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Zusammenfassung

Untersuchung der in MOZAIC gemessenen Ozon- und Wasserdampi-
verteilung im polaren Strahistrom iiber dem Nordatlantik

Das MOZAIC-Projekt liefert zum ersten Mal kontinuierliche Messungen von
Ozon und Wasserdampf in der oberen Troposphire. Mithilfe dieses Datensatzes
wird der mittlere Stratosphiren-Troposphiren-Austausch im Bereich des Polarjets
auf statistischer Basis untersucht. Die vertikalen Konzentrationsverteilungen
innerhalb des Jets werden im Vergleich mit den klimatologischen Verteilungen
analysiert. Diese Analyse liefert als Ergebnis die Netto-Drehrichtung der Verti-
kalzirkulationen im Jet und die stratosphérische Ozonmenge, die im Miitel im Jjet-
bereich aus der Stratosphiire herunter transportiert wird und das troposphérische
Ozonbudget beeinfluBt.

Die Verteilung der Ozonkonzentration, der relativen und spezifischen Feuchte
sowie der Temperatur zeigen iibereinstimmend, daff im Jahresmittel innerhalb des
Jets eine Netto-Vertikalzirkulation mit thermisch direkter Richtung wirkt. Diese
Vertikalzirkulation bringt im Frithjahr das meiste Ozon in die Troposphire, verur-
sacht durch die Abhingigkeiten vom meridionalen Temperaturgradienten, vom
stratosphirischen downward-pumping und der jahreszeitlich variierenden Tro-
ponansenhéhe. Im Herbst ist der vertikale Ozontransport minimal,

Eine einfache Abschitzung liefert einen abwirtsgerichteten Netto-Ozonfluf
innerhalb des Jets in der GréBenordnung von 7-10"! Molekiile/cm?/s. Komplexe
Modellrechnungen crgeben vergleichbare Ozonfliisse. Dies zeigt vor allem, daf
die GroBenordnung der Ozonfliisse an der Tropopause sowohl aus experimentel-
len Daten als auch aus Modellrechnungen gut ermittelt werden kann. Eine hohere
Genauigkeit der Ergebnisse wird durch die unvollstindige Kenntniss der dynami-
schen und chemischen Prozesse begrenzt.







Abstract

Investigations of the Ozone and Water vapor distribution measured in the
polar jet stream over the North Atlantic during MOZAIC

Wiihin the MOZAIC project continuous measurements of ozone and water vapour
could be established in the upper troposphere for the first time. By means of this
data set the mean stratospheric-tropospheric-exchange in the region of the polar
jet is analyzed in a statistical way. Comparing the concentrations in the vertical
cross section of the jet with climatological distributions, the vertical transport of
ozone and water vapour in the jet is determined. As annual mean the vertical
turning direction within the jet stream is analyzed as well as the amount of ozone
that is transported from the stratosphere into the troposphere and that influences
the tropospheric ozone budget.

The distributions of ozone, relative and specific humidity as well as the tempera-
ture consistently point towards an annual mean thermal direct circulation within
the jet cross section. The mean vertical circulation depends mainly on the meri-
dional temperature gradient, the stratospheric downward pumping and the scaso-
nal variation of the tropopause height. Due to the seasonal variation of these
effects the most ozone is transported downwards from the stratosphere into the
troposphere in spring time. The vertical transport of ozone is lowest in autumn.

A simple estimation results in a netto-downward-flux of ozone in the order of
7-10'! molecules/cm®/s. The good agreement of this result with complex model
calculations shows that the order of the ozone flux amount through the tropopause
within the jet can be convincingly established from observational data as well as
from model calculations. Higher Exactness of the results is Ilimited by the restric-
ted knowledge of dynamical and chemical processes in the atmosphere.
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1. Einfiihrung

Das Klima der Erde und die chemische Zusammensetzung der Atmosphire sind
genau aufeinander abgestimmte und ausbalancierte Systeme, die sich gegenseitig
beeinflussen (Thompson, 1992). Die Verinderung einer einzelnen Systemgrofie
kann eine Veridnderung beider Systeme nach sich ziehen. Fiir das Verstdndnis von
Klima und Atmosphire und fiir die Beurteilung ihrer zukiinftigen Entwicklung ist
es daher wichtig, die chemischen Bestandteile der Atmosphire und ihre Wechsel-
wirkungen sowohl untereinander als auch mit meteorologischen Systemen zu
kennen. Zwei wichtige Spurengase der Atmosphire sind Wasserdampf und Czon,
die an den chemischen Prozessen, Wasserdampf zusétzlich auch an den physikali-
schen Prozessen, innerhalb der Atmosphire teilnehmen. Beide Spurengase verdn-
dern die Oxidationskapazitit der Atmosphire und beeinflussen so wesentlich auch
die troposphirische Chemie. Troposphirisches Ozon gewinnt zudem flir dem
Menschen immer mehr an Bedeuiung, da es als toxisches Gas schiddigend auf
Lebewesen wirkt. Gleichzeitig ist erwiesen, dafl die Ozonkonzentration der Tro-
posphire langfristig zunimmt, und zwar pro Jahr um 0.5 - 1 % (Volz and Kley,
1988).

Um das troposphirische Ozonbudget vollstindig versichen zu konnen, miissen

| R, amterahl
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kannt sein. Das troposphiarische Uzon vesitzl s0wWor

alle Queﬂeﬂ und Senken be
eine natiirliche Quelle, die Stratosphiire, als auch eine anthropogene, die Emissio-
nen von Vorliufersubstanzen am Boden und in der Luft. Hier wirkt der Mensch
als Storfaktor anf das Gleichgewicht zwischen Klima und Atmosphiire. Aus der
natiirlichen Quelle Stratosphire wird durch verschiedene Austauschmechanismen
ozonreiche und trockenc Luft in die Troposphire transportiert. Sowohl das
zusitzliche Ozon als auch der verringertc Wasserdampfgehalt sind Teil der chemi-
schen und dynamischen Prozesse der Troposphére. Veréindern sich die Austausch-
mechanismen zwischen Stratosphire und Troposphidre, dann werden die
troposphirischen Prozesse aus dem Gleichgewicht gebracht. Die Analyse der

R, | | R L,

Austauschmechanismen ist daher erforderlich, um den Anteil der natiirlichen
Quelle am troposphirischen Gzon zu bestimmen und eventuelle SiGrungen in den
Austauschprozessen zu identifizieren. Reiter (1975) erstelit die ersien Abschiit-
zungen iiber Art und AusmaR der beteiligten Prozesse. Seitdem werden diese
Untersuchungen vor allem in Fallstudien fortgefiihrt oder in Modellrechnungen
auf Basis der Fallstudien global betrachtet und hochgerechnet.

Das MOZAIC-Projekt (Measurement of OZone by Airbus In-service airCraft)
liefert nun zum ersten Mal kontinuierliche Messungen von Ozon und Wasser-
dampf in der oberen Troposphire. Seit 1994 werden tidglich wahrend reguldrer
interkontinentaler Linienfliige neben Ozon und Wasserdampf auch meteorologi-
sche Paramecter aufgezeichnet (Marenco et al., 1998). Insgesamt sind die
MOZAIC-Daten dadurch zufillig und mit einer guten Belegung verteilt, so daB
“im Jahresmittel cin statistisch belastbarer und reprisentativer Daiensatz auch flir
~.die obere Troposphire entsteht. Die Linienflige verlaufen vor aliem bei einer

‘Flugrichtung von Westen nach Osten hiufig innerhalb des Strahlstroms (auch Jet
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Stream oder kurz Jet genannt), so dafl die Daten zu einem groflen Anteil direkt im
Jet gemessen sind. Dadurch eignen sich die MOZAIC-Daten sehr gut zur Analyse
des  Stratosphdren-Troposphéren-Austausches  (Stratospheric-Tropospheric-

Exchange: STE) und des Eintrags von ozonreicher, trockener Luft in die Tropo-
sphiére.

Der Stratosphiren-Troposphiiren-Austausch erfolgt in den mittleren Breiten nidm-
lich zu einem grofBen Anteil durch die grofiskaligen Turbulenzen im Bereich des
polaren Strahlstroms. Der Strahlstrom beschreibt intensive Starkwindbédnder mit
einem Zentrum meist in der oberen Troposphére. Durch ageostrophische Wind-
komponenten kommt es im Jet zu Vertikalzirkulationen, die zum STE beitragen.
Verschiedene Eigenschaften des Windfeldes (zum Beispiel Geschwindigkeits-
oder Richtungsénderungen) erzwingen unterschiedliche ageostrophische Wind-
komponenten, so daff sowohl thermisch direkte als auch thermisch indirekte Verti-
kalzirkulationen im Jet moglich sind. In sehr ausgepriigien Fillen filhren die
Veriikalzirkulationen in zyklogenetisch aktiven Jets zu Tropopausenialiungen, die
einen aubergewdhnlich starken Austausch zwischen Stratosphire und Tropo-
sphiire verursachen. Dabei wird stratosphérische Luft isentrop von der zyklona-
len, kalten Seite des Jets auf die antizyklonale, warme Seite iransportiert und
kann bis in die unterste Troposphire gelangen (Reiter, 1969). Gleichzeitig erfolgt
auf der antizyklonalen Seite der umgekehrte Vorgang, das Aufsteigen troposphi-
rischer Luft in die Stratosphire.

In dieser Arbeit werden die MOZAIC-Daten verwendet, uin den mittleren Strato-
sphiren-Troposphiren-Austausch im Bereich des Polarjets auf statistischer Basis
zu untersuchen. Dabei sollen hauptsichlich zwei Fragen beantwortet werden:
Zum einen, welche Netto-Drehrichtung ergibt sich fiir die Vertikalzirkulationen
im Polarjet, und zum anderen, wie groB ist der Eintrag stratosphirischen Ozons in
die Troposphére im Bereich des Polarjets?

Zu Beginn der Analyse ist es notwendig, die Belastbarkeit der MOZAIC-Daten zu
iiberpriifen, da dies bisher in keiner Arbeit erfolgt ist. In Kapitel 5 wird daher eine
zeitenabhiingig Flugrouten und Flughthen und bestimmt somit maBgeblich die
horizontale und vertikale Verteilung der Daten. Die vertikale Einteilung der Mes-
sungen relativ zur Tropopause, an der der STE stattfindet, erfordert die Anwen-
dung einer Tropopausendefinition. Da im Jetbercich die thermische Tropopause
nicht eindeutig definiert ist, kann nur die dynamische Tropopause verwendet wer-
den. Aber auch fiir diese existiert in der Literatur kein tibereinstimmendes Krite-
rium (Browning and Reynolds, 1994), so dall die Giite der in dieser Arbeit
verwendeten dynamischen Tropopause zusitzlich untersucht wird. Dies geschieht
hauptséchlich iiber den Vergleich der dynamischen Tropopause mit MOZAIC-
Ozonmessungen sowie mit einer thermischen Tropopause, die aus Jilicher Verti-
kalsondierungen berechnet ist.

Aus den gesamten MOZAIC-Daten wird unabhingig vom STE eine Klimatologie
-in der oberen Troposphidre und der unteren Stratosphire erstellt (siche
Kapitel 5.3). Diese erfiillt zwei Zwecke: Zum einen konnen die Auswirkungen
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des Flugverhaltens auf die Zvosammensetzung des MOZAIC-Datensatzes und
dadurch auch auf die untersuchten Verteilungen von Ozon, Feuchte und Tempera-
tur festgestellt werden. Da die Verteilungen fiir die Temperatur bereits gut
bekannt sind, werden hier Abweichungen der MOZAIC-Daten aufgrund ihrer
Zusammensetzung sofort sichtbar. Zum anderen gibt der Vergleich zwischen der
allgemeinen Klimatologie und den Verteilungen im Jetquerschnitt, die im Verlauf
der noch folgenden Untersuchung ebenfalls erstelit werden, Aufschluf} tiber die
Transporte zwischen Stratosphire und Troposphire im Jetbereich.

Als Grondlage fiir die gesamte Analyse muf eine Methode entwickelt werden, mit
deren Hilfe die MOZAIC-Daten relativ zum Polarjet positioniert werden kénnen.
Diese Methode wird in Kapitel 4.5 vorgestellt und in den Kapiteln 6.2 und 6.3
ausfithrlich diskutiert. Zur Untersuchung des STE muf sowohl die Lage der Mes-
sungen relativ zur Tropopause bestimmt werden, als auch relativ zum Jetcore.
Neben der dynamischen Tropopause, die von MeteoFrance zur Verfiigung gestellt
wird, erfolgt die Koordinatentransformation der Messungen ins Jetsystem mit-
hilfe der Windfelder der ECMWTF-Analysen (Analysen des European Cenire for
Medium-Range Weather Forecasts in Reading/GB). Sehr aupsfihrlich wird die
Genauigkeit dieser Methode diskutiert, in der die hochaufgeltsten MOZAIC-
Messungen mit zeitlich und rdumlich geringer aufgeldsten ECMWE-Analysen
kombiniert werden. In Kapitel 7 werden die Verteilungen der Ozonkonzentration,
der relativen und spezifischen Feuchte sowie der Temperatur im Jetquerschnitt
untersuchi. Sowohl im Jahresmittel als auch in Jahreszeiten-Mitteln wird die
Netto-Vertikalzirkulation im Jetquerschnitt analysiert. Die daraus resultierenden
Verteilungen werden auf ihre meteorologischen Ursachen hin, aber auch auf mog-
liche methodisch bedingte Einfliisse untersucht. AbschlieBend wird aus der Ozon-
verteilung und einer mittleren Vertikalgeschwindigkeit ein Ozonfiuf an der
Tropopause im Jetbereich abgeschitzt. Eine mittlere Vertikalgeschwindigkeit im
Jet wird im Vergleich von Flugzeugmessungen, Modellrechnungen und Analysen
gewonnen.
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2, Meteorologie der Jet Streams

2.1. Erscheinung und Ursache

Jet Streams (oder Strahlstréme) bezeichnen Starkwindbénder in der Atmosphére.
Diese treten entlang einer quasi-horizontalen Achse auf und umfassen Bereiche
mit starken vertikalen und horizontalen Gradienten der Windgeschwindigkeit. Jet
Streams sind hiufig in zahlreiche Teilstiicke und Aste aufgespalien, die eine
Linge von einigen 1000 km, eine Breite von cinigen 100 km und eine vertikale
Michtigkeit von einigen km annehmen (Meyers, 1987). Die horizontale Windge-
schwindigkeit kann Werte bis zu 150 m/s erreichen. Dic untere Grenzgeschwin-
digkeii, ab der ein Windfeid ais Jei Siream bezeichnet wird, ist wilikiirlich bei

30 m/s definiert (Kurz, 1990) (Abb. 1).

100120 120—140 140-160 > 180
Knoten

< 80 60—-80  B0-—-100

Abb. {: Horizontale Windverteilung der ECMWF-Analysen in 250 hPa fiir den
15, Juni 1995, 12 UTC. Schatiierte Fldchen zeigen Gebiete mit horizontalen
Windgeschwindigkeiten grifier 60 Knoten. Zusétzlich ist das Geopotential
[gpm] in 250 hPa eingezeichnet.
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Die Bewegungen in der Atmosphire unterliegen im wesentlichen drei Kriften:
der Druckgradientkraft, der Corioliskraft und Kriften, wie zum Beispiel den Rei-
bungskriiften (Liljequist and Cehak, 1984). Die Druckgradientkraft verursacht
Bewegungen von hohen zu niedrigen Driicken und ist proportional zum Abstand
der Flichen gleichen Druckes (Isobaren). Dadurch entsprechen grofic Abstiinde
zwischen Isobaren nur geringen Kréften:

(R1) G ==L

Die Corioliskraft entsteht durch die ablenkende Kraft der Erdrotation und ist im
Betrag proportional zur horizontalen Windgeschwindigkeit. Auf der Nordhalbku-
gel weist sie, in Stromrichtung des Windfeldes schauend, nach rechts und es gilt

ndherungsweise:
(R2) C=-kxy,

In der freien Troposphire kénnen Reibungskrifte, die vor allem in der Nihe der
Erdoberfliche wirken, oft vernachldssigt werden. Vernachldssigt man die Rei-
bungskrifte, und verlaufen auBerdem dic Isobaren parallel, dann wirken nur die
Corioliskraft und die Druckgradientkraft auf ein bewegtes Teilchen. Wenn das
Teilchen nicht beschleunigt wird, sind beide Krifte im Gleichgewichi und die

horizontale Windgeschwindigkeit wird als geostrophischer Wind bezeichnet:

-1l
(R3) Y= R

Das Kriftediagramm fiir die Bewegungen in der Atmosphire ist somit festgelegt

und im Miiiel enisieht in mitileren Breiien der Nordhalbkugel eine Westwind-
zone, da vom Aquator zum Pol ein Druckgefille herrscht. In dieser Westwindzone
existieren Bereiche, in denen sich der geostrophische Wind mit der Hohe verin-

dert und ein Jet Stream enisteht.

Die eigentliche Ursache der Jet Streams sind grofle horizontale Temperaturgradi-
enten (bis zu 7 K/100 km) in der baroklinen Zone einer Fromnt. Eine Front
beschreibt den Grenzbereich zwischen einer warmen und einer kalten Luftmasse,
die aufgrund des Temperaturunterschiedes unterschiedliche Dichten aufweisen.
Dadurch sind in der warmen und der kalten Luftmasse die Flachen gleichen Druk-
kes (Isobaren) gegeniiber Flichen gleicher Temperatur (Isothermen) geneigt.
Diese Neigung der Isobaren nimmt noch mit der Hohe zu, da der vertikale
‘Abstand zwischen zwel Druckflichen in der warmen Luftmasse grofer ist als in
.der kalten. Das mit der Hohe zunehmende Druckgefille verursacht schlieBlich
. einen mit der Hohe verinderlichen horizontalen Wind: '
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Der geostrophische Wind ist also in verschiedenen Druckniveaus unterschiedlich
grof und die Differenz der geostrophischen Winde in zwei Druckniveaus wird als
thermischer Wind bezeichnet (Bluestein, 1993). Der thermische Wind ist propor-
tional zum Temperaturgradienten in einer isobaren Fliche und zum vertikalen
Abstand zwischen den Druckflichen. Er entspricht einem vertikal begrenzien
Starkwindband mit dem Zentrum in der Warmluft unterhalb der Tropopause, aber
oberhalb der Front. In der Regel nimmt der thermische Wind in der mittleren Tro-
posphire vertikal zu groBeren HOhen hin zu, bis er sein Maximum im Zentrum
unterhalb der Tropopause erreicht. Dann nimmt er oberhalb der Tropopause wie-
der ab, da sich in der Stratosphdre der horizontale Temperaturgradient umkehrt.
Hier ist im Gegensatz zur Troposphire in einer festen Hohe die Luft oberhalb der
troposphirischen kalten Luft (auf der zyklonalen Jetseite) wiirmer als oberhalb
der troposphérischen warmen Luft (auf der antizyklonalen Jetseite).

Héhe

<- Pol Agquator ->

Abb, 2: Schematische Darstellung eines Jet-Querschniits, der sich oberhald
einer troposphéirischen Front mit dem Zentrum in der warmen Luftmasse befin-
det. Zusdtzlich sind die Tropopause und die Front (durchgezogene Linien), Isot-
“achen des geostrophischen Windes (gestrichelt} und Isothermen quer zur Front =
- (gepunktet) eingezeichnet. Der Jet Stream strémt in die Graphik hinein. =

Die grofere Dichte der troposphéirischen warmen Luft verschiebt die Cbergrenze
der warmen Luftmasse, die Tropopause, gegeniiber der kaiten Luftmasse nach
oben. Die Tropopause iiber der warmen Troposphire liegt daher hoher als in der
- kalten, wodurch es oberhalb der Front zum Tropopausenbruch kommt (Abb. 2).
“Friiher existierien zunichst verschiedene Uberlegungen, wie der Frontbereich mit
der Tropopause verbunden ist. Reed und Danielsen (1959) zeigen in ihrer Unter-
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suchung von atmosphirischen Daten, da3 das ,,waterspout“-Modell den Zusam-
menhang zwischen Front und Tropopause am besten wiedergibt. In diesem
Modell werden sowohl die warme als auch die kalte Tropopause mit der Front

verbunden.

In der Troposphiire lassen sich drei Typen von Jet Streams unterscheiden: der
Polar-Jet, der Subtropen-Jet und Low-level-Jets. Der Polarjet ist mit der Polar-
front gekoppelt und verlduft - oft in mehrere Teilstiicke zerbrochen - zirkumpolar.
Der Polarjet erfihrt rasche und kriftige zeitliche Anderungen beziiglich seiner
Iage und Geschwindigkeit. Sein Zentrum liegt etwa in einer Hohe von 10 km und
verschiebt sich horizontal von einer mittleren meridionalen Position bei 45° N im
Winter auf 65° N im Sommer (Speth and Madden, 1987). Die Windgeschwindig-
keiten nehmen im Sommer aufgrund eines geringeren horizontalen Temperatur-
gradienten und damit geringerer Baroklinitit in der Troposphdre ab. Im
Gegensatz dazu erfiahrt der Subtropenjet, der mit der Subtropenfront gekoppelt
ist, nur langsame, jahreszeitlich bedingte Anderungen. Der Subtropenjet ist
auBerordentlich persistent mit einer mittleren Hohe von 12 km und einer Breiten-
lage zwischen 20°-35° N. Low-level-Jets liegen in der unteren Troposphére und
sind mit Kaltfronten verbunden. In der Regel bestehen sie aus relativ warmer und
feuchter Luft und konnen starke bodennahe Winde verursachen (Kotroni and

Lagouvardos, 1993).
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kniipft. Der Energichaushalt der Atmosphire besitzt ein starkes strahlungsbeding-
tes Energiegefille vom Aquator zu den Polen, dessen grofter Teil zwischen 30°-
50° Breite konzentriert ist. Zum Ausgleich des Energiegefilles wird Masse,
Wirme und Bewegungsenergie polwérts transportiert. Dies kann aber nur erfol-
gen, wenn die oben vorgestellite Westwindstromung keine reine Zonalzirkulation
ist, sondern teilweise instabil wird (Abb. 3). Das ist gleichbedeutend damit, dab
der Polarjet keine feste meridionale Lage besitzt und méandert.

Hoch- und Tiefdruckgebiete, beziehungsweise Keile und Trige, tragen als GroB-
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raumturbuienz zum energeiischen Austausch zwischen hohen und niedrigen Brei-
ten bei (Pichler, 1986). Die Warmiufiadvekiion an der Vorderseite eines Troges
fithrt zu aufsteigender Lufibewegung, wihrend gleichzeitig die Kaltluftadvekiion
auf der Riickseite Absinkbewegungen verursacht. In der so entstehenden Vertikal-
zirkulation wird verfiigbare potentielle Energie in kinetische iiberfiihrt. Wenn die
synoptischen Stérungen in der zonalen Grundstrémung weiter anwachsen, konnen
bei der Wiederhersiellung der Zonalbewegung auch Kaltluftiropfen oder - dies
kommt seltener vor - Warmluftinseln abgeschnitten werden (Weischet, 1988). Fur
die Anregung der Mianderwellen in der Grundstromung existieren verschiedene
Theorien: ~die Abbremsung der Westwindstrtémung iiber den Kontinenten
(Rossby), Wellenausschliige dquatorwirts nach Hochgebirgen (Eliassen) oder der
‘Einflu von Kiltezeniren (Scherhag). Der Energichaushalt der Atmosphire Idfit
-Jet Streams dort entstehen, wo durch die Verschiebung von Warm- oder Kaltluft
eine Verschirfung des meridionalen Temperaturgradienten erfolgt.
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Abb, 3: Schematische Darstellung der Ausbildung einer Wellenzirkulation im
Bereich der planetarischen Hohenstromung (kleine Pfeile). Kalte Luft dringt
dquatorwirts vor (grofie Pfeile) und verursachi eine Verschdrfung des meridio-
nalen Temperaturgradienten. Im Bereich der konvergierenden Isohypsen ¢ (Fld-
chen gleichen Geopotentials) wird die horizontale Windgeschwindigkeit gréfier und
es enistehen rdumlich begrenzte Jet Streams.

2.2. Historische Entwicklung der Front-jet-Theorie

Jet Streams werden hiufig im Zusammenhang mit Fronten untersucht. Die thermi-
sche Windgleichung (R4) zeigt, dafl beide Systeme durch die Konzentration von
Isothermen im Grenzbereich zwischen zwei verschiedenen Luftmassen verursacht
werden. Wegen der gemeinsamen Grundlagen kann fiir Fronten und Jets eine
gemeinsame Theorie entwickelt werden. Bjerknes und Palmen (1937) liefern die
ersten Untersuchungen und Theorien zur Struktur von Fronten und Jets (Bergener
Schule). Es folgen zahlreiche weitere Untersuchungen, die auf Sondierungen und
synoptischen Karten basieren, und die Entw1cklung von 2- und 3 -dimensionalen
Modellen die zun#chst diagnostischer Art sind. '

Namjas und Clapp (1947) zeigen, daB} Jet Streams durch konfluente Dynamik und
die Transformation von verfiigbarer potentieller Energie in kinetische entstehen.
Dabei wird durch einen ageostrophischen Flufl quer zur Stromrichtung des Jet
Streams eine thermisch direkte Zirkulation angeregt, die nicht mii der Sekundér-
zirkulation von Fronten gekoppelt sein muf. Namias und Clapp weisen bereits
‘darauf hin, daB die 3-dimensionale Zirkulation im Jet wesentlich komplexer sei
und von dem Entwicklungsstadium und der Lage des Jet Streams relativ zur baro-
klinen Welle abhiingen miisse. Die Theorie der thermisch direkten Zirkulation von
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Namias und Clapp wird von mehreren Autoren gestiitzt. Sawyer (1956) schlieBt
aus der Untersuchung von Wetterkarten eine dynamische Konsequenz fiir die Ver-
tikaltransporte. Eliassen (1962) erweitert Sawyers Theorie durch eine zweite
direkte Zirkulationszelle in der Stratosphiire oberhalb des Jetmaximums und ober-
halb der ersten Zirkulationszelle. Andere Autoren untersuchen die Riickkopplung
der entstandenen Zirkulationen mit dem Front-Jet-System und finden, da eine
zusitzliche indirekte Zirkulation nur in der kalten Luftmasse zu einer Konver-
genzzone auf der zyklonalen Jetseite fiibrt. Dieses Zusammenstromen von kaiten
und warmen Luftmassen in der Konvergenzzone im oberen Frontbereich wirkt

frontogenetisch (Hoskins, 1972) und somit auch verstirkend auf den Jet Stream.

Eine umgekehrte Zirkulationsrichtung, die einer thermisch indirekten Zirkulation
entspricht, finden hingegen Reed und Sanders (1953). Sie stellen eine Fallstudie
vor, in der das Absinken auf der warmen Seite der Front zur Verstdrkung des Tem-
peraturgradienten fithrt und somit frontogenetisch wirkt. Newton (1954) und Bos-
art (1970) machen vergleichbare Beobachtungen von einer thermisch indirekten
Zirkulation. Shapiro (1970) entwickelt dann ein 2-dimensionales Modell, das als
Ursache der Frontogenese die unterschiedlichen Vertikalbewegungen entlang der
Front aufzeigt.

Mithilfe von experimentellen Daten wird von Murray und Daniels (1953) in einer
statistischen Untersuchung von Windbeobachtungen gezeigt, daB es im Jetein-
und Ausgang zu unterschiedlichen vertikalen Zirkulationen kommt. Die ther-
misch direkte Zirkulation wird im Jeteingang beobachtet. Hingegen ist die Zirku-
lation im Jetausgang eine thermisch indirekte. Briggs und Roach (1963) finden
das gleiche Verhalten bei der Analyse von 22 Fliigen.

Keyser und Pecnick (1985ab) sowie Reeder und Keyser (1988) untersuchen den
Zusammenhang zwischen der geostrophischen Konfluenz quer zur Front und den
geostrophischen Windscherungen quer zur Front. Beide Prozesse haben Auswir-
kungen auf den Temperaturgradienten quer und entlang der Front und beeinflus-
sen somit das Front-Jet-System. Sic modellieren, daf im Falle einer
Kaitiuftadvektion die horizontalen Scherungen so wirken, daf} die thermisch
direkte Zirkulation verschoben wird. Dadurch gelangt der absteigende Ast der
Zirkulation in die warme Luft und auf der warmen Seite der Front komimt es zu
Absinkbewegungen anstelle des Aufsteigens. Hierdurch entsteht der Eindruck
einer thermisch indirekten Zirkulation. Shapiro (1981) untersucht die Bedeutung
des Temperaturgradienten entlang der Front fiir die Vertikalzirkulation. Er zeigt,
daB unterschiedliche Sekundirzirkulationen an der Front entstehen, wihrend das

Front-Jet-System durch eine barokline Welle wandert.

Wenn die Vertikaliransporte im Jetbereich stirker werden, kann es zu sogenann-
ten Tropopausenfaltungen kommen. Das Konzept der gefalieten Tropopause wird
-zunschst von Reed (1955) neu konzipiert. Danach analysierte Danielsen zahlrei-
~che Tropopausenfaltungen mithilife von Rachoaktwuats— und Ozonmessungen
(Damelsen 1968; Damelsen et al., 1970). " ' S
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2.3. Theoretische Grundiagen

Die verschiedenen Aspekte der Vertikalzirkulationen in Front-Jet-Systemen, die
in oben genannter Literatnr untersucht werden, machen klar, daB Front-Jet-
Systeme sehr komplexe Prozesse enthalten. Viele Parameter besitzen einen Ein-
flul auf die Entwicklung dieser Sysieme und damit auch auf die Vertikalzirkula-
tionen. Im folgenden werden daher die theoretischen Grundlagen der
ageostrophischen Windkomponenten besprochen, die zum groBien Teil die Verti-
kalzirkulationen in Jet Streams verursachen (Blackburn, 1985).

In Jet Streams treten sowohl starke Divergenzen als auch Konvergenzen der
Hoéhenstromung auf. Das ist gleichbedentend damit, daf} die ageostrophischen
Windkomponenten der hochtroposphirischen Wellen besonders grof sind. Dabei
sind die ageostrophischen Windkomponenten in der Regel mit bestimmten Jetei-
genschaften, wie zum Beispiel Geschwindigkeitsdnderungen und Richtungsdnde-
rungen des geostrophischen Windfeldes verbunden. Die ageostrophischen
Komponenten kénnen je nach ihrer Ursache parallel, aber auch senkrecht zum
geostrophischen Wind gerichtet sein. Aufgrund dieser Storungen zeigt die Jet-
achse oft leichte Abweichungen um nur wenige Grad vom Isohypsenverlauf, der
nach dem einfachen Kriftediagramm parallel zur Jetachse liegen wiirde. Da die
ageostrophischen Windkomponenten die Vertikalzirkulationen im Jet anireiben,
entstehen durch die unterschiedlichen Ursachen in Ausimal und Lage unterschied-

liche Vertikalzirkulationen.

Der ageostrophische Wind entspricht der Differenz zwischen tatséchlichem Wind
und geostrophischem Wind. Anderungen des geostrophischen Windes ziehen in
der Regel ageostrophische Windkomponenten nach sich.

(R5) Va"—"Vh—Vg

Eine Geschwindigkeitsinderung des geostrophischen Windes verursacht in einem
stationdren Stromungsfeld eine ageostrophische Komponente quer zur Windrich-
tung. Verwendet man die Definition des geostrophischen Windes und vernachlis-
sigt die Reibungskrifte, dann folgt aus der horizontalen Bewegungsgleichung fiir
den Beschleunigungsvektor: S

(R6) dvp/di =fv, x k

Der Beschleunigungsvektor steht nach (R6) senkrecht auf dem ageostrophischen
“Windvektor und zeigt nach rechts (Kurz, 1990). Daher erfahren beschleunigte
Teilchen durch den ageostrophischen Wind eine Ablenkung nach links und abge-
bremste Teilchen dagegen eine Ablenkung nach rechts. Anschaulich 145t sich dies
auch iiber die Energieerhaltung erkldren. Teilchen, die sich in konvergierende Iso-
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hypsen bewegen, werden durch die groBeren Krifte beschleunigt. Die Zunahme
der kinetischen Energie wird durch ecine Abnahme der potentiellen Energie kom-
pensiert und die Teilchen werden zu niedrigeren Potentialwerten abgelenkt.
Schaut man in Stromrichtung des Windfeldes, erfolgt die Ablenkung also nach
links. Bei divergierenden Isobaren werden die Luftmassen entsprechend abge-
bremst und nach rechts zu hoheren Potentialwerten abgelenkt.

Eine Richtungsinderung des geostrophischen Windes hat eine ageostrophische
Komponente parallel zur Windrichtung zur Folge. In der Atmosphire ist die
Niherung méglich, daB der ageostrophische Windanteil sowie seine zeitliche
Anderung nur gering sind. Dann entspricht dic tatsichliche Beschleunigung durch
den ageostrophischen Wind etwa der zeitlichen Anderung des geostrophischen
Windes und es gilt:

(R7) v, = LTk x dvg/dt

Bei Bewegungen von Teilchen nach rechts liegt die ageostrophische Komponente
somit in Windrichtung und addiert sich positiv zum geostrophischen Wind dazu.
Es entsteht ein supergeostrophischer Wind. Bei Bewegungen nach links zeigen
die ageostrophischen Komponenten gegen die Windrichtung und der Wind wird

subgeosirophisch.

Abweichungen der Jetachse vom Isohypsenverlauf entstehen auch fiir progressive
Wellen. Verlagert sich eine Welle mit einer konstanten Phasengeschwindigkeit
¢>0 durch einen Grundsirom mit ebenfalls konstanter Geschwindigkeit v, so ent-
spricht die Jetachse einer Relativirajektorie. Fiir die Amplitude der Jetachse A,
gilt dann, daB sie groBer ist als die Amplitude der Stromlinien A (Newton and
Omoto, 1965):

A

{(R8) A= vi{(v-c)-Ag

Die Jetachse schneidet dadurch die Isohypsen und verschiebt somit die vertikalen
Zirkulationszellen relativ zur troposphirischen Front. Da A;>Ag ist, missen Teil-
chen, die sich vom Wellenriicken zum Wellentrog bewegen, unter ein hbheres
Potential gelangen (vgl. Abb. 4a). Dadurch verindert sich gleichzeitig die kineti-
sche Energic, wodurch die Jetgeschwindigkeit im Trog hdchstens halb so grof}
wie die geostrophische Geschwindigkeit sein kann. Im Riicken kann sie hingegen
bis zu 1.7-mal so grofl werden. Die Windvektoren schliefen mit der Jetachse den
gleichen Winkel wie die Stromlinien ein, das heiBt, sie sind nicht parallel zur Jet-
achse. Trotzdem passieren die Teilchen die Jetachse nicht, da die Verlagerungsge-
- schwindigkeit der Jetachse der Querkomponente des Windes entspricht. Dies
kann zn einer Verstirkung des Kriimmungseffektes filhren, der durch eine
-Geschwindigkeitsinderung des geostrophischen Windes entsteht (s.0.). Wenn das
‘Windmaximum im Bereich eines wandernden Riickens liegt, so addieren sich
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beide Effekte (Kriimmung durch Geschwindigkeitsinderungen und Kriimmung
darch progressive Wellen), und die Jetachse schlieBt einen besonders grolen Win-
kel mit den Isohypsen ein (Abb. 4b). Wenn das Windmaximum hingegen im Trog

liegt, kompensieren sich die Effekte, und die Jetachse kann isohypsenparallel ver-
laufen (Abb. 4c).

Abb. 4: Der Verlauf der Jetachse in wandernden Wellen der Hohenstromung
bei a) konstanter Geschwindigkeit des Stromungsfeldes und b) beziehungsweise
c) iiberlagerier Diffiueng beziehungsweise Konfluenz (Kurz, 1990).

Innerhalb des Jets unterscheidet man eine zyklonale und eine antizyklonale Seite.
Dies hingt mit der Drehbewegung der mitgefithrien Teilchen um ihre vertikale
Achse zusammen. Wie bereits erwihnt, treten senkrecht zur Jetachse starke hori-
zontale und vertikale Gradienten der horizontalen Windgeschwindigkeit anf. Im
Bereich der Jetachse ist der Gradient am gréBten und nimmt seitlich ab. Stellt
man sich ein mitgefiihries Teilchen als horizontal liegende Scheibe vor, dann wird
die der Jetachse zugewandte Seite stiirker beschleunigt als die abgewandte Seite,
da an der Jetachse die Windgeschwindigkeit am grofiten ist. Aufl der kalten,
zyklonalen Seite der Jetachse drehen die Teilchen dadurch mehr zyklonal (auf der
‘Nordhalbkugel gegen den Uhrzeigersinn) und die relative Vorticity ist positiv.
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Auf der warmen, antizyklonalen Seite drehen die Teilchen antizyklonal (auf der
Nordhalbkugel mit dem Uhrzeigersinn) und die relative Vorticity ist negativ.

Die unterschiediichen Vorzeichen der relativen Vorticity auf den beiden Jetseiten
hat Konsequenzen fiir die Grofe der zyklonalen und antizyklonalen Windscherun-
gen. Zur Aufrechterhaltung des dynamischen Gleichgewichies innerhalb einer
adiabatischen Sirémung muf die absolute geostrophische Vorticity, die sich aus
der relativen Vorticity und dem Coriolisparameter addiert, positiv sein (R9)
(Kurz, 1990). Wird die absolute geostrophische Vorticity doch negativ, dann wird
der Zustand der Stréomung dynamisch labil. Dieser Zustand dauert in der Atmo-
sphire normalerweise zeitlich nicht lange an und die Stromung geht wieder ins

Gleichgewicht iiber.
(R9) Ne=L+f20

Da die relative Vorticity (Scherungsvorticity) auf der antizyklonalen Seite negativ
ist, ist sie gleichzeitig durch den Coriolisparameter begrenzt. Die horizontalen
Windscherungen kénnen daher auf der zyklonalen Seite betragsméBig grofer sein
als auf der antizyklonalen Seite.

2.4. Vertikalzivkulationen im Jet Stream

Die ageostrophischen Windkomponenten regen im Jetbereich vertikale Bewe-
gungsfelder an. Diese haben in Abhingigkeit von den beteiligten Prozessen unter-
schiedliche Orientierungen (vgl. Kap.2.3). In einem zonal verlaufenden,
ungekriimmten Jet-Sireak entstehen Vertikalzirkulationen, wie sie in Abb. 5 dar-

gestellt sind.

Der groBe runde Pfeil zeigt einen in der Linge begrenzien Jet Stream, also einen
Jet Streak. Insgesamt sind vier Zirkulationszellen mit dem Jet Streak verbunden.
Am Jeteingang und -ausgang cntwickeln sich jeweils zwei libereinander licgende
Zirkulationszellen mit unterschiedlichen Drehrichtungen. Am Jeteingang teilen
sich beide Zellen den horizontalen Ast in Hohe des Jetmaximums, der, in Strom-
richtung schauend, nach links gerichtet ist. Dieser Ast entsteht durch die
Beschleunigung der Teilchen in den konvergierenden Isohypsen des Jeteinganges.
Die Geschwindigkeitszunahme des geostrophischen Windes fiihrt hier zu einer
Ablenkung der beschleunigien Teilchen zu niedrigeren Potentialwerten, also nach
links. Dadurch entsteht in Hohe des Jetmaximums auf der antizyklonalen Seite
“(rechts) eine ‘Divergenzzone und auf der zyklonalen Seite (links) eine Konver-

-.genzzone..-

-Divergenz in der oberen Troposphire wird in der mittleren Troposphére von Auf-
_steigen begleitet, sowie Konvergenz in der oberen Troposphiire ein Absinken in
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der mittleren Troposphire zur Folge hat. Aus Kontinuitdtsgriinden entsteht unter-
halb des Jetmaximums ein zweiter horizontaler Ast, der den Kreislauf schliefit. Im
Jeteingang ergibt sich eine thermisch direkte Zirkulation unterhalb des Jetmaxi-
mums, in der auf der antizyklonalen Seite warme Luftmassen aufsteigen und auf
der zyklonalen Seite kalte Luftmassen absinken. Analog entwickelt sich eine
zweite Zelle oberhalb des Jetmaximums in der Stratosphire. Auch diese Zelle
besitzt eine thermisch direkte Zirkulation, da der Temperaturgradient in der Stra-
tosphére im Vergleich zur Troposphére umgekehrt ist.

isentrope Flichen
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Abb. 5: Dreidimensionale Darstellung der ageostrophischen Zirkulationen
(gestrichelie Linien) quer zur horizonialen Strémung in einem Jet Streak (run-
der Pfeil) fiir den Jeteingang und den -ausgang (Mattocks and Bleck, 1986). Die
isentropen Flichen liegen auf der antizyklonalen Jetseite vertikal weiter ausein-
ander als auf der zyklonalen Jetseite.

Am Jetausgang kehren sich im Vergleich zum Jeteingang alle Prozesse um: Der
geostrophische Wind nimmt ab, wodurch die mitgefithrten Teilchen abgebremst
werden. Die Abbremsung hat eine Ablenkung der Teilchen nach rechis zur Folge
(in Stromrichtung schauend), das heiflt, der aus der Geschwindigkeitsiinderung
des geostrophischen Windes resultierende ageostrophische Windanteil in Hohe
des Jetmaximums ist zu hoheren Potentialwerten hin gerichtet. Wie am Jeteingang
entstehen zwei gekoppelte Zirkulationen, fiir die sich die Drehrichtungen im Ver-
gleich zum Jeteingang allerdings umkehren. Es handelt sich daher um zwei ther-
misch indirekte Zirkulationen.

Die troposphérischen und stratosphéirischen Zirkulationszellen im Jeteingang und
-ausgang sind nicht voneinander unabhingig, da sie sich ja den ageostrophischen
horizontalen FluB in Hohe des Jetmaximums teilen. In diesem Ast vermischen
sich stratosphérische und troposphérische Luftmassen und im Tropopausenbruch
‘wird im Jeteingang Luft von der Troposphire in die Stratosphiire gebracht sowie
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im Jetausgang Luft von der Stratosphire in die Troposphire. Insgesamt fithren
diese Transporte zu einem Austausch zwischen stratosphirischen und troposphi-
rischen Luftmassen, und die Tropopause entspricht keiner undurchdringlichen
Grenze (Hoskins and Bretherton, 1972). Auch Messungen zeigen, dal innerhalb
des Jet Streams, die Vertikalgeschwindigkeiten auch in Tropopausenhshe nicht
verschwinden. Eine Richtungsumkehr der Vertikalgeschwindigkeit in Hohe des
Jetmaximums, wie es oben vorgestelite Zirkulationszellen voraussetzen, werden
allerdings nur fiir horizontale Windgeschwindigkeiten gréfier als 60 m/s beobach-
tet (Fukao et al., 1991). Die Griinde hierfiir sind nicht bekannt, aber es wird klar,
daB das vorgestellte vertikale Bewegungsfeld in einem Jet-Streak nur ein ideali-

sierter Fall ist.

Aus den oben beschriebenen Vertikalzirkulationen ergibt sich fiir die horizontalen
Konvergenz- und Divergenz-Verteilungen um die Jetachse herum ein Vierer-Pat-
tern (Abb. 6). Konvergenz entsteht am Jeteingang links und am Jetausgang rechts.

p -,

Divergenz ergibt sich entsprechend am Eingang rechts und am Ausgang links. Ein
anfwiirts gerichteter Transport in mittleren Héhen in der Troposphire ist immer
von Divergenz in oberen Niveaus begleitet, sowie Abwirtshewegungen von Kon-
vergenz. Analog zum Konvergenz-Divergenzfeld gilt fiir die relative Vorticity
(Scherungsvorticity), daB sie mehr zyklonal wird am Eingang links und am Auns-

gang rechits.

Konvergenz Divergenz ¢—8¢
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 Abb. 6: Horizontalverteilung fiir die Teilchen-Dynamik in einem Jet Sireak

- “(gestrichelte Linien): Durch konvergierende und divergierende Isohypsen ¢ ent-
 stehen ageostrophischen Windkomponenten v, die die horizontale Strimung
- seitlich ablenken.

. Die Vertikalzirkulationen in Jets hidngen in ihrer Stdrke und, wie die Messungen
-von Fukao et al. (1991) zeigen, auch in ihrem Auftreten von der Intensitét des Jets
ab. Die Intensitit eines Jet-Streaks 148t sich iiber den Laplace Operator, ange-
‘wandt_ auf die horizontale Windgeschwindigkeit, bestimmen. Die Verdnderung
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dieser Intensitit entspricht einer jetogenetischen Funktion, analog zur frontogene-
tischen Funktion. Aus der Bewegungsgleichung (R10), die sich aus dem ageostro—
phischen Anteil, dem geostrophischen und einer Reibungskomponent
zusammensetzt, ergibt sich die Funktion J (R11).

(R10) Du_py LP g op v By, +F,

Dt ' p ox

0
= _Y2 - V2 _2RY,_y2
(R11) (Dtj foVov 268 v—V°F

Die Funkiion J beschreibt die Entstehung von Jets in Form einer frontogeneti-
schen Funktion (Bluestein, 1993). Ist diese Funktion positiv, dann entwickelt sich
ein Jet. Ist sie dagegen negativ, dann verringert sich der Jet. Der zweite Term von
J (der geostrophische Anieil) hiingi hauptséchiich von der Breiienabhingigkeit
des Coriolisparameters ab und ist sehr klein. Der dritte Term, der die Reibungs-
kraft enthilt, ist vor allem fiir Low-level-Jets in der Grenzschicht wichiig. Fir
hochtroposphiérische Jet Streams konnen beide Terme vernachléssigt werden. Aus
dem ersten Term (dem ageostrophischen Anteil) folgt, dall J positiv ist, wenn die
ageostrophische Komponente ein lokales Maximum besitzt. Da der ageostrophi-
sche Wind proportional zum Beschleunigungsvektor ist, fithrt lokale Beschleuni-
gung der Teilchen zw einem lokalen Windmaximum. Die Entstehung von Jet
Streams ist daher mit groBen ageostrophischen Komponenten in Hoéhe des Jetma-
ximums gekoppelt und wie beschrieben werden aus Kontinuititsgriinden vertikale
Zirkulationen angeregt.

Das beschriebene Vierer-Pattern ist nur fiilr einen zonal verlaufenden, unge-
kriimmten Jet-Streak giiltig. Kommen weitere Einfliisse hinzu, dann verdndert
sich auch die beschriebene Vertikalzirkulation. Fiir einen gekriimmiten Jet mit
cinem konstanten Geschwindigkeitsfeld, eingebettet in einer stationdren Welle,
ergeben sich zum Beispiel Konfluenz- und Divergenzzonen, die nicht wie im Vie-
rer-Pattern quer zur Jetachse zueinander liegen, sondern paraliel zur StrOmung
(Shapiro and Kennedy, 1981). Dadurch werden in einem zyklonal gekriimmten Jet
die Konvergenz- und Divergenzzonen des zugrundeliegenden Vierer-Patterns auf
der zykionalen Seite des Jets noch weiter verstirkt. In einem antizyklonal
gekrimmten Jet hingegen werden entsprechend die Zonen der antizyklonalen
Seite verstirkt (Beebe and Bates, 1955). Im Gegensatz dazu zeigen Modellrech-
nungen, daf es ebenfalls moglich ist, daB durch Kriimmungseffekte die Zirkula-
tionen, die fiir einen ungekriimmten Jet erwartet werden, nicht verstarkt sondern
unterbunden werden (Cammas and Ramond, 1989).

Fiir die Vertikalzirkulationen besteht anch eine Abhingigkeit zur horizontalen Jet-
geschwindigkeit, also zur Jetstdrke. Dies wurde mithilfe der jetogenetischen
Funktion (R11) weiter oben bereits theoretisch vorgestellt. Dabei kénnen neben
_den baroklinen Kriften auch physikalische Prozesse, wie die Freisetzung latenter
‘Wirme, verstirkend auf den Jet wirken (Chen and Dell’Osso, 1987). Van Tuyl
“und - Young (1982) zeigen in Modellrechnungen, dafl sich das Vierer-Pattern des
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ungekriimmten Jets nur fiir kleine Geschwindigkeiten (26 m/s) einstellt. Dies
widerspricht den Beobachtungen von Fukao et al. (1991). Nach Van Tuyl und
Young weisen Jets mit hoheren Geschwindigkeiten ein Dreier-Patiern auf. Das
Dreier-Pattern besitzt einen aufwiirts gerichteten Ast und zwei abwirts gerichte-
ten Asten. Diese Struktur entsteht aus dem Vierer-Pattern, indem sich der auf-
wiirts gerichtete Ast am Jetausgang links zur Jetachse hin verschiebt und mit dem
aufwirts gerichteten Ast am Jeteingang rechts verbindet. Beide sonst einzeln vor-
handene, aufwiirts gerichtete Aste liegen dann als ein gemeinsamer Ast in der
Mitte des Jet Streaks zwischen den beiden absteigenden Asten. Die Anregung, die
fiir die Verdnderungen des Vierer-Patterns notwendig ist, erfolgt, wenn eine St6-
rung der hochtroposphiirischen Strémung einen Amplitudenwachstum verursacht,

der quadratisch zu ihrer Rossby-Zahl ist.

Moore und Van Knowe (1992) verwenden das Modell von Van Tuyl und Young,
um zu zeigen, daB zyklonale Kriimmungen gréBere ageostrophische Komponen-
ten erzeugen als antizyklonale Kriimmungen. Verschiedene Konfigurationen zwi-
schen den Verteilungen der potentiellen Temperatur und des geostrophischen
Windes sowie cinem ungekriimmten Jet verursachen unterschiedliche Verschie-
bungen der Vertikalzirkulationen beziiglich der Jetachse (Shapiro, 1983). Hier-
durch kann zum Beispiel auch der abwirts gerichiete Ast der thermisch direkten
Zirkulation am Jeteingang auf die antizyklonale Seite des Jeis verschoben wer-
den, wodurch der Eindruck einer thermisch indirekten Zirkulation entsteht.

Auch die Sekundirzirkulation der mit dem Jet gekoppelten Front hat einen Ein-
flup auf die ageostrophischen Komponenten im Jet. Uccellini und Johnson (1979)
stellen eine Fallstudie vor, in der die Vertikalzirkulation des hochtroposphiri-
schen Jets mit dem Windfeld in unteren Niveaus gekoppelt ist. Liegt zum Beispiel
am Jetausgang die Bodenfront nicht parallel sondern quer zur Jetachse, kénnen
sich die Sekundirzirkulationen beider Systeme koppeln und einen verstdrkten
aufwirts gerichteten Transport verursachen (Shapiro et al., 1982). Auf der zyklo-
nalen Seite des Jets konnen die verstirkien konvektiven Prozesse zu starker Wol-
kenbildung fiihren.

Kurzfassung

Zusammenfassend lassen sich folgende Erscheinungen fiir die Vertikalzirkulatio-
nen in Jets beschreiben: Fiir einen ungekriimmten, isohypsenparallel verlaufenden
Jet kann ein Vierer-Pattern fiir die Divergenz- und Konvergenzzonen im Jetbe-
reich berechnet werden. Diese ergeben im Jeteingang eine thermisch direkte Zir-
kulation und im Jetausgang cine thermisch indirekte Zirkulation unterhalb des
Jetmaximums. Durch Geschwindigkeiis-, Richtungs- oder Kriimmungsédnderun-
.gen des geostrophischen Windes entstehen ageostrophische Windanteile, die zu
ciner Verschiebung der Jetachse quer zu den Isohypsen fiihren. Dadurch werden
- auch die Vertikalzirkulationen gegeniiber der Front verschoben. Die Sekundérzir-
kulation der Front kann dadurch die Vertikalzirkulationen des. hochtroposphan-
-schen Jets sowohl verstdrken als auch abschwichen. -
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Hiufig handelt es sich bei Front-Jet-Systemen nicht um stationére Systeme son-
dern um bewegte. Wihrend seiner Lebensdauer wandert das Front-Jet-System
durch die barckline Welle und in Abhiéngigkeit von seiner Lage innerhalb der
Welle und des verdnderlichen Temperaturgradienten entlang der Front verdndert
der Jet seine Kriimmung und Geschwindigkeit und damit die Lage der Vertikalzir-
kulationen im Front-Jet-System. In wandernden Fronten werden die Zirkulationen
aufgrund der vertikalen Scherungen oft gréBer als in stationdren Systemen
(Orlanski and Ross, 1977). Gerade die Untersuchung des Stratosphéren-Tropo-
sphiren-Austausches in Bezug auf Spurengaskonzentrationen wird durch die
Variabilitit der Zirkulationen sehr erschwert. Wohl kann in Fallstudien der jewel-
lige Transport zwischen beiden Sphéren analysiert werden. Fallstudien erlauben
aber keine Aussage fiber mittlere Verhiltnisse in Bezug auf die Vertikalzirkulatio-
nen und den begleitenden STE. Auch theoretische Analysen sind nicht eindeutig,
da unterschiedliche Berechnungen des geostrophischen Flusses moglich sind und
diese zu unterschiedlichen Ergebnissen fithren (Blackburn, 1985).

2.5. Ozenverteilung im Jef Stream

Mit den meteorologischen Aspekten des Jet Streams beschiftigte man sich bereits
in den 40ern sehr ausgeprigi. in den foigenden 20 Jahren wurde das System der
Starkwinde immer besser verstanden und konnte auch theoretisch beschrieben
werden. Erst nach den Verdffentlichungen von Reed (1955) und Reed und Daniel-
sen (1959), die sich mit Fronten in der oberen Troposphére im Bereich von Jet
Streams befassen, dachte man iiber die Verteilung von Spurengasen im Jet nach.
Die beiden genannten Verdffentlichungen zeigen, daB es an hochtroposphiirischen
Fronten zum Austausch zwischen stratosphérischen und troposphdrischen Luft-
massen kommt. Aufgrund der unterschiedlichen Zusammenseizung der beiden
Sphiren beziiglich der Spurengase 148t sich dieser Austausch in den Konzentrati-
onsverteilungen nachweisen.

Briggs und Roach (1963) stellen die Ergebnisse von 22 Fligen vor, mitf denen
Messungen von Ozon und Wasserdampf im Jetbereich durchgefiihrt wurden.
Abb. 7 zeigt eine mittiere Verteilung von Ozon und Wasserdampi im Jeiguer-
schnitt.

Deutlich ist um den Tropopausenbruch ein Absinken der héheren Ozonkonzentra-
tionen zu erkennen. Wahrend der 22 Fliige wurden sechs Fille beobachtet, in
denen solch eine Zunge stratosphérischer Luft in die Troposphire hineinreicht, In
diesen Fillen ist die Vertikalzirkulation gréBer alg sie im Miitel beobachtet wird
und die Vertikalgeschwindigkeiten betragen 8-10 cm/s. Die mittlere Vertikalge-
schwindigkeit liegt sonst bei nur wenigen cm/s. Auf der zyklonalen Seite ist die
Ozonkonzentration unterhalb der Tropopause leicht hdher als auf der antizyklona-
len Seite. Allerdings mufl man berticksichtigen, dafl das nachtrigliche Eintragen
einer mittleren Tropopause in den Jetquerschnitt keine Aussage iiber Transporte
zwischen Troposphire und Stratosphire zuldft.
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Abb. 7: Mittlere Ozon- [10 ppbv; durchgezogen] und Wasserdampfverteilung
/1 o7 g/kg: gestrichelt] im Jet-Querschnitt; erstellt aus Messungen von 22 F lii-
gen (Briggs and Roach, 1963). J gibt die mittlere Position des Jetcores an. Die
Achsen sind absolute Entfernungen [km] zum Jetcore. Die dicken Linien mar-
kieren die mittlere Tropopausenhihe.

ﬁﬁﬁﬁﬁﬁﬁ R EATA o Q@i 1 1
Danielsen (1968) stellt Messungen in einer Tropopausenfaltung vor. Anhand von

PV-Verteilungen und gemessenen f-Aktivitdten untersucht er die Zirkulationen
an einer Tropopausenfaltung und folgert, daB eine Faltung von einer direkten und
ciner indirekten Zelle im Jetbereich begleitet wird. Diese verursachen einen
Ozoneintrag auf der zyklonalen Seite des Jets in die Troposphére und ein Ozonde-
fizit oberhalb der tropzschen Tropooause Spatere Ozonmessungen bestaugen
dlBSE Vertellung (Abb 8) : - :

Sechmst et al. (1986) zeigen in einer Analyse von TOMS-Daien und PV Verte1—
lungen, daB sich Konvergenz- und Divergenzzonen im Jetbereich auch weit -
auBerhalb des Jets erstrecken kdnnen (Abb. 9). Typisch sind die hohen Ozonwerte
am Jetausgang oberhalb des Jetmaximums. Sie entsichen durch die obere Zirkala-
tionszelle, die hier einen absmkenden Ast besitzt und dadurch Luftmassen mit
_hohen Ozonkonzentrationen ~in der - Stratosphare abwirts transportiert (vgl.
~Abb. 5). Am Jeteingang sind die Ozonwerte auf der zyklonalen Seite eher klein,
da hier in der Stratosphére durch die obere erkulationszelle aufstexgende Luft—
~massen den Ozonsaulengchait vemngem : :
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Abb. 8: Ozonverteilung 10 ppbv] in einer Tropopausenfaltung vom 13. Mdirz
1978 (Shapiro, 1980). Die Grenze zwischen schattierten und unschattierten
Bereichen entspricht der dynamischen Tropopause bei 1.0-10”7 K/Pa/s. Die
Contour-Linien wurden fiiv den oberen Bereich (gepunktet) und den unteren
Bereich (durchgezogen) getrennt analysiert.

3

Die Stratosphire ist durch ihre ozonreiche, trockene Luft eine natiirliche Quelle
1t

fiir troposphirisches Ozon und einen geringen Wasserdampf{gehalt. Obwohl die
Tropopause aufgrund der thermischen Schichtung weitestgehend eine Barriere fiir
den Luftmassenaustausch zwischen Stratosphiire und Troposphire. darstellt g1bt -
es verschiedene Mecnamsmen die emen Austausch ermoghchen

Reiter_ﬂ(1975) 'gibt einen Uberblick iiber die am STE beteiligten Prozesse und
ihren prozentualen Anteil am Austausch der gesamten stratosphirischen ‘Luft-
masse. Austauschprozesse sind a) groiskalige Turbulenzen im Bereich der Strahl-
strome (Tropopausenfaltungen), b) vertikale Zirkulationen in Verbindung mit der
‘Hadleyzelle, ¢) die mit der Jahreszeit variierende Tropopausenhhe und d) kiein-
skalige turbulente Transporte durch die -Tropopause hindurch. Wihrend die bei-
_ den letzten Prozesse. gemelnsam nur ‘zu einem Austausch von ‘etwa 10-% der
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Abb. 9: Schematische Horizontalverteilung in 300 hPa der Isohypsen (durch-

gezogen), Isotachen (gesirichelt) und Ozonkonzentration (schattiert) {(Sechrist
et al, 1986). Die Divergenzzone am Jeiausgang links -erkennbar durch die
hohen Ozonwerte- erstreckt sich weit aufierhalb des Jets.

gesamten stratosphirischen Luftmassen fiihren, verursachen die beiden erstge-
nannten einen Luftmassenaustausch von 20 % beziehungsweise 38 %. Diese bei-
den Austauschmechanismen sind stark jahreszeitenabhingig. Man erwartet, dal
sie im Friihjahr durch die groBen baroklinen Instabilititen im Jetniveau verstirkt
auftreten und dadurch die Ursache fiir das beobachtete Ozonmaximum im Friih-
jahr sind. Neben der jahreszeitlich variierenden Tropopausenhhe faBt Holton et
al. (1995) die wesentlichen Austausch-Prozesse unter irreversiblen Eddy-Phéno-
menen zusammen. Ist die Tropopause in solchen Cutoff-Zyklonen durch grofie
meridionale Verschiebungen gesiort, kann es zum STE kommen. Als Ursache
kénnen konvektive oder strahlungsbedingte Zersibrungen der Tropopause im
Trogbereich, turbulente Mischungsprozesse im Jetbereich oder Tropopausenfal-
tungen verantwortlich sein. T N

Meridionale Zirkulationen

In der Stratosphire werden mittlere Verteilungen der Ozonkonzentration oder der
Feuchte durch die globale Zirkulation bestimmt: In niederen Breiten findet auf-
‘grund der erhohten Energiezufuhr ein Aufsteigen der Luftmassen statt, das in
“‘hoheren Breiten durch Absinken kompensiert wird. Der Motor dieser Dynamik ist
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das downward pumping in den mittleren Breiten (Haynes et al., 1991; Rosenlof
and Holton, 1993). In der Horizontalen entsteht hierdurch innerhalb der Strato-
sphére ein Transport von ozonreicher, trockener Luft von tropischen zu polaren
Breiten und einem entgegengesetzt gerichteten Transport in der Troposphére (vgl.
Kap. 3.4). Der hier einfach beschriebene Kreislauf der Luftmassen zwischen
Aguator und Pol wird thermisch durch die unterschiedliche Erwirmung der Erd-
oberfliche und der dariiberliegenden Luftschichten in den verschiedenen Breiten
iiber Kontinenten und Ozeanen sowie dynamisch durch die ablenkende Kraft der
Erdrotation und durch Reibungskrifie beeinflult. Es entstehen mehrere meridio-
nale Zirkulationszellen auf beiden Hemisphéren, wie zum Beispiel die Hadley-
Zelle, die Ferrel-Zirkulation und eine polare Zelle.

Die Hadley-Zelle ist im Mittel ein vertikales, geschlossenes Zirkulationssystem in
der Troposphire. Im Bereich des Aquators steigen erwirmte Luftmassen auf und
strdmen in hdheren Schichten polwiirts. In etwa 30° Breite erfolgt eine grofiriu-
mige Absinkbewegung, und die Luft fliefit in unieren Schichten der Atrosphire
als Passat dquatorwirts zuriick. Die Ferrel-Zirkulation ist eine geschlossene Zir-
kulationszelle in mittleren Breiten mit aufsteigenden Luftmassen in der subpola-
ren Tiefdruckrinne und einem Absinken in den Subtropenhochs. Die horizontale
Ausgleichsstromung erfolgt in den unteren Schichten von den Subtropen zur sub-
polaren Tiefdruckrinne. Der absinkende Ast der Ferrel-Zelle st6Bt mit dem der
Hadley-Zelle zusammen. An der Grenze zwischen diesen beiden Zellen kommt es
durch stark unterschiedliche Temperaturen zu einer unierschiedlich hoch gelege-
nen Tropopause und somit zu einem Tropopausenbruch. Durch diesen hindurch
kann innerhalb der Hadley-Zirkulation stratosphéirische Luft in die Troposphire
transportiert werden. In den mittleren Breiten erfolgt der Austausch beeinfluflt
durch Zyklonenaktivititen hingegen eher in diskontinuierlichen Prozessen. Dazu
zihlen Kaltlufttropfen und Tropopausenfaltungen.

Kalthufttropfen (Cut-Gff-Lows)

Kaltlufitropfen kénnen durch die Abschniirung einer Kaltluftzunge auf der Riick-
seite eines alten Tiefdruckgebietes oder durch einen Cut-Off-Prozef entstehen.
Dabei bildet sich immer ein abgeschlossenes Gebiet von Kaltlufi in der mittleren
und oberen Troposphire, das in der Hohe immer mit einem Hohentief verbunden
ist. Am Boden wirkt sich der Kaltlufttropfen nur durch eine schwache zyklonale
Deformation in der Lufidruckverteilung oder auch gar nicht aus. Mit dem Kalt-
Iufttropfen wird ozonreiche stratosphérische Luft in niedrigere Breiten transpor-
tiert. Hier liegt die kalte Luft iiber wirmerer, wodurch es zu vertikalen Turbu-

lenzen und Durchmischung mit troposphiérischer Luft komimt.

Im Cut-Off-Prozel entsteht das Hohentief durch Abschniiren eines Wellentals in
der Hohenstrémung. Ausgangslage ist einc barokline Welle in der Hhenstro-
mung, deren Strémungsanordnung instabil ist, so daf3 sich ihre Amplitude vergro-
Bert. Uber die Phase eines Tiefdruckiroges entsteht durch Abschniirung ein neues
‘Hohentief, wihrend sich nérdlich davon die Hohenstromung wieder in zonaler
Richtung herstellt.
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Tropepausenfaltungen

Seit den 60er werden Tropopausenfaltungen immer wieder in Fallstudien unter-
sucht. Diese Studien zeigen, daB Faltungen mit zyklogenetisch aktiven Jets
gekoppelt sind. Dabei transportieren groBle Vertikalbewegungen den Jet abwirts.
Es entsteht ein supergeostrophischer FluB, der stratosphérische Luft an der kalten,
zyklonalen Seite des Jets in die Troposphire intrudiert. Tropopausenfaltungen sind
somit groBskalige Turbulenzen im Bereich der Strahlstréme und k&nnen auch als
Hohenfrontogenese verstanden werden. Die Initialisierung der Faltung erfolgt durch
eine quasigeostrophische Scherung in der baroklinen Zone westlich eines sich entwik-
kelnden Troges oder Wirbels (Danielsen, 1968). Durch die zeitliche Anderung der
vertikalen Windscherung entsteht eine Sekundérzirkulation senkrecht zur Frontal-
zone. Diese thermisch direkte Zirkulation bewirkt ein Absinken der Luftmassen auf
der zyklonalen Seite des Jets und ein Aufsteigen der Luftmassen auf der antizyklona-

lenn Seite. Diese thermisch direkte Zirkulation in der warmen Luftmasse wird ven

einer thermisch indirekten Zirkulation in der kalten Luftmasse begleitet. Im obersten
Frontbereich flieBen beide Zirkulationen zusammen. Diese Konfluenzzone von
absteigender warmer und kalter Luft wirkt frontogenetisch und somit der Zerstdrung
der Frontalzone, zum Beispiel durch kleinskalige Diffusion, entgegen. Mit dem
Absinken der Luft in der Faltung setzt an den Grenzen eine Durchmischung mit der
umgebenden troposphirischen Luft ein (Abb. 10).

Durch das Absinken der stratosphirischen Luft in den Faltungen ergeben sich tief in
die Troposphire herunterreichende vertikale Troge. In diesen Trogen stratosphéri-
scher Luft finden sich hohe Ozonkonzenirationen, wodurch bei der Durchmischung
von stratosphiirischen und troposphirischen Luftmassen ein bedeutender Ozoneintrag
in die Troposphiire geleistet wird. Intrudierte Luft bleibt in der Regel nicht unterhalb
der Faltung, sondern wird mit der stirkeren horizontalen Strémung mitgefiibrt. Dabei
kann sie sich auf spiralférmigen Bahnen bewegen (Reiter, 1963), wenn sie in das Ein-
zugsgebiet von weiteren Vertikalzirkulationen im Jet gerdt oder auch in die grofrdu-
mige Zirkulation von Hochdruckgebieten (Danielsen, 1980). Wenn aber der fronto-
genetisch bedingte, konvergente Fluf von troposphirischer Luft einer turbulenten
Diffusion entgegenwirki, kann die stratosphérische Luft in der Faltung verbleiben,
und mit dem Anheben der Tropopause wird sie wieder in den Ausgangszusiand

zuriickgesetzt.

Statistiken zdhlen etwa 10 Faltungen pro Jahr iiber einer Station im europ#ischen
Raum (Van Haver et al., 1996; Blonsky and Speth, 1997) und tiglich mehrere Fal-
tungen gleichzeitig iber der Nordhemisphire (Hendriks et al., 1997). Der mlttlere
abwirts genchtete OzonfluB in einer Faltung -betrdgt etwa (1-6) 1012 Mole-
kule/cm /s (Vlezee et ‘al., 1983). Neuere Modellrechnungen ecrgeben mit
1-101 Molekiile/cm? /s einen kleineren Fluf (Ebel et al., 1992) bei einem gesam-
‘ten Netto-Ozontransport pro Faltung von 1- 108 kg Ozon (Lamarque and Hess,
'1994). Die riumliche Hochrhnung auf den globalen Bereich ist sehr ungenau, da
Angaben iiber die Hiufigkeit von Faltungen und ihre riumlichen "Ausmafe
~geschiitzt werden miissen. Mithilfe von Radioaktivitdtsmessungen konnte die
gesamte Masse stratosphirischer Luft abgeschitzt werden, die pro Jahr in die Tro-
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Abb. IG: Schematischer vertikaler Querschniti durch eine sich entwickelnde
Tropopausenfaliung. Anfangs- und Endsiadium der siratosphdrischen Lifizunge
sind gezeigt. An den Rdindern findet durch Diffusion ein Austausch zwischen
Stratosphdre und Troposphdre statt (Danielsen et al., 1987a).

posphére transportiert wird. Daraus ergibt sich ein durchschnittlicher Ozonfiu3
von 8-1010 Molekiilen/cm?s fiir die gesarnte nordliche Hemisphire (Danielsen
and Mohnen, 1977). Das zeigt, dafl in Faltungen der Flufl um ein bis zwei Gré-
Benordnungen hoher liegt als das globale Miitel.. '

Streamer

Eine andere Form von Intrusion sind neben den Tropopausenfaltungen die Strea-
mer. Streamer bezeichnen diinne, langgezogene Bénder stratosphérischer Luft,
die sich in der Umgebung von meist antizyklonalen Strémungen dquatorwirts
ausrollen. Dabei bilden sic isolierte, inkohérente Strukturen (Peters et al., 1995).
Ein ‘Unterschied zu Faltungen ist die mittlere Skala der Streamer-Prozesse, die
zwischen kleinriumigen Turbulenzen und groSriumigen Stromungsanordnungen
liegt. Ein weiterer Unterschied ist, dafi das Aufbrechen der Streamer ein irreversi-
bler Vorgang ist, der sicher siellt, da das Band von stratosphérische Luft sich
nicht in die Stratosphiire zuriickziehen kann, wie es bei Faltungen moglich ist
(Appenzeller and Davies, 1992; Appenzeller et al., 1996). Die beobachteten Insta-
Dbilitdten sind analog zur klassischen Scherzonen-Instabilitit, R
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3. Zwei atmosphérische Spurengase

3.1. Chemie versus Dynamik

Das Klima der Erde und die chemische Zusamimensetzung der Atmosphére sind
genau ausbalancierte und voneinander abhiingige Systeme (Thompson, 1992). Die
Veridnderung des Klimas zieht unweigerlich eine Verinderung der chemischen
Zusammensetzung nach sich und umgekehrt. So verursacht zum Beispiel die
Erhohung der troposphirischen CO,-Konzentration einen Temperaturanstieg in
der Troposphiire. Umgekehrt beeinfluft eine Verdnderung der dynamischen Pro-
zesse, deren Gesamtheit das Klima bestimmt, auch die Konzentrationen der Spu-
rengase. Wenn sich beispielsweise die Mechanismen des Siratosphiren-Tropo-
sphiren-Austausches (STE) verdndern und mit ihnen die Grofie des Massentrans-
portes, dann veriindert sich unter anderem auch die troposphérische Ozonkonzen-
tration, da die Stratosphire eine natiirliche Quelle des troposphirischen Ozons ist.
Atmosphirische Dynamik und Chemie sind grofirdumig und kleinrdumig mitein-
ander gekoppelt, da durch vertikale und horizontale Transporte lokal emittierte
Spurengase verbreitet werden. Neben den Konzentrationen anderer Spurengase
und neben der Strahlungsintensitii bestimint auch die Transportzeit, ob die Spu-
rengase selbst oder chemische Folgeprodukte in entfernte Gebiete gelangen. Das
Strahlungsabsorptionsverhalten der Spurengase beeintriichtigt unterdessen die
Temperaturstrukturen der Atmosphire (Graedel and Crutzen, 1994).

Will man die zukiinftige Entwicklung von Klima und Atmosphire beurteilen, so
miissen alle dynamischen und chemischen Prozesse sowie ihre Wechselwirkun-
gen bekannt sein. Fiir die chemischen Prozesse miissen dabei sowohl die natiirli-
chen als auch die anthropogenen Quellen betrachtet werden. Durch Industrie und
Verkehr werden zum Beispiel CO,, CO, CHs, NO, am Boden aus anthropogenen
Quelien emittiert. Sehr reaktive Spurengase, die am Boden emittiert wurden, sind
oft umgesetzt, bevor sie in die obere Troposphire transportiert werden konnei.
Durch die Abgase von Flugzeugen werden aber auch direkt in der oberen Tropo-
sphire Konzenirationen von NG, Hy0 oder Aerosolen beeintriichtigt. Eine natlir-
liche Quellregion fiir die obere Troposphire ist die Stratosphire. Durch
verschiedene Austauschmechanismen wird ozonreiche und trockene Luft aus der
Stratosphiire in die Troposphire transportiert. Sowohl das zusitzliche Gzon als
auch der verringerte Wasserdampfgehalt bringen die chemischen und dynami-
schen Prozesse aus dem Gleichgewicht. '

Wasserdampf besitzt drei wesentliche Aufgaben innerhalb der dynamischen und
chemischen Prozesse der Atmosphire. Beim Verdampfen und Kondensieren spei-
. chert beziehungsweise setzt Wasserdampf Energie in Form von Jatenter Warme
. frei und ist so ein Motor fiir die atmosphirische Dynamik. Als vorherrschendes

Treibhausgas verursacht Wasserdampf in einer wolkenfreien Atmosphire 90%
des Treibhauseffektes. Von Klima-Modellen wird ein troposphérischer Tempera-
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turanstieg vorhergesagt, der durch einen Anstieg der CO, Konzentration verur-
sacht wird, aber zu 2/3 aus einer positiven Riickkopplung des Wasserdampfes
durch Strahlungseffckte bedingt ist. Als chemische Substanz ist Wasserdampf

iiber den photolytischen Abbau von Ozon eine Quelle fir OH-Radikale und
nimmt somit Einfiu} auf die Oxidationskapazitit der Atmosphire.

In der Atmosphére spielt Ozon unterschiedliche Rollen und hat daher auf die Bio-
sphire der Erde positive, aber auch negative Auswirkungen. Etwa 90 % des
gesamten atmosphirischen Ozons befinden sich in der Stratosphiére und nur etwa
10 % in der Troposphire. In der Stratosphire wirkt Gzon iiber seine photolytische
Produktion als UV-B-Strahlenschutz. Hier trigt die Bildung von Ozon wesentlich
zum Erhalt der Biosphire der Erde bei. Allerdings wird eine Abnahme der Ozon-
konzentration durch katalytische Prozesse unter Mitwirkung von Chlor beobach-
tet (5 % pro Dekade). Gleichzeitig ist erwiesen, daf die Ozonkonzentration in der
Troposphire zunimmt (0.5-1 % pro Jahr) (Volz and Kley, 1988). Hier wirkt Ozon
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als foxisches Gas schidigend auf Lebewesen (WMG, 1995).

3.2. Czon

Stratosphiirische Chemie

In der Stratosphire entsteht das dreiatomige Sauerstoffmolekiil Ozon durch Pho-
todissoziation. UV-Strahlung mit Wellenléingen kleiner als 242 nm spaltet zwei-
atomige Sauerstoffmolekiile in einzelne Atome auf. Uber StoBreaktionen lagern
sich die einzelnen Sauerstoffatome O an die Molekiile O, an und bilden Ozon O3
(R12). Genauso wie Ozon photochemisch produziert wird, wird es auch photo-
chemisch abgebaut. Strahlung mit Wellenlingen kleiner 1140 nm spaltet vom
Ozon ecin Saucrstoffatom ab. Dieses Sauerstoffatom kann bei einem Stofl mit
einem weiteren Ozonmolekiil zu molekularem Sauerstoff reagieren (R13) (Chap-
man, 1930).

- (R12) Netio-Produkiion: 30, + hv - 204 (A < 242 nin)
" (R13) Netto-Destruktion: 205 + hv — 30, (A < 1140 nm)

Hanptsichlich erfolgt der Ozonabban aber fiber katalytische Reaktionskreisldnfe
von Radikalen (X*, XO*). Die wichtigsten Katalysatoren in der Stratosphire sind
die Stickoxide (Crutzen, 1970). Aber auch das Hydroxylradikal oder Chlorverbin-
dungen zerstoren Ozon (Molina and Rowland, 1974). Allgemein liBt sich der
‘Reaktionskreislauf folgendermallen zusammenfassen:
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(R14) X* 4+ 05 - XO*+ Oy
O3+hvy - 0+0;
O+X0* 5 X*+0,

Netto: 203 + hv — 302

Die Stickoxide in der Stratosphire resultieren vor allem aus dem Abbau von N,O.
Dieses Gas entstammt hauptsichlich aus biogenen bodennahen Emissionen. In
der Troposphire ist N,O sehr reaktionstriige und besitzt eine mittlere Lebens-
dauer von 150 Jahren. Erst in der Stratosphire wird es durch verschiedene Pro-
zesse zersetzt. Fine direkie Quelle der Stickoxide sind zum Beispiel
Flugzeugemissionen. Unterhalb von 40 km Hohe wird der Ozonabbau durch den
NO,-Kreislauf dominiert.

Auch die Hydroxyiradikale (OH, HO,) zerstdren O und sind Folgeprodukte aus
Reaktionen mit Wasserdampf und zum Beispiel angeregten Sauerstoffatomen:

(R15) H,0 + O('D) — 20H*

amthhsmmoer

Die Quelie der Chlorverbindungen sind zum grobien Teil die anthropogen
tierten FCKWs. Sie sind chemisch sehr stabil und werden erst in 20-25 km Hohe
durch die energiereichere Strahlung zerlegt. Aus CFCl; und CF,Cl, entstehen
Chloratome und Chlormonoxidmolekiile. Dieser Kreislauf ist um 40 km Hohe am
effektivsten, da in niedrigeren Hohen der Stratosphire die Konzentration von ato-
maren Sauerstoffradikalen nicht geniigend grof ist. Dort wird ein Chlor-Kreislauf
wichtig, an dem keine Sauerstoffatome beteiligt sind (Molina and Molina, 1987):

=3
o

m;f
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(R16) . : Ci+03 = ClO+ 0Oy _ - (2x)
CIO + CIO+ M — ClyO, + M g SRR
Cl,0, + hv — CICO + (1
ClIOO+M - Cl+0,+ M

Netto: 203 +hv — 30,

Die Katalysatoren nehmen natiirlich auch an anderen als den Ozon abbauenden
Reaktionen teil. Zum Beispiel wird der Ozonabbau durch Reaktionen der Kataly—
satoren nntereinander natiirlich begrenzt.

Troposphirische Chemie

‘Der Anteil des troposphirischen Ozons am Gesamtozonbetrag der Atmosphére
betriigt nur etwa zehn Prozent. Ein Teil dieser Menge stammt aus der Stratosphire
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und bildet einen natfirlichen Hintergrund fiir das troposphérische Ozon. Der
andere Teil entsteht in der Troposphére durch chemische Reaktionen aus Vorlidu-
fersubstanzen, insbesondere aus CH, und CO. In der Troposphire ist Ozon als
Oxidant, das heifit als Verbindung, die leicht Sauerstoff abspaltet, von Bedeutung
und ist die gréBte Quelle fiir das Hydroxylradikal (R17) (Levy, 1971).

(R17) O3 +hv - O(D)+ 0, (A < 310 nm)
O(D) + H,0 — 20H*

Dieses sehr reaktive Radikal ist inert gegeniiber Sauerstoff und Stickstoff, den
Hauptbestandteilen der Luft, reagiert aber mit den meisten anderen Spurenstof-
fen. Da OH ein Fragment des sehr stabilen Wassermolekiils ist, ist OH bemiiht,
sich tiber diec Aufnahme eines weiteren Wassersioffmolekiils zuriick zu verwan-
deln. Da in der Troposphire anfgrund der im Vergleich zur Stratosphire einge-
schriankten Strahlung nur noch sehr wenige photochemische Prozesse ablaufen,
sind reaktive Substanzen fiir die troposphirische Chemie besonders relevant, da
sie zur Reinigung der Troposphiire von Spurengasen beitragen. Uber OH-Reaktio-
nen werden Stoffe abgebaut, bis Produkte entstehen, die leicht deponiert werden.
So ermdoglicht das OH-Radikal auch die Oxydation von Gasen, die nicht wasser-
I6slich sind und daher nicht durch feuchte Deposition aus der Atmosphire ent-
fernt werden kdnnen.

In der Troposphire hat Czon auch negative Auswirkungen, zum Beispiel auf die
langfristige Klimaentwicklung. Durch die Absorption der infraroten Strahlung
(A<750 nm), die von der Erdoberfliche emittiert wird, erwirmt Ozon die Tropo-
sphire zusiitzlich und nimmt EinfluBl auf die Oberflichentemperatur der Erde.
Dabei verkleinert Ozon ein infrarotes Fenster, in dem die Erde ins Weltall zuriick-
strahlt und in dem Wasserdampf und Kohlendioxid - die beiden gréften IR-
Absorber - nicht absorbieren. Eine Erhohung der Ozonkonzentration in der Tro-
posphiire hat daher eine Erwirmung der Erdoberfliche zur Folge, eine Verringe-
rung der Konzentration cine Abkiihlung. Da die Absorptionsfdhigkeit des Ozons
fiir langwellige Strahlung mit steigendem Druck zunimmt, verursacht eine Ande-
rung der Ozonkonzentration in der Troposphire eine zwei- bis dreifach stirkere
Zu- oder Abnahme der Oberflichentemperatur als die gleiche Anderung der
Ozonkonzentration in der Stratosphiire [Isaksen and Hov, 1987].

Fiir die Bildung von Ozon gibt es in der Troposphére nur einen Reaktionsmecha-
nismus iiber die Photolyse von Sticksioffdioxid. Strahlung it einer Wellenlénge
kleiner ais 400 nm spaltet vom Stickstoffdioxid NO, ein Sauerstoffatom ab. Uber
einen SioBpariner rekombiniert das Sauverstoffatom mit molekularem Sanerstoff
zu Ozon (R18) [Penkett et al., 1988].

(R18) : NOy +hv - NO+ O (A <400 nm)
e 0+0,+M 03+ M (M: StoBpartner)
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Das gleichzeitig produzierie Stickstoffmonoxid NO fiihrt allerdings wieder zum
Abbau von O, indem es erneut ein Sauerstoffatom des Ozons aufnimmt und
Stickstoffdioxid bildet.

w3 L MIvAIG U

(R19) NO + 03 = NOy + Oy

Es entsteht ein photostationires Gleichgewicht zwischen NO, NO, und Ozon, in
dem zeitweise Ozon umgewandelt, aber weder produziert noch zerstdrt wird. Um
die Schwankungen der Ozonkonzentration, die durch den NO-NO,-Kreislauf ent-
stehen, auszuschalten, ist die Summe von Oz und NG, eine hédufig verwendete
GréBe zur Darstellung der Ozonkonzentration: Ox:=03+NO,. Ozon kann in die-
sem Kreislanf nur produziert werden, wenn NO zn NO; konvertiert, indem es
nicht mit O reagiert. In Anwesenheit von NO und NO, als Katalysatoren ist dies
in Methan- oder Kohienmonoxid-Oxidationszykien mbglich.

Bei der Oxidation von Methan CH, wirken das Peroxydradikal HO, sowie Stick-
stoffmonoxid und Stickstoffdioxid nur als Katalysatoren. Die Produkte sind
Methanal (Formaldehyd) und Ozon [Crutzen and Zimmermann, 1991]:

(R20) CH, + OH — CH3 + H,O
CH;+0,+M > CH30, + M (M: StoBpartner)
CH302 +NO — CH3O + NOz
CH3O + 02 — CHzo + HOZ
HO,; + NO — OH + NG,

NOy+hv - NO+0O (A < 400 nm)
C+0,+M =03+ M (M: StoBpartner)
Netto: CHy + 40, — CHyO + HyO +20;

Auch die Oxidation von zum Beispiel CO oder CH,O fiihrt zur Gzonproduktion
in einer NO-reichen Umgebung:

(R21) CO + CHY - H* +COy
H*+ 0, > HO,+ M
HOZ* + NO *—>OH>F+N02
NOy+hv - NO+O (A < 410 nm)
O+0;+M - 03+M

. “Netto: - CO+20,+hv =2 CO,+ 03

Zu diesen Zyklen konkurrieren verschiedene andere Reaktionen, die bei geringen
Stickoxidkonzentrationen sogar dominieren. In einer solchen NO-armen Umge-
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bung werden Edukte und Katalysatoren umgebildet, ohne Ozon anzureichern. In
diesem Fall kann aus Methan Formaldehyd und Wasser entstehen:

(R22) CHy + OH — CH; + H,O
CH; + O3 +M - CH30, + M (M: StoBpartner)
CH302 + H02 —> CH'jOzH + 02

CH302H +CH — CH20 + H20 + OH

Netto: CH4 +0OH + HOz — CHQO + 2H20

Ist die NO,-Konzeniration niedrig, kann auch die CO-Oxidation zur Ozonzersts-
rung beitragen:

(R23) CO + OH* — H* + CO,
H*-{-Oz'l'M —>H02*+M
HOz* -+ 03 — OH* + 202

Netto: CO+03 =-CO,+0y

Die Konzentrationen der Vorlaufersubstanzen des Ozons in der Troposphiire sind
inzwischen so hoch, daB die Ozonproduktion fast nur durch die Anwesenheit von
Stickoxiden begrenzt wird. Diese haben mit nur einigen Stunden in der Grenz-
schicht und einigen Tagen in der freien Troposphire eine sehr geringe mittlere
Lebensdauer. Dadurch verringert sich das Potential der Ozonprodukiion auBer-
halb der Emissionsgebiete rapide. Die NO, Konzentrationen sinken von zweistel-
ligen ppbv in stidtischen Regionen auf einige pptv iiber maritimen Gebieten.
Entsprechend sind fiir die verschiedenen Regionen unterschiedliche der vorge-
stellten Reaktionszyklen dominierend. Trotzdem konnte zum Beispiel iiber dem
Nordatlantik noch der Einfiuf der amerikanischen Emissionen nachgewicsen wer-
den (Anderson et al., 1993; Jacob et al., 1993).

3.3. Wasserdamp?

Ein Spurengas

Wasserdampf spiclt auch als chemische Substanz eine wichtige Rolle. Ozon ist in
der Troposphire die wichtigste Quelle fiir OH-Radikale (vgl. Kap. 3.2). Aber erst
in Anwesenheit von Wasserdampf kann O zu OH reagieren (R17). Uber die Bil-
dung von OH trigt Wasserdampf indirekt zur Reinigung der Atmosphire von
-Spurengasen und zur Photochemie des troposphirischen Ozons bei. Im fiiissigen
“Zustand als Wolke reinigt das Wasser die Atmosphére auch von Substanzen, die
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in der Gasphasenchemie nur trige reagieren (Schwefelverbindungen, das beson-
ders wasserldsliche SO,). In der fliissigen Phase kann H,O auch einen Ozonabbau
bewirken, wenn weniger wasserldsliche Gase wie Stickoxide, CO oder CHy, die
sonst zur Ozonproduktion beitragen, fehlen (Lelieveld and Crutzen, 1990; Fuzzi,
1994).

EKin Treibhausgas

Die von der Erde und Atmosphire verbrauchte Energie stammt fast ausschlieBlich
aus der Sonnenstrahlung. Etwa die Hilfte der Sonnenstrahlung wird direkt oder
nach der Streuung in der Atmosphiire von der Erdoberfliche absorbiert. Ein ande-
rer Teil wird von Wolken, Staub und Gasen absorbiert oder auch ins Weltall
zuriick reflektiert. Dic erwiirmte Erdoberfisiche gibt die Energie in verschiedenen
Formen wieder ab. Durch die Erwidrmung wird an der Oberfliche Wasser ver-
dampft und als latenie Wirme der Atimosphire zugefiihri (24 % der einfallenden
Sonnenstrahlung). Durch Turbulenz wird sensible Wirme fibertragen (5 %). Und
etwa 114 % der einfallenden Sonnenstrahlung werden als Infrarot-Strahlung wie-
der abgegeben: Die von der Erde abgestrahlte Energie wird, wie ein Teil der ein-
fallenden Sonnensirahlung auch, in der Atmosphére durch Gase und Wolken
absorbiert und zum gréften Teil wieder zur Erde zuriickgestrahlt. Dicser Kreis-
lauf fithrt zu einer mehr als 6fachen Wiederverwertung der einfallenden Sonnen-
strahlung und zu einer zusiizlichen TemperaturerhShung der Erdoberfiiche von

33 K.

Der Spektralbereich der Gase, in dem sie Strahlung absorbieren konnen, liegt
hauptsichlich im Bereich der von der Erde abgestrahlien IR-Strahlung. So kann
die einfallende kurzwellige Sonnenstrahlung die Gase passieren und die Erdober-
fliche erreichen. Die IR-Strahlung hingegen wird von den Gasen absorbiert und
teilweise zuriick emittiert. Dadurch wirken die Gase fiir die Erdatmosphire als
Treibhausgas. Wichtigstes Treibhausgas ist dabei der Wasserdampf, gefolgt von
CO,. Aber auch der Anteil von Methan, CFC-11, CFC-12 und Lachgas (N;O) ist
nicht zu vernachlissigen. Jedes Molekiil absorbiert Strahlung ciner unterschiedli-
chen Wellenlinge und deckt somit nur einen Teil der emiitierten IR-Strahlung ab.
Wenn die Konzentrationen der Gase in der Atmosphire weiter ansteigen, dann ist
es vorsiellbar, daB einzelne Gase in ihrem Spektralbereich die gesamte IR-Strah-
lung absorbieren kinnen und eine Sittigung beziiglich des Treibhauseffektes
erreicht ist.

Die Auswirkungen eines durch anthropogene Emissionen verstérkten Treibhaus-
effektes konnen nur durch Modellrechnungen simuliert werden. Verschiedene
Untersuchungen ergaben, daB es aufgrund der CO, Emissionen in den ndchsten
Jahrzehnten zu einer Temperaturerhthung um cinige Grad kommen kann.
"Cubasch et al. (1992) berechnen einen Temperaturanstieg um 2.6 K/100a in der
‘unteren Troposphire, wenn die Emissionen weiter ansteigen (business-as-usual).
Fiir eine Verdoppiung der atmosphirischen CO, Konzentration kommt es sogar zu
.. einem Temperaturanstieg von 4.2 K (Rind et al., 1991). Davon sind allerdings nur

-1.2 K der: Erwdrmung direkt durch dic CO, Molekiile verursacht. Die restliche
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Temperaturdifferenz entsteht durch Riickkopplungseffekte. Zum Beispiel hat die
Zunahme der Temperatur cine Abnahme der Schnee- und Eisflichen auf der Erde
zur Folge. Durch die kleinere Albedo kommt es zu einer weiteren Temperaturer-
héhung um 0.4 K. Viel groBer ist jedoch der Einflub des Wasserdampf-Feedbacks.
Wenn sich die Temperatur erhéht, Ozeane und Atmosphire sich erwiirmen, dann
wird mehr Wasser von der Erdoberfliche verdampft. Da H,O auch ein Treibhaus-
gas ist, wird mehr IR-Strahlung in der Atmosphiire absorbiert und die Temperatur

erh6ht sich um weitere 1.7 K.

Die Bestimmung des Wasserdampf-Feedbacks 14t sich nicht einfach durchitih-
ren. Grundsitzlich fiihren steigende Temperaturen zu einer stdrkeren Verdamp-
fung und damit zu einer Wasserdampfzunahme in der Troposphére. Es ist aber
ebenso vorstellbar, daf die Zunahme der Feuchte zu einer Erhéhung der Nieder-
schldge fiihrt. Dadurch kann der Wasserdampfanteil der Troposphire reduziert
statt erhdht werden, und die obere Troposphére trocknet aus (Lindzen, 1991).

Shine und Sinha (1991) zeigen, daB bei einem Temperaturanstieg die Zunahme
des Wasserdampfes in der unteren Troposphire absolut am grofiten ist. Jedoch
hiingt eine Verinderung des Strahlungshaushaltes mehr von der relativen
Zunahme des Wasserdampfes ab. Sie modellieren, dafl eine TemperaturerhGhung
um 2 K eine Wasserdampfzunahme in allen Hohen zur Folge hat. Aber relativ
betrachtet nimmt der Feuchtegehalt in der oberen Troposphiédre am meisten zu. Es
existieren unterschiedliche Auffassungen dariiber, ob der Strahlungshaushali
mehr von der Zunahme in der oberen oder unteren Troposphire beeinfluft wird.
Nach Del Genio et al. (1991) produziert das Feedback durch den vermehrten Was-
serdampf cine zusétzliche Erwédrmung von 2.7 K.

Del Genio et al. (1994) untersuchen verschiedene Prozesse als H,O-Quellen oder
Senken. Die grofte H,O-Quelle sind groBriumige Eddies. Und obwohl sich bei
einer TemperaturerhGhung ihre Stirke aufgrund des geringeren meridionalen
Temperaturgradienten in der unteren Troposphire verringert, transportieren sie
mehr Feuchte aufwirts, da der vertikale Gradient der spezifischen Feuchte grofier
1st.

Ein Motor fiir aimosphérische Dynamik

Durch einen wichtigen Aspekt weicht HyO von den anderen Spurengasen in der
Atmosphire ab: Die Umwandlungspunkte der Wasserphasen liegen im Druck-
und Temperaturbereich der Atmosphire. Da bei jedem Ubergang auch Energie-
umsitze stattfinden, ist Wasserdampf wesentlich an den Prozessen des Energie-
ausgleichs aber natiirlich auch an der Niederschlagsbildung beteiligt.

Der vertikale Austausch von Masse, Wirme und Bewegungsenergie kann durch
‘dynamische Turbulenz oder thermische Konvektion entstehen. Die Turbulenz
~wird durch horizontale Scherungen verursacht, die auch die Energie liefert, die
‘benétigt wird, um die oft schwerere kalte Luft zn heben. Da grofle vertikale Tem-
- peraturgradienten die Schichtung zusitzlich labil machen, ist die Turbulenz strah-
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langsabhingig und tagsiiber und im Sommer besonders grofi. Dagegen ist die
thermische Konvektion eine Folge des Auftriebs labiler Luftschichtung. Sonnen-
strahlung, die von der Erdoberfliche absorbiert wird, kann so als latente Wirme
an die Atmosphire abgegeben und in die mittlere und obere Troposphire trans-
portiert werden. Uber Kontinenten ist die Konvektion oft stiirker als iiber Ozea-
nen, da sie sich schneller erwérmen. Ozeane konnen hingegen ein Konvektions-
maximum nachts und im Winter besitzen, da sich ihre Oberfliche nicht so schnell
abkiihlt wie die dariiber liegende Luft.

Die groBten Verdunstungsraten konnen erzielt werden, wenn bei hohen Tempera-
turen durch vertikales Absinken das Sittigungsdefizit der Luft aus thermodynami-
schen Griinden vergrobert wird (Weischet, 1988). Absinkende Luftinassen
verringern aufgrund des grofler werdenden, umgebenden Druckes ihr Volumen.
Dies fiihrt bei trockenadiabatischen Prozessen zu einer Erwirmung von
1 K/100 m. Dadurch nimmt die relative Feuchte in der Luftmasse ab, da wirmere
Luft bis zur S#ttigung mehr Wasserdampf aufnehmen kann. Aufsieigende Luft-
massen kithlen hingegen im gleichem Mafie ab und ibre relative Feuchte steigt an.
Diese Verhéltnisse machen Wasserdampf zu einem Tracer fiir Vertikaltransporte.
Feuchte Luftmassen deuten auf aufsteigende Luftmassen hin, wihrend trockene
Luft eher auf ein Absinken hinweist. Hinzu kommt, daBl die Quelle der Feuchte
die Erdoberfliche ist, und grofie Wasserdampfmenger in der oberen Troposphire
von unten herauf transportiert sein miissen. Sehr trockene Luft in der oberen Tro-
posphire weist hauflg auf stratosphéirischer Luft hin, da diese normalerweise nur
eine relative Feuchte von wenigen Prozent besitzt.

In den Tropen kommt es durch Konvektion sogar zum Transport von troposphiéri-
schen Luftmassen in die Stratosphire (Brewer, 1949). Die aufsteigenden Luft-
massen sind Teil einer globalen Zirkulation, die in der Stratosphére Luft von den
Tropen in die mittleren Breiten transportiert. Nur diese Zirkulation erkldrt zum
einen die hohen Qzonwerte in der polaren Stratosphére (Dobson et al., 1945) und
zum anderen die niedrigen Frostpunkttemperaturen in mittleren Breiten, die nur
an der kalten tropischen Tropopause durch Kondensation erreicht werden kénnen.
Obwohl die globale Zirkulation von einem downward-pumping in mitiieren Brei-
ten angetrieben wird (vgl. Kap. 3-2), haben auch kleinskalige Prozesse in den
Tropen EinfluB auf den Transport zwischen Troposphire und Stratosphiire. Kley
et al. (1982) zeigen mithilfe von Wasserdampf-Messungen, dall duich ecinen
schnellen vertikalen Transport Cumuluswolken in die Stratosphire {iberschieflen
kénnen und dabei relativ feuchte Luft in die Stratosphéire eintragen. Die Dehy-
drierung der L.ufimassen erfolgt iiber eine strahiungsgetriebene Zirkulation inner-
halb eines Cirrusambosses (Daniclsen, 1982). Dort bilden sich in dem aufwirts
gerichteten Wasserdampf-Fluf durch einen grofien Gradienten des S#itigungs-
dampfdruckes Eiskristalle und fallen aus (Vimel et al., 1995).
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3.4. Globale Verteilungen

Ozon-Verteilung

Die globale Verteilung des Ozons ist nicht allein durch die Photochemie
bestimmt. Die Breiten- und Hohenabhiingigkeit der Ozonkonzeniration wird
wesentlich durch die allgemeine Zirkulation der Atmosphire beeinfluBit. Auf-
grund der Photochemie erwartet man eine Verringerung der Ozonkonzentration
mit zunchmender Breite, da die Strahlungsintensitidt polwérts abnimmt. In der
Hohe sollte sich in der Stratosphére bei 25 km ein Maximum befinden, weil dort
die UV-Strahlung noch fast ungefiltert auf die Atmosphére auftrifft. Weiter ober-
halb nimmi die Molekiildichte immer weiter ab, wodurch sich die Stofiwahr-
scheinlichkeit verkleinert. Aufgrund dieser beiden Einfilisse wire dann die
Ozonschichtdicke in der mittleren Stratosphire am Aquator maximal. Die tatséch-
liche Ozonverteilung weicht aber durch Transportprozesse von diesen Vorgaben
ab.
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Abb. I1: Schematische Darstellung der mittleren meridionalen Zirkulation
{einfache Pfeile), quasi-horizontale und vertikale Diffusion (doppelte Pfeile)
{(WMO, 1987). Tropopause und Stratopause sind gestrichelt eingetragen.
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Abb. 11 zeigt eine schematische Darstellung der allgemeinen atmosphirischen
Zirkulation. In der Troposphire befinden sich mehrere meridionale Zirkulations-
zellen, die teilweise an die Zirkulationen der Stratosphire, die Nord- und Siidhe-
misphidre umfassen, gekoppelt sind. Aufgrund der maximalen Energiezufuhr
durch die héhere Einstrahlung licgt die Tropopause im Aquatorbereich gegeniiber
anderen Breiten hoher. Hier erstreckt sich die Hadley-Zelle, die die troposphiri-
sche Zirkulation im Mittel dominiert (vgl. Kap. 2.6). In der Siratosphire teilt sich
die Luftstrémung hauptsichlich in zwei Bahnen auf. In der Sommerhemisphire
kann die in den Tropen aufsteigende Luft durch konvektive Prozesse in die Stra-
tosphire gelangen. Hier bewegt sich ein Teil in Richtung hohere Breiten und
steigt dabei bis in die Mesosphire weiter auf. Von dort werden die Luftmassen in
Richtung Winterpol transportiert. Der zweite Teil der Luftmassen bleibt in der
Stratosphire und strémt zu hoéheren Breiten der Winterhemisphiire. Im Polarge-
biet erfolgen dann grofirdumige Absinkbewegungen, die die Zirkulation schlieflen
(Fischer, 1988).
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Abb. I2: Ozonsaulengehalr [DU] in Abhdngigkeit von Jahreszeit und Breiten-
grad (Graedel and Cruizen, 1 994,

Der Motor dieser Zirkulation ist das downward-pumping in mittleren Breiten. Der
‘Begriff downward-pumping umfafit dynamische Effekte durch Eddy-Dissipation
oberhalb der Troposphire, die durch Rossby-Wellen bestimmt werden (Haynes
and Mclntyre, 1987; Mclntyre, 1987). Durch Stérungen im Strahlungsgleichge-
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wicht aufgrund der Eddy-Dissipation findet in den Tropen diabatische Heizung
und ein aufwirts gerichteter Massenflul} statt. Die dann polwérts strOmenden
Luftmassen kithlen nérdlich von 30° N diabatische ab und werden wieder abwirts
transportiert. Konsistent mit den vergleichsweise stirkeren Eddy-Aktivititen in
der Nordhemisphére, ist der Massenfluf in der Nordhemisphire zweimal so grofi
wie in der Stidhemisphire. Auflerdem ist der MassenfluB in der Nordhemisphire
im Winter dreimal gréBer als im Sommer. Der Fluf} ist um so groBer je groBer die
Abweichungen vom Strahlungsgleichgewicht sind.

Mit der polwirts gerichteten Stromung wird auch Ozon innerhalb der Strato-
sphire aus dem tropischen Hauptquellgebiet in mittlere und hohe Breiten trans-
portiert. Dort ist die Relaxationszeit der Ozonmolekiile aufgrund der geringeren
Einstrahlung groBer, so dal sich Ozon ansammeln kann. Entsprechend zeigt die
Horizontalverteilung des Gesamtozons leicht grofiere Werte in der Nordhemi-
sphiire als in der Siidhemisphdre mit einem ebenfalls groBeren Maximum im
April/Mirz bei 75° N (Abb. 12).

Auch in den troposphérischen Meridionalschnitten ist ein jahreszeitlicher Unter-
schied zwischen Januar und Juli zu erkennen (Abb. 13). In der troposphérischen
Nordhemisphire sind die Konzentrationen vor allem strahlungsbedingt im Juli
groBer als im Januar. In Tropopausenhthe und in der unteren Stratosphire ist aber
deutlich der Einfluf} des downward-pumping zu sehen. Da dieses im Winter gro-
Ber ist, sind die Ozonkonzentrationen oberhalb der Tropopause im Januar gréer
als im Juli mit einem gleichzeitig viel stirker ausgeprigtem Gradienten.
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 Abb. I13: Meridionale Ozonverteilung [ppbv] fiir Januar und Juli (Crutzen and
- Gidel, 1983). Die Verteilungen sind zusammengestellt aus Messungen verschie-
'de_ner }__’rojekte.
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Neben den Transportprozessen nimmt auch die Wasserdampfverteilung einen Ein-
fluf} auf die Ozonverteilung. Die Reaktion von photolysiertem Ozon mit Wasser-
dampf (R17)ist nimlich die grofite Ozon-Senke. So ist die tropische feuchte Luft
oft ozonarm (Smit et al., 1989).

Die coben beschriebene globale Zirkulation wurde grob bereits 1949 von Brewer
entworfen. Anhand von stratosphérischen H,0-Messungen konnte diese Theorie
spiter bestitigt werden. In den mittleren Breiten weist die untere Stratosphire
sehr trockene Luft auf, die nicht mit Stratosphiren-Troposphéren-Austauschpro-
zessen in den mittleren Breiten zusammen hingen kann. In diesen Breiten ist die
Tropopausentemperatur ndmlich nicht tief genug, um fenchtere troposphérische
Luft beim Transport in die Stratosphére so stark auszutrocknen. Dafiir ist nur die
hohe tropische Tropopause kalt genug, die durch Ubersittigung der Luft zumn
Ausfall von Eiskristallen fithrt (Danielsen, 1982). Dies 146t den Schlufl zu, daf
die stratosphirische Luft in den mittleren Breiten urspriinglich aus den Tropen
herstammt.

Das Awnsfallen von Eiskristallen geschieht in Cirrusambossen mit starken vertika-
len Zirkulaiionen, so da} konvektive Instabilititen die meridionale Zirkulation in
eine lokale konvertieren. Dieses Austrocknen fiihri 2-3 km oberhalb der tropi-
schen Tropopause zu einem Feuchte-Minimum im Vertikalprofil (Kley et al,,
1979), das die ansonsten jahreszeitlich bedingte Verteilung tempordr veréndert
(Abb. 14).

Klimatologien fiir die Feuchte in der oberen Troposphire existieren aus meist
wochentlich erstellten Sondierungen und aus Satelliten-Messungen. Aber beide
MeRverfahren sind problematisch. Die Sondierungen besitzen eine schlechte geo-
graphische Verteilung vor allem iiber den Ozeanen. AuBerdem sind sie in der
Regel fiir die Feuchtekonzentrationen der unteren Troposphére ausgelegt, so dal
die Feuchtemessungen in der oberen Troposphire oft bereiis sehr ungenau sind,
da die Feuchte nach oben hin exponentiell abnimmt. Die Satelliten-Messungen
hingegen erreichen die obere Troposphire nur fiir eine wolkenfreie Atmosphire
(die mittlere und obere Troposphire beireffend), so dall aus den Satelliten-Mes-
sungen nur wolkenfreie Klimatologien existieren, die den wirklichen Wasser-
dampfgehalt unterschitzen. '

Allgemein gilt, daB die Verieilungen der relativen Feuchte gut die groBridumigen
Zirkulationen refiektieren (Abb. 15). Durch die Hadley-Zelle entsiehen grofie
relative Feuchten in der aufsteigenden Region (ITCZ) und niedrige Konzentratio-
nen in der absinkenden Region (Van de Berg et al., 1991). Dabei zeigt auch die
Feuchte-Verteilung neben den theoretisch berechneten Modellen, daB die Hadley-
Zelle asymmetrisch zur ITCZ liegt. Aber auch regionale Systeme wirken sich in
- “der Verteilung aus. Zum Beispiel verursacht das bolivianische Hoch ein Feuchte-
‘minimum und groBe Gebirgszlige aufgrund der konvektiven Aktivititen ein
‘Fenchtemaximum. Generell sind die Feuchten in der oberen Troposphiire im Som-
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mer hoher als im Wintier. Zum Beispiel variiert die relative Feuchte iber dem
nordafrikanischen Kontinent von etwa 20 % zu 10 %, und die spezifische Feuchie
ist #iber Europa im Sommer mit etwa 1000 ppmv etwa doppelt so hoch wie im
Winter.
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Abb. I4: Vertikalprofil der spezifischen Feuchte iiber Lavamie, WY, am 08. Sep-
tember 1978. Punkie und Kreuze unierscheiden die Wasseradmpf-Profile des
Aufstiegs bezichungsweise des Abstiegs. Die durchgezogenen Linien geben die
Ozonkonzeniration und die Temperatur wieder (Kley-et al., 1979).

Klima und Chemie der Atmosphire hidngen neben der relativen Feuchte, die ja
temperaturabhiingig ist, auch vom absoluten Wasserdampfgehalt, der spezifischen
Feuchte, ab. In mehreren Untersuchungen wird gezeigt, daBl der troposphiérische
‘Wasserdampfgehalt positiv mit der Oberflichentemperatur der Ozeane korreliert
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ist (Stephens, 1990). Denn von hier wird das meiste Wasser verdampft und in die
freie Troposphire transportiert. Globale Klimatologien in Modellen beruhen
daher in der Regel auf der Analyse der Sea Surface Temperature (SST). Diese Art
von Modellen berechnen vor allem die spezifische Feuchte der unteren Tropo-
sphire sehr gut (Gaffen and Barnett, 1992) und fiir die Zukunft bestimmen' sie
eine Zunahme der SST und damit des Wasserdampfgehaltes. Ursache hierfiir sind
die anthropogenen Treibhausgase.
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Abb. 15: Horizontale Verteilung der relativen Feuchte [%] in der oberen Tro-
posphiire. Das Monatsmittel ist berechnet aus Satellitendaten fiiy Juli 1988 (Van

de Berg et al., 1991).

Untersuchungen von Gaffen und Barnett (1992) zeigen aber, dall ein Anstieg des
tropospharischen Wasserdampfgehaltes zwischen den Jahren 1973-86 als Storung
- betrachtet werden muB, die keine Aussage iiber die langfristige Entwicklung
zulibt. Erginzend zeigt die Analyse von Satellitendaten, daB bei der Zunahme der
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Feuchte vertikale Transporte aus der unteren in die obere Troposphire dominieren
und horizoniale Advektion cine nur geringe Rolle spielt. Dadurch entsichen
regional unterschiedlich starke Zunahmen des Treibhauseffektes durch die Riick-

[ Rw) § 188 Lw)

kopplung des Wasserdampfes.
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4, Daten und Methodik

4.1, MOZATIC-Messungen

Innerhalb des MOZAIC-Projcktes wurden in 5 reguldre Linienflugzeuge MeBge-
rite zur Bestimmung der Ozonkonzentration und der relativen Feuchte eingebaut.
Diese Gerite laufen wihrend Start, Landung und Flug. Die relative Luftfeuchtig-
keit wird mit einem kapazitiven Feuchtesensor gemessen. Dieser wird vor dem
Einbau und jeweils nach 500 Flugstunden mithilfe eines Lyman-Alpha Fluores-
zenz Hygrometers kalibriert (Kley and Stone, 1973). Uber Druck und Temperatur
wird die Feuchte in den gasformigen Wasserdampfanteil umgerechnet. Die Ozon-
konzentration wird mit einem Dasibi UV Absorptions-Thermo-Elektron-Model
gemessen. Die Genauigkeit fiir beide Gerite liegt bei 0.01 g/kg Wasserdampf
beziehungsweise 1 ppbv Ozon (MGZAIC, 1996).

Wihrend des Fluges werden zusitzlich die Koordinaten und meteorologische
Parameter aufgezeichnet: Linge, Breite, Hohe [hPal, Windrichtung, Windge-
schwindigkeit und die Temperatur. Pro Monat finden bis zu 180 Fliige statt, von
denen ca. 50 % iiber den Nordaitlantik gehen. Tn dieser Arbeit werden die Daten
von Dezember 1994 bis November 1995 verwendet. In diesem Zeitraum stchen
im nordatlantischen Bereich 1034 Fliige mit insgesamt 393267 einzelnen Messun-
gen (64 s-Mittel) zur Verfiigung. Davon sind 59 % auBerhalb des Jets gemessen
mit einer Windgeschwindigkeit kleiner als 30 m/s und 41 % im Jet. Der nordat-
lantische Bereich umfaBt alle Breiten zwischen 30-70°N und alle Lingen zwi-
schen 80-0°W. :

Auferund technischer Ursachen werden bei der relativen Feuchte auch negative
Werte sowie Werte groBer 100 % gemessen. Dies betrifft 5 % beziehungsweise
3 % der Daten. Feuchten grofier 100 % konnen in der Atmosphire eigentlich nichi
vorkommen, da bei 100 % relativer Feuchte die Sittigung einer Luftmasse
erreicht ist und zusitzlicher Wasserdampf auskondensiert. Der Grund fiir die
hohen Feunchien liegt im MeBverfahren. Um den Wasserdampigehalt der Luft zu
messen, wird AuBenluft in ein Rosemount Housing eingeleitet. Dabei wird sie
von der Flugzeuggeschwindigkeit (ca. 900 kmy/b) fast bis zum Stilistand abge-
bremst. Das verursacht eine Erwidrmung der Luft und eventuell vorhandene fliis-
sige oder eisformige Partikel kénnen verdampfen (Helten et al., 1997). Das kann
generell bei allen Feuchtewerten passieren, deshalb liegt die MeBgenauigkeit fiir
-die relative Feuchte bei etwa 320 %. Bei sehr trockener Luft konnen so durch die
“Umrechnung des MeBsignals in Werte fiir die relative Feuchte zuch negative
“Werte entstehen. ' ' IRIRERR s b

Bei der Berechnung der spezifischen Feuchte, die mithilfe der Temperatur und des
Druckes aus der relativen Feuchte bestimmt wird, miissen die Werte der relativen
Feuchte, die nicht zwischen O % und 100 % liegen, entsprechend beriicksichtigt
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werden. In dieser Arbeit wird nur der gasférmige Anteil der spezifischen Feuchte
bestimmt. Das heiBt, Feuchten groBer 100% werden herabgesetzt auf 100 % und
negative Feuchten werden erhéht auf 0 %. Die Verteilung der relativen Feuchte
wird dadurch zusammengestaucht und bei 0 % sowie 100 % treten abweichend
von der restlichen Verteilung auffallend viele Messungen auf. In Abb. 25 sind alle
Feuchten gezeigt, um auch den Anteil der korrigierten Feuchtewerte darzustellen.
Nach der Umrechnung in die spezifische Feuchte, die mit den korrigierten relati-
ven Feuchten erfolgt, erhdlt die Verteilung der spezifischen Fenchte ein unnatiirli-
ches Maximum bei den sehr geringen Feuchten.

4.2. Tropopausenhihe

Innerhaib des MOZAIC-Projekies wird die Hohe der dynamischen Tropopause
standardmifiig von MeteoFrance zur Verfiigung gestellt. Die dynamische Tro-
popause ist hier bei einem konstanten Wert der potentiellen Vorticity von
PV=2.0 PVU definiert worden. Die potentielle Vorticity ist aus den ECMWEF-
Analysen berechnet (T42). Sie liegt alle 24 Stunden (00 UTC) mit einer horizon-
talen Aufldsung von ~2.5 Grad vor. Die Héhe der dynamischen Tropopause exi-
stiert als zweidimensionales Feld mit Hohenangaben in Metern. Die Wahli eines
anderen PV-Wertes ist daher nicht mehr moglich. Dies machi in dieser Arbeit eine
nachtrigliche Uberpriifung des von MeteoFrance gewihlten Wertes von
PV=2.0 PVU erforderlich.

Aus dem zweidimensionalen Feld der Tropopausenhthe wird entlang der Flug-
routen zu jeder einzelnen MOZAIC-Messung eine eigene Tropopausenhhe
berechnet. Diese Hohe ist sowohl rdumlich als auch zeitlich auf die wesentlich
héher aufgelosten Messungen interpoliert. Bei der réumlichen Mittelung werden
die vier umgebenden Gitterpunkte im zweidimensionalen Feld beriicksichiigt. Die
Wichtung der einzelnen Punkte héngt von ihrem Abstand zur Flugzeugposition
ab. Ein nahegelegener Punkt liefert einen groeren Beitrag als ein entfernter gele-
gener Punkt. Die Zeit ist linear zwischen zwei Analysenterminen interpoliert.
Durch die geringe rdumliche Auflésung der Tropopausenhdhe werden vor allem
kleinskalige Strukiuren in der Atmosphire nicht aufgelost, die diec Flugzeugmes-
sungen sehr wohl wiedergeben. Die Genauvigkeit der Tropopausenhhe in Bezug
auf die.einzelnen Messungen ist daher begrenzt.

Die dynamische Tropopause wird hier verwendet, um troposphérische und strato-
sphirische Messungen einzuteilen, also um die Messungen nach ihrem Mefort zu
identifizieren. Da die Genauigkeit der Tropopausenhdshe fiir die Ergebnisse dieser
Arbeit besonders wichtig ist, wird sie in Kap. 5.2 ndher untersucht. Dabei ist
sowohl dic Wahl des Wertes von 2.0 kritisch als auch die begrenzie riumliche und
zeitliche Aufiésung der Tropopause im Vergleich zu den Messungen.
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4.3. Analysen des ECMWF

Windfelder und Geopotential

Die verwendeten raumlichen Felder fiir die Windgeschwindigkeit und das Geopo-
tential werden mithilfe der initialisierten ECMWEF-Analysen des European Centre
for Medium Range Weather Forecasts in Reading/GB erstellt. Diese Analysen
basieren auf globalen MeRdaten und liegen als Kugelflichenfunktionskoeffizi-
enten vor. Ihre réumliche Auflésung reicht bis zur Wellenzahl 106, die am Agqua-
tor einer Auflosung von etwa 1.7° entspricht. Vertikal sind die Daten auf 14
verschiedenen Druckniveaus von 1000 hPa bis 10 hPa gegeben. Im Tropopausen-
bereich liegen die Analysen in 300, 250 und 200 hPa vor. Die Kugelfldchenfunkti-
onskoeffizienten werden auf ein globales Lingen-Breiten-Gitter umgerechnet, das
eine rdumliche Auflosung von 1°-1° Grad besitzt. Der zeitliche Abstand, in dem

die Daten verwendet werden, beirigi 24 Stunden, jeweils um 12 UTC.

Wie bei der Interpolation der Tropopausenhdhe wird auch aus den dreidimensio-
nalen Analysen-Feldern entlang der Flugrouten fiir jede MOZAIC-Messung ein
einzelner Wert berechnet. Dabei wird nur rjumlich gemittelt, aber nicht zeitlich.
Durch die Verlagerung des Windfeldes mit den hochtroposphérischen Wellen zer-
stort eine zeitliche Mittelung die Strukturen des Windfeldes. Fiir alle Messungen
eines Fiuges wird jeweils nur ein Analysentermin verwendet, der der mittleren
Flugzeit am nichsten legt. Zwar konnen fiir einzelne Messungen ecines Fluges
durch die lange Flugzeit von 6-8 Stunden verschiedene Analysentermine zeitlich
giinstiger liegen. Aber ein Wechsel zwischen zwei Analysenterminen macht die
Untersuchung von Konzentrationsverteilungen eines einzelnen Fluges relativ zum
Jet unméglich (vgl. Kap 3.4). Der zeitliche Abstand zwischen Messungen und
Analysen kann daher in Einzelfilllen mehr als 12 Stunden betragen. Je grofer dic
Verlagerungsgeschwindigkeit des Windfeldes ist, desto groBer werden die Diffe-
renzen zwischen Messungen und Analysen ‘Die Uberelnstlmmung zwischen bei- -
den 1st in Kap 6. 3 untersucht. : :

PV.-Profile

Die in Kap. 5.2 verwendeten Profile der potentiellen Vorticity fiir Jilich 1990
werden ebenfalls aus den T106 Analysen berechnet. Die Ausgangsielder (Geopo-
tential, Windfelder) werden zundchst von 11 isobaren auf 68 isenirope Niveaus
umgerechnet. Auf den isentropen Niveaus wird dann die potentielle Vorticity
bestimmt. Dic Profile liegen um 12 UTC vor. Dieser Termin ist den Aufsticgster-
minen der Jillicher Profile am nichsten gelegen, die in der Regel zwischen 12-
15 UTC liegen. Das Profil an der Station wird aus den vier umliegenden Gitter-
punkten nach Abstand gewichtet gemittelt (vgl. Blonsky and Speth, 1997). Die
.. Daten wurden freundlicherweise von Blonsky (Institut filr Geophysik und Meteo-
rologie, Koln) zur Verfiigung gestellt.
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4.4. Jiilicher Vertikalsondierungen

Im Rahmen des EUROTRAC Unterprojektes TOR (Tropospheric Ozone Rese-
arch) wurde ein europdisches Netzwerk von Stationen aufgebaut, an denen regel-
miBig Vertikalsondierungen durchgefiihrt wurden. Jiilich (50%41¢ N, 6°24° O) ist
eine Station, an der in der Regel zweimal pro Woche meteorologische Grofien
(Druck, Temperatur, relative Feuchte) und die Ozonkonzentration gemessen wur-
den. In der Zeit von Juli 1989 bis Angust 1993 wurden insgesamt 314 Sondierun-
gen durchgefiihrt, davon 90 Sondierungen im Jahre 1990. Die Aufstiegszeiten der
Profile liegen in der Regel zwischen 12 und 15 UTC. Angaben zu MeBtechnik
und Daten sind in verschiedenen Verdffentlichungen nachzulesen (zum Beispiel
Smit et al., 1991; Smit et al.,1993).

Aus den Temperaturprofilen der Sondierungen wird nach WMO-Kriterium die
thermische Tropopause bestimmi. Diese wird in Kap. 5.2 mit der dynamischen
Tropopausenhthe verglichen, um deren Giite zu untersuchen. Aulerdem werden
aus den Sondierungen von 1990-1992 mittlere Konzentrationsprofile relativ zur
thermischen Tropopause berechnet und in der Klimatelogie der MOZAIC-Mes-
sungen in Kap. 5.3 verwendet.

4.5. Koordinatentransfermation ins Jei-System

In dieser Arbeit werden die Konzentrationsverteilungen im Bereich des Polarjets
untersucht. Dies erfolgt im wesentlichen in der Betrachtung von vertikalen Quer-
schnitten, die senkrecht zur Stromrichtung im Jet liegen. Die Position des Flug-
zeuges und damit der Messung kann daher nicht absolut betrachiet werden,
sondern muf relativ zum Jet bekannt sein. Nur dann konnen die Messungen in
den Querschnitt eingetragen werden. Dabei miissen vor allem die Besonderheiten
des Polarjets beriicksichtigt werden, die eine Koordinatentransiormation der Mes-
sungen in den Jet-Querschniit schwierig machen. Der Polarjet ist ndmlich kein
stationéres System sondern unterliegt schnellen zeitlichen Veriinderungen beziig-
lich seiner Position, Ausdehnung, Kriimmung und Geschwindigkeii. BErst wenn
diese Informationen vollstindig verfiigbar sind, kann eine Koordinatentransfor-
mation fiir die Positionen der Messungen vom Linge-Breite-Sysiem ins Jet-
System erfolgen. Die Verteilungen in den Jet-Querschnitten werden daher in zwei
Schritien erstelli: Als erstes wird die Lage des Jeis im Lange-Breite-System
bestimmt. Dann wird als zweites mithilfe der dreldlmenswnalen Analysenfelder
die Flugzeugposition ing Jet-System transformert ' S o

1. Bestimmung des Jetverlaufs

Ein Jet Stream definiert zusammenhingende Bereiche im Windfeld, deren Wind-
geschwindigkeiten grofer als 30 my/s sind. Im Idealfall existiert nur cin Jetcore,
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der den Ort der maximalen Geschwindigkeit bezeichnet, und von diesem aus
gesehen nchmen die Windgeschwindigkeiten in alle Richtungen senkrecht zur
Stromrichtung ab (vgl. Abb. 2). Der Jet-Verlauf ergibt sich aus einer Achse, die
nahezu horizontal entlang der maximalen Geschwindigkeiten in Stromrichtung
verlduft. Die mittlere Hohe des Polarjetcores befindet sich in 250 hPa (Bluestein,
1993). Schaut man in Stromrichtung befindet sich links der Achse die kalte,
zyklonale Seite des Jets und rechts der Achse die warme, antizyklonale Seite.

Ein vorldufiger Jetverlauf wird aus den tiglichen Windfeldern der ECMWF-Ana-
lysen in 250 hPa ermittelt. Im Winter liegt der Jetcore zwar hiufig tiefer bis in
300 hPa, aber die Flughshe liegt in der Regel oberhalb ven 250 hPa. Daher ist
diese Hohe geeigneter zur Bestimmung des vorldufigen Jetverlaufs. Da eine Auto-
matisierung zur Bestimmung des Jetverlaufs sehr aufwendig ist, erfolgt die
Bestimmung des vorldufigen Jetverlaufes in dieser Arbeit visuell. In der horizon-
talen Windverteilung in 250 hPa wird eine Jetachse entlang der maximalen
Geschwindigkeiten ais Polygonzug im Lingen-Breiten-Sysiem ecingetragen
(Abb. 16). Fir diesen Polygonzug konnen Lingen- und Breitengrade berechnet
werden.

2. Pgsition des Flugzeuges im Jetguerschnitt

Koordinatentransformation in ein Jet-System gebracht. Die neue Positionierung
des Flugzeuges relativ zum Jet erfoigt immer in einem vertikalen Querschnitt
senkrecht zur Stromrichtung des Windfeldes. Dabei wird die in Punkt 1. berech-
nete vorlidufige Jetachse verwendet, um die Lage des Querschnittes im Windfeld
festzulegen. Die Lage dieses Querschnittes entspricht grundsitzlich dem Lot, das
im Lingen-Breiten-System von der Flugzeugposition auf die vorldufige Jetachse
fillt. In diesem Lot wird aus den dreidimensionalen Analysenwindfeldern ein
zweidimensionales vertikales Feld berechnet.

In diesem Windquerschnitt wird dann in den Hohen zwischen 700 und 70 hPa
nach der maximalen Windgeschwindigkeit gesucht, die auf jeden Fall groBler als
30 m/s sein muB. Die gefundenc maximale Windgeschwindigkeit definiert tiber
ihre Lage im Querschniit die Position des in dieser Arbeit verwendeten Jetcores.
Aufgrund der geringen vertikalen Auflésung der Analysen in Jetcore-Hohe kann
der wirkliche Jetcore, der zwischen zwei Analysenniveaus liegen kann, nicht
exakt festgelegt werden. Fiir das Flugzeug wird der horizontale und vertikale
Abstand zum Jeicore iiber das Geopotential der ECMWF-Analysen berechnet.
Die Lage des Flugzeuges im Jetquerschnitt ist damit bestimmt.

‘Relatives Jet-System

Die Verinderlichkeit des Jets beziiglich seiner rdumlichen Ausdehnung macht es
sinnvoll, nicht nur den absoluten Abstand des Flugzeuges zum Jetcore zu berech-
“nen, sondern eine Transformation in relative Koordinaten vorzunehmen. Ein
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Abstand von zum Beispiel 500 kin zwischen Flugzeug und Jetcore sagt nichts
dariiber aus, ob sich das Flugzeug innerhalb oder auflerhalb des Jets befindet, da

ieser tdglich eine andere Ausdehnung besitzt. Wiirde man die Messungen der
Konzentrationen gegen den absoluten Abstand auftragen, wiirden die Konzentra-
tionen innerhalb und auBerhalb des Jets miteinander verschmieren.

Abb. I6: Darstellung zur Koordinatentransformation der Flugrzeugposition
vom Léngen-Breiten-System ins Jei-System. Entlang der Flugroute (fett durch-
gezogen} wird fiir jede einzelne Messung die Position relativ zur Jetachse (fert
gesirichelie Linie) berechnet. Im Lot (gepunkiete Linie) der Flugzeugposition O
auf die vorldufige Jetachse wird ein Querschnitt aus dem dreidimensionalen
Analysen-Windfeld berechnet. In diesem wird die Flugzeugposition absolut und
relativ zum Jetcore, der durch die maximale Windgeschwindigkeit im (Quer-
schritt gegeben ist, bestimmt. fm neuen Jfet-Sysiem liegt der Jetcore im Null-
punkt und die horizontale Achse lduft von x=-1 am zyklonalen Rand bis x=+1
am antizyklonalen Rand. Der Rand ist durch die Grenzgeschwindigkeit von
30 m/s fesigelegt. Das gleiche gilt fiir die vertikale Achse.

Aus diesem Grund wird die Breite des Jets senkrecht zur Stromrichtung als Rela-
tivkoordinate verwendet. Als Grenzwert dient dabei das WMO-Kriterium von
30 m/s. Die Breite des Jets wird im Querschnitt des Windfeldes vertikal und hori-
-zontal bestimmt, Dabei wird die Windgeschwindigkeit vom Jetcore ausgehend auf
den Grenzwert hin iiberpriift. Wenn die Windgeschwindigkeit kleiner als 30 m/s
____Wird__, ist der Rand des Jets erreicht. Der Abstand des Flugzeuges dividiert durch
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die Breite des Jets ergibt eine relative Jetkoordinate, die kleiner eins ist innerhalb
des Jets und groéBer eins auBerhalb des Jets. Die neuen Koordinaten im relativen
dimensionslosen Jet-Koordinatenssystem sind:

(R24) X7 X Jetcore AXFlugzeug

Flugzeug X jetcore Xietrand

Dabei gilt: bei Xjerrang it =30 m/s. Entsprechend ist auch die vertikale z-Koor-
dinate der Flugzeugposition im relativen Jet-Koordinatensystem definiert.

Das relative Jet-Keordinatensystem hat also fiinf feste Bezugspunkte. Der Jetcore
liegt immer im Nullpunkt. In der Horizontalen wird der Rand auf der zyklonaien
Seite als x=-1 definiert und der Rand der antizyklonalen Seite als x=+1 {Abb. 17).

Pressure [hPa]

56 Longitude (Latitude) of Cross Section 40.3

Abb. I7: Vertikaler Querschnitt durch einen Jet Stream senkrecht zur Strom-
richtung. Eingezeichnet sind potentielle Temperatur {K] (gestrichelt) und Isota-
chen der horizontalen Windgeschwindigkeit [m/s] (durchgezogen) fiir den 16.
Juli 1995, 12 UTC. Zusdtzlich ist das relative Jet-System dargestellt. Der Null-
punkt liegt immer im Jetcore und die Koordinaten x=%1 und z=%1 sind durch
die Grenzgeschwindigkeit von 30 m/s festgelegt.

Der Wert der Windgeschwindigkeit bei x=-1 und x=+1 ist grundsiitzlich gleich
30 m/s. Entsprechend legt in vertikaler Richtung der untere Rand des Jets bel
z=-1 und der obere Rand bei z=1. Der Wert der Windgeschwindigkeit im Null-
punkt kann sehr unterschiedlich sein, ist aber immer groer als 30 m/s. Der hori-
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zontale und vertikale Gradient der Windgeschwindigkeit zwischen x,z=-1 und
x,z=1 kann daher fiir jeden berechneten Querschnitt anders sein.

Jet-Tropopause-Koordinatensysiem

Fiir die Untersuchungen der gemessenen Konzentrationen wurde aulerdem ein
modifiziertes Koordinatensystem verwendet. Der Schwerpunkt der Arbeit liegt in
der Untersuchung des Stratosphiren-Troposphédren-Austausches im Jetbereich.
Hierfiir ist es notwendig, die Lage der Tropopause im Jetquerschnitt zu kennen.
Eine Moglichkeit besteht darin, nachtréiglich in den Jetquerschnitt eine mittlere
Tropopause einzuzeichnen. Diese Methode hat aber zur Folge, dal an der Tro-
popause stratosphirische und froposphirische Luftmassen miteinander ver-
schimieren, da die Lage der Tropopause relativ zum Jet nicht eindeufig ist.
Signaturen, die aus cinem Stratosphiren-Troposphiren-Austausch entstehen, wer-
den durch eine mittiere Tropopause iiberdecki.

Daraus folgt, daB fiir jede einzelne Messung die Lage relativ zur Tropopause
bekannt sein muB. Im bisher vorgestellten Jet-Koordinatensystem wird dafiir eine
neue vertikale Achse eingefiihrt, die bei Null die Tropopause markiert. Die Mes-
sungen werden dann in der Vertikalen nicht mehr relativ zum Jetcore sondern
absolut zur Tropopause positioniert. Auf der vertikalen Achse ist daher der abso-
iute Abstand zur Tropopause in Kilometern angegebei. Als Tropopause wird die
in Kap. 4.2 beschriebene dynamische Tropopausenhthe verwendet.




5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten 59

5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten

5.1. Flugstatistik

Der MOZAIC-Datensatz bietet zum ersten Mal einen statistisch gut belegten
Daiensatz fiir die obere Troposphiire und untere Stratosphire iiber den Zeitraum
von einem Jahr. Er ist zeitlich sehr gut aufgeldst und wird rdumlich nur von den
Flugrouten eingeschriinkt, die viele Lingen- und Breitengrade erfassen. Trotzdem
mubB bei der Verwendung dieser Daten beachtet werden, dafl durch die Messung in
regulidren Linienfliigen ganz bestimmte Flugverhalten auf die Zusammensetzung
des Datensaizes EinfluB nehmen. Im folgenden werden die wesentlichen Punkte
angesprochen und diskutiert. -

Abb. 18: Anzahl von MOZAIC-Fliigen iiber dem Nordatlantik im Zeitraum
Dezember 1994 bis November 1995. Die Anzahl ist pro Gitterelement angege-
ben, die riumlich 1°-1° erfassen. Fliige iiber den Atlantik verlaufen immer in
einer Hohe zwischen 9-12 km.

Abb. 18 zeigt die Horizontalverteilung fiir dic Anzahl der Fliige, die von Dezem-
ber 1994 bis November 1995 iiber dem Nordatlantik verlaufen. Deutlich ist der
Flugkorridor zwischen 40°-60° N zu erkennen, der im betrachteten Zeitraum zum
- Teil von mehr als 100 Fliigen pro Gitterelement (1°-1°) durchflogen wird. Bei
Fluggeschwindigkeiten von etwa 900 kim/h konnen von einem Flugzeug ctwa
‘sechs Messungen (64 s-Mitiel) iiber einem Gitterelement aufgenommen werden.
' Die Anzahl von Messungen pro Gitterelementen hingt natiirlich von der Weg-




60 5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten

linge des Flugzeuges durch das Gitterelement ab. AuBerdem nimmt die GroBe der
gewiihlten Gitterelemente von Siiden nach Norden hin ab. Beide Effekte beein-
flussen die Lage des Flugkorridors in Abb. 18 nicht.

Anzahl der tiglichen Fliige
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ABB. 19: a) Anzahl von tiglichen MOZAIC-Fliigen iiher den Nordatlantik in
der Zeit von Dezember 1994 bis November 1995 getrennt nach Flugrichtung
(hellschattiert: West-Osi-Fliige; dunkelschattiert: Ost-West-Fliige).
 b) Mirtlere Flughdhen [hPa] der MOZAIC-Fliige tiber den Nordatlantik.
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Die Flugrouten in den niedrigeren Breiten werden durch die Fliige nach Siidame-
rika belegt. Die Flugrouten, die in nérdlicher Richtung auBerhalb des Flugkorri-
dors liegen, werden in der Regel dann von den Fluggesellschaften ausgewihlt,
wenn ein weit nordlich verlaufender Jet umflogen werden muf. Davon sind vor
allem die Ost-West-Fliige betroffen, die sonst in ihrer FlughShe einen starken
Gegenwind durch den Jet hitten. Die West-Ost-Fliige wihlen dagegen ihre Flug-
routen so, daf sie mit Riickenwind innerhalb des Jets verlaufen. Bildlich gespro-
chen “méandern” die Flugrouten daher tdglich mit dem Polarjet mit. Ein sehr
stark miandernder Jet wird aufgrund der eher zonal verlaufenden Flugrouten
meist von beiden Flugrichtungen senkrecht zur Stromrichtung durchquert. Hier-
bei muf} der Vorteil des Riickenwindes gegen eine unter Umstéinden verlidngerte
Wegsirecke aufgewogen werden.

Da der Polarjet stark méandert, durchqueren beide Flugrichtungen gleich oft den
Polarjet senkrecht zur Stromrichtung und erstellen dabei Messungen. Zusétzlich
konnen die West-Ost-Fliige 1angs der Stromrichtung mit Riickenwind in den zonal
verlaufenden Jets fliegen. Dadurch tragen sie innerhalb des Jets mit 25 % mehr
Daten zum MOZAIC-Datensatz bel als die Ost-West-Fliige. Wihrend die Durch-
querungen des Jets Messungen durch den gesamten Querschnitt liefern, erstellen
die Fliige, die in Stromrichtung des Jets verlaufen, vor allem Daten im Jetinneren.
Das bedeutet, daf es fir dic Zusammensetzung der Daten im Jetguerschnitt ein
Ungleichgewicht zwischen den beiden Flugrichtungen gibt.

Von Dezember 1994 bis November 1995 stehen 1034 Fliige zur Verfiigung, die
tiber dem Nordatlantik Messungen aufgezeichnet haben. Im Mittel gehen also tig-
lich fast drei MOZAIC-Fliige iiber den Nordatlantik, wobei beide Richtungen
gleichermalen belegt sind (Abb. 19a), da jeder Hinflug einen Riickilug erforder-
lich macht. Im Juli wird aufgrund der vermehrten Urlaubsfliige der Spitzenwert
von acht Fliigen pro Tag erreicht. In der letzten Dezemberwoche 1994 sind hinge-
gen keine Messungen verfiigbar. Dieser Zeitraum ist die einzige markante Nicht-
belegung im gesamien Jahr. Einschlie8lich dieser Dezemberwoche fehlen im
gesamten Zeitraum nur 19 Tage. Die unterschiedlichen Belegungen der einzelnen
Tage entstehen dadurch, dal’ die mit MeBgerdten ausgestaticten Flugzeuge je nach
Bedarf tdglich unterschiedliche Flugrouten fliegen kénnen. Durch die insgesamt
sehr gleichmifige Belegung aller Tage, liefert der MOZAIC-Datensatz ein repri-
sentatives Jahresmittel, ohne das weitere Gewichtungen beachiet werden miisseil.

Durch die regelmiBigen Startzeiten der Flugzeuge enthalten die Messungen eine
Tageszeitabhingigkeit. Flige von den USA nach Europa starten hauptséchlich
zwischen 20 und 7 UTC und verlaufen in Bezug auf den Sonnenstand am Nach-
mittag und in der Nacht. Flige von Europa nach USA starten zwischen 7 und
20 UTC und verlaufen beziiglich der Strahlungsintensitiit tagsiiber. Dies kann fiir
eine chemische Analyse der MOZAIC-Daten von Bedeutung sein. Auch im Jet-
querschnitt konnen sich aufgrund der oben angesprochenen Datenverteilung der
“beiden Flugrichtungen innerhalb des Jetquerschnittes Abhéngigkeiten ergeben.
. Die West-Ost-Fliige, die nachts stattfinden, tragen mehr Daten im Jetinneren bei.
Innerhalb des Jets sind die Tageszeiten der Messungen also nicht gleichmiBig
verteilt. Ein strahlungsabhiéingiger Parameter, wie zum Beispiel die Ozonkonzen-
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tration,

weist deshalb in mittleren Konzentrationsverteilungen nicht in allen

Bereichen des Jets ein echtes Tagesmittel avf.
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Abb. 20: a) Mitilere dynamische Tropopausenhdhe entlang der Flugrouten im
Monatsimittel. b} Anteil an stratosphdrischen S (schaitiert) und troposphdri-
. schen T (dunkel) Daten im MOZAIC-Datensatz fiir die einzelnen Jahreszeiten.
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Die Atlantik-Fliige verlaufen in der Regel auf festen isobaren Flichen um 220
und 240 hPa herum (Abb. 19b). Das entspricht Flughdhen zwischen 10 und
12 km. Der aus den MeBdaten berechnete Mittelwert fiir die Flughthe in diesen
beiden Niveaus entspricht 11400 m beziehungsweise 10600 m. Diese Hohen lie-
gen daher schr gut im Tropopausenbereich und ermdglichen eine Analyse der
MOZAIC-Daten im Zusammenhang mit dem Stratosphiren-Troposphiren-Aus-
tausch. Selten sind Fliige zwischen 9-10 km iiber dem Atlantik zu finden. Die
Hiufigkeit der einzelnen FlughShen ist aber weder richtungsabhéngig noch jah-
reszeitenabhingig.

In der Regel verliuft auch cin einzelner Flug in verschiedenen Hhen. Zum einen
gibt es Ausweichhdhen, die gewihlt werden, wenn - dies passiert auch in der Luft
- dem Gegenverkehr ausgewichen werden mufl. Da die meteorologischen Bedin-
gungen die Flugrouten festlegen, liegen diese fiir einen Tag zwischen Zwei gege-
benen Flughifen exakt fest. Zum anderen gibt es abhingig vom Gewicht des
Flugzeuges eine ideale, energiesparende Flughthe. Ein Flugzeug wird mit zuneh-
mend mehr zuriickgelegter Strecke anfgrund des Treibstoffverbrauches leichter
und wechselt in der zweiten Hilfte des Fluges in eine groBere Hohe.

Durch die mit den Jahreszeiten variierende Tropopausenhthe (Abb. 20a) liegen
die gleichbleibenden Flugrouten jahreszeitenabhéngig mehr unterhalb der Tro-
popause oder mehr oberhalb. Deshalb enthilt der gesamie MOZAIC-Datensatz in
den verschiedenen Jahreszeiten einen unierschiedlichen Prozenisalz von {ropo-
sphirischen und stratosphirischen Daten (Abb. 20b). Ubers Jahr werden mehr
Daten in der Stratosphiire aufgezeichnet als in der Troposphére. Nur in den Som-
mermonaten, wenn die Tropopause am hochsten liegt, konnen mehr Daten inner-
halb der Troposphire aufgenommen werden. Im Winter (Sommer) liegen rund

80 % (40 %) der Daten in der Stratosphire.

Dieses Ungleichgewicht schligt sich natiirlich in den Daten nieder. Zum einen
sind die troposphirischen Daten im Sommer aufgrund ihrer gréferen Anzahl
repriisentativer als im Winter. Zum anderen muf dies bei der Erstellung von zum
Beispicl Jahresmittelwerten beachtet werden. Ein ausgewogenes Jahresmiticl
erhiilt man nur aus den Monatsmittel. Wenn aber im Winter weniger Fliige zum
Monatsmittel beitragen, haben die einzelnen Fliige der Wintermonate einen gro-
Beren Anteil am gesamten Jahresmittel als die Sommeifitige. Dies ist ein generel-
les Problem von ungleichmiBig verteilten Datensétzen.

In den folgenden Untersuchungen sind die Daten jeweils erst auf jeden einzelnen
Flug normiert, bevor Jahresmittel oder Monatsmittel aus allen Fliigen berechnet
werden, Dies soll verhindern, daB die einzelnen Fluge rmt untersch1edhch vxelen
Daten zZu den Mittelwerien beltrageu. o o
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5.2. Potentielle Vorticity als Tropopausendefinition

Zur Untersuchung des STE mufl der MOZAIC-Datensatz nach stratosphiérischen
und troposphirischen Luftmassen sortiert werden. Es ist also die Verwendung
einer Tropopause erforderlich. Da im Rahmen dieser Arbeit vor allem die Mes-
sungen im Jet-Bereich analysiert werden, ist dic Anwendung der thermischen
Tropopaunse nicht sinnvoll (Reed, 1955). Im Bereich der mit dem Jet gekoppelien
Front ist die thermische Tropopause oft diffus, das heifli nicht definiert. Fiir ein
Absenken der stratosphérischen Luftmassen, zum Beispiel in Tropopausenfaltun-
gen, hat dies in der Regel zur Folge, daB die thermische Tropopause (nach WMO-
Kriterium ermitielt) deutlich zu hoch liegt. Die thermische Tropopause teilt in
diesen Fillen fdlschlicherweise stratosphiirische Luftmassen in die Troposphire
ein. Es muf deshalb im Jetbereich mit einer dynamischen Tropopause gearbeitet
werden.

Die dynamische Tropopause kann aufgrund fehlender, aber dafiir notwendiger
Daten nicht aus den eindimensionalen MOZAIC-Messungen berechnet werden.
Hierfiir muf} auf die dreidimensionalen Analysenfeldern (ECMWF) zuriickgegrif-
fen werden (Kap. 4.2). Innerhalb des MOZAIC-Projektes und auch in dieser
Arbeit steht nur die Hohe der Isofliche fiir PV=2.0 PVU zur Verfiigung. Die
rdumliche und zeitliche Aufiésung dieser Tropopausenhohe (T42) ist im Vergleich
zu den Flugzeugmessungen gering (Ai=24 h und Ag=300 km). Die Flugzeugmes-
sungen besitzen eine zeitliche Auflésung von 64 s, das entspricht bei einer durch-
schaittlichen Fluggeschwindigkeit von 900 kmv/h einer horizontalen Auflésung
von etwa 16 km.

Neben der zeitlichen und riumlichen Auflésung der Tropopause ist auch die Wahl
des Wertes von 2.0 PVU als Tropopausendefinition nicht eindeutig. In der Litera-
tur finden sich unterschiedliche Werte, die als geeignet aufgefilhrt werden und die
auch von dem Zweck der Untersuchung abhidngen. Auf diesen Punkt wird spiter
noch genauer eingegangen. Da die Analysendaten in TropopausenhShe in einem
vertikalen Abstand von 50 hPa vorliegen, wird der PV-Wert an der Tropopause
auferdem vom jeweiligen Interpolationsverfahren zwischen den vertikalen
Niveaus abhingig.

In diesem Kapitel wird vor Beginn der eigentlichen Untersuchungen die Giite der
vorliegenden Tropopausenh&he untersucht. Die beiden - oben vorgestellicn und
eventuell problematischen - Eigenschaften der verwendeten dynamischen Tro-
popause (Aufilosung und Wahl des PV-Weries) werden durch zwei unterschiedli-
che Methoden analysiert: Zum einen wird die innerhalb von MOZAIC zur
Verfiigung stehende dynamische Tropopause (PV=2.0 PVU) mit den Ozonkon-
zentrationen der MOZAIC-Messungen verglichen. Hierdurch knnen die Auswir-
kungen der geringeren rdumlichen Auflosung der Tropopause verglichen zu den
Flugzeugmessungen untersucht werden. Da die Ozonkonzentration an der Tro-
popause in der Regel einen scharfen Gradienten aufweist, kann eine “Ozono-
pause” ebenfalls zur Trennung von stratosphérischen und troposphirischen Daien
verwendet werden (Abb. 21).
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Zum zweiten wird eine dynamische Tropopause mit einer thermischen Tro-
popause verglichen. Dies ist allerdings nur unabhédngig von der MOZAIC-Tro-
popause moglich, da eine thermische Tropopause zu den MOZAIC-Daten nicht
berechnet werden kann. Statidessen wird dieser Teil der Untersuchung mit den
Jiilicher Vertikalsondierungen von 1990 durchgefiihrt. Fiir diese liegt sowohl ein
gemessenes Temperaturprofil vor als auch ein aus den Analysen berechnetes PV-
Profil. Damit kann der Unterschied zwischen thermischer und dynamischer Tro-

popause analysiert werden und auch
-neu bestimmt werden.. '

‘der:PV-Wert an der thermischen ‘Tropopause
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Pie dynamische Tropopause

Es wurde bereits erwihnt, dal die TropopausenhShe auf zwei verschiedene
Methoden bestimmt werden kann: nach einem thermischen oder einem dynami-
schen Kriterium. Die konventionelle thermische Definition verwendet die Dis-
kontinuitidt der vertikalen Temperaturabnahme mit der Hohe. Die World
Meteorological Organization (WMO) definiert die thermische Tropopause als
tiefstes Niveau, in dem die vertikale Temperaturabnahme weniger als 2K/km
erreicht und dieser Gradient iiber mindestens 2 km anhilt (WMO, 1986). Diese
thermische Definition hat den operationellen Vorteil, daff die Tropopausenhhe
aus einem einzigen Temperaturprofil bestimmt werden kann. Der Nachieil liegt in
der Nicht-Erhaltung des vertikalen Temperaturgradienten in adiabatischen Pro-
zessen und dem Vorhandensein von mehreren stabilen Schichten in der Nihe von
Jet Streams (Reiter, 1975).

Reed und Danicisen zeigen, dad Werte der poientiellen Voriicity in der Siraio-
sphiire um mindestens eine GréBenordnung grofler sind als in der Troposphire
(Reed, 1955; Reed and Danielsen, 1959). Da die Stratosphire stabiler geschichtet
ist als die Troposphire, wird das Produkt aus der absoluten Vorticity und der ther-
mischen Stabilitdt (=potentielle Vorticity) in der Stratosphire gréfSer. Dadurch
existiert eine dynamische Tropopause, die durch einen scharfen Gradienten der
potentiellen Vorticity charakterisiert wird. Nach WMO Empfehlung liegt die
dynamische Tropopause in mitileren Breiten bel einem konstanten PV Wert von
1.6 PVU (=107 i{mzlkg/s) (WMO, 1986). Neuere Arbeiten haben allerdings
ergeben, dafl dieser Grenzwert im Vergleich zur thermischen Definition zwischen
1 und 5 PVU variiert. Durch die Verwendung von verschiedenen Datensitzen,
verschiedenen Berechnungsmethoden und auch dadurch, dall die dynamischen
Prozesse der Atmosphire nur ndherungsweise beschrieben werden kénnen, kann

kein exakter PV-Grenzwert als Tropopaunse definiert werden.

Falistudien zur MOZAIC-Tropopause

Anhand von zwei MOZAIC-Fligen wird die MOZAIC-Tropopause zunéchst im
Einzelfall mit der Czonkonzentration verglichen. Abb. 22 zeigt fiir zwei verschie-
dene MIOZAIC-Fliige die Messungen der Flughéhe (gestricheli), der Gzonkon-
zentration (gepunktet) und die berechnete MOZAIC-Tropopausenhdhe (durchge-
zogen). In Abb. 22a stimmen der Aufenthalt des Flugzeuges in Bezug auf die Tro-
popause und die Variation der Ozonkonzentration recht gut {iberein. Befindet sich
das Flugzeug unterhalb der Tropopause, dann werden niedrige Ozonkonzentratio-
nen gemessen, wie sie fiblicherweise in der Troposphire beobachtet werden. Beim
Ubergang des Flugzeuges in die Stratosphiire steigen die Ozonkonzenirationen
auf 200-300 ppbv an. Bei genauer Betrachtung weisen Tropopause und Ozonkon-
zentration dazu geringe Abweichungen auf. Der Anstieg der Ozonkonzentration
-erfolgt erst deutlich nach Eintritt in die Stratosphire. In der Horizontalen ent-
spricht dies einer Entfernung von etwa 300 km. Diese Abweichungen bei den
Ubergiingen von der Troposphiire in die Stratosphire und umgekehrt werden

_hauptsdchlich von der rdumlich und zeitlich schlechter aufgelosten Tropopausen-
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héhe verursacht, deren horizontale Auflosung von 2.5 Grad genau in der GréBen-

ordnung der beobachteten Abweichungen liegt.
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ABb. 22: Messungen zweier MOZAIC-Fliige a) m5010101 (Frankfurt nach Rio)
und b) m5010503 (Frankfurt nach San Francisco): Flughohe (gestrichelt), dyn.

Tropopausenhdhe (durchgezogen) und Ozonkonzentration (gepunktet).

" In Abb. 22b variiert die Ozonkonzentration zwischen hohen und niedrigen Wer-
ten, also typisch troposphdrischen beziehungsweise stratosphirischen Werten,
. .obwohl das Flugzeug sich der Tropopause nach nur in der Stratosphire bewegt.
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Widerspriichliche Angaben aus Ozonkonzentration und Tropopausenhohe finden
sich vor allem dort, wo der Abstand des Flugzeuges zur Tropopause nur gering
ist. Eine leichte Anhebung der gesamten Tropopausc wiirde die Ubereinstimmung
deutlich verbessern. Dies ist ein erstes Indiz dafiir, daB die dynamische Tro-
popause bet PV=2.0 PVU zu niedrig liegt.

Die Ozonopause wird oft iiber den vertikalen Gradienten der Ozonkonzentration
definiert. Da die Flugzeugmessungen aber keine vertikale Auflésung besitzen,
kann fiir die folgende Untersuchung nur ein konstanter Ozonwert zur Trennung
von troposphirischen und stratosphirischen Daten benutzt werden. Dieser Ozon-
wert, der im folgenden als Ozonopause verwendet wird, ist aus 90 vertikalen Son-
dierungen fiir Temperatur und Ozonkonzentration (Jilich 1990) berechnet. Dafiir
wird zundchst aus dem Temperaturprofil nach WMO-Kriterium die thermische
Tropopause festgelegt und in gleicher Héhe wird der korrespondierende Ozon-
wert als Ozonopause betrachtet. In Abb. 23 sind fiir alle 90 Sondierungen die
Ozonwerte an der thermischen Tropopause eingetragen.
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Abb. 23: Ozonwerte an der thermischen Tropopause; berechnet aus 90 Sondie-
rungen, die 1990 in Jilich erstelll wurden. Der Jahresmiitelwert betriigi:
127192 ppbv.

Die Ozonwerte an der thermischen Tropopause weisen grofe Schwankungen auf.
Diese werden durch den scharfen Gradienten des vertikalen Ozonprofils in Tro-
popausenhohe verursacht. Ein nur geringer Versatz in der Hohe hat eine grofe
Variation der Gzonkonzentration zur Folge (vgl. Abb. 21). Da iroposphérische
Werte aber in der Regel kleiner als 90 ppbv sind und stratosphérische grofier 100-
200 ppbv, kann das Ozonprofil trotzdem gut zur Identifikation der Tropopause
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verwendet werden. Aus allen 90 Sondierungen ergibt sich dann ein mittlerer
Ozonwert von 127 ppbv an der thermischen Tropopause. Die Standardabwei-
chung ist aus oben genanntem Grund mit 92 ppbv groB. Fiir den Vergleich mit der
dynamischen Tropopause wird im folgenden ein etwas gerundeter Grenzwert von
130 ppbv als Definition fiir die Ozonopause gewihlt. Ozonkonzentrationen klei-
ner als 130 ppbv werden also der Troposphire zusortiert und Ozonkonzeniratio-
nen groBer als 130 ppbv der Stratosphire. Sowohl die Ozonopause als auch die
dynamische Tropopause werden aul die MOZAIC-Messungen angewandt, um die
Anteile an troposphérischen und stratosphirischen Messungen in den MOZAIC-
Daten zu bestimmen.

Die dynamische Tropopause legt 70 % der MOZAIC-Messungen in die Strato-
sphire und entsprechend 30 % in die Troposphére (Tabelle 1). Die Ozonopause
hingegen teilt nur 51 % der Messungen in die Stratosphire ein. Insgesamt werden
21 % aller Daten von Ozonopause und dynamischer Tropopause unterschiedlich
plaziert: Fiir 20 % der Messungen liegt die dynamische Tropopause tiefer als die
Ozonopause und fiir nur 1 % ist die Ozonopause tiefer.

Tabelle I: Anteile der MOZAIC-Daten, die in der Troposphére beziehungsweise in der
Stratosphiire gemessen sind. Zur Einteilung wurden drei unterschiedliche Tropopausen-
kriterien verwendet.

dyn. Tropopause Ozonopause Ozonopause
(2.0 PVU) (130 ppbv) (90 ppbv)
Stratosphire 70 % 51 % 62 %
Troposphére 30 % 49 % 38 %
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eines konstanten Ozonwertes als Tropopausendefinition
ich die Schwierigkeit, daB man mogliche STE-Prozesse aufier

Acht 1aBt We n d ie dynamische Tropopause also hohe Ozonkonzentrationen in
die Troposphire einteilt, kann dies an ciner schlechten dynamischen Tropopause
liegen, aber auch in die Troposphire intrudierte stratosphiirische Luft belegen.
Allerdings bringen Austausch-Prozesse genauso troposphérische Luftmassen in
die Stratosphire, wodurch im Mittel Abweichungen zwischen Ozonopause und
dynamischer Tropopause in beide Richtungen entstehen sollten. Die beobachteten
asymmetrischen Abweichungen von 20 % zu 1 % 1dBt eher auf einen systemati-
schen Fehler schliefien.

Dieser systematische Fehler kann entweder in einer zu hohen Ozonopause liegen
oder in einer zu tiefen dynamischen Tropopause. Da die dynamische Tropopause
nicht verschoben werden kann, wird eine kleinere Ozonkonzentration als Ozono-
pause verwendet, um die MOZAIC-Daten erneut nach Troposphére und Strato-
sphire einzuteilen. Die gleichen Rechnungen werden mit einer Ozonopause bei




70 5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten

90 ppbv durchgefiihrt (Tabelle 1), die bereits typischen troposphérischen Charak-
ter hat. Trotzdem ergibt sich immer noch fiir 12 % der Daten cine tiefer liegende
dynamische Tropopause. Dies ist das zweite Indiz dafiir, dall die dynamische
MOZAIC-Tropopause bei 2.0 PVU zu niedrig liegt.

Im zweiten Teil der Analyse werden die Jitlicher Sondierungen (1990) verwendet,
um thermische und dynamische Tropopause miteinander zu vergleichen. Die ther-
mische Tropopause liegt direkt aus den Sondierungen vor, fiir die Bestimmung
der dynamischen Tropopause wird aus den ECMWF-Analysen fiir jede Sondie-
rung auBerdem ein PV-Profil berechnet (vgl. Kap. 4.3). Abb. 24 zeigt fiir die 90
Sondierungen die Differenzen zwischen thermischer Tropopause aus den Sondie-
rungen und dynamischer Tropopause aus den ECMWF-Analysen (PV=2.0). Die
Differenz zwischen beiden Tropopausen betrdgt im Jahresmiitel -8 hPa. Bei einer
Standardabweichung von £71 hPa ist diese mittlere Differenz allerdings vernach-
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Abb. 24: Hihendifferenz zwischen der thermischen Tropopause aus 90 Sondie-
rungen. Jilich 1990, und der dynamischen Tropopause aus ECMWF-Analysen
(PV=2.0 PVU). Der Jahresmitielwert betrigt -8X71 hPa.

In einigen Fillen betragen die Differenzen bis zu 350 hPa. Diese groien Hohen-
unterschiede zwischen beiden Tropopausen héngen ausschlieflich mit einer
unscharfen thermischen Tropopause zusammen. Der Temperaturgradient nimmt
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in diesen Fillen in der Stratosphire nach WMO-Kriterium nicht geniigend zu oder
wird innerhalb einer Hohe von 2 km noch einmal geringer, obwohl das Ozonprofil
durch einen starken Gradienten deutlich den Ubergang von der Troposphiire in die
Stratosphére zeigt. Der erwartete EinfluB von Tropopausenfaltungen ist dagegen
nicht gut sichtbar. Fiir die Jiilicher Sondierungen konnte in 1990 der Einflu} von
nur einer einzigen Tropopausenfaltung nachgewiesen werden und zwar fiir das
Profil am 13. Februar 1990 (Blonsky, 1997). Dieser Termin zeigt keine grofe Dif-
ferenz zwischen thermischer und dynamischer Tropopause. Fiir die hier unter-
suchten PV-Profile liegt der mittlere PV-Wert an der thermischen Tropopause bei
2.5 PVU. Der MOZAIC-Wert von 2.0 PVU ist demnach leicht zu klein.

Ein zusitzlicher Vergleich der thermischen Tropopause mit den Jiilicher Ozonpro-
filen ergibt, daf fiir etwa 15 % der Sondierungen selbst bei ungestdrten Ozonpro-
filen Abweichungen zwischen Ozonopause und thermischer Tropopause bestehen.
Das zeigt, daB fiir die Untersuchung dynamischer Prozesse die Verwendung der
thermischen Tropopause aligemein nur eingeschrinkt sinnvoil ist.

Analysen, die von anderen Gruppen durchgefiihrt wurden, ergeben ebenfalls
hohere Werte der potentiellen Vorticity an der thermischen Tropopause, um die
3.0 PVU (Tabelle 2). Der Grund fiir die Unterschiede liegt an verschiedenen Fak-
toren, aber ein wesentlicher ist die begrenzte vertikale Auflosung der ECMWF-
Analysen. An der Tropopause bei etwa 250 hPa liegen die Daten mit einer verti-
kalen Aufidsung von 350 hPa vor. Dies ist ein HoOhenunierschied von mehr als
einem Kilometer zwischen zwei Niveaus. Alle Berechnungen héngen daher stark
von der Interpolationsmethode zwischen den Niveaus ab.

Tabelle 2: Literaturangaben zum PV-Wert an der thermischen Tropopause.

PV-Wert [PVU] Autor Datensatz
1.6 Danielsen, 1968
grﬁﬁer 2.0 Grewe and Dameris, 2 Monate in 10 Jahre,
1996 global
3.0 Blonsky, 1587 $ a an 3 Stationen und
3 aan 1 Station
35 Hoerling et al., 1891 1 Monat, global

Insgesamt mufl man im weiteren bei der Verwendung der MOZAIC-Tropopause
beriicksichtigen, daB diese eher zu tief liegt. Fiir die Untersuchung des Strato-
sphiiren-Troposphiren-Austausches in dieser Arbeit hat dies folgende Konse-
..quenzen: bei einem troposphirische Eintrag in die Stratosphire wird die

- -ausgetauschie Luftmasse aufgrund der zu tief liegenden Tropopause iiberschitzt

und bei einem stratosphirischen Eintrag in die Troposphire wird die intrudierte
Lufimasse hingegen unterschitzt.
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5.3, Ozon- und Wasserdampfklimatologie in der oberen Troposphére und
unteren Stratosphire

Mithilfe der MOZAIC-Daten erfolgt die Analyse des STE im Jetbereich zum
erstem Mal iiber die statistische Analyse von Konzentrationsverteilungen. In den
Konzentrationsverteilungen wird der STE dadurch sichtbar, dal die Konzentratio-
nen von Ozon und Feuchte in der Stratosphére und der Troposphire sehr unter-
schiedlich sind. Voraussetzung fiir die Beurteilung der Transporiprozesse im Jet
Stream ist, daB} die vom Stratosphiren-Troposphiren-Austausch ungestorten Ver-
teilungen bekannt sind. Als Grundlage fiir alle weiteren Untersuchungen wird
deshalb zunichst eine allgemeine Klimatologie in der oberen Troposphéire und
der unteren Stratosphiire erstellt. Diese Klimatologie umfafit die Ozonkonzentra-
tion, die relative und spezifische Feuchte und die Temperator fiir den Zeitraum
von Dezember 1994 bis November 1995 im rein maritimen nordatlantischen
Bereich. Die Einteilung der Daten nach Troposphire und Stratosphére erfolgt
nach der dynamischen Tropopause fiir PV=2.0 PVU. Die Messungen der oberen
Troposphére liegen somit zwischen 10 km und Tropopause und die Messungen
der unteren Stratosphire zwischen Tropopause und 12 km. Daten zwischen 9-
10 km liegen so gut wie nicht vor, werden aber frotzdem in die Rechnungen mit-
einbezogen.

Stratosphérische Luft charakterisiert sich durch hohe Ozonkonzentrationen und
geringe Feuchten. Da die relative Feuchte temperaturabhingig ist, besagt sie
nichts iiber den tatsdchlichen Wasserdampfgehalt einer Luftmasse. Bei gleichem
Wasserdampfgehalt besitzt Luft bei einer hohen Temperatur eine geringere rela-
tive Feuchte als bei einer niedrigen Temperatur. Ausschlaggebend fiir den Einflufl
auf den Strahlungshaushalt ist aber nicht die relative Luftfeuchtigkeit sondern die
Wasserdampfmenge, die in der Troposphire vorhanden ist und Strahlung absor-
bieren kann. Daher wird neben der relativen Feuchte auch das Mischungsverhili-
nis, also die spezifische Feuchte, betrachtet. Auch die spezifische Feuchte ist
insofern von der Temperatur abh#ngig, als das bei hohen Temperaturen mehr
Wasser verdampit wird und bei niedrigen Temperaturen die Luft eher gesdttigt 1st
und daher eher Wasser ausregnet. Diese Temperaturabhingigkeit zeigt sich vor
allem in jahreszeitlichen Entwicklungen. Aufgrund dieser Abhéingigkeiten wird
zusitzlich die Temperaturverieilung betrachtet, um die Ursachen einer iroposphi-
rischen Feuchteverinderung zu bestimmen, d.h. Temperaturdnderung oder strato-
sphirischer Eintrag.

Bereits sehr gut bekannt sind die Klimaiologien der Temperaturverteilung. Auch
‘Ozonmessungen stehen in der oberen Troposphére iiber Sondierungen zur Verfii-
gung, aber weniger bekannt sind Klimatologien zur Feuchteverteilung. Die regel-
miBig durchgefiihiten Vertikalsondierungen erlauben gute Feuchte-Messungen
bis zu einer Hohe von etwa 6 km. Oberhalb davon werden die Feuchtesensoren
-oft sehr ungenau. Innerhalb von MOZAIC sind die Sensoren besonders auf die
“obere Troposphire geeicht, um die hier vorhandene Datenliicke zu schlieBen. Die
“Verteilungen der Feuchten aus den MOZAIC-Paten ergénzen daher vor allem die
in. der Literatur vorhandenen Klimatologien der beiden anderen GroBen. Die
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bekannte Verteilung der Temperatur kann hingegen genutzt werden, um charakte-
ristische Eigenschaften der MOZAIC-Daten zu erkennen. Im Vergleich mit
bereits vorhandenen Klimatologien werden Signaturen deutlich, die nicht dyna-
misch oder chemisch bedingt sind, sondern durch das Flugverhalten und die
Datenzusammensetzung entstehen.

Histogramme

Abb. 25 zeigt fiir die vier Parameter die Histogramme der Datenverieilungen
oberhalb von 9 km. Diese Hisiogramme enthalten sowohl troposphirische als
auch stratosphirische Daten. Die Verteilung der spezifischen Feuchte hat ein
Maximum um 0.03 g/kg mit steilem Anstieg von kleinen Werten herauf und mit
exponentiellem Abfall zu groBeren Werten hin. Der Mittelwert ist aufgrund der
asymmetrischen Verteilung verschoben und liegt bei 0.041 mit einer Standardab-
weichung von £0.039 g/kg. Die iroposphirischen und siratosphérischen Daten
sind in dieser Verteilung nicht voneinander zu unterscheiden. Die spezifische
Feuchte nimmt mit der Hohe exponentiell ab, dadurch gehen troposphérische und
stratosphirische Verteilung kontinuvierlich ineinander iiber. Die siratosphérischen
Daten besitzen einen Miitelwert von 0.028+0.023 g/kg und die niedrigen Konzen-
trationen der gesamten Verteilung gehoren iiberwiegend in die Stratosphire. Gro-
Bere Werte als 0.08 g/kg sind in der Siratosphire selten gemessen. Der
troposphiirische Mitteiwert liegt bei 0.06810.050 gfkg. Der Exponentialabfall der
troposphirischen Messungen ist verglichen mit der stratosphérischen Verteilung
sehr flach und reicht bis zu einem maximalen Wert von 0.048 g/kg. Da die
Feuchte ihre Quelle am Erdboden besitzt, kann troposphirische Luft schr viel
feuchter sein als stratosphérische und in Einzelfillen sehr grofle Werte annehmen.

Die Verteilung der relativen Feuchte zeigt eine bimodale Struktur, die durch den
Beitrag von troposphirischen und stratosphirischen Daten entsteht. Das Vertikal-
profil der relativen Feuchte besitzt an der Tropopause eine Diskontinuitét, so daB
stratosphérische und troposphirische Feuchten sich unterscheiden. Die Verteilung
zeigi, daB wenige Prozent der relativen Feuchte nicht zwischen 0-100 % liegen.
Im folgenden werden alle abweichenden Daten auf O % herauf beziehungsweise
auf 100 % herunter gesetzt (vgl. Kap. 4.1). Das stratosphirische Mittel der Vertei-
iung liegt bei 25422 % und das troposphérische bei 49121 %.

Abb. 26 zeigt die Profile fiir relative und spezifische Feuchte. Die Profile sind
aufgetragen relativ zur dynamischen Tropopause, so daf3 nur troposphérische und
nur stratosphérische Messungen miteinander gemittelt werden. Das Profil der
relativen Feuchte zeigt an der Tropopause einen diskontinuierlichen Ubergang
zweiter Ordnung. Innerhalb der Troposphire oder Stratosphire variiert das Jah-
resmittel der relativen Feuchte nur geringfiigig. Dies fiihrt in der Datenverteilung
zu der angesprochenen bimodalen Struktur. Das Profil der spezifischen Feuchte
(H,O-Gehalt) hingegen besitzt einen kontinuierlichen Ubergang an der Tro-
popause. In der Troposphére nimmt der H,O-Gehalt mit der Hohe und mit wach-
sendem Abstand zur Quelle exponentiell ab. In der Stratosphire bleibt der H,O-
Gehalt fast konstant und das Maximum der H,O-Verteilung liegt bei kleinen spe-
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a) Mean Profile MOZAIC 12.84--11.85 b) Mean Profile MO%AIC 12.84-11.85
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Abb. 26: Vertikalprofile a) der spezifischen und b) der relativen Feuchte im
Jahresmittel relativ zur Tropopause; MOZAIC-Daten iiber dem Nordailantik,
Dez. '94 - Nov. 95,

zifischen Feuchten. Diese Verhiltnisse machen die relative Feuchte zu einem bes-
seren Tracer fiir stratosphirische Luft als die spezifische Feuchte.

die relat

n wie Feuchte eine Diskontinuitét
an der Tropopause. In der Stratsspbar» steigt die Ozopkonzentration mit zuneh-

mender Hohe an (Abb. 27). Die Datenverteilung fiir alle Hohen setzt sich daher
aus einem troposphirisch verursachten Ozonmaximum um 50 ppbv und einer
Gleichverteilung bei hohen, stratosphérischen Konzentrationen zusamimen. Eine
Hintergrundkonzentration von 25 ppbv wird nur in Einzelfdllen unterschritten.
Die troposphirische Verteilung hat einen Mittelwert von 65134 ppbv. Vereinzelt
kommen auch in der Troposphire Werte bis zu 482 ppbv vor, sowie in der strato-
sphirischen Verteilung (mit einem Mittelwert bei 2361143 ppbv) auch Werte
unterhalb von 100 ppbv. Diese Abweichungen von typischen troposphérischen
beziehungsweise stratosphirischen Konzentrationen wurden bereits in Kapitel 5.2
diskutiert. Bin Stratosphiren-Troposphiren-Austausch kann die Ursache fiir diese
Abweichungen sei, aber auch die schlechte Aufiésung der Tropopause (sowohl
zeitlich als auch raumhch) im Verglewh zu den sehr gut aufgelosten MOZAIC—

Daten
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a) Mean Profile MOZAIC 12.81-11.85 b) Mean Profile MOZAIC 12.94-11.95
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Abb. 27: Vertikalprofile a) der Ozonkonzentration und bj der Temperatur im
Jahresmittel relativ zur Tropopause; MOZAIC-Daten iiber dem Nordatlantik,

Dez. "94-Nov. '95.

Die Datenverteilungen der Temperatur in der Troposphiire und Stratosphire sind
nahezu identisch. Der Mittelwert liegt bei -53°C26 mit einer symmetrischen Ver-

fmalrivm o afver sxrionbian T 1mAd 2800 Triaca Bhalicrhan Vartatlhsigosn antotaha A
LULIUllE CIWa ZWISCACH -/v Und -5J5 7. L/ICSC aniiicncn VDJ.LC.IJ.ullE\/J.J. UJJLDI—L:JJ\'JJ, ad

die Temperatur in Tropopausenhdhe ein Minimum besitzt, und im MOZAIC-Pro-
fil - schwicher als sie in der Troposphire mit der Héhe abnimmt - in der Strato-
sphire wieder zunimmt {Abb. 27). Dies entspricht nicht dem Temperaturprofil,
daB} in mittleren Breiten im Mittel vorliegt. Das Jiilicher Temperaturprofil zeigt,
dal} die Temperatur in der unteren Stratosphire nur ganz leicht wieder zunimmt,
um maximal 2 K (Abb. 28). Auch die Standardatmosphére besitzt ein Temperatur-
profil, das von Tropopausenhthe bei etwa 11 km bis 20 km Hohe Isothermie auf-
weist. Erst dann nimmt die Temperatur wieder mit der Hohe zu. Das MOZAIC-
Temperaturprofil besitzt abweichend in der Stratosphiire einen starken Tempera-
turgradienten von 6 K/4 km. Hier wird der EinfluB der Datenzusammensetzung in

den MOZAIC Messungen deuthch s;chtbar

Die MOZAIC-Profile setzen sich nicht aus vollstdndigen Vertikalprofilen zusam-
men, sondern nur aus einzelnen Messungen in verschiedenen Hohen. Verschie-
dene synoptische Situationen werden daher in der Vertikalen nicht vollstindig
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erfaBt, sondern nur punktuell zusammengetragen. Bei Hochdruckwetterlagen zum
Beispiel liegt die Tropopause generell sehr hoch und die Flugzeuge bewegen sich
im Mittel in der oberen Troposphédre. Die Daten im Vertikalprofil, die weit unter-
halb der Tropopause gemessen sind, gehoren somit im Mittel zu Hochdruckwet-
terlagen.
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Abb. 28: Vertikalprofile a) der Temperatur und b) der Ozonkonzentration im
Jahresmittel relativ zur thermischen Tropopause aus den Jiilicher Sondierungen
von 1990-92. Die vollstindigen Profile sind durchgezogen. Die gestricheiten
Profile setzen sich nur aus Daten zwischen 10-12 km Hdhe zusaimmen.

Der wesentliche Unterschied zur bekannten mittleren vertikalen Temperaturver-
teilung entsteht dadurch, daB das MOZAIC-Profil sich nur aus Daten zusammen-
setzt, die zwischen 10-12 km Hohe aufgenommen werden. DaB trotzdem die
Darstellung von einem groBeren vertikalen Bereich moglich ist, liegt an der vari-
ierenden Tropopausenhthe. Abb. 28 zeigt, wie sich die mittleren Profile verén-
dern (hier Jilich 1990-1992), wenn nicht mehr die Daten gleichermalen aus allen
Hohen zusammengetragen werden, sonder nur noch die aus 10-12 km Hohe.
Daten bei z=-4 km unterhalb der Tropopause kénnen im MOZAIC-Profil nur
gemessen werden, wenn die Tropopause sehr hoch liegt, also bei mindestens
14 km Héhe. Die mittlere Hohe von z=-4 km betrégt in Jiilich hingegen 6.7 km
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und liegt damit deutlich tiefer. Da unterschiedlich hohe Tropopausen eine Tempe-
raturabhidngigkeit besitzen (hohe Tropopausen sind kilter als tiefe Tropopausen)
ist die Temperatur im Jilicher Profil bei z=-4 km etwa 15K grofler als im
MOZAIC-Profil. Das umgekehrte gilt im Profil fiir die Daten bei z=+4 km ober-
halb der Tropopause. Die MOZAIC-Messungen bei z=+4 km gehdren ausschlieB3-
lich zu tiefen Tropopausen, die mindestens 8 km tief ist. Die Temperator an einer
so tiefen Tropopause ist in der Regel hther als die an einer hohen Tropopause,
wodurch die Temperatur bei z=+4 ki im MOZAIC-Profil widrmer wird als im
Jiilicher Profil. Die MOZAIC-Temperaturprofile sind daher in groBer Enifernung
zur Tropopause nicht mehr reprisentativ. Nur um die Tropopause herum ist der
MOZAIC-Datensatz statistisch gut belegt, da die mittlere Tropopausenhdhe mit
der mittleren Flughthe iibereinstimmt.

Auch fiir das Ozonprofil entstehen durch die Datenzusammensetzung einige
Abweichungen (Abb. 28). Diese werden erst in einem Abstand von 12 km von der
Tropopause bedeutend. Dazwischen sind die Ubereinstimmungen sehr gut, da die
Konzentrationsverteilungen weniger von der TropopausenhShe abhdngen als die
Temperatur. Wohl hat eine vertikale Verschiebung der Tropopause auch immer
gleichzeitig eine Verschiebung von stratosphirischen und troposphérischen Luft-
massen zur Folge. Dieser ist aber im Vergleich zur Temperaturinderung sehr

gering.
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Jahreszeitenabhéngige Profile

Die betrachteten vier Parameter besitzen alle eine jahreszeitliche Abhingigkeit.
Um diese zu untersuchen, werden die Jahresprofile in Monatsprofile aufgespalten
und jeweils in einem Hovmollerdiagramm zusammengefafit. Der vorherige

bschnitt hat gezeigt, daB die Konzentrationen auch vom Abstand zur Tro-
popause abhiingen. Aufgrund der monatlich variierenden Datenzusammenset-
zung, ist es nicht sinnvoll, iiber alle troposphirischen oder alle stratosphérischen
Daten insgesamt zu mitteln. Bei gleichbleibender Flughohe, aber jahreszeitenab-
hiéingiger Tropopausenhéhe ist das troposphirische Mittel im Sommer in einem
gréBeren Abstand zur Tropopause aufgenommen als im Winter. Parameter mit
ciner hhenabhiingigen Konzentration bekommen dadurch bei der Berechnung
von Monatsmitteln eine Signatur, die durch die Flugeigenschaften entsteht. Im
folgenden werden die Messungen weiterhin im Abstand relativ zur Tropopause
betrachtet. R ' B

Abb. 29 zeigt zunichst die Anzahl der Fliige, die zu den einzelnen Monatsprofilen
beitragen. Wie auch aus Abb. 20 (Anteil von troposphérischen und stratosphéri-
schen Daten fiir die Jahreszeiten) folgt, werden im Winter und Frithjahr die Mes-
sungen hauptsichlich in der Stratosphire aufgenommen. Unterhalb von z=-3 km
relativ zur Tropopause ist die Datenbelegung nicht mehr ausreichend. Im Sommer
hingegen werden geringfiigig mehr Messungen in der Troposphire als in der Stra-
tosphére erstellt. Auch bei z=-4 km ist die Belegung mit iiber 20 Fliigen noch
geniigend. Dafiir ist die Belegung bei z=+4 km in der Stratosphidre schlechter.
Wie das veridnderte Ozonprofil der Jiilicher Sondierungen (Hohen nur zwischen
10-12 km) verdeutlicht (Abb. 28), entstehen bereits bei z=t2 km Abweichungen
vom vollstindigen Profil, wenn nur Messungen in den Hohen zwischen 10-12 km
betrachtet werden. Die MOZAIC-Messungen auferhalb dieses Bereiches sind fiir
die entsprechende Hohe beziiglich der ‘Tropopause nicht mehr uneingeschrinkt
reprisentativ. R e e L

- Y~

Die Temperatur liegt in Tropopausenhdhe im Winter bei -36 bis -58°C (Abb. 30).
Im Mai findet ein auffillig sprunghafter- Anstieg auf -54°C statt. Bis Oktober
bleibt die Temperatur nahezu unveriindert. Dann. tritt eine ebenso sprunghafte
Abnahme auf. Die Jiilicher Profile zeigen leichte Unterschiede. ‘Hier ist die Tro-
popause im Frithjahr wérmer als im Herbst. Und im Sommer ist die Temperatur
um noch 2 K wirmer. Dieser Unterschied entsteht durch.den Vergleich von mari-
timen mit kontinentalen Profilen. Im Frithjahr erw#rmt sich mit zunehmender
Sonneneinstrahlung der Kontinent schneller als der Atlantik. Konvektive Pro-
 zesse sind dadurch tiber Land stirker und die kontinentale Tropopause ist bereits

wirmer.

Der recht sprunghafte Anstieg (Abfall) der Temperator im Friihjahr (Herbst) wird
abgesehen von dem Jahresgang der Sonneneinstrahlung noch durch einen anderen
Prozel verstirkt. Und zwar nimmt der Polarjet jahreszeitenabhéngig eine unter-
schiedliche mittlere Position ein. Im Winter liegt der Flugkorridor (40°-60° N), in
-dem hauptsichlich die Daten gemessen werden, siidlich der mittleren Jetposition -




80

5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten

' _Ve'r‘{if:a!' Distance to dyn. Tropopause [m]
[}

4000

TT [Celsius]
2000

|
[\
o
o

~4000

Vertical Distance to dyn. Tropopause [m]
[ ]

Dec94  Mar95 Jun 95 Sep 95

=3
S

4000

2000

—4000 S : o
‘Dec94  Mar95  Jun95  Sep95

Abb. 30: Verteilung a) der Temperatur [°Celsius] und b) der spezifischen

Feuchte [glkg] relativ zur Tropopause im Monatsmittel; -MOZAIC-Daten iiber.
dem Nordarlantzk Dez 94 = Nov. ’95_._ :




5. Allgemeine Kiimatologiec der MOZAIC-Daten 81

bei 70° N. Im Sommer liegt der Flugkorridor ndrdlich der mittleren Jetposition
bei 40° N (Speth and Madden, 1987). Durch die Verschiebung des Jets im Friih-
jahr und Herbst wechselt auch die Messung der vier Parameter von der polaren in
die subtropische Luft und umgekehrt.

Die Temperaturverteilung zeigt also zwei Effekte: die jahreszeitenabhéngige Son-
neneinstrahlung und den Wechsel zwischen polaren und subtropischen Luitmas-
sen. Oberhalb der Tropopause bleibt die Temperatur bis z=+1.5 km unverédndert
und im Winter nimmt sie sogar geringfiigig weiter ab. Tats#chlich entspricht der
Unterschied zwischen Sommer und Winter den in der Atmosphére beobachteten
Verhiiltnissen (Sissenwine, 1969). Allerdings hilt dort die Temperaturabnahme
oberhalb der Tropopause im Winter iiber mehrere Kilometer an. Die MOZAIC-
Daten zeigen dagegen eine weitere Abnahme nur iiber etwa 1 km. Dies héngt mit
der bereits diskutierten Zusammenseizung der Daten nur zwischen 10-12 km
Héhe zusammen. Auch in den Temperaturgradienten der Troposphire und der
Siratosphire ist dieser Einflull zu erkennen. Sie stimmen nicht mit dem Standard-
profil iiberein, das in der Troposphire eine Temperaturabnahme von 6.5 K/km
besitzt.

Die Monatsprofile der Ozonverteilung zeigen im wesentlichen folgende Entwick-
lung (Abb. 31): In der Troposphire besitzt die Ozonkonzentration ein Sommer-
maximum von Mai bis August (grifer 60 ppbv). Schon im Februar wird die
nahme im Sommer liBt auf photochemisch produziertes Ozon schlieflen. In Tro-
popausenhshe wird die Ozonkonzentration im Sommer sogar groBer als 80 ppbv.
Dieser Anstieg ist aber nicht ausschlieBlich photochemisch produziert sondern
entsteht auch durch dynamische Prozesse. Die Ozonkonzentration an der Tro-
popause ist nidmlich positiv korreliert mit der Tropopausenhthe. Wenn sich im
Friihjahr und Sommer die Tropopause im Mittel anhebt, verringert sich die Luft-
masse der unteren Stratosphire. Dabei wird stratosphirische Luft in die Tropo-
sphiire verschoben und - anschaulich erklirt - die Tropopause bewegt sich in die
Stratosphire zu héheren Ozonwerten hin. Im Herbst, wenn sich die Tropopause
im Mittel wieder absenkt, bewegt sie sich zu niedrigeren, troposphiirischen Gzoi-
konzentrationen hin. Dabei wird troposphérische ‘Luft in die Stratosphire trans-
portiert. : = T

In der Stratosphiire besitzt die Ozonverteilung kein Sommermaximum sondern
ein Frithjahrsmaximum. Die stratosphérische Czonverteilung in mittleren Breiten
wird dabei hauptsichlich von zwei Prozessen beeinfluflt. Zum einen ist im Winter
das downward-pumping, welches der Motor fiir die Meridionalzirkulation ist,
durch diabatische Abkiithiung am groBten (vgl. Kap. 2.6). Dabei werden in der
Stratosphiire Luftmassen mit hohen Ozonkonzentrationen in die untere Strato-
sphiire bewegt. Als Folge ist die Ozonkonzentration in der unteren Stratosphire
im Frithjahr am groBten. Die photochemische Ozonproduktion in mittleren Brei-
"ten, die natiirlich im Sommer am groften ist, wird iberlagert durch die Transporte
der Meridionalzirkulation. Diese transportiert ozonreiche Luft aus den Tropen
. iiber die Stratosphire in hohere Breiten, wo sie wieder absinken. Dieser Zyklus

‘bendtigt 2-3 Jahre und das Absinken ist in der Nordhemisphére um etwa drei




82 5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten

[
S’

4000

2000

o
\

tance to dyn. Tropopause [m]

=

b
o
&
T

4
bt

—4000

Vertical Di

Dec 94 Mar 95 Jun 95 Sep 95

o
—

Vertical Distance to dyn. Tropopause [m]
o

"Dec94  Mar95  Jun95  Sep95

s ABb. 31 Verteilung a) der Ozonkonzentration [ppbv] und b) der relativen
‘Feuchte [%] relativ zur Tropopause in Monatsmitteln; MOZAIC-Daten iiber
. dem Nordatlantik, Dez, ’94 - Nov. '935. '




5. Allgemeine Klimatologie der MOZAIC-Daten 83

Monate versetzt (Rosenlof, 1995). Das tropische Sommermaximum erreicht des-
halb die mittleren Breiten erst im Winter. Diese Prozesse zusammen verursachen
in den Monatsprofilen (Abb. 31a) eine Verschiebung des strahlungsbedingten
stratosphérischen Ozonmaximums vom Sommer in das Friihjahr.

Die spezifische Feuchte (Abb. 30b) zeigt ein gegenldufiges Verhalten zur Ozon-
verteilung, da die Quelle der Feuchte nicht die Stratosphére ist sondern die untere
Troposphire. Im Sommer wird aufgrund der héheren Temperaturen mehr Wasser
verdampft und in der oberen Troposphire ist im Sommer mehr Wasserdampf ent-
halten als im Winter. Das Sommermaximum des Ozons in Tropopausenhdhe ist
fiir den Wasserdampfgehalt in den Herbst verschoben. Dann némlich nimmt die
Luftmasse der unteren Sitratosphire mit sinkender mittlerer Tropopausenhthe
wieder zu und troposphirische feuchte Luft wechselt in die Stratosphire.

Die relative Feuchte (Abb. 31b) zeigt ein zusammengesetztes Bild der Ozon- und
spezifischen Feuchte- Verteilung. Zwar ist geringe relative Feuchie ein Tracer fiir
stratosphérische Luft, aber die relative Feuchte ist iiber die Temperatur mit der
spezifischen Feuchte gekoppelt. In der Stratosphédre nimmt die relative Feuchte
analog zur Ozonkonzentration im Februar aufgrund des downward-pumping ab.
Diese Abnahme verstirkt sich aber noch von Mai bis August, wenn nédmlich die
Temperatur in der Stratosphire noch weiter zunimmt. Obwohl! der Wasserdampf-
gehalt durch die hoheren Temperaturen im Sommer grofer ist als im Winter, kann
die relative Feuchte im Sommer in Tropopausenhéhe minimal sein.

Breitenabhingige Verteilungen

Zwischen Aquator und Pol kann man drei Luftmassenbereiche unterscheiden: tro-
pische Luft, subtropische Luft und polare Luft. Diese Luftmassen werden von der
Subtropenfront und der Polarfront voneinander getrennt. Aufgrund der unter-
schiedlichen Energichaushalte besitzen die Luftmassen auch unierschiedliche
Charakieristika, zum Beispiel im Temperaturprofil. Das tropische Temperaturpro-
fil besitzt an der Tropopause eine Umkehrung des Temperaturgradienien: Tempe-
raturabnahme bis zur Tropopause und Temperaturzunahme oberhalb. In mittleren
Breiten hingegen nimmt die Temperatur auch oberhalb der Tropopause vor allem
im Winter noch weiter ab oder bleibt im Sommer konstant (Newton and Persson,
1962).

Der Polarjet, der mit der Polarfront gekoppelt ist, trennt subtropische und polare
Luftmassen voneinander. Dadurch enthili auch der Querschnitt durch den Polar-
jet, in dem spiter die Konzentrationsverteilungen untersucht werden, zwei ver-
schiedenen Luftmassen. Die Konzentrationsverteilungen im Jeiquerschnitt weisen
-daher - neben den Wechselwirkungen zwischen Troposphére und Stratosphire -
.auch breitenabhingige Eigenschaften auf, die im folgenden untersucht werden.
- Allerdings muBl man beriicksichtigen, dal} einfache breitenabhiingige Verteilung

durch das Mdandern des Jets verzerrt sind und in gleichen Breiten polare und sub-
- tropische Luftmassen miteinander gemittelt werden. Zwischen den mittleren Brei-
~.tenlagen des Polarjets (40°-70° N) sind daher in der breitenabhiingigen Verteilung
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polare und subtropische Luftmassen liberlagert. Trotzdem entsprechen in breiten-
abhingigen Verteilungen die hohen Breiten im Mittel den polaren Luftmassen und
die mittleren Breiten den subtropischen Luftmassen. Beim Subtropenjet, der ein
nahezu stationidres System ist, entspricht die breitenabhingige Verteilung fast
einem Jetquerschnitt.

Abb. 32 zeigt die Anzahl von Fliigen in der breitenabhingigen Verteilung. Gut zu
erkennen ist der Flugkorridor zwischen 40°-60° N. Nordlichere Flugrouten hén-
gen in der Regel mit breiten, zonal verlaufenden Jets zusammen. Die siidlichen
Messungen werden auf den Routen nach Mittel- und Stidamerika erstellt.
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Die breitenabhingige Temperaturvericilung (Abb. 33a) zeigt im Flugkorridor in
Tropopausenhéhe eine mittlere Temperatur von -54°C, die dem mittleren Jiilicher
Temperaturprofil entspricht. Zwischen 30-40°N ist der Ubergang zur tropischen
Luft und damit zur kilteren Tropopause zu erkennen. Nordlich von 65°N nimmt
dic Temperatur cbenfalls wieder ab und entspricht daher vor allem der Tempera-
turverteilung in der Winterhemisphiére. In den hohen Breiten ist zu beriicksichti-
gen, daB dic Datenbelegung nicht mehr im Jahresmittel reprisentativ ist und die
‘Messungen tatsiichlich vor allem im Winter aufgenommen sind. In der Strato-
- sphére ist das bereits beschriebene Temperaturprofil zu erkennen. In niederen
Breiten 40°-50° N nimmt die Temperatur wieder mit der Hohe zu. Zwischen 60°-
65° N bleibt sie fast konstant bei -54°C. In der Troposphire findet sich bei 40-
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45° N im Vergleich zur Umgebung in gleicher Hohe wirmere Luft. Dieser Korri-
dor ist ebenfalls in der Ozon- und Feuchteverteilung signifikant und durch hdhere
Ozonkonzentrationen und niedrigere relative Feuchte zu erkenmen (Abb. 34).
Dies deutet auf absinkende stratosphirische Luftmassen im Bereich des abwirts
gerichteten Hadley-Astes hin, die ozonreiche und trockene Luft in die Tropo-
sphire transportieren (Austin and Midgley, 1994).

Dieses Transport-Phinomen wird auch in den regelmifig durchgefiibrten Sondie-
rungen auf Teneriffa/Spanien beobachtet, wo liberwiegend in den Frithjahrsmona-
ten ozonreiche Luft tief in die Troposphire herunterreicht (Cuevas, 1994). Zu
dieser Jahreszeit ist der meridionale Temperaturgradient am grofiten und aufgrund
dessen der Abwirtstransport am stirksten. Als Ausgleich wird in hoheren Breiten
troposphirische Luft in die Stratosphire transportiert. Dieser Transport wirkt sich
in den Verteilungen (Abb. 34) durch niedrige Ozonkonzentrationen und hohe
Feuchien oberhalb der Tropopause bei 60°N aus. In den Konzentrationsverteilun-
gen sind also die mittleren meridionalen Zirkulationszellen gut zu erkennen. Da
die Position des aufwirts gerichteten Transportes im Bereich des Polarjets nichi
so scharf definiert ist wie der abwirts gerichtete Transport durch die Lage des
Subtropenjets, sind die Verteilungen bei 60°N diffuser als bei 40°N.

Die Czonverteilung {Abb. 34a) ist von der Tropopause an aufwirts liber alle Brei-
ten gleichverteilt. Die spezifische Feuchteverteilung (Abb. 33b) zeigt hingegen
eine leichte Neigung gegeniiber der Tropopause. Entsprechend der meridionalen
Vertikaltransporte ist die aufsteigende Luft in hoheren Breiten feuchter. Es wird
Wasserdampf von der Erdoberfliache in die obere Troposphiére gebracht. Im Ver-
gleich dazu ist der vertikale Ozongradient in der Troposphire nicht ausreichend
grof3, um diesen Transport innerhalb der Troposphére ebenso deutlich zu belegen.

Zusammenfassung

Die Darstellung der MOZAIC-Daten und der Vergleich mit vorhandener Literatur
gibt einigen AufschluB iiber die Belastbarkeit der MOZAIC-Daten und die Unter-
suchung der Konzentrationsverteilungen im Jetquerschnitt. Die Vertikalprofile
belegen, daB die MOZAIC-Daten in Hohe der Tropopause und 2 km Héhendiffe-
renz reprisentativ sind. Oberhalb und unterhalb dieser vertikalen Schicht entste-
hen Abweichungen der Verteilungen zu bekannten Klimatologien durch die
Zusammensetzung der MOZAIC-Paten. Diese ist vor allem dadurch ausgezeich-
net, daB die MOZAIC-Daten nur zwischen 10-12 km gemessen werden. Am
stirksten betrifft dies die Temperaturverteilung, die relativ zur Tropopause die
gréfBten vertikalen Gradienten aufweist.

Im Bereich um die Tropopause herum fiihren hauptsiichlich zwei Prozesse zu jah-
reszeitlichen Verdnderungen der Konzentrationen: das downward-pumping in der
Stratosphire und die variierende Tropopausenhthe. Da das downward-pumping
vor allem die polare Luft beeintrichtigt, betreffen daraus resultierende Effekte im
wesentlichen die zyklonale Seite des Polarjets.
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Die breitenabhingigen Verteilungen geben die mittleren meridionalen Vertikal-
transporte wieder. Diese fithren im Mittel zu abwirts gerichteten Transporten im
Bereich der Subtropenfront und zu aufwirts gerichteten Transporten im Bereich
der Polarfront. Gerade an der Polarfront verlduft dieser Vertikaltransport aber
nicht einseitig, sondern besitzt einen entgegengesetzt gerichieten Transport, zum
Beispiel in Tropopausenfaltungen, Cut-Off-Lows oder den Vertikalzirkulationen
innerhalb des Polarjets. Netto wird im Bereich der Polarfront troposphérische
Luft in die Stratosphire gebracht. Der Ozontransport ist trotzdem abwirts gerich-
tet, da die Konzentrationen der Stratosphire wesentlich grofer sind als die der
Troposphire. Daher ist neben dem Netto-Transport der Luftmassen vor allem
auch der Transport von Spurengasen von Bedeutung.
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6. Datenbelegung und Windfelder im Jet Stream

6.1. Statistik der Jeteigenschaften

Der Stratosphiren-Troposphiren-Austausch im Bereich des Jet Streams hingt
stark von den Jeteigenschaften wie rdumliche Ausdehnung, horizontale
Geschwindigkeit und Kriimmung ab. Da der Jet als thermischer Wind vom Tem-
peraturgradienten zwischen subtropischen und polaren Luftmassen abhéngt, ver-
dndern sich seine Eigenschaften tidglich und werden auberdem von einer
jahreszeitlichen Abhangigkeit iiberlagert. Im Winter erreicht der Jet seine groBte
Intensitdt, wenn der Temperaturgradient zwischen den Luftmassen nicht mehr
durch die Einstrahlung auf die Polarkalette vermindert wird (Pogosian, 1957).
Dann werden die Geschwindigkeiten und auch die rdumlichen Ausdehnungen des
Jets grofier und gleichzeitig nehmen auch die ageostrophische Windkomponenten
zu. Diese beeinflussen die Vertikalzirkulationen im Jet und somit auch den STE.
In diesem Kapitel wird ein Uberblick iiber die Jeteigenschaften und die Hiufig-
keit ihres Aufiretens gegeben. Teilweise werden die Hiufigkeitsverteilungen in
spiteren Untersuchungen noch verwendet.

Dic Jeteigenschaften (horizontaler und vertikaler Durchmesser, Jetcore-
Geschwindigkeit und Kritmmung) sind aus den Jetquerschnitten berechnet, in
denen auch MOZAIC-Messungen vorliegen. Die Jet Streams iiber dem Nordatlan-
tik werden daher in den Verteilungen nicht volisténdig erfafit, sondern nur durch
die Querschnitte, durch die ein MOZAIC-Flug fiihrt (vgl. Kap. 4.5). Die Berech-
nung der Jeteigenschaften erfolgt aus den dreidimensionalen Feldern der
ECMWE-Analysen fiir das Windfeld und das Geopotential.

Als Jetcore-Geschwindigkeit wird in jedem Querschnitt der Punkt maximaler
horizontaler Windgeschwindigkeit gepommen. Dieser Punkt entspricht dem Jet-
core, der zur Positionierung des Flugzeuges relativ zum Jet verwendet wird. Vom
Jetcore ausgehend werden horizontal und vertikal - senkrecht zur Stromrichtung -
die Ausdehnungen des Jets berechnet, dessen Rand durch den Grenzweri von
30 m/s definiert ist. Aufgrund dieser Berechnung wird durch die Flugrouten eine
Auswahl an Querschnitten vorgenommen. Eine maximale Windgeschwindigkeit,
die in die Verteilung eingeht, muf daher nicht zwangsliufig die maximale Wind-
geschwindigkeit des gesamten Jet Streams sein. Wenn der Querschnitt am Jetein-
gang oder am Jetausgang liegt, dann ist die Geschwindigkeit dort oft kieiner als in
der Jetmitte. Tatsdchlich konnte in der gesamten Analyse aber kein Zusammen-
hang zwischen Flugrouten und bestimmien Jetbereichen festgestellt werden, so
daB hierfiir eine stochastische Verteilung angenommen werden kann. Gerade die
“Fliige von ‘Westen nach Osten verlanfen meist innerhalb des Jet, so daB diese
'Fliige die Jet Streams horizontal nahezu vollstindig erfassen.

Die Verteilung der Jetachsen-Kriimmungen ist dazu abweichend bestimmt. Fiir
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den betrachteten Zeitraum stehen fiir den Polarjet die vollstdndigen Positionen
der Jetachsen zur Verfiigung. Die Verteilung enthilt daher alle Jet Streams tiber
dem Nordatlantik. Erstellt man vergleichsweise die Kriimmungsverteilung wie
oben beschrieben nur aus den Querschnitten der Flugrouten, verindert sich die
Verteilung nicht wesentlich. Dies bestétigt, dafl die Flugrouten-Querschnitte stati-
stisch iiber alle Bereiche der Jet Streams verteilt sind.
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Der horizontale Jetdurchmesser (Abb. 35a) quer zur Stromrichtung betrigt im
Jahresmittel 9861517 km. Die Verteilung ist unsymmetrisch mit einem maxima-
fen Wert von 3700 km. Dieser maximale Wert kann noch durch die horizontale
Begrenzung des Analysenfeldes auf den Nordatlantik abgeschnitten sein, so dafl
grundsitzlich auch noch breitere Jets méglich sind. Die groBen Durchmesser wer-
den fast ausschliefilich in den Wintermonaten erreicht (Tabelle 3). Im Sommer
liegt das Maximum fiir den horizontalen Jetdurchmesser bei nur 2650 km.
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Analog sicht die jahreszeitliche Verteilung des vertikalen Durchmessers aus
(Abb. 35b). Im Winter werden gréBere vertikale Durchmesser erreicht als im
Somimer und der Mittelwert betrdgt 8.13.4 km. Allerdings wird die Genauigkeit
der vertikalen Durchmesser von der geringen vertikalen Aufldsung der Analysen
eingeschrinkt. In Jetcore-Hohe betrigt der mittlere Abstand zwischen zwei Ana-
lysenniveaus mehr als 1 km. Ist im Jetquerschnitt in einem Niveau die horizontale
Windgeschwindigkeit noch gréBer als 30 m/s und im néchsten bereits kleiner als
30 m/s, so wird die Grenze des Jets zwischen beiden Niveaus interpoliert. Beob-
achtungen zeigen, daf die Zunahme und Abnahme des horizontalen Windes mit
der Hohe sowohl konvex als auch konkav erfolgen kann (Reiter, 1961). Die Inter-
polation wird deshalb beiden Méglichkeiten gerecht werdend linear durchgefiihrt.
Ist die Windgeschwindigkeit auch im obersten noch zur Verfiigung stehenden
Analysen-Niveau noch groBer als 30 m/s, wird nach oben extrapoliert. Am oberen
Jetrand in der Stratosphire ist die Abnahme der horizontalen Windgeschwindig-
keit mit der H6he oft nur gering. Eine Extrapolation {iber das letzte vertikal zur
Verfiigung stehende Analysenniveau hinaus kann daher zu grolien vertikalen
Durchmessern fithren, deren Realitdtsnidhe sich hier nicht liberpriifen 148t

Tabellz 3: Mitslere Jeteigenschafien fiir Sommer und Winier mit Standardabweichung. Die
Mirtelwerte sind nur aus den Jet-Querschnitten erstellt, die MOZAIC-Flugrouten iiber demn
Novdatlantik enthalien (Dez. *94 - Nov. '95).

Horizontaler Vertikaler Maximale
Durchmesser km Durchmesser kin | Geschwindigkeit m/s
Sommer 670 £ 280 6.31£23 40+9
Winter 1350 £ 510 i0.3+34 63+ 13

Auch die Jetcoregeschwindigkeit (Abb. 36a) besitzt eine unsymmetrische Vertei-

hinga mit einem Mitielwert von 55312 m/c und einer maximalen ﬂﬂcrhwindigkgﬁ

lung mit einem Mittelwert von 55%13 m/s und einer maximalen Gesch
von 104 m/s. In den Sommermonaten sind die Geschwindigkeiten immer kleiner
74 m/s. Zwischen Jetcoregeschwindigkeit und horizontalem Durchmesser exi-
stiert eine Abh#ngigkeit: Fiir einen vorgegebenen Durchmesser ist die Jetcorege-
schwindigkeit begrenzt, das heifit grofle Geschwindigkeiten erfordern ein
MindestmaB des Durchmessers. Ist der horizontale Durchmesser kleiner als
500 km wird die Geschwindigkeit nicht groBer als 70 m/s. Geschwindigkeiten
grofer 100 m/s treten erst bei einem horizontalen Durchmesser gréfier 1600 km

auf.

Im Gegensatz zu den obigen Verteilungen ist die Verteilung des Kriimmungsra-
dius ein Mittelwert iiber die gesamten Jets iiber dem Nordatlantik (Abb. 36b). Der
Mittelwert ist zu positiven Werten verschoben (11713418 km), aiso zu linksge-
richteten zyklonalen Kriimmungen um Tiefdruckgebiete. Die Hiufigkeit von
- zyklonalen und antizyklonalen Kriimmungen ist trotzdem vergleichbar und luft

fiir beide Kriimmungsrichtungen langsam zu hohen Werten (ungekriimmte Jets)
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aus. 50 % der Jets besitzen einen Kriimmungsradius zwischen #2500 km und
noch 70 % einen Kriimmungsradius zwischen £5000 km.

Die mittlere Jetachsenlage ist fiir die vier Jahreszeiten in Abb. 37 zu sehen. Im
Winter und Friihjahr zeigt auch der mittlere Verlauf ein stirkeres M#andern, das
durch das Kaltloftzentrum in Ostamerika angeregt wird. Im Sommer und Herbst
besitzt der Polarjet eine relativ stabile Lage bei 50°N.

Hérbst !

@ e o
3

Abb. 37: Mittlere Jetachsenlage fiir vier Jahreszeiten in 250 hPa; erstellt aus
der fiir die Koordinatentransformation entwickelten Jetachsen-Statistik.

6.2. Datenverteilung im Jet-Querschniit

Jeder einzelne MOZAIC-MeBpunkt wird iiber die ECMWEF-Analysen in ein Jet-
Koordinatensystem eingetragen (vgl. Kap. 4.5), daBl den vertikalen Jetquerschnitt
senkrecht zur Stromrichtung zeigt. In diesem Jetquerschnitt werden die Verteilun-
gen spiter auf einen moglichen STE hin untersucht. Dabei sind fiir die Analyse
“der Daten zwei unterschiedliche Koordinatensysteme sinnvoll: ein reines Jet-.
Koordinatensystem und ein Jet-Tropopause-Koordinatensysiem (vgl. Kap. 4.5).
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Reines Jet-Koordinatensysiem

Im reinen Jet-Koordinatensystem beziehen sich die horizontale und die vertikale
Achse auf den relativen Abstand zam Jetcore, der im Nullpunkt des Koordinaten-
systems liegt. Bei x=t1 und bei z=t1 befindet sich auf beiden Achsen der Rand
des Jets, der durch eine Grenzwindgeschwindigkeit von 30 m/s definiert wird.
Dieses Koordinatensystem ist vor allem dazu geeignet, das Windfeld in seiner
veriikalen Struktur zu untersuchen. Da diese Struktur generell bekannt ist
(Abb. 17), dient diese Verteilung zur Verifizierung der Koordinatentransforma-
tion, die die viel hoher aufgeldsten Messungen iiber die Analysen im Jetquer-
schnitt positioniert. Im folgenden werden in diesem Koordinatensystem daher die
Felder fiir die horizontalen Windgeschwindigkeiten zum einen aus den Analysen
und zum anderen aus den MOZAIC-Messungen verglichen. Da die Analysen die
Koordinatentransformation bestimmen, mufl das Windfeld der Analysen zwangs-
Liufig die vorgegebene Struktur besitzen. Die Ubereinstimmung des MOZAIC-
Windfeldes mit dem Analysen-Windfeld bestétigt dann die Giite der Keordinaten-
transformation.

Die Isotachen im Jetquerschnitt stellen sich im Jet-Koordinatensystem nicht
rechteckig dar, sondern in der realistischeren kreisférmigen Form, da das verwen-
dete Koordinatensystern nur fiinf feste Bezugspunkte besitzt. Der absolute
Abstand (in km) zwischen Jetcore und Jetrand ist nur fiir die Senkrechte und Waa-
gerechte durch den Jetcore berechnet und alle anderen Abstidnde sind auf diese
beiden Lingen normiert. Ein einzelner Flug trdgt in dem gesamten Querschaitt in
der Regel Daten in einer festen Hohe vom linken zum rechten Rand (oder umge-
kehrt) bei, wenn der Flug quer zur Stromrichtung erfolgt. Fliige lings zur Strom-
richtung (diese fliegen mit der Windrichtung ins Papier) sammeln in der Regel nur
in einem Gitterelement Daten. Ein gesamter Querschnitt kann also nicht aus Mes-
sungen eines einzelnen Fluges entstehen, sondern mufl immer aus mehreren Flii-
gen zusammengesetzt werden. Dies erinnert an das Zusammensetzen eines
Mosaiks.

Abb. 38a zeigt die Anzahl von Fliigen im Jetquerschnitt, die pro Gitterelement im
betrachteten Zeitraum von Dezember 1994 bis November 1995 beitragen. Die
meisten Fliige finden sich in Hohe des Jetcores. Dies liegt zum einen an der gene-
rellen FlughShe zwischen 10-12 km, die der mittleren Jetcore-Hohe entspricht.
Zum anderen suchen Flugzeuge, die mit der Strémung fliegen den Jetcore, um den
gréfitmdglichen Riickenwind zu erhalten. Die zykionalen und antizyklonalen seit-
lichen Randbereiche in HOhe des Jetcores sind weniger gut belegt. Hier tragen nur
Fliige bei, die den Jet quer passieren. Entsprechend der Flughthe liegen die Fliige
1m Mittel héufiger oberhalb des Jetcores. In der Vertikalen sind die Daten am obe-
ren Jetrand {(z=+1) noch aus 20 Fliigen zusammengesetzt. Unterhalb des Jetcores
reicht diese Belegung von 20 Fliigen nicht bis zum unteren Jetrand sondern nur
bis z=-0.5. Der untere Jetrand selber wird nur selten erreicht und ist in den folgen-
den Verteilungen nicht mehr reprisentativ.

Dies weist bereits auf ein typisches Phinomen hin, das auch die folgenden Unter-
-suchungen beeinflufit. Die MOZAIC-Fliige verlaufen generell zwischen 10-12 km
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Hohe. Dadurch gehéren MeBdaten, die in den vertikalen Randbereichen liegen,
grundsiitzlich zu einem schwach ausgeprigten Jet mit geringem vertikalen Durch-
messer. Die Fliige, die in starken Jets mit grofiem vertikalen Durchmesser verlau-
fen, konzentrieren sich automatisch in Jetcore-Hohe, da der untere und obere
Jetrand dann in der Regel weit anBerhalb von 10-12 km Hohe liegen.

Jei-Tropopaise-Koordinatensystem

Abb. 38b zeigt die Anzahl von Fliigen im Jet-Tropopause-System. Dieses Koordi-
natensystem bezicht sich auf der vertikalen Achse nicht mehr auf den Jetcore,
sondern auf die Tropopause. Die vertikalen Abstidnde sind absolut zur Tropopause
anfgetragen. In diesem Koordinatensystem bekommt die Verteilung im Vergleich
zum reinen Jet-Koordinatensystem (Abb. 38a) eine Neigung, da die wirkliche
Tropopause auf der antizyklonalen, warmen Seite héher liegt als auf der zyklona-
len, kalten Seite. Da im Jet-Tropopause-System die Tropopause fiir beide Seiten
auf eine Hohe gebracht wird, wird die Verteilung verzerrt. Die antizyklonale
Hilfte wird im wesentlichen durch die neue z-Achse nach unten verschoben.

Wie die Verteilung zeigt, liegt die Flughdhe auf der zyklonalen Seite in der Regel
oberhalb der Tropopause und auf der antizyklonalen Seite in Tropopausenhéhe.
Der maximal belegte Bereich ist entsprechend diagonal geneigt. Auch in diesem
Koordinatensystem giit, dafi Messungen in den Randbereichen zu typischen Wei-
terlagen gehdren und auch aufgrund der geringen Datenbelegung nicht repridsen-
tativ sind (vgl. Kap. 5.3). Da die Tropopausenhéhe jahreszeitlichen Schwank-
ungen unterliegt, gehort eine hohe Tropopause - und damit die Messungen in den
unteren Randbereichen - hauptsichlich in den Sommer. Die Messungen weit ober-
halb der Tropopause korrespondieren mit einer tiefen Tropopause und sind haupt-

sichlich im Winter aufgenommen.

Abb. 39 und Abb. 40 zeigen dic Datenbelegung fiir die vier Jahreszeiten im Jet-
Tropopause-System. In den Verteilungen liegt die maximale Belegung zwischen
20-40 Fliigen pro Gitterelement. Schaut man sich nur diesen Belegungskern an,
sieht man, wie die Verteilung vom Winter zum Sommer von der zyklonalen Seite
oberhalb der Tropopause auf dic antizyklonale Seite in TropopausenhShe wan-
dert. Da FlughShen und Flugrouten das Jahr iiber in etwa konstant bleiben, ent-
steht der vertikale Versatz nur durch die jahreszeitenabhingige Tropopausenhdhe.
Der horizontale Versatz wird durch die breitenabhiingige Verschiebung der Polar-
front von Sommer zu Winter verursacht. Wenn die Polarfront sich im Sommer in
héhere Breiten verlagert, dann wird der gleichbleibende Flugkorridor zwangsliu-
fig von der zyklonalen auf die antizyklonale Jetseite verschoben.

Fliige auf der zyklonalen Seite unterhalb der Tropopause gehdren im Mittel eher
ins Friihjahr und in den Sommer. Im Winter liegt dagegen die Tropopause im Mit-
tel so tief, daB die Fliige auf der zykionalen Seite oberhalb der Tropopause verlau-
fen. Fliige auf der antizyklonalen Seite unterhalb von z=-2 km gehoren fast
ausschlieBlich in den Sommer. Diese Verhiltnisse miissen bei der Untersuchung
der Konzentrationsverteilungen im Jetquerschnitt beriicksichtigt werden.
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6.3. Vergleich der ECMWF-Analysen mit den MOZAIC-Messungen

Im Folgenden werden die Verteilungen im Jetquerschnitt fiir die horizontalen
Windgeschwindigkeiten - berechnet aus den ECMWEF-Analysen beziehungsweise
aus den MOZAIC-Messungen - miteinander verglichen. Hierfiir ist das reine Jet-
Koordinatensystem von Vorteil, da die Windfeldstruktur im Jetquerschnitt
bekannt ist. Das Windfeld der Analysen mufl zwangsldufig das gewihlte Koordi-
natensystem bestiitigen, da die Positionierung der Messungen im Jetquerschnitt
(ECMWE oder MOZAIC) iiber die Analysen erfolgt. Die Verteilung der
MOZAIC-Messungen zeigt, wie gut die Koordinatentransformation mithilfe der
Analysen ist. Da es sich bei dem horizontalen Windfeld um ein bewegtes System
handelt, kann es durch die unterschiedlichen Auflésungen (zeitliche und rdumli-
che) der beiden Datensitze zu einer fehlerhaften Positionierung der Messungen
im Jetquerschnitt kommen. Es sei noch einmal daran erinnert, daB} sich die erstell-
ten Querschnitte erst durch viele Fliige zusammen ergeben. Dabei entsichen die
mittleren Verteilungen im Jetquerschnitt nicht aus mehreren kompletten Quer-
schnitten, sondern nur aus vielen einzelnen MeBpunkten, die alle unterschiedlich
im Querschnitt positioniert und wie ein Mosaik zusammengesetzt sind.

Abb. 413 zeigt die horizontale Windgeschwindigkeit im Jetquerschnitt, wie sie
sich aus den Analysen berechnet. Die fiinf Bezugspunkte entsprechen den Vorga-
ben durch die Koordinatentransformation: Im Jetcore bei (0,0) liegt die maximale
Windgeschwindigkeit und ist im Jahresmittel groBer als 55 m/s. Die Grenzge-
schwindigkeit von 30 m/s befindet sich wie erwartet bei x=%1 und z=*1. Per
erwartete Ubergang von einem starken Windgradienten inncrhalb des Jfets zu
einem schwicheren Gradienten auBerhalb des Jets entwickelt sich erst bei der Iso-
tache von 25 m/s und nicht, wie man es erwarten wiirde, bei 30 m/s. AuBerhalb
des Jets bleiben die Windgeschwindigkeiten bis zur doppelten Entfernung zwi-
schen Jetrand und Jetcore groBer als 20 m/s.

Da fiir das Windfeld nur fiinf feste Bezugspunkte bei der Koordinatentransforma-
tion gewihlt sind, gibt die Struktur der Isotachen Aufschlull iiber die tatsachliche
Form der Windverteilung im Jetquerschnitt. Auf der zyklonalen Seite (um x=-1}
ist die vertikale Erstreckung geringer als auf der antizyklonalen Seite (um x=-+1).
Die Ursache hierfiir liegt in den horizontalen Windgradienten. Der horizontale
Windgradient von der Jetachse zum Jetrand kann auf der zyklonalen Seite groBer
werden als auf der antizyklonalen Seite (vgl. Kap. 2.3), da die Scherungsvorticity
auf der antizyklonalen Seite durch den Coriolisparameter limitiert ist. Der gréBere
zyklonale Windgradient verringert die riumliche Ausdehnung des Jets auf der
zyklonalen Seite. In Abb. 41a ist dies nur in vertikaler Richtung zu erkennen. In
horizontaler Richtung wird die zyklonale Jetseite durch die Koordinateniransfor-
mation kiinstlich gestreckt, weil der Jetrand (30 m/s) auf einer linearen Achse fiir
belde Seiten gleich bei x=*1 eingetragen wird.

Auffallend ist eine Struktur bei (-1,-1). Die Isotache fiir 30 m/s besitzt hier eine
Ausbeulung, die auch fiir groBere Geschwindigkeiten in Richtung Jetcore noch zu
erkennen ist. Eine mogliche Erkldrung liegt in der rdumlichen Auflésung der Ana-
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Abb. 41: Das Windfeld im Jetquerschnirt a) aus den Analysen und b} aus den
MOZAIC Messungen berechnet Nordatlantzk Dez "94 bis Nov. "95.
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lysen. Auf der zyklonalen Seite unterhalb des Jetcores liegt die Front, mit welcher
der Jet gekoppelt ist. Im Frontbereich findet eine schr starke Dringelung der Isot-
achen statt. Bei einer mittleren Breite der Front von 100 km I&sen die verwende-
ten Analysen die Front nicht auf, wodurch auch die Positionierung der Messungen
in diesem Bereich ungenauer ist als in anderen Bereichen. Im Falle einer Tro-
popausenfaltung ist allerdings gerade der obere Frontbereich das Gebiet, in dem
sich die Tropopause durch eine Verwirbelung des Jet Streams absenkt. In diesem
Fall ist dann auch der Jetrand nicht mehr scharf definiert ist, sondern zeigt Struk-
turen wie in Abb. 41a. Zusitzlich ist zu beriicksichtigen, daff dieser Bereich des
Querschnittes nicht reprisentativ mit Daten belegt ist. Dadurch kommt es hier im
Vergleich zu den anderen Bereichen des Querschnittes zu einem grofieren Rau-
schen.
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" Abb. 42: Verteilung dev Winddifferenzen (ECMWE minus MOZAIC) der einzel-
- nen Datenpaare von ECMWF-Analysen zu MOZAIC-Windgeschwindigkeit im
_Je_tquerschmﬁ

Abb. 41b zeigt die Windverteilung, wie sie sich aus den MOZAIC-Messungen
ergibt. Deutlich sichibar ist eine horizontale Verbreiterung des Jetrandes um etwa
2.5 m/s. Dadurch vergroBert sich die horizontale Windgeschwindigkeit bei x=%1
auf 32.5 m/s. AuBerdem verringeri sich die maximale Geschwindigkeit im Jetcore
geringfiigig. Beide Effekte lassen sich tiber die Zeitverschiebung zwischen Ana-
lysen und MOZAIC-Messungen erkldren. Jets sind keine stationdren Systeme
sondern bewegte. Dabei wandern sie mit den planetaren Wellen ostwirts und ver-
dndern zusitzlich auch ihre Kriimmung. Aus beiden Griinden verrauscht die Posi-
tionierung der Messungen im Jet-Querschnitt, das heilt, die Analysen plazieren
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einzelne Messungen innerhalb des Jets, obwohl das Flugzeug tatséichlich aufler-
halb war und umgekehrt. Insgesamt fiihrt dies zu einer Verbreiterung der Vertei-
lung und einer Verringerung des Maximums.

Die Differenzen der einzelnen Windmessungen (Analysen minus MOZAIC-Mes-
sungen) zeigen, daf} die Abweichungen zwischen Analysen und Messungen stoch-
astisch sind (Abb. 42). Die Verteilung der Differenzen ergibt eine symmetrische
GauB-Verteilung mit einer Halbwertsbreite von 8.6 m/s und einem Maximum bei
-2.1 m/s. Die Analysen sind also geringfiigig kleiner als die Messungen. Im Mittel
unterschitzen die Analysen die groBen Windgeschwindigkeiten (ff>40 m/s) um -
6 m/s. Da die horizontale Auflésung der Analysen etwa 100 ki betréigt, kdnnen
sie die wirklichen Windspitzen oft nicht erfassen. Die niedrigeren Windgeschwin-
digkeiten werden hingegen von den Analysen leicht fiberschitzt. Dies bedeutet,
dafl auBerhalb des Jets die Windabnahme stérker erfolgt, als die Analysen dies in
Abb. 41a wiedergeben.

Insgesamt belegen Querschnittsvergleich und Differenzen-Verteilung eine sehr
gute Ubereinstimmung zwischen Analysen und Messungen, trotz der unterschied-
lichen zeitlichen und rdumlichen Auflésung. Die Verwendung von nur tiglichen
Analysen (At=24 h) reicht aus, um die Messungen im Jetquerschnitt zu positionie-
ren.

Trotz der guten Ubereinstimmung zwischen Analysen und Messungen wird unter-
sucht, welche Verbesserung die Verwendung von Analysen mit einer besseren
zeitlichen Aufidsung von Ai=06 h bringen wiirde. Der geringere zeitliche Abstand
zwischen Analysen und Messungen sollte die Positionierung der Daten im Quer-
schnitt verbessern.

Fiir einen Monat (Mérz 1995) werden deshalb die Analysen mit einer besseren
zeitlichen Auflésung (At=06 h) verwendet. Zum Vergleich wird die Kocordinaten-
transformation mit Analysen in 24-Stunden-Auflésung und auch in 06-Stunden-
Aufldsung durchgefithrt. Abb. 43 stellt beide Querschnitte der MOZAIC-Windge-
schwindigkeit gegeniiber. Die Windverteilung, die mithilfe der 06-Stunden-Ana-
lysen ins Jet-System transformiert ist, nimmt klarere Strukturen an und das
Rauschen verringert sich. Die mittlere Differenz der einzelnen Datenpaare der
Windgeschwindigkeiten (ECMWFE-Analysen minus MOZAIC-Messungen) ver-
ringert sich - durch die hohere zeitliche Auflésung der Analysen - fiir den Mirz
1995 von -1.9 m/s auf -0.9 m/s. Auch dic Halbwertsbreite der Differenzen-Vertei-
lung reduziert sich von 8.0 m/s auf 6.0 m/s. Insgesamt bringt also die héhere zeit-
liche Aufiosung eine Verbesserung der Koordinatentransformation. Allerdings ist
diese nicht so deutlich, dafl sie den damit verbundenen héheren Aufwand recht-
fertigt. Im weiteren wird daher nur mit einer zeitlichen Aufldsung der Analysen
von At=24 h gearbeitet.

Im Jet-Tropopause-Koordinatensystem verdndern sich die oben vorgestellten
‘Windverteilungen aufgrund der anders gewéhlten vertikalen Achse (Abb. 44). Da
die horizontale Achse gleich bleibt, entsprechen die horizontalen Unterschiede
-zwischen Analysen und Messungen den bereits beschriebenen Abweichungen im
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a) Wind Velocity (MOZAIC) - March 95, dt=24h

Vertical Relative Distance
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b) Wind Velocity (MOZAIC) - March 85, di=08h
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Abb. 43: Das Windfeld im Jetquerschnitt nur aus den MOZAIC-Messungen fiir
den Monar Mdrz 1995, In a) wurden Analysen mit einer zeitlichen Auflésung
von 24 h zur Koordinatentransformation verwendet. In b) wurden Analysen mit
einer Auflosung von 6 h verwendet.
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Jet-Koordinatensystem. In der Vertikalen zeigt sich ein verdndertes Bild. Der
MOZAIC-Wind besitzt fiir die groBen Geschwindigkeiten ff>40 m/s einen deut-
lich definierten Rand, wihrend sich im Analysen-Querschnitt alle Geschwindig-
keiten kleiner als 47.5 in/s iiber den gesamien vertikalen Bereich ersirecken.

Dieser Unterschied 148t sich durch die Interpolation des Analysen-Windes in der
vertikalen Richtung erkldren. Wie die Windverteilung im Jet-Koordinatensystem
bereits gezeigt hat, ist der Windgradient innerhalb des Jets sehr viel grofer als der
Windgradient auBlerhalb. Die Berechnung des Jetrandes bei genau 30 m/s durch
die lineare Interpolation zwischen zwei Analysenniveaus verbreitert den Jet
kiinstlich in vertikaler Richtung. Die MOZAIC-Verteilung sollte daher realisti-
scher sein, da der Mefiwert der Windgeschwindigkeit einen geringeren Fehler
besitzt als die Analysen und lediglich die Positionierung im Querschnitt fehlerbe-
haftet ist.




6. Datenbelegung und Windfelder im Jet Stream 105

200!

a) _ . FF [m/s]
Wind Velocity (ECMWF) — annual mean
—_ 60
S :
£
% 47,
ﬁ 45.
o 422
g 400!
e 375
= 35,
c 32.
o 30.
jo) 27.
.3; 25.
2 2z.
o)
>

Horizontal Relative Distance to Jet Core

o
Q)

FF [m/s]
Wind Velocity (MOZAIC) - annual mean

Vert. Dist. to dyn. Tropopause' [kmj

-z -1 0 1 2
 Horizontal Relative Distance to Jet Core .

“Abb. 44: Das Windfeld im Jet-Tropopause- Querschmtt aus a ) den Analysen und
b) den MOZAIC Messungen berechnet s




106 7. Vertikale Verteilungen im Jet Stream

7. Vertikale Verteilungen im Jet Stream

In dem einfiihrenden Kapitel 2 wurde die Theorie von Jet Streams vorgestellt. Es
wurde gezeigt, daB in Abhingigkeit von mehreren Faktoren im Bereich von Jet
Streams unierschiedliche Vertikalzirkulationen aufireten. Diese tragen neben
anderen Prozessen auch zum Stratosphiren-Troposphiren-Austausch bei. In
bekannten Arbeiten wurden die Transporte in Front-Jet-Systemen unter meteoro-
logischen Gesichtspunkten bereits vielfach untersucht (zum Beispiel Newton and
Trevisan, 1984a und 1984b). Es wurden sowohl die Ursachen fiir den Stratosphi-
ren-Troposphéren- Austausch analysiert, aber auch Massenfliisse global im Jahres-
mittel berechnet (Juckes, 1997) oder in Fallstudien zum Beispiel fiir Tropo-
pausenfaltungen bestimmt (Lamarque and Hess, 1994). Bisher war es aufgrund
fehlender Daten noch nicht méglich, einen statistischen Zusammenhang mit Spu-
rengaskonzentrationen - iiber einzelne Fallstudien hinausgehend - herzustellen.
Das MOZAIC-Projekt liefert zum ersten Mal die dafiir erforderlichen Daten im
Jetbereich in einem statistisch belastbaren Datensatz.

Die Parameter, die im MOZAIC-Projekt zur Verfiigung stehen (Ozon, Feuchte
und Temperatur), werden nun im folgenden verwendet, um die mittleren vertika-
len Verteilungen im Jetquerschnitt zu untersuchen. Die Messungen aller Fliige
eines Jahres werden nach der bereits vorgestellten Methode (Kap. 4.5 und
Kap. 6.2) in einem gesamten Querschnitt zusammengetragen. Die resultierenden
Verteilungen im Jahresmittel erlauben die Bestimmung der Netto-Drehrichtung
der Vertikalzirkulationen und der Netto-Vertikaltransporte von Spurengasen im
Jet-Querschnitt. Da keine direkten Transportrechnungen moglich sind, ist dies
allerdings nur iiber den Vergleich mit den klimatologischen Mitteln mdglich
(Kap. 5.3). Im folgenden werden dic vertikalen Verteilungen im Jetquerschnitt
vorgestelit und anschlieBend auf modgliche weitere - meteorologisch oder metho-
disch bedingte - Einfliisse und Ursachen hin untersucht. Dabei werden die in
Kap. 5 und Kap. 6 bereits diskutierten nicht meteorologisch bedingten Effekte
durch Flugcharakteristika oder- die. Besummung der dynarmschen Tropopause
noch einmal aufgegriffen. : S . - =

7.1. Netto-Vertikalzirkulation im Jetquerschritt

Die Temperaturverteilung im Jetquerschnitt (Abb. 45a) entspricht in den Grund-
ziigen den bereits vorgestellten klimatologischen Verteilungen (Abb.30a und
Abb. 33a). Durch die Zusammensetzung der Temperaturmessungen aus Hohen
zwischen 10-12 km ist die Temperaturabnahme in der Troposphire gegeniiber
einem mittleren Profil, das sich aus allen Hohen zusammensetzt (Abb. 28a), zu
klein. Entsprechend ist die Temperaturzunahme in der Stratosphére hingegen zu
grol} (Kap. 5.3). Wie auch die breitenabhiingige Verteilung (Abb. 33a) zeigt, ist

die Temperatur an der hohen Tropopause der antizyklonalen Seite tiefer als an der
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- Abb. 45: Mittlere Verteilung a) der Temperatur [°Celsius] und b) der spezifi-
. .schen Feuchie [g/kg] im Jet- Tropopause—Koordmatensysrem MOZAIC Daten .
.. tber dem Nordatlantik, Dez. *94 - Nov. '95, .. :
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niedrigeren Tropopause der zyklonalen Seite. In der klimatologischen Verteilung
geht entsprechend die Temperatur an der Tropopause von -54°C bei 50°N auf -
56°C bei 40°N zuriick. Im Jetquerschnitt wird dieses Verhiltnis deutlicher als in
der breitenabhiingigen Verteilung, da eindeutig polare und subtropische Luft von-
einander getrennt sind, wihrend das M#andern des Jets in der breitenabhéingigen
Verteilung eine Vermischung beider Luftmassen verursacht. Die Temperatur vari-
iert an der polaren und der subtropischen Tropopause zwischen -52°C und -58°C.

Zwei Phinomene fallen im Vergleich zur Klimatologie im Jetquerschnitt beson-
ders auf: Zum einen ist die stratosphirische Temperaturzunahme mit der Hohe auf
der zyklonalen Seite geringer als in der Klimatologie. Zum anderen befindet sich
oberhalb der antizyklonalen Tropopause auBlerhalb des Jets sehr kalte Luit.

Die stratosphirische Temperaturzunahme mit der Hohe auf der zyklonalen Jet-
seite stellt sich im Vergleich zur Klimatologie folgendermafien dar: In der Klima-
tologie besitzt das Temperaturprofil einen vertikalen Gradienten von 2 K/km in
der Stratosphire und -4.25 K/km in der Troposphédre. Das Vertikalprofil der
zyklonalen Jetseite weist deutliche Unterschiede dazu auf. In der Troposphire ist
der vertikale Gradient im Jetquerschnitt vergleichbar groff zur Klimatologie, aber
die absolute Temperatur ist in allen Hoéhen - auch an der Tropopause - um etwa
4 X groBer. In der Stratosphiére wird diese Differenz zwischen beiden Profilen mit
zunehmender Hohe geringer, und beide Profile laufen etwa 3 km oberhalb der
Tropopause zusammen. Dadurch erhilt das zyklonale Temperaturprofil im Jet-
querschnitt innerhalb der Stratosphire einen schwicheren vertikalen Gradienten,
also eine schwichere Temperaturzunahme mit der Héhe, Die erhthten Temperatu-
ren um die tropopause herum weisen auf eine Erwidrmung der Luftmassen durch
Absinkprozesse hin. Diese Absinkprozesse erstrecken sich oberhalb und unter-
halb der Tropopause auf der zyklonalen Jetseite. In Fallstudien wird diese Erwiir-
mung oft beobachtet (Reiter, 1961) und ist offensichtlich auch im Mitiel im
Jetquerschnitt signifikant.

Die kalten Luftmassen oberhalb der Tropopause auf der antizyklonalen Seite wer-
den zum einen durch die hohere Tropopause iiber der subtropischen Luft verur-
sacht (Wallace and Hobbs, 1977). Mittlere Temperaturprofile fiir verschiedene
Breitengrade (Sissenwine, 1969) und auch die breitenabhingige Verteilung
(Abb. 33a) belegen, da8 die Tropopausentemperatur niedriger wird je kieiner der
Betrag des Breitengrades ist. Der Jetquerschnitt umfafit bei einer mittleren Breite
von 1000 km im Mittel zehn Breitengrade. Die dargestellte antizyklonale Seite
zwischen x=0 und x=2 (Abb. 45a) entspricht analog im Miitel ebenfalls etwa
1000 km. In Einzelfillen kann die Entfernung auch 3000-4000 km betragen
(Abb. 35a). Auf dieser Entfernungen ist eine meridional bedingte Temperaturver-
inderung an der Tropopause bereits gut zu erkennen, zumal im Jetquerschnitt die
antizyklonalen, subtropischen Luftmassen nicht mit polaren vermischi sind, wie
es in einfachen breitenabhidngigen Verteilungen der Fall ist. Verstdrkend kommt
aber noch ein weiterer Effekt hinzu. Wenn der Polarjet sehr weit siidlich verlduft,
kommt es vor, dafi Subtropenjet und Polarjet sehr nah aneinander vorbei laufen
- oder sogar einen gemeinsamen Jet Stream bilden. Dieser besitzt dann in der Regel
. zwei Jetcores in unterschiedlichen Hohen. Mit dem Subtropenjet verschiebt sich




7. Vertikale Verteilungen im Jet Stream 109

kiltere Luft aus niedrigeren Breiten in die Néhe des Polarjets und im Bereich des
absinkenden Hadley-Astes, der dann an den Polarjet angrenzt, wird sogar sehr
kalte tropische Luft herunter transportiert. Dadurch kann es auf der antizyklona-
len Seite des Polarjets zu sehr niedrigen Temperaturen kommen, die auch im
Querschnitit noch im Mittel zu erkennen sind.

Anders als die Temperatur variiert die Ozonkonzentration an der Tropopause in
der breitenabhiingigen Verteilung nicht (Abb. 34a). Die Ozonkonzentration ist im
klimatologischen Mittel in mittleren Breiten an der Tropopause konstant gleich
88 ppbv (bei Verwendung der dynamischen MOZAIC-Tropopause). Im Jetquer-
schnitt nimmt die Ozonkonzentration hingegen auf der zyklonalen und der antizy-
klonalen Jetseite unterschiedliche Werte an (Abb. 46a). Auf der antizyklonalen
Seite liegen die Konzentrationen unterhalb von 80 ppbv. Auf der zyklonalen Seite
sind die Konzentrationen mit Werten zwischen 100-120 ppbv dagegen deuilich
gréfer. Nimmt man das klimatologische Mittel an der Tropopause (von 88 ppbv)
als Grundlage, dann 148t sich daraus eine “Ozonopause™ bei einem kounsianien
Ozonwert von 88 ppbv definieren, der troposphirische und stratosphirische Luft-
massen voneinander trennt. Trigt man diese Ozonopause in den Jetquerschnitt
ein, dann ist diese gegeniiber der dynamischen Tropopause verdreht, weil beide
Jetseiten an der dynamischen Tropopause unterschiedliche Xonzentrationen besit-
zen., Durch die Drehung der gesamten Ozonverteilung finden sich auf der antizy-
klonalen Seite noch oberhalb der dynamischen Tropopause Konzentrationen mit
troposphirischem Charakter sowie auf der zykionalen Seite noch unterhalb der
Tropopause Konzentrationen mit stratosphérischem Charakter. Die Ozonvertei-
lung gibt also als Netto-Drehrichtung der Vertikalzirkulationen im Jet eine ther-
misch direkte Zirkulation wieder. Die Zirkulationszelle befindet sich
hauptséchlich in der Troposphiére und verursacht eine Hebung der troposphiri-
schen, warmen Luftmassen auf der antizyklonalen Seite und cin Absinken der
kalten Luftmassen auf der zyklonalen Seite. Hierdurch wird auf der zyklonalen
Seite ozonreiche Luft in die Troposphire gebracht und auf der antizyklonalen
Seite ozonarme Luft in die Stratosphire.’

Die mittlere Verteilung der relativen Feuchte bestétigt eine thermisch direkte
Netto-Zirkulation (Abb. 46b). In der Klimatologie betrégt der Mittelwert der rela-
tiven Feuchte an der Tropopause 40 % (Abb. 34b). Auf der antizyklonalen Jet-
seite treten griBere relative Feuchten an der Tropopause auf (grofier 50 %), die
sich auch noch in die Stratosphire hinein erstrecken. Auf der zyklonalen Seite
sind die Feuchten im Vergleich dazu gering mit Werten um 30 %. Diese niedrigen
Feuchtewerte kommen in der Klimatologie nur in der Stratosphire vor. Sieht man
einmal von dem Vergleich mit der klimatologischen Verteilung ab, kann die rela-
tive Feuchte anch gut als Tracer fiir Vertikalbewegungen verwendet werden.
Adiabatisch aufsteigende Luftmassen kithlen ab, da sie bei geringerem Druck ein
groBeres Volumen einnehmen. Bei gleicher absoluter Feuchte wird die relative
Feuchte durch das Abkiihlen gréfer. Umgekehrt erwirmen sich absinkende Luft-
tassen und ihre relative Feuchie wird kleiner. AuBerdem ist die Quelle des Was-
serdampfes die Erdoberfliche, so daB von unten aufsteigende Luftmassen
Wasserdampf in die obere Troposphire transportieren. Aufgrund dessen weisen
die groBen Feuchten auf der antizyklonalen Seite auf aufsteigende Luftmassen hin




110 7. Vertikale Verteilungen im Jet Stream

o
p—_

Ozone Mixing Ratio (MOZAIC) - annual mean

Vert. Dist. to dyn. Tropopause [kim]

Horizontal Relative Distance to Jet Core

o
—

Relative Humidity (MOZAIC) — annual mean

Y 4 )

=t B

Vet Dist. to dyn. Tropopause [km]

- Horizontal Relative Distance to Jet Core

~Abb. 46: Mittlere Verteilung a) der Ozonkonzentration [ppbv] und b) der relati-
-ven Feuchie [%] im Jet-Tropopause- Koordmatensystem MOZAIC-Daten iiber
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und die geringen Feuchten auf der zyklonalen Seite auf absinkende. Diese Verti-
kalbewegungen miissen aus Kontinuitdtsgriinden durch horizontale Transporte
erweitert werden und es entsteht eine thermisch direkte Zirkulation.

Das Vertikalprofil der spezifischen Feuchte enthilt keine Diskontinuitét in Tro-
popausenhdhe (Abb. 26a), wie die Profile der relativen Feuchte oder der Ozon-
konzentration. Dadurch ist an der Tropopause der Ubergang von
troposphirischen, spezifischen Feuchtewerten zu stratosphérischen, spezifischen
Feuchten sehr flieBend und die spezifische Feuchte ist ein schlechterer Tracer zur
Identifikation von troposphirischen und stratosphirischen Messungen. Trotzdem
sind auch im Jetquerschnitt der spezifischen Feuchteverteilung oben beschriebene
Vertikalbewegungen zu erkennen (Abb. 45b). An der Tropopause ist die spezifi-
sche Feuchte auf der zyklonalen und der antizykionalen Seite vergleichbar gro
um 0.045 g/kg. Die breitenabhiingige Verteilung (Abb. 33b) zeigt allerdings cine
Neigung der Flichen gleicher spezifischer Feuchte gegeniiber der dynamischen
dampf als die in niedrigeren Breiten. Dies ist im Jetquerschnitt nicht mehr zu
erkennen, obwohl hier polare und subtropische Luftmassen sogar eindeutig von-
einander getrennt sind. Insgesamt ist im Jetquerschnitt fiir die Verteilung der spe-
zifischen Feuchte eine thermisch direkte Zirkulation notwendig, um die
klimatologisch vorhandene Neigung der Feuchte-Isolinien gegeniiber der Tro-
popause im Jetquerschnitt zu beseitigen.

Alle Verteilungen im Jetquerschnitt zeigen, daB die Vertikaltransporte nicht nur
Bereiche innerhalb des Jets erfassen sondern auch noch auBerhalb des Jets liegen.
Die ageostrophischen Windkomponenten, die die Vertikalzirkulation anregen,
sind zwar in der Horizontalen innerhalb des Jets am groften, aber die Divergenz-
und Konvergenzzonen, die daraus erzwungen werden, umfassen zusitzlich auch
die angrenzenden Gebiete auBerhalb des Jets. Zum Teil konnen beachiliche
Abstinde auftreten (Sechrist et al., 1986), wodurch auch auflerhalb des Jets zum
Beispiel auf der zyklonalen Seite noch hohe Ozonkonzentrationen unterhalb der

Tropopause zu finden sind.

7.2. Jahreszeitliche Entwickiun

Die oben analysierten Verteilungen im Jetquerschnitt besitzen eine jahreszeitliche
Abhingigkeit, die in diesem Kapite!l untersucht wird. Wie oben beschricben, erge-
ben sich im Jahresmittel durch die Vertikalzirkulationen im Jet unterschiedliche
Konzentrationen der betrachteten Parameter an der zyklonalen und der antizyklo-
nalen Tropopause. Diese Werte an der Tropopause werden nun jahreszeitenabhén-
gig fiir beide Jetseiten untersucht und dem klimatologischen Mittel gegeniiber

gestellt.

"'In Tabelle 4 sind die enisprechenden Mittelwerte an der Tropopause fiir Ozon,
“relative und spezifische Feuchte sowie die Temperatur zusammengefafit. Im Jah-
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resmittel ergeben sich die bereits genannten Verhiltnisse zwischen zyklonaler und
antizvklonaler Jetseite, die eine thermisch direkte Netto-Drehrichiung anzeigen.
Diese Neito-Drehrichtung bleibt fiir alle Jahreszeiten erhalten, aber in den einzel-
nen Jahreszeiten dndern sich die Konzentrationen an der Tropopause fiir beide
Jetseiten sowie auch die Differenz zwischen den Konzentrationen beider Seiten.

Die jahreszeitliche Entwicklung der gesamten Verteilungen im Jetquerschnitt
werden - wie die Klimatologie auch - im wesentlichen von zwei Prozessen beein-
flut: Zum einen werden die Konzentrationen durch die jahreszeitlich variierende
Tropopausenhthe verdndert und zum anderen durch das siratosphirische down-
ward-pumping der mittleren Breiten {vgl. Kap. 2.6). Die Variation der Tropopau-
senhdhe setzt sich sowohl auf der zyklonalen Jetseite als auch aof der
antizyklonalen Jetseite durch. Dagegen wirkt sich das downward-pumping vor
allem in der polaren Luft aus. An der subtropischen Tropopause iiberwiegt daher
der EinfluB der im Sommer zunehmenden Photochemie und der Tropopausenva-
riation. Diese Zusammenhinge werden nun im einzelnen anband von Tabelle 4
besprochen.

Tabelle 4: Mittelwerte und Standardabweichungen der betrachteten Parameter in
Tropopausenhdhe (X100 m) innerhalb der zykionalen (x=[-1,-0.5]) und antizyklonalen
(x=[0.5,1]) Seite des Jet-Querschnittes sowie allgemein im klimatologischen Mittel.

Jahr Winter | Frithjahr | Sommer | Herbst

QOzon [ppbv]

zyklonal 109+74 : 113£84 | 131 £90 : 108£63 | 78142

antizyklonal 69+33 | 58%£38 | 734+31 | 77£26 | 66+34

allgemein 88£52 | 68x51 | 90+49 | 10755 | 72+£37

Rel. Feuchte [%]

zyklonal 35+23 | 38124 | 224£22 | 3023 | 43£20

antizykional 53023 | 64225 | 441106 | 4219 | 54123

aligemein 44+£22 | 524+27 | 431£17 | 36220 | 49%23

Spez. Feuchte

[/ke 107, zykl. | 4.6+3.6 | 3.4+ 291 3.6+19 | 55536 | 5.654.38

antizyklonal 42+£30|36+£26 | 27+£1.8|531x33 | 54+£33
| allgemein 42+33 [ 40+£33 | 3.1+£25|50+3.6]48L£32
| Temperatur [°C}]

zyklonal -52+5 556 -53+4 -49+ 4 5216
4 antizykional -57X5 61 £5 -60£5 -53x+4 -55+4

allgemein -55+6 576 575 -52+£5 5515

' Die Ozonkonzentration an der Tropopause unterliegt folgenden Entwicklungen
- (vgl. Abb. 31a): Die klimatologischen jahreszeitlichen Mittel spiegeln Ozonkon-
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zentrationen wieder, die sich durch die Verschiebung der Tropopause, das heifit
durch die Massenverinderung der untersten Stratosphire, und die Photochemie
erkliren lassen. Im Winter nimmt die Tropopause ihre tiefste Lage cin und ver-
schiebt troposphirische Luft in die Stratosphidre. Dadurch besitzt die unterste
Stratosphire im Winter ihre grofite Masse und die Ozonkonzentration an der Tro-
popause ist am geringsten. Im Friihjahr erhoht sich mit der vertikalen Anhebung
der Tropopause (die Masse der untersten Stratosphére wird kleiner) die Ozonkon-
zentration an der Tropopause und wird schlieflich im Sommer maximal, wenn

Die gleiche Entwicklung ist innerhalb des Jets auf der antizyklonalen Seite zu
sehen, aber nicht auf der zyklonalen Seite. Legt man auch auf der zyklonalen
Seite zunichst die beschriebenen Einfliisse der Tropopausenhdhe und der Photo-
chemie zugrunde, treten folgende Abweichungen auf: Die Konzentration ist im
Frithjahr maximal statt strahlungsbedingt im Sommer, und im Winter ist sie nicht
am geringsten sondern dhnlich groff wie im Sommer. Diese Abweichungen inner-
halb der zyklonalen Seite werden durch das downward-pumping verursacht. Die
mittlere meridionale Zirkulation kontrolliert in mittleren Breiten den abwirts
gerichteten Massenfluf in die unterste Stratosphire. Sie ist gekoppelt an den Jah-
resgang der zonalen Impulskraft, welche ihr Maximum im Winter besitzt und ihr
Minimum im frithen Sommer (Rosenlof, 1995; Holton et al., 1995). Als Folge aus
diesen Transporten sieigen im Winter die Ozonkonzentrationen in der untersten
Stratosphire an und sind aber erst im Friihjahr dort maximaler als zu anderen Jah-
reszeiten. Im klimatologischen Mittel wirkt sich das erst ab einem Kilometer
oberhalb der Tropopause aus (vgl. Abb. 31a). Auf der zyklonalen Jetseite werden
durch die im Mittel abwirts gerichteten Vertikaltransporte die hohen Ozonkon-
zentrationen weiter herunter bis an die Tropopause transportiert. Anhand der
Temperaturverteilung wurde sichtbar, daff die Vertikaltransporte noch 3 km ober-
halb der Tropopause stattfinden. Durch diese Transporte sind auch die Ozonkon-
zentrationen an der zyklonalen Tropopause im Frithjabr maximal und im Winter
trotz deutlich geringerer Photochemie mit den Sommerkonzentrationen vergleich-
bar. Fiir den Stratosphiren-Troposphiren-Austausch im Jetbereich bedeutet dies
gleichzeitig, daR gleiche Mengen stratosphérischer Luft bei einem Stratospharen-
Troposphiren-Austausch im Friihjahr deutlich mehr Ozon in die Troposphire
transportieren als zu anderen Jahreszeiten.

Die relative Feuchte weicht von den Verhiltnissen der Ozonkonzentrationen ab.
Das downward-pumping solite im Frithjahr analog zu den hohen Ozonkonzentra-
tionen niedrige relative Feuchtewerte an der zyklonalen Tropopause verursachen.
Trotzdem ist die relative Feuchte dort im Sommer und Herbst geringer als iim
Friihjahr. Hier iiberlagert der Effekt, dafl die relative Feuchte einer Luftmasse
temperaturabhiingig ist. Selbst wenn im Frihjahr aufgrond des downward-pum-
ping noch weniger Wasserdampf an der zyklonalen Tropopause vorhanden ist als
im klimatologischen Mittel, kann aufgrund der mittleren Temperaturunterschiede
- zwischen Friihjahr und Sommer die relative Feuchte im Frithjahr groBer sein als

“im Sommer (vgl. Abb. 30b und Abb. 31b).

“Die spezifische Feuchte, die den absoluten Wasserdampfgehalt der Luft in g/kg
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angibt, entspricht ebenfalls nicht der Ozonverteilang. Der Grund liegt darin, dal
sich im Gegensatz zur Ozonverteilung die zwei bestimmenden Effekte nicht ver-
stiirken, die sich durch Tropopausenvariation und zunehmende Strahlungsintensi-
it im Sommer ecinstellen. Beide Prozesse sind stattdessen beziiglich der
spezifischen Feuchte gegenldufig. Die Verschiebung der Tropopause im Sommer
nach oben, verschiebt zwar trockene stratosphirische Luft in die oberste Tropo-
sphiire. Gleichzeitig nimmt die Feuchte in der gesamten Troposphire aber bereits
im Friihjahr zu, da durch die hdheren Temperaturen am Boden mehr Wasser ver-
dampft und iiber ebenfalls zunchmende konvektive Prozesse in die obere Tropo-
sphire gelangt. Die Werte in Tabelle 4 zeigen, daf} die stirkere Verdampfung im
Sommer die Verschiebung der Tropopause zu geringeren Feuchten iiberwiegt.
Hierdurch wird die spezifische Feuchte an der Tropopause im Sommer maximal
und im Winter minimal. Aus oben genannten Griinden ist sowohl die relative wie
auch die spezifische Feuchte fiir einen Stratosphiren-Troposphiren-Austausch
kein eindeutiger Tracer.

zyklonale minus antizykionale Jetseite
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-Abb, 47: Differenz der Ozonkonzentration und der relative Feuchte an der Tro-
. popaise twischen der zyklonalen minus antizyklonalen Jetseite iiber Jahreszei-

- ten gemittelr.

Die jahreszeitlich variierende Stdrke der Vertikaltransporte im Jet kann aus der
Differenz der Ozonkonzentrationen an der Tropopause (zyklonale minus aniizy-
klonale Seite) abgeleitet werden. Jahreszeitlich bedingte Anderungen durch jetun-
abhingige Prozesse (Photochemie, TropopausenhOhe) variieren die Konzen-
~trationen auf beiden Jetseiten in die gleiche Richtung, das heift, die Gzonkonzen-
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tration nimmt auf beiden Seiten entweder ab oder zu. Nur durch die Vertikalzirku-
lationen verdndern sich die mittleren Konzentrationen der beiden Seiten in
unterschiedliche Richtungen: die Konzentration der zyklonalen Seite nimmt zu
und die Konzentration der antizyklonalen Seite nimmt ab. Abb. 47 zeigt diese
Differenzen fiir Ozon und vergleichsweise auch fiir die relative Feuchte nach
Tabelle 4. Die groBten Ozondifferenzen ergeben sich im Friihjahr, gefolgt von
Winter, Sommer und schlieBlich Herbst. Dies bedeutet, dal der jahreszeitenab-
hingige Luftmassen-Austausch zwischen Stratosphiire und Troposphire bezlig-
lich des Ozontransportes im Frithjahr am effektivsten ist und im Herbst minimal.
Andere Untersuchungen zeigen, daB dies auch fiir den gesamten Luftmassenaus-
tausch zwischen Stratosphire und Troposphire gilt und der groBte Massenanteil
im Frithjahr in die Troposphire gebracht wird. Dabei tragen zwei Prozesse im
wesentlichen zum Netto-Transport bei: die jahreszeitliche Variation der Masse der
untersten Stratosphire und die jahreszeitliche Variation der meridionalen Zirkula-
tion (Appenzeller et al., 1996). Die Differenzen der relativen Feuchten in Abb. 47
sind dazu abweichend verteilt, da die Feuchte eine temperaturabhéingige tropo-
sphirische Quelle besitzt.

7.3. Meteorslogische Ursachen der Transporte

Die Verteilungen im Jetquerschnitt haben in Hoéhe der Tropopause auf der zyklo-
nalen beziehungsweise antizyklonalen Jetseite unterschiedliche Strukturen. Wih-
rend die antizyklonale Seite eine eher gleichmiBige vertikale Anhebung der
troposphirischen geringen Ozonkonzentrationen und hohen Feuchten gegeniiber
der Tropopause zeigt, ist die zyklonale Seite stirker zerkliiftet. Dies deutet darauf
hin, daf auf beiden Seiten unierschiedliche Prozesse die Verteilungen beeinflus-

sSen.

Die vertikale Anhebung der troposphirischen Luftmassen in die Stratosphére hin-
ein (antizyklonale Scite) ist ein eher grofirdumiger, kontinuierlicher Vorgang. Die
Ozonopause der antizyklonalen Seite ist eine stetige Grenze ohne Stérungen. De
Ursache hierfiir sind vor allem die Konvektionen im Zusammenhang mit dem
Front-Jet-System sein. Oft sind zwar Frontiage und Jjetlage gegeneinander ver-
schoben, so daB die Sekundérzirkulation der Front und die Vertikalzirkulation des
Jets sich sowohl verstiérken als auch blockieren konnen. Im Mittel findet aber ein
Aufgleiten der warmen Luft auf die kalte Luft unterhalb der antizyklonalen Seite
_'des Jets statt (Keyser et al., 1978; Keyser and Shapiro, 1986). Verstidrken sich die
-Sekundirzirkulation der Front und die Vertikalzirkulation des Jets, dann kénnen
troposphiirische Luftmassen auch aus niedrigeren Hohen bis in die Stratosphire
transportiert werden. Dieses Aufsieigen ist in der Regel von starker Wolkenbil-
dung begleitet und in Tropopausenhihe finden sich dadurch groBriumig hohe
Feuchten bei gleichzeitig niedrigen Czonwerten. Ein vergleichbarer Vorgang wird
in den Tropen beobachtet, wo durch starke Konvektion ein UberschieBen tropo-
sphirischer Luft in die Stratosphire stattfindet (Kley et al., 1982).
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Auf der zyklonalen Seite ist die Ozonopause dagegen sehr stark zerkliiftet. Der
Austausch zwischen Stratosphiire und Troposphidre scheint hier kleinrdumig
begrenzt zu sein. Als Ursache sind Turbulenzen, zum Beispiel Clear-Air-Turbu-
lenzen, aber auch Cut-Off-Lows oder Tropopausenfaltungen moglich. Diese Pro-
zesse werden im folgenden speziell im Hinblick auf die Erstellung der MOZAIC-
Daten pntersucht. Die Prozesse selber wurden bereits in Kap. 2.6 vorgestellt.

Cut-Off-Lows

Hdéufig schneiden die Flugrouten Cut-Off-Lows so, daf} sie den Kaltluftiropfen
zentral durchqueren und dabei von der warmen Luftmasse auBerhalb des COL’s in
die kalte Luftmasse wechseln und schlieflich wieder in die warme Luftmasse
zurtickkehren. Dabei passieren die Flugzeuge zweimal den Grenzbereich zwi-
schen kalter und warmer Luftmasse und wechseln dabeil aufgrund der unter-
schiedlich hohen Tropopausen in beiden Luftmassen in der Regel auch zwischen
Troposphére und Stratosphire. Innerhalb des Cut-Off-Lows finden starke verti-
kale Durchmischungen zwischen troposphérischer und stratosphérischer Luft-
masse statt. Diese konnen von den Flugzeugmessungen nicht erfait werden, da
hier die Flughthe aufgrund der tiefen Tropopause in der kalten Luft meist weit
oberhalb der Tropopause liegt. Am Rand des Kaltlufttropfens, wo die Tropopause
noch nicht zu tief liegt und die Flugrouten hiufig beim Wechsel von der warmen
in die kalte Luftmasse auch gleichzeitig von der Troposphére in die Stratosphire
wechseln, kann ein Stratosphéren-Troposphéren-Austausch von den Messungen
erfait werden. Diese Messungen in COL’s tragen im zyklonalen Randbereich des
aus den MOZAIC-Daten erstellien Jetquerschnittes - im Jet-Tropopause-System
bei x=-1 zum stratosphirischen Eintrag bei.

Tropopausenfaltungen

Der Einflufl von Tropopausenfaltungen ist ebenfalls nur bedingt sichtbar. Im Falle
einer Tropopausenfaltung liegt die Tropopause durch das Absenken der strato-
sphirischen Luftmassen grundsétzlich sehr tief (in der Regel unterhalb von
300 hPa). Daher werden die MOZAIC-Fllige, deren Flughthe ausschlieBlich 10-
12 km betrédgt, bei einer Tropopausenfaltung immer weit in der Stratosphiire ver-
laufen. Der Zungenbereich der Faltung, der noch tiefer in die Troposphire hinein-
reicht und an dem der Stratosphiren-Troposphiren-Austausch hauptsichlich
durch kleinskalige Turbulenzen stattfindet, kann von den MOZAIC-Daten nicht
erfadt werden. Wohl kann aber die Folge einer Tropopausenfaltung gemessen
werden, wenn sich die Tropopause wieder in eine hdhere Lage zuriickgezogen
hat. Dann sind die ozonreichen Luftmassen, die in die Troposphére intrudiert
wurden, nachtriiglich noch {iber mehrere Tage zu erkennen.

Clear-Air-Turhulenzen

Auch Clear-Air-Turbulenzen (CAT) tragen iiber turbulente Eddies zum Strato-
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sphiren-Troposphiiren-Austausch bei. Clear-Air-Turbulenzen knnen also in der
Atmosphire Sfter beobachtet werden, tragen aber vor allem an der zyklonalen
Scite des Jets zum STE bei. Sie beschreiben Turbulenzen in einer wolkenfreien
Atmosphire, die hohe Vertikalbeschleunigungen verursachen. Als Folge der
Mikrostrukturen von Jets erfassen sie riumlich nur wenige 100 m. Die Energie,
die sie fiir die Arbeit gegen die Schwerkraft bendtigen, erhalten sie aus Scherun-
gen und den resultierenden Schubspannungen. Daher treten sie oft im Bereich von
Strahlstromen auf. Das Auftreten von Turbulenzen kann allgemein lber einen
Grenzwert der Richardson Zahl definiert werden. Die Richardson-Zahl R; hingt
von der thermischen Stabilitdt und der Anderung der Windgeschwindigkeit mit
der Hohe ab.

Sie wird klein fiir groBe vertikale Anderungen der Windgeschwindigkeit und
geringen Temperaturgradienten. Unter vereinfachten Annahmen wird eine
Schichtung bereits fiir R;<1 labil und weist dann Turbulenzen auf. In der Atmo-
sphire wird hiufiger ein Grenzwert fiir Turbulenzen bei R;=0.65 beobachtet.
Auch in ansonsten stabilen Schichten kénnen CAT’s auftreten, wenn die Schicht
durch kleine Bereiche labilerer Schichtungen durchzogen ist, wie es an Fronten
oft vorkommt. Im Bereich von Jets existieren drei Gebiete, in denen besonders
hiaufig CAT’s auftreten (Reiter, 1961):

= auf der antizyklonalen Seite in Jetcore-Hohe,
o guf der zyklonalen Seite in Tropopausenhéhe,
s auBerhalb des Jetcores im Frontbereich.

Neben den beschriebenen meteorologischen Ursachen ist bei der Analyse der
Querschnitte zu beriicksichtigen, daB die Datenbelegung in der Troposphére auf
der zyklonalen Seite nach unten gehend sehr schnell schlechter wird. Ein Teil der
zerkliifteten Strukturen, gerade zwischen x=-2 bis x=-1.5, entsteht durch das Rau-
schen, das durch zu wenige Messungen in den Verteilungen verursacht wird und
das erst durch eine geniigend groBe Menge an Daten verkleinert werden kann.
Ahnliche Strukturen enthiit die Verteilung in der antizykionalen Stratosphire, die
ebenfalls schlechter mit Daten belegt ist.

Meteorclogischer Uberblick

Um die Ursachen im einzelnen zu untersuchen, ist es notwendig Fallstudien zn
betrachten. Allerdings sind die MOZAIC-Fliige fiir Fallstudien nur begrenzt
geeignet. Jeder Flug liefert maximal in einer Hohe Konzentrationen durch den
Jetquerschnitt. Das ist nicht ausreichend, um Aussagen iiber die Verteilungen im
“gesamten Querschnitt zu treffen. Eine andere Moglichkeit ist es, sich die zugehd-
rigen meteorologischen Bedingungen im Uberblick anzuschauen. Dazu wird aus

der Ozonverteilung im Jetquerschnitt (Abb. 46) cin Bereich herausgegriffen, der
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unterhalb der Tropopause eine kleine Ozonzunge mit erhShten Ozonwerten ent-
hélt. Dieser Bereich (zyklonale Seite x=-1 bis x=-0.8 unterhalb der Tropopause)
wird auf die beteiligten Fliige und die jeweils gemessenen Ozonkonzentrