmassen zur Ausbildung ei-
ner Mischungsschicht fiihrt. Die hier gemessenen geringen Wasserdampfkon-
zentrationen lassen daher darauf schliefien, daf diese Luftmasse dehydriert
wurde. Ebenfalls zeigt die Korrelation im vertikalen Ast einen Bereich mit
erh8hten Wasserdampfkonzentrationen, die jedoch noch im Bereich der Va-
riabilitit liegen. Dieses Verhalten wird auch durch die Korrelation des Fluges
vom 15. Juli 1998 gegeniiber den iibrigen Fliigen der STREAM 1998 Kam-
pagne und der von STREAM 1996 wiedergegeben (Abbildung 6.6).

6.4 Kondensationsprozesse

Mit Hiife des Boxmodells soll nun untersucht werden, ob sich die fehlen-
den Wasserdampfkonzentrationen durch Kondensationsprozesse von H2O
und HNOj auf dem fliissigen Sulfataerosol erkléren lassen. Hierzu wurden
Trajektorien an jedem Punkt der Messung gestartet (A¢=1 s) und tiber 10

Tage zuriickgerechnet.



70 KAPITEL 6. BILDUNGS- UND WACHSTUMSPROZESSE

Aus der Vielzahl der Trajektorien wurde eine Trajektorie im Zeitbereich des
Austritts aus der Stratosphare (00:20-01:00) ausgewhlt. Die selektierte Tra-
jektorie wurde um 00:39 UTC gestartet. Am 11. Juli beginnt die Temperatur
stark abzunehmen, von 228 K auf 218 K (AT = 20 K). Nach Erreichen des
Minimums am 14. Juli 1998 nimmt die Temperatur wieder zu und erreicht

am 16. Juli 1998 um 00:39, zum Zeitpunkt des Fluges, eine Temperatur von
235 K.
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Abbildung 6.7: Temperatur und Séttigungsverhdltnisse tiber Wasser und Eis
entlang der selektierten Trajektorie (un,0 = 137 ppmv).

Fiir die selektierte Trajektorie wurden die Sattigungsmischungsverhéltnisse
iiber Eis und Wasser berechnet. Dabei wurde angenommen, das sich vorher

mehr Hy0 in der Atmosphire befunden haben muf, daff durch die Eispar-
tikelbildung aus der Gasphase entfernt wurde.

Fiir die Bildung von Eispartikeln wird ein Sattigungsverhéltnis von 80%
itber Wasser bendtigt (JENSEN ET AL. (1994)) und 130% bis 150% iiber
Eis bei Temperaturen T' < 240 K (TABAZADEH ET AL. (1997)). Um die-
se Sattigungen zu erreichen, miissen vorher mindestens 125 ppmv H;O in
der Atmosphére vorhanden gewesen sein. Gemessen wurden 107 ppmv, d.h.
18 ppmv weniger. Im folgenden wird angenommen, daf sich vorher 137 ppmv
in der Atmosphére befunden haben, also 30 ppmv mehr als gemessen wurde.

Zusétzlich wird angenommen, dafl die Aerosole fliissig sind und erst frieren
kénnen wenn diese auf 1 um Radius angewachsen sind und ab 10 ym Radius

aussedimentieren konnen (MEILINGER ET AL. (1999), MULLER UND PETER
(1992)).
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Abbildung 6.8: Zeitliche Entwicklung des HySO4/H20/HNO3 Partikelen-
sembles durch Diffusion (mit Beriicksichtigung des Gasphasenabbaus). Dar-
gestellt sind: (a) Temperatur, (b) Druck, (c) Massenanteil von H20, (d)

Massenanteil von HaSO4 und (e) Radius der Partikel.
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Atmosph&renparameter
T 226 K
Pair 235 hPa
KH, 0 137 ppmv
HHNO, 0.4 ppbv
[4H,504 0.6 ppbv
Tmin 0.003 pum
Tm 0.08 pm
O 1.8
Mot 1.10°m™3
N 26

Tabelle 6.1: Parameter fiir die Kondensationsberechnung entlang der selek-
tierten Trajektorie.

Die Berechnung mit dem Boxmodell jedoch 188t keine signifikante Konden-
sation erkennen. Die Ergebnisse zeigen, dafl bei diesen Temperaturen wie
erwartet kein HNO3z (Abschnitt 4.4) aufgenommen wurde und auch nur ge-
ringe Mengen von HoO auf den Partikeln kondensieren, die nicht ausreichen,
um diese signifikant anwachsen zu lassen.

Dies fithrt zu der Schluffolgerung, daf zwar Eispartikel gebildet wurden,
jedoch aus Partikeln mit einer anderen Zusammensetzung als HySO4/H20
bzw. HySO4/HsO/HNO3. Diese Schlufifolgerung wird durch die Ergebnis-
se von MURPHY ET AL. (1998) und CHEN UND KREIDENWEIS (1998)
bestitigt, die die Zusammensetzung von Aerosolen in der Tropopausenregi-
on gemessen haben. Die Messungen zeigten, dafl die Eispartikel eine andere
Zusammensetzung als die Mehrzahl der Partikel aufwiesen.

6.5 Nukleationsprozesse

An Bord der 'Cessna Citation’ befand sich der ’condensation particle coun-
ter’ (CPC) und der ’optical particle counter’ (OPC, SCHRODER UND STROM
(1997)), mit dem die Gesamtpartikelanzahl von Partikeln mit Durchmes-

sern dp > 6 nm, dp > 18 nm und dp > 120 nm gemessen wurde (Abbildung
6.9).

Um abzuschitzen wieviele Partikel neu gebildet wurden, wurden die Mes-
sungen der Kanéle mit dp > 6 nm und dp > 18 nm voneinander abgezogen.
Aus der Differenz der Partikelmessung kann angenommen werden, daf sich
in dem Zeitraum wéhrend in der stratosphirischen Luft gemessen wurde
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Abbildung 6.9: Messungen der potentiellen Temperatur und der Gesamtpar-
tikelanzahl fiir Partikel mit Durchmessern von dp > 6 nm, dp > 18 nm und
dp > 120 nm (in cm™%) wihrend des STREAM Fluges vom 15. Juli 1998.

(00:00-01:00) ungefshr hundert neue Partikel pro cm~3 im Bereich von 6
bis 18 nm Durchmesser gebildet haben.

Die Berechnung mit dem Boxmodell wurde fiir dieselbe Trajektorie wie fiir
die Kondensationsrechnungen durchgefiihrt. Gestartet wurde diese am 16.
Juli 1998 um 00:39 UTC. Da wihrend der STREAM Kampagne kein H,S04
gemessen wurde, wurde das H,SO4 Mischungsverhiltnis aus den von WEI-
SENSTEIN ET AL. (1997) modellierten Profil abgeschatzt. Aus diesem resul-
tiert ein HyS04 Mischungsverhéltnis von ca. 0.07 pptv in einer Hohe von

9 km.

Die Ergebnisse des Boxmodells zeigen, daff Nukleation entlang der selektier-
ten Trajektorie aufgetreten ist. Dabei erreichen die Nukleationsraten Werte
von bis zu 18 cm~3s~!. Da die Koagulation bei dieser Partikelanzahl recht

schwach ist nimmt die Gesamtpartikelanzahl mit der Zeit zu.

Im Bereich von 6 bis 18 nm Durchmesser befinden sich am Ende der Mo-
dies entspricht dem Zeitpunkt zu dem gemessen wurde, etwa
-3 Dijeser stimmt qualitativ mit dem Wert
mmt wurde.

dellrechnung,

hundert neue Partikel pro cm
fiberein, der zuvor aus der Differenz der Partikelmessung besti

daB es durchaus mdglich ist, daf

Die Ergebnisse des Boxmodells zeigen,
d tropospharischer Luft und den

durch Vermischung von stratosphérischer un
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Abbildung 6.10: Differenz der Partikelmessungen mit Durchmessern dp >
6 nm und dp > 18 nm in cm~3. Die durchgezogenen Linien markieren den
Bereich in dem sich die 'Cessna’ in der Stratosphére befand und die gestri-
chelte Linie markiert den Zeitpunkt an dem die Trajektorie gestartet wurde.
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Abbildung 6.11: Zeitliche Anderung der Aerosolgrofienverteilung  durch
Nukleation und Koagulation entlang der selektierten Trajektorie. Die durch-
gezogenen Linien markieren den Bereich von 6 bis 18 nm Durchmesser.
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daraus resultierenden Temperaturfiuktuationen neue Partikel gebildet wur-
den. Weitere Studien mit gemessenen H,SO4 Mischungsverhéltnissen sind
jedoch nétig, um die Anzahl der neugebildeten Partikel genauer bestimmen
zu kbnnen.



Kapitel 7

Transport von HyO durch die
Tropopause

Die Tropopause stellt die Grenze dar, die die troposphirische Luft von der
stratosphérischen trennt und einen Transport zwischen diesen beiden Schich-
ten prinzipiell verhindert. Ein Stratosphdren—Troposph4ren Austausch ist je-
doch entlang von isentropen Flichen, die die Tropopause schneiden, moglich.
Messungen der Wasserdampfverteilung mit dem auf dem *Upper Atmosphe-
re Research Satellite’ (UARS) installierten 'Halogen Occultation Experi-
ment’ (HALOE) zeigen eine deutliche Trennung von stratosphirischer und
troposphérischer Luft, die darauf schliefilen 188t, daf8 Wasser das von der
Troposphére in die Stratosphére transportiert wird, relativ schnell abgebaut
wird oder erst gar nicht in die Stratosphére transportiert wird. Im folgenden
soll mit dem Chemisch Lagrangeschen Modell fiir die Stratosphire (CLaMS
fiir ’Chemical Lagrangian Model of the Stratosphere’, MCKENNA ET AL.
(2001a,b)) untersucht werden inwieweit Mischungs- und Kondensations-
prozesse zum Erhalt der mit HALOE gemessenen Wasserdampfverteilung

beitragen konnen.

7.1 Isentroper Transport

Der gobale Stratosphiren-Troposphéren Austausch erfolgt in der At-
mosphére tiber die Brewer-Dobson-Zirkulation (BREWER (1949)). Die
Brewer-Dobson-Zirkulation, die anhand von Wasserdampfmessungen in der
Stratosphére entdeckt wurde, besteht aus einer einzelnen mittleren meridio-
nalen Zelle in jeder Hemisphére mit einer aufsteigenden Bewegung durch die
tropische Tropopause in die Stratosphére. Die Brewer—Dobson—Zirkulation

77
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Abbildung 7.1: Dynamische Aspekte des Stratosphiren-Troposphéren Aus-
tauschs. Die dicke Linie markiert die Tropopause, die diinnen Linien mar-
kieren die Isentropen Flichen in Kelvin. Die Brewer-Dobson~Zirkulation ist
durch die offenen Pfeile dargestellt. Die geschwungenen Pfeile markieren den
Transport entlang von Isentropen Flichen (aus HOLTON ET AL. (1995)).

transportiert somit in den Tropen troposphirische Luft in die Stratosphére
und in den polaren Breiten, stratosphérische Luft in die Troposphére.

Die Atmosphire kann nach HoskinNs (1991) in drei Schichten unterteilt
werden, die ’over world’, die ’middle world’ und die "under world’. Isentro-
pe Flichen liegen oberhalb der Tropopause in der ’over world’, schneiden
die Tropopause, aber nicht den Erdboden in der 'middle world’ und alle
Isentropen sind mit dem Erdboden verbunden in der *under world’ (Abbil-
dung 7.1). Der Transport entlang von Isentropen Flichen erfolgt adiabtisch,

wihrend fiir den Transport durch die Isentropen Flichen diabatische Pro-
zesse bendtigt werden (HorToN (1995)).

Modellrechnungen von CHEN (1995) zeigen, daff in der 'middle world’ un-
terhalb der 330 K Isentropen Fléche der Stratosphiren—Troposphiren Aus-
tausch das ganze Jahr stattfindet, hauptséchlich verursacht durch irreversi-

ble Mischung und Transport durch brechende barokline Stérungen auf der
synoptischen Skala.

Oberhalb der 340 K Isentropen Fliche unterliegt der Stratosphiren~Tropo-
sphiren Austausch dagegen starken jahreszeitlichen Schwankungen. Dabei
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ﬁ‘ndet nur ein schwacher Austausch in der Winterhemisphéire statt, jedoch
ein starker Austausch in der Sommerhemisphire (CHEN (1995)).

7.2 Das Chemisch Lagrangsche Modell (CLaMS)

Das am Institut fiir stratosphérische Chemie des Forschungszentrums Jiilich
entwickelte Chemisch Lagrangsche Modell fiir die Stratosphire (ClaMS) ist
ein modular aufgebautes Modell zur Simulation der Chemie und Dynamik
in der Stratosphire (MCKENNA ET AL. (2001a,b)).

Fiir die Simulationen mit CLaMS wird eine Vielzahl von Trajektorien be-
rechnet. AnschlieBend werden die Luftpakete initialisiert und entlang der
Trajektorien transportiert. Die Chemie innerhalb dieser Lufpakete wird da-
bei mit einem chemischen Box Modell berechnet.

Die Mischung wird durch die Wechselwirkung der Luftpakete beschrieben.
Dabei wird die Intensitit der Mischung durch die horizontale Windscherung
angetrieben. Nahern sich zwei Luftpakete bis zu einer definierten kritischen
Entfernung d° an, so verschmelzen diese und ihre Position wird gemittelt.
Im umgekehrten Fall dagegen, wenn sich zwei benachbarte Luftpakete weiter
als d§ voneinander entfernen, wird ein zuséitzliches Luftpaket hinzugefiigt.
Dabei ergeben sich die Mischungsverhéltnisse der Tracer aus der Interpola-
tion der Tracerkonzentrationen der beiden wechselwirkenden Luftpakete.

Fiir die kritischen Absténde ergibt sich, bezogen auf den urspriinglichen
Abstand do der Luftpakete und der zeitlichen Anderung At:

dS, = do exp(EAAL) (7.1)

Dabei beschreibt A den Lyapunov-Exponent. Dieser ist ein Maf fiir die
zeitintegrierte Streckung (+) oder Stauchung (—) eines individuellen Luft-
pakets in der Zeit At. {iberschreitet A den kritischen Wert von Ac, so werden
zusitzliche Luftpakete erzeugt. Somit bildet ). das Kriterium fiir die Mi-

schung zweier Luftpakete.

» 3 Simulationen mit CLaMS

Um den Transport von HO entlang von Isentropen zu untersuchen, wurden
Simulationen mit CLaMS iiber einen Zeitraum von 60 Tagen durchgefiihrt.
Hierfiir wurde zuerst die Advektion alleine und anschliefend wurde zusdtz-
lich zur Advektion die Mischung berechnet. Da ein Grofiteil der Sulfataero-
sole in der tropischen Tropopausenregion gebildet wird, und somit HoO an
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diesen kondensieren kann, wurde zusitzlich zur Advektion der Einfluf} der
Kondensation abgeschitzt. Die Wasserdampfverteilung wurde hierfiir mit
den HALOE Daten initialisiert (RUSSELL ET AL. (1993)). Die Messungen
decken im Laufe eines Jahres einen horizontalen Bereich von 80°N bis 80°S
ab, und in der vertikalen von 15 km bis 80 km. Fiir die Initialisierung wur-
den die im Zeitraum vom 12. Dezember 1996 bis 3. Februar 1997 gemessenen
Daten verwendet.

7.3.1 Advektion

Die Simulation wurde am 1. Januar 1997 gestartet und iiber einen Zeit-
raum von 60 Tagen die Advektion entlang der 350 K Isentrope berechnet.
Initialisiert wurden 6000 Luftpakete. Die Messungen von HALOE liegen
zwar oberhalb der 350 K Isentrope, jedoch kann angenommen werden, dafl
die Form der Wasserdampfverteilung sich in diesem Niveau nicht wesentlich
andert, lediglich die H,O Werte sind hoher. Die Messungen von Januar bis
Mirz 1997 zeigen, dafB sich die aus diesen Daten resultierende Verteilung
iiber einen Zeitraum von 10 Wochen nicht wesentlich #ndern sollte.

Advection: Day=60

12—

C T :‘!
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Abbildung 7.2: Ergebnis der Simulation mit CLaMS (nur Advektion). Dar-
gestellt ist der letzte Tag der Simulation. Die schwarze durchgezogene Li-

nie entspricht der fiir die Initialisierung verwendeten Approximation der
HALOE Daten (1. Januar 1997).

Die Initialisierung der Wasserdampfverteilung mit den HALOE Daten ist
als Korrelation von PV und H,0 in Abbildung 7.2 dargestellt. Die PV kann
hier als horizontales und vertikales MaR dienen. So entspricht der Bereich
mit niedrigen PV-Werten und hohen HyO-Werten der Troposphére und
somit den Tropischen Regionen, der Bereich mit hohen PV-Werten und
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niedrigen HoO—-Werten entspricht der Stratosphéire und somit den mittleren
und polaren Breiten.

Die Advektion wurde mit Windfeldern des UKMO (United Kingdom Me-
teorological Office) Datensatzes berechnet. Die horizontale Auflésung dieser
Daten betrigt 2.5° X 3.75° bei 22 vertikalen Schichten von 1000 bis 0.316 hPa
bei einer zeitlichen Auflésung von einem Tag.

Das Ergebnis der Simulation mit CLaMS zeigt, daf die Advektion eine starke
Streuung der Luftpakete verursacht (Abbildung 7.2). Somit ist, wie erwartet,
die Advektion alleine nicht in der Lage die Wasserdampfverteilung aufrecht-
zuerhalten. Weitere Prozesse die zusitzlich betrachtet werden miissen, sind
die Mischung und die Kondensation.

7.3.2 Advektion und Mischung

Zusitzlich zur Advektion wurde entlang der Trajektorien Mischung berech-
net. Als kritischer Lyaponov—-Exponent wurde ein Wert von 1.2 Tag™! ver-
wendet. Angetrieben wird die Mischung durch die Windscherung, daher er-
folgt diese zeitlich und raumlich inhomogen und ist dort am stérksten, wo die
Windscherung am groften ist. Das Ergebnis der Simulation (Abbildung 7.3)
zeigt, daf die Mischung die Konzentrationsgradienten reduziert und somit
zur Erhaltung der Wasserdampfverteilung beitragen kann.

Advection+Mixing: Day=60
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Abbildung 7.3: Ergebnis der Simulation mit CLaMS (Advektion und Mi-
schung). Dargestellt ist der letzte Tag der Simulation. Die schwarze durch-
gezogene Linie entspricht der fiir die Initialisierung verwendeten Approxi-

mation der HALOE Daten (1. Januar 1997).
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7.3.3 Advektion und Kondensation

Zusitzlich zur Advektion wurde die Kondensation beriicksichtigt. Um den
EinfluB der Kondensation abschitzen zu kénnen, wurden in den Ergebnissen
nur Luftpakete unterhalb eines kritischen Sattigungswertes geplottet (Ab-
bildung 7.4). Diese zeigen, daB die Kondensation ebenfalls zu Erhaltung der
Wasserdampfverteilung beitragen kann.

Advection+Condensation: Day=69
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Abbildung 7.4: Ergebnis der Simulation mit CLaMS (Advektion und Kon-
densation). Dargestellt ist der letzte Tag der Simulation. Die schwarze durch-
gezogene Linie entspricht der fiir die Initialisierung verwendeten Approxi-
mation der HALOE Daten (1. Januar 1997).

Am letzten Tag der Simulation werden jedoch nur Sittigungsverhiltnisse
von maximal 0.4 erreicht. Unter diesen Bedingungen wiirde die Konden-
sation keinen Einfluf} auf die Wasserdampfverteilung haben. Beriicksichtigt
man jedoch, dafl die mit HALOE gemessenen HoO Werte zu niedrig sind,
da HALOE erst ab 400 K mifit, aber hier fiir 350 K simuliert wird, und
setzt den kritischen Wert so an, da 80% der Luftpakete unterhalb diesen
Wertes liegen, so kann dieser, um den prinzipiellen Einflul der Kondensation
abschétzen zu kdnnen, auf 0.2 festgesetzt werden.

Das in der oberen Troposphire und unteren Stratosphire durchaus sehr
hohe S#ttigungen von bis zu 150 % erreicht werden kdnnen, und somit die
Kondensation von HzO einen grofien Einflu auf die Wasserdampfverteilung
haben kann, belegen die Auswertungen der MOZAIC (Measurement of Ozo-

ne on Airbus In-service Aircraft) Wasserdampfmessungen von GIERENS ET
AL. (1999).
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7.4 Schlufifolgerungen

Die Ergebnisse der Simulationen mit CLaMS$S zeigen, da$} sowohl die Mi-
schung als auch die Kondensation dazu beitragen die Wasserdampfvertei-
lung zu erhalten. Jedoch konnte die Auswirkung dieser Prozesse auf die Ad-
vektion nur einzeln untersucht werden. Wichtig wire jedoch beide Prozesse
zusammen zusdtzlich zur Advektion zu betrachten.

Zudem konnten mit der zwei-dimensionalen Version des Modells nur die
adiabatischen Prozesse beriicksichtigt werden. Die Beriicksichtigung der dia-
batischen Prozesse ist jedoch notwendig, da diese auch eine nicht zu ver-
nachléssigende Rolle beim Stratosphiren—Troposphiren Austausch spielen.
Die diabatischen Prozesse sind wegen der hohen konvektiven Aktivitdten, in
der tropischen Region, wo auch der meiste Transport von der Troposphére
in die Stratosphire stattfindet, besonders ausgeprigt.

Weiterhin stellt sich die Frage, inwieweit die Kondensation von HyO auf Sul-
fataerosolen eine Rolle bei der Erhaltung der Wasserdampfverteilung spielt.
Um dies genauer untersuchen zu kdnnen, wire eine Kopplung des mikro-
physikalischen Boxmodells mit CLaMS notwendig.

Ebenfalls sollte, insbesondere fiir die Kondensation, zur Initialisierung der
Wasserdampfverteilung ein geeigneterer Datensatz verwendet werden. Da
HALOE erst ab einem isentropen Niveau von 400 K mift, sind die H,O
Werte fiir das 350 K Niveau viel zu niedrig, was wiederum zu geringeren
S#ttigungen fiihrt. Dies zeigt, daB weitere Studien nétig sind, um die genau-
en Mechanismen bestimmen zu konnen, die zum Erhalt der Wasserdampf-

verteilung beitragen.



Kapitel 8

Zusammenfassung und

Ausblick

Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein mikrophysikalisches Boxmodell ent-
wickelt, das die Bildungs- und Wachstumsprozesse des stratosphérischen Ae-
rosols unter verschiedenen atmosphirischen Bedingungen simulieren kann.
Schwerpunkt war die qualitative Untersuchung der vermischungsinduzierten
Bildung von stratosphérischen Aerosolen sowie von Kondensationsprozessen
in der Tropopausenregion.

Fiir die in das Modell implementierten mikrophysikalischen Prozesse der
bindren, homogenen Nukleation von HySO4 und H,0O, der Brownschen
Koagulation und des diffusiven Wachstums von HNOz und HyO auf dem
fliissigen Sulfataersol wurden Sensitivititsstudien durchgefiihrt. Mit diesen
konnnte gezeigt werden, dafl das Boxmodell in der Lage ist, das stratosphiri-
sche Aerosol sowohl unter ungestérten, als auch unter vulkanisch gestorten
Bedingungen quantitativ zu beschreiben. Durch die Beriicksichtigung des
durch Nukleations- und Kondensationsprozesse verursachten Gasphasenab-
baus der an diesen Prozessen beteiligten Substanzen wird gewéhrleistet, daf
die Gesamtmasse der einzelnen Komponenten erhalten bleibt.

Daf} nicht nur Vulkanausbriiche zu einer Erhhung der Nukleationsrate und
somit zu einer Stérung des stratosphirischen Hintergrundaerosols fithren
konnen, zeigen die hier vorgestellten Studien zur vermischungsinduzierten
Bildung von Aerosolen. Dabei konnte gezeigt werden, daf in der Strato-
sphire Erhshungen der Nukleationsrate von bis zu vier und in der Tro-
posphire bis zu neun Gréfienordnungen resultieren kénnen.

Die Vermischung kann jedoch nicht nur zu einer Erh6hung der Nukleations-
rate, sondern auch zu einer Erhshung der Kondensationsrate fiihren. Die in

85
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dieser Arbeit erstmals vorgestellten Berechnungen der aus der Vermischung
resultierenden Sittigungen von HNOj; und HyO iiber terndiren Ldsungen
zeigen, dafl insbesondere HNOg schnell Ubersittigung erreicht und somit
von einer erhdhten HNO3 Kondensation ausgegangen werden kann. Um ab-
zuschitzen, wie stark die Kondensation durch die Vermischung erhdht wird
und wie sich die Massenanteile von HySO4, HNO3 und HyO wéhrend des
Kondensationsprozesses andern, sind jedoch weitergehende Studien né&tig.

Messungen wihrend der STREAM 1998 Kampagne zeigen, daf ein Ein-
trag von stratosphirischer Luft in die Troposphére stattgefunden hat. Das
Wasserdampfmischungsverhiltnis erreicht jedoch, im Vergleich zu den ande-
ren Komponenten, nur sehr langsam die troposphirischen Werte, was dar-
auf hindeutet, daf sich Eispartikel gebildet haben miissen, die anschlieflend
aussedimentiert sind und dabei die HpO Konzentration in der Gasphase
abgebaut haben. Mit den im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Berech-
nungen mit dem Boxmodell konnte gezeigt werden, daf kein signifikantes
Wachstum der stratosphérischen Aerosolpartikel aufgetreten ist und somit
die Eispartikel eine andere Zusammensetzung als HySO04/H2O/HNO3 auf-
weisen miissen. Dieses Ergebnis wird durch die Messungen von MURPHY ET
AL. (1995) und CHEN UND KREIDENWEISS (1998) bestitigt, die die Zu-
sammensetzung von Aerosolen in der Tropopausenregion gemessen haben
und dabei herausfanden, daf} die Eispartikel eine andere Zusammensetzung
aufweisen, als die Mehrzahl der Partikel.

Wihrend des STREAM Fluges wurden Partikel mit Durchmessern von dp >
6 nm, dp > 18 nm und dp > 120 nm gemessen. Die Differenz der unteren
Kanile des Mefgerétes (dp > 6 nm und dp > 18 nm) fiihrt zu der Annah-
me, daf in dem Zeitintervall in dem in der stratosph#rischen Luft gemessen
wurde sich im Bereich von 3 bis 9 nm ungefihr 200 neue Partikel pro cm?®
gebildet haben. Berechnungen mit dem Boxmodell liefern dhnliche Werte.

Jedoch lagen keine H,SO4 Messungen vor, so daf8 auf Literaturwerte zuriick-
gegriffen werden musste.

Die mit HALOE gemessene Wasserdampfverteilung, die sich iiber einen Zeit-
raum von mehreren Wochen nicht wesentlich &ndert, zeigt eine deutliche
Trennung von stratosphérischer und troposphérischer Luft. Um zu untersu-
chen welche Prozesse fiir die Erhaltung der mit HALOE gemessenen Was-
serdampfverteilung verantwortlich sind, wurden im Rahmen dieser Arbeit
Simulationen mit CLaMS zum Transport von H,O durch die subtropische
Tropopause durchgefiihrt. Dabei konnte gezeigt werden, daf zusétzlich zur
Advektion die Mischung und die Kondensation betrachtet werden miissen,
da diese zum Erhalt der Wasserdampfverteilung beitragen. Jedoch konnten
beide Prozesse nur einzeln betrachtet werden. Um genauere Aussagen ma-
chen zu kdnnen wie sich beide Prozesse zusammen auf die Advektion auswir-
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ken wére eine Kopplung dieser Prozese notig. Zudem konnte der Einflufl der
Kondensation nur abgeschitzt werden. Ebenfalls stellt sich die Frage wel-
che chemischen, dynamischen oder mikrophysikalischen Prozesse zus#tzlich
beriicksichtigt werden miissen. Eine Kopplung des Boxmodells mit CLaMS
wiirde genauere Berechnungen erméglichen inwieweit die Kondensation von
H,0 auf fliissigen Sulfataerosolen zum Erhalt der Wasserdampfverteilung
beitrégt.

Die in dieser Arbeit vorgestellten Studien zeigen, daff das im Rahmen dieser
Arbeit entwickelte Boxmodell neben den Messungen ein niitzliches Hilfsmit-
tel zum quantitativen Verstindnis mikrophysikalischer Prozesse von stra-
tosphérischen Aerosolen in der Atmosphare darstellt. Insbesondere die An-
kopplung an CLaMS wiirde den Anwendungsbereich des Boxmodells auf
Transport- und Mischungsprozesse in der Atmosphére erweitern. Umgekehrt
wiirde die Ankopplung eine Erweiterung von CLaMS in Bezug auf mikro-
physikalische Prozesse bedeuten, welche insbesondere fiir chemische Berech-
nungen zum Ozonabbau in den polaren Region von groBer Bedeutung sind.



Anhang A
Initialisierung

Als Anfangsbedingung wird angenommen, daf sich die Partikel im Gleichge-
wicht befinden. Ausgehend von der K8hler Gleichung kann der Massenanteil
von HySO4 berechnet werden.

2M,,0
InS,, = TpET +Inay, , (A1)

wobei S,, die Sattigung, M,, die Molmasse und a,, die Aktivitdt von ‘Wasser
ist.

Aus dem H5SO,4 Massenanteil lassen sich die Massenanteile, sowie die An-
zahl der Mole von HNO3z und HO in den Partikeln berechnen. Die Berech-
nung der Anzahl der HoSO4 Mole im Partikel erfolgt iiber:

4

—:-3—7‘3/) = Myng + Myiny + Mang (A.Q)
Wird diese Gleichung mit Mpno erweitert, so folgt fiir no:
4m 5 Tg
= —r°— A.
no = 51 Mop (A.3)

Die Massenanteile z; und zp sind definiert {iber (0=H2S04, 1=HNOsg,
2=H20):

o nlMl 2o = n2M2 (A 4)
Y= o T M+ by noMo + naMi + neMy .

Lésen des Gleichungssystems liefert die folgenden Ausdriicke fiir die Anzahl
der Mole von HNOs und H2O :
:L‘l'no]\{[o .'12271,0M0
Mz(l -2 — :1:2) 2 ]Wz(l - 21— .'122) ( )

m
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Mit
2
Zg + Za'z =1 (A.6)
t=1
folgt zo = 1 — Y2, 2; und die Gleichung (A.4) 148t sich vereinfachen zu:
noz1 Mg noa Mo
== = A7
m M1.7:0 n2 M2:L‘0 ( )

Da jedoch von reinem HySO4/H20 Partikeln ausgegangen wird, wird z; =
0, und somit auch n; = 0 gesetzt. Mit 29 = 1 — z¢ folgt fiir no:

_ no(l — (BQ)MO

Ny = ————
Mz.’l}o

Um aus den Molzahlen die Molekiilzahlen zu erhalten miissen n; und nq

mit der Avogadro Konstante N,, multipliziert werden. Die Massenanteile
konnen dann mittels Gleichung (A.4) berechnet werden.

(A.8)



Anhang B

Kohler Gleichung

Die Gibbsche freie Energie fiir die Bildung eines Partikels mit n, Molen
H2SO4 und n,, Molen H50 ist gegeben durch:

AG = g (lol = Pog) + Ty (Hhasl — g ) + 4mr%a (B.1)

Dabei beschreiben po; und o, die chemischen Potentiale der beiden Kom-
ponenten in der fliissigen Phase und p,y und p,,4 die chemischen Potentiale
in der Gasphase im Gleichgewicht mit einem Partikel mit Radius r. Mit der

Gleichgewichtsbedingung

OAG OAG
= = B.
( e )no 0 und ( o )nw 0 (B.2)

kénnen die Kohler Gleichungen in der folgenden Form hergeleitet werden
(NAIR UND VOHRA (1975), YUE (1979))

Sw 2 Myuol z2dp 3u da]
—_—= e —_— o B.
lnaw RT p r[l pdz 2o0dx (B.3)
und
In§9 _ 2 Myl [1 _(100-2)dp §(100—:1:)_d_0] (B.4)
a RT p r p d2 2 ¢ dz

Unter der Annahme, daB die Dichte p und die Oberflichenspannung o kon-
stant sind, vereinfacht sich Gleichung (B.3) zu:

2M,,0
- B.5
In S, rpRT +1Inay (B.5)
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Anhang C

Diffusionskoeflizienten

C.1 Diffusionskoeffizienten in der Gasphase

Nach PRUPPACHER UND KLETT (1978) kann der Diffusionskoeffizient fiir

Wasser aus
7\ 194 o
D,=0211 | =+ C.l1
<T0> (pair) ( )

mit Ty = 273.15 K, po = 1013.25 hPa fiir einen Temperaturbereich von
—40° < T > 40° C berechnet werden (Dg,o in cm? s™1). Fiir andere Mo-
Jekiile sind die Diffusionskoeffizienten gegeben durch (T/To)™¢, wobei ng
zwischen 1.5 und 2.0 liegt. Fiir HCl und HNO3 kann derselbe Wert wie fiir
Wasser angenommen werden.

Fiir Gase mit niedrigem Druck hingen die Diffusionskoeffizienten im we-
sentlichen von der mittleren Geschwindigkeit ¢; und der mittleren freien

Weglinge der Molekiile A =1 /v 243 Omot 8D

1 1 /8RT kT 1
LN O\ T - —_— _— -2
Dy = 302/\ 3V 7 M; GmolPair * M; (C )

Hierbei bezeichnet M; die Molekiilmasse, n,; die Molekiilanzahldichte und
Omor den Wirkungsquerschnitt zwischen einem Molekiil der Spezies ¢ und
einem Luftmolekiil (omor = 7”'727101)- Fiir die mittlere Gré8e der Luftmolekiile

wird ein Wert von 7o =~ 3 A angenommen.

Mit Gleichung (C.2) lassen sich die Diffusionskoeffizienten fiir HNO3 und
HCl in der Gasphase bestimmen zu:

My
D; o Dy A (C.3)
?
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C.2 Der effektive Diffusionskoeffizient

Bei die Berechnung der Diffusionskoeffizienten in Kapitel 3.2.3 wurde an-
genommen, daf die Gasphase als ein Kontinuum aufierhalb ihres Volumens
angesehen werden kann. Das dieses Kontinuum exakt die Oberfliche des
fliissigen Aerosols erreicht ist nur gegeben, wenn die mittlere freie Weglénge
der Gasmolekiile viel kleiner als der Radius des Partikels ist (PRUPPACHER
uND KreETT (1978)).

1
o> A= ————=x1pum (C.4)
\/inairo'mol
Jedoch ist dies fiir stratosphéirische Aerosole nicht gegeben, da diese einen
mittleren Radius von 0.1 um erreichen. Die Annahme des kontinuierlichen

Flusses in Richtung der Partikeloberfliche ist somit fiir stratosphéarische
Partikel nicht giiltig.

Bevor die evaporierenden Molekiile mit anderen Gasmolekiilen kollidieren,

legen sie eine Distanz A zuriick. Der Partialdruck in der Gasphase in ei-

ner Entfernung A von der Oberfliche wird dadurch erh&ht. Der weitere

Transport wird durch die Diffusivitdt der Gasphase begrenzt. Die diffusi-

ve Flufidichte der Spezies kann dann geschrieben werden als (ry < ro + A,
(TO+A) su’r )

2dif surf oo\ TOF A
-71 ( ) ,\.T (pz ) ,rg €r (05)

Da Gleichgewicht angenommen wird mufl der totale Molekiilfluf iberall

gleich sein, also j¥"=j4i//  Integration iiber die Oberfliche liefert (o;=Ab-
gabe- und Aufnahmekoeffizient):

QiCi  wg su D Su
S B (o) = i) = dm(ro+ N (08 —57)  (C6)

Der Partialdruck iiber dem Partikel ergibt sich dann zu:

4rr

0 rQ _ Qicirg , Vap

sur f __pi +ro+>\ 4D; Ps ( )

? - 1+ o QiCirg (C'7)
rot+n 4D;

Einsetzen von p{*"/ in Gleichung (C.5) ergibt:

K D; Pwp( ) P; 7o o
Ji(ra) = Vor ( R ) —é, (C.8)
7‘0+)\ + a?c;;-o kT ’/‘Z

wobei

D} = D
i = T 4Dl (C.9)

ro+A @;Ciro
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Eine Abschitzung von MEILINGER (1995) hat ergeben, dafl die Verwendung
der Gleichung (3.44), welche die ’jump correction’ nicht berficksichtigt zu
einem Fehler von 22% fiihrt.



Anhang D

Gleichgewichtsdriicke

Die Dampfdriicke fiir HoO und HNOj3 iiber ternéren Lisungen werden nach
Luo ET AL. (1995) parametrisiert. Das Modell auf dem die Parametrisie-
rung beruht, liefert eine thermodynamisch, selbst-konsistente Extrapolation
der Fliissigphasen Aktivitsiten und den Dampfdriicken, bis zu sehr niedrigen

Temperaturen (T > 185 K).

Die Parametrisierung eignet sich besonders fiir stratosphirische Bedin-
gungen und ist in einem Temperaturbereich von 185 < T < 235 K
und Konzentrationen von 0 < 2mno; + ZH,s0, < 0.7 anwendbar (z; =
2;%/100=Massenanteile der Spezies 7). Mit z; = wt%(HNOQ3)/100 und
22 = wt%(HpS04) /100 folgt:

B
In prno, = AmNo, + 7> + Infe1 (a1 + 0.095)] (D.1)
wobei die Koeffizienten Auno, und Buno, gegeben sind durch:
AHNog = o + ao1 + aa%o + a3/Z1 (D.2)
+ a4/To + a5m§ + agxiTo + aw?,
Brnos = bo + by + bawo + ba/T1 (D.3)

+ byr/Zo + b5z + bz + brad

mit den Koeffizienten a; und b; (Tabelle D.1):

| | aobo aiby agbs asbs asbs  asbs  agbs arbr |
AHNO;, 22.74 29 -0.457 -5.03 1447 -29.72 -13.9 6.1
—7689.8 —-2896.1 2859.8 -—274.2 -389.5 7281 6475 801

Buno,

Tabelle D.1: Koeffizienten fiir die Dampfdruckberechnung.
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Die H,O Gleichgewichtsdriicke werden in einer etwas einfacheren Form be-
rechnet:

B
In py,0 = An,0 + 2{20 (D.4)

wobei

An,0 =23.306 — 4.526121 — 5.346520 -+ 5 (7.451z1 + 1220) (D.5)
— 23 (4z; + 8.1920)
By,0 = — 5814 4+ 103321 + 928.9z¢ — 2, (23092, + 1876.72¢ (D.6)

mit 2, = x1 + 1.4408z,.

Die Fehler zwischen der obigen Parametrisierung und dem Modell betrigt
bei HNO3 ungefdhr 40% und bei bei H,O ungefihr 20%.



Anhang E

Symbol- und
Abkiirzungsverzeichnis

E.1 Symbole

AG*
AGhvd
AGunhycl
gi

h

H

J

Ixs

Ji

korrigierte Koagulationskoeffizienten

kinetischer Vorfaktor (Nukleationsgleichung)
Alktivitdt von Wasser

thermische Geschwindigkeit

spezifische Warmekpazitit bei konstantem Volumen
tirspriinglicher Abstand der Luftpakete

kritische Entfernung

Diffusionskoeflizient fiir ein Partikel der Klasse ¢ (Koagulation)
Diffusionskoeffizient der Komponente ¢ (Diffusion)
effektiver Diffusionskoeffient der Komponente ¢
exponentielles Integral

Einheitsvektor der vom Partikelzentrum weg zeigt
Partikelanzahldichte

Partikelanzahldichte in der Klasse ¢

Gibbsche freie Energie

Sattelpunkt der Gibbschen freien Energie

Gibbsche freie Energie der Hydrate

Gibbsche freie Energie (entspricht AG)
Korrekturfaktor fiir das Nichtkontinuum

Anzahl der Wassermolekiile pro Hydrat
Hydratkorrektur

Nukleationsrate

Flufdichte des molekularen Transports der Komponente ¢
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j';‘?""d Flufdichte der Komponente 7 bei Kondensation

3‘?"" ! Flufidichte der Komponente 7 bei Gasphasendiffusion

3‘;.3”“7’ FluBdichte der Komponente ¢ bei Evaporation

jf“rf FluBdichte der Komponente 7 beim Transport durch die
Fliissig-Gas Grenze

K, Koagulationskern

K; Gleichgewichtskonstante der Hydratbildung

K;(ro) Kelvin Term fiir ein Partikel der Klasse ¢ mit Radius rq

K;; Koagulationskoeflizienten

Kn; Knudsenzahl

ky Boltzmann Konstante &, = 1.38066- 10723 J/K

l; mittlere freie Wegldnge der Partikel

M, Molekiilmasse von Wasser

M, Molekiilmasse von H,ySO4

M; Molmasse der Komponente ¢

m; Masse des Partikels in der Klasse ¢

N Anzah! der Klassen

N; Molekiilanzahl der Komponente ¢

Ny, Anzahl der H;SO4 Molekiile (Partikel)

Ny Anzahl der H,O Molekiile (Partikel)

N(v) Anzahl der Partikel in einem Luftpaket mit Volumen V

Npo totale Anzahl der Partikel zum Zeitpunkt t=0 in einem
Luftpaket mit Volumen V

n Anzahlkonzentration der Molekiile in einem Luftpaket

Nga Anzahlkonzentration der HySO4 Molekiile (Gasphase)

Niot Gesamtanzahl der Partikel

Ty Anzahlkonzentration der H,O Molekiile (Gasphase)

n; Anzahl der Mole in einem Partikel der Klasse

np Anzahldichte der Hydrate

n{v) Anzahl der Partikel pro Volumen »

Ny totale Anzahl der Partikel

Npo totale Anzahl der Partikel zum Zeitpunkt ¢t = 0

i Partialdruck der Komponente ¢ in der Gasphase

Dair Atmosphédrendruck

Po Standarddruck pp = 1013.25 hPa

Psa Partialdruck von HySO, in der Gasphase

Pw Partialdruck von H20 in der Gasphase

o Dampfdruck von H,0 iiber einer ebenen Fliiche

P, Dampfdruck von H;SO, iiber einer ebenen Fliche

peo! Dampfdruck von H5O {iber dem Partikel

pfﬂ Dampfdruck von HNOQOj3 iiber dem Partikel

P, Partialdruck H2O {iber einer ebenen

Fléche der Losung
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de
s Pl Druckkorrektur (Abbau in der Gasphase)

2;“? (ro) Dampfdruck iiber dem Partikel mit Radius rg

p;-’f}’;at Dampfdruck der Komponente i iiber einer
ebenen Fliche der Losung

waf Partialdruck der Komponente 7 an der Gas—Fliissig-
keitsgrenze

e Partialdruck weit weg vom Partikel

R Gaskonstante R = 8.31441 J/K mol

RH Relative Feuchte

r Radius des Partikels

rd radiale Entfernung zum Partikelzentrum

7; Radius des Partikels der Klasse ¢

Th Radius des Hydrats

T'm mittlerer Radius der Log—Normalverteilung

ro Partikelradius

s kritischer Radius bei der Partikelbildung

S Sattigungsverhéltnis

Ssa Sattigungsverhiltnis von HpSO4

Sw Sattigungsverhiltnis von HoO

Sgot Sittigungsverhiltnis von HpO iiber dem Partikel

Sl Sittigungsverhaltnis von HNO; iiber dem Partikel

T Temperatur

To Standardtemperatur Tp = 273.15 K

tiag Verzogerung bei der Nukleation (’time lag’)

U Innere Energie

v; Molares Volumen

V Volumen eines Luftpakets

Voo totale Volumen der Partikel zum Zeitpunkt ¢ = 0

Viat Volumenverhaltnis

o Massenanteil der Komponente ¢

Tsa Massenanteil von HoSO4

T g0l Zusammensetzung der Losung

VA Zeldovich Faktor Z = 0.085

a';?"“d Abgabekoeffizient der Komponente 1

o Aufnahmekoeffizient der Komponente i

Bsa kinetische Stofirate

TE Euler—Mascheroni Konstante yg = 0.5722...

d0sj Delta—Funktion fiir Koagulationsberechnung

n Viskositét der Luft g = 1.74-107% g em™! s7*

Ac Lyapunov-Exponent

At Parameter der die freie Energiebarriere charakterisiert

A mittlere freie Weglénge

p Dichte des Partikels
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o Oberflichenspannung

Os Standardabweichung

Omol Wirkungsquerschnitt

) potentielle Temperatur

Hh reduzierte Masse (Hydratbildung)

HH,S0, Mischungsverhéltnis von H2SO4

HHNO;, Mischungsverhiltnis von HNOj

UH,0 Mischungsverhiltnis von Hy0

v Volumen des Partikels

¢ Funktion des kritischen Massenanteils von HySO,4 im Kern
T Charakteristische Zeit der bin&ren Nukleation

E.2 Abkiirzungen

CLaMS Chemical Lagrangian Model of the Stratosphere

CpC Condensation Particle Counter

ECMWEF European Centre for Medium Range Weather Forecasts
FCKW  Flour-Chlor-Kohlen-Wasserstoffe

FISH Fast In-situ Stratospheric Hygrometer

GOES  Geostationary Operational Environmental Satellite
GPC Gas-to—Particle Conversion

HALOE Halogen Occultation Experiment

MOZAIC Measurement of Ozone on Airbus In-service Aircraft
OPC Optical Particle Counter

PSC Polar Stratospheric Clouds

RDF Reverse Domain Filling

STREAM Stratosphere-Troposphere Experiments by Aircraft Measurements
UARS  Upper Atmosphere Research Satellite

UKMO  United Kingdom Meteorological Office
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Abbildungsverzeichnis

1.1 Lebenszyklus stratosphérischer Aerosole (nach HAMILL ET
AL. (1997)). Die Aerosolpartikel werden in den Tropen ge-
bildet und wachsen durch Kondensation und Koagulation an.
Schliefllich werden sie in die mittleren Breiten transportiert
und dort durch Mischungsprozesse durch die Tropopause ent-
fernt. In den polaren Regionen werden sie mit den absinken-
den Luftmassen im Polarwirbel in die Troposphire zuriick
transportiert und dort ausgewaschen. . . . . ... ... .. .. 2

2.1 Schematische Darstellung der vertikalen Aerosolverteilung fiir
die Troposphire und die Stratosphére (nach JUNGE (1963)). 10

3.1 Binire Nukleationsraten fiir verschiedene HoSO, Konzentra-
tionen in Abhingigkeit von der Temperatur (Gleichung 3.9,
UH,0=5 ppmv, pa;r=50 hPa). . . . ... ... ... 16

3.2 Binidre, homogene Nukleationsraten in Abhéngigkeit vom
H,0 und H,SO4 Mischungsverhaltnis (T=200 K (oben) und
T=180 K (unten), p=50 hPa). .. ... .. .......... 18

3.3 Brownsche Koagulationskoeffizienten Kjp fiir Partikel mit
Radien rqund Poo v o v v v v v v e 21

4.1 Zeitliche Anderung der AerosolgréBenverteilung durch
Nukleation und Koagulation iiber einen Zeitraum von 22 Ta-
gen (Nukleationsrate J = 1.8-10° m=%s~", ohne Hintergrund-

VErtellung). « v v v v e e e 29
4.9 TZeitliche Anderung der AerosolgroBenverteilung durch
Koagulation. Vergleich zwischen analytischer Losung (gestri-
chelt) und Modell (durchgezogen) fiir exponential verteilte

31
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4.3

4.4

4.5

4.6

4.7

4.8

4.9

4.10

4.11

4.12

Zeitliche Anderung der AerosolgréBenverteilung durch
Koagulation in 20 km Hdhe unter stratosphérischen Hinter-
grundbedingungen iiber einen Zeitraum von 2 Jahren.

Zeitliche Anderung der AerosolgréBenverteilung durch
Koagulation unter vulkanisch gestdrten Bedingungen in der
Stratosphire iiber einen Zeitraum von 18 Tagen. . . . .. ..

Berechnung der Koagulation fiir eine Gesamtpartikelanzahl
von 5 - 10* Partikel/cm® (oben) und 5 - 10° Partikel/cm®
(unten) fiir t=0,3600,7200,10800,14400,18000 Sekunden (ent-
spricht t=1,2,3,4,5 Stunden). . . ... ... ... .. L L

Zeitliche Entwicklung des H2SO4/H2O/HNO3 Ein-Partikel
Systems durch Diffusion mit Beriicksichtigung des Gaspha-
senabbaus. Dargestellt sind: (a) Druck und Temperatur, (b)
Partialdruck von HNOsg, (c) Massenanteil von HNOg3, (d)
Massenanteil von HySO4 und (e) Radius des Partikels. . . . .

Zeitliche Entwicklung des H,SO4/H;0/HNOj Partikelen-
sembles durch Diffusion mit Beriicksichtigung des Gaspha-
senabbaus. Dargestellt sind: (a) Druck und Temperatur, (b)
Partialdruck von HNOgs, (¢) Massenanteil von HNO3, (d)
Massenanteil von HoSO4 und (e) Radius der Partikel.

Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m® von
H,0 und HNOj (liq, gas,ges) und der Gesamtmasse in kg
wahrend der Diffusionsberechnung unter Beriicksichtigung
des Gasphasenabbaus. . ... ... ... ... ... .......

Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m® von
H20 und HNOj3 (liq, gas,ges) und der Gesamtmasse in kg
wéhrend der Diffusionsberechnung ohne Beriicksichtigung des
Gasphasenabbaus.

........................

Zeitliche Entwicklung der Partikelverteilung durch Nuklea-
tion und Koagulation mit und ohne Beriicksichtigung des

Gasphasenabbaus. Oben: ohne Gasphasenabbau, unten: mit
Gasphasenabbau

..........................

Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m3® von
H2504 (oben) und der Gesamtmasse in kg (unten) wihrend

der Nukleationsberechnung mit Beriicksichtigung des Gas-
phasenabbaus.

..........................

Zeitliche Entwicklung der Anzahl der Molekiile pro m3® von
Hy504 (oben) und der Gesamtmasse in kg (unten) wihrend

der Nukleationsberechnung ohne Berticksichtigung des Gas-
phasenabbaus.

..........................
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5.1

5.2

5.3

5.4

5.5

5.6

5.7

5.8

5.9

Séattigungsdampfdruckkurven von HpO (oben) und H3SO4
(unten). Die Punkte 1 und 2 beschreiben die Anfangszustinde
der Luftpakete, und 3 das resultierende Luftpaket, wenn die
Luftpakete 1 und 2 miteinander vermischt werden. . . .. ..

Nukleationsraten (in m~3s~!) in Abhingigkeit von der Tem-
peratur und der relativen Feuchte fiir ein konstantes HySO4
Mischungsverhéltnis von 2 ppbv. . ... .. ... ... ...,

Erh6hung der Nukleationsrate in Abhéngigkeit von der
Temperatur- und Feuchtedifferenz durch Vermischung zwei-
er Luftpakete (nach JAENISCH ET AL. (1998)), AJ =
Iog(Jg) - Iog(leg),Tl = 273 K, RH1 = 90%,T2 =
[273,..,293 K], RH, = [10, ..,90%], J1,2 = 10° m~3s~1,

Nukleationsraten (in m~3s~1) in Abhingigkeit von der Tem-
peratur und der relativen Feuchte fiir ein konstantes HySOy4
Mischungsverhédltnis von L pptv. . ... .. ... .. .. ...

Erh6hung der Nukleationsrate in Abhéngigkeit von der
Temperatur- und Feuchtedifferenz durch Vermischung zweier
Luftpakete (AJ = log(Js) — log(J1,2),T1 = 200 K, RH; =
90%, Ty = [200,..,220 K], RH, = [10,..,90%], Jy» = 10°
M) e

Zeitliche Entwicklung der Partikelverteilung durch Nuklea-
tion und Koagulation (ohne Beriicksichtigung einer Hin-
tergrundverteilung). Oben: 1. bzw. 2. Luftpaket, Ji, =
10® m~3s~1. Unten: 3. Luftpaket, J = 2- 108 m~3s~1.

Ssttigungsdampfdruckkurven von HyO (oben) und HNOs
(unten) fiber einer terndren H,S04/H;0/HNO3 Losung
(Luo ET AL. (1995)). Die Punkte 1 und 2 beschreiben
die Anfangszustinde der Luftpakete, und 3 das resultieren-
de Luftpaket, wenn die Luftpakete 1 und 2 miteinander ver-

mischt werden. . . ¢ . v v it e e e e e e e e e

Temperaturdifferenzen die ben&tigt werden, damit aus der
Vermischung zweier Luftpakete Sittigung von HyO (oben)
bzw. HNO3 (unten) iiber einer terndren H,S04/H,0/HNO3
Lésung mit konstanter Zusammensetzung resultiert. . .. ..

Aus der Vermischung resultierende Sittigungsverhdltnisse
von HyO und HNOj iiber dem Partikel in Abhingigkeit von
der Temperaturdifferenz der Ausgangsluftpakete fiir verschie-
dene Partikelradien (r = 0.01,0.1,1,10 pm,AT = T, -
Ty, RHy=RHy=80%). . . -« v v oo e
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6.1

6.2

6.3

6.4

6.5

6.6

6.7

6.8

6.9

6.10

Aus den ECMWF-Analysen berechnete PV fiir den 16. Juli
1998, 00:00 UTC (©=330K). .. ... ... .. .......

Zeitliche Entwicklung der PV (ECMWF) auf dem 330 K Ni-
veau zu den Zeitpunkten: (a) 12. Juli 1998 18 UTC, (b) 14.
Juli 1998 00 UTC, (c) 14. Juli 12 UTC, (d) 15. Juli 1998 00
UTC, 15. Juli 1998 12 UTC und (f) 16. Juli 1998 00 UTC.

Mit der RDF Methode berechnete Vertikalschnitte der poten-
tiellen Vorticity fiir den Flug am 15. Juli 1998, unterteilt nach
Hinflug (oben) und Riickflug (unten). Die schwarze durchge-
zogene Linie markiert die Flugroute (BEUERMANN (2000)). .

Messungen der potentiellen Temperatur, Wasser, Ozon und
relativer Feuchte wihrend des STREAM Fluges vom 15. Juli
1998, . o e

Korrelation von H3O und Oj fiir den Zeitraum von 00 UTC
bis 01 UTC unterteilt in zwei Bereiche: Ubergang von der
Troposphére in die Stratosphare (00:00-00:20) und Ubergang
von Stratosphére wieder zuriick in die Troposphire (00:20-
01:00) « v v e e e e e e
H,0/03 Korrelationen der Messungen des Fluges vom 15.
Juli 1998, der iibrigen Messungen der STREAM 1998 Kam-
pagne und die Messungen der STREAM 1996 Kampagne. .

Temperatur und Sattigungsverhiltnisse iiber Wasser und Eis
entlang der selektierten Trajektorie (um,0 = 137 ppmv). . .

Zeitliche Entwicklung des H,S0,/H;0/HNO; Partikelen-
sembles durch Diffusion (mit Beriicksichtigung des Gaspha-
senabbaus). Dargestellt sind: (a) Temperatur, (b) Druck, (<)

Massenanteil von H0, (d) Massenanteil von H,SO, und (e)
Radius der Partikel.

.......................

Messungen der potentiellen Temperatur und der Gesamtpar-
tikelanzahl fiir Partikel mit Durchmessern von dp > 6 nm,

dp > 18 nm und dp > 120 nm (in cm™3) wihrend des
STREAM Fluges vom 15. Juli 1998.

..............

Differenz der Partikelmessungen mit Durchmessern dp >
6 nm und dp > 18 nm in cm=3. Die durchgezogenen Lini-
en markieren den Bereich in dem sich die 'Cessna’ in der
Stratosphire befand und die gestrichelte Linie markiert den
Zeitpunkt an dem die Trajektorie gestartet wurde.

......

65

66

70



ABBILDUNGSVERZEICHNIS

115

6.11 Zeitliche Anderung der AerosolgroBenverteilung durch

7.1

7.2

7.3

7.4

Nukleation und Koagulation entlang der selektierten Trajek-
torie. Die durchgezogenen Linien markieren den Bereich von
6 bis 18 nm Durchmesser. . . ... ... .. ... ... ...,

Dynamische Aspekte des Stratosphdren—Troposphédren Aus-
tauschs. Die dicke Linie markiert die Tropopause, die diinnen
Linien markieren die Isentropen Flichen in Kelvin. Die
Brewer—Dobson—Zirkulation ist durch die offenen Pfeile dar-
gestellt. Die geschwungenen Pfeile markieren den Transport

entlang von Isentropen Flichen (aus HOLTON ET AL. (1995)). 78

Ergebnis der Simulation mit CLaMS (nur Advektion). Darge-
stellt ist der letzte Tag der Simulation. Die schwarze durchge-
zogene Linie entspricht der fiir die Initialisierung verwendeten
Approximation der HALOE Daten (1. Januar 1997). . . . . .

Ergebnis der Simulation mit CLaMS (Advektion und Mi-
schung). Dargestellt ist der letzte Tag der Simulation. Die
schwarze durchgezogene Linie entspricht der fiir die Initiali-
sierung verwendeten Approximation der HALOE Daten (1.
Januar 1997). . . o oL o e

Ergebnis der Simulation mit CLaMS (Advektion und Kon-
densation). Dargestellt ist der letzte Tag der Simulation. Die
schwarze durchgezogene Linie entspricht der fiir die Initiali-
sierung verwendeten Approximation der HALOE Daten (1.

Januar 1997). . . o v v i e
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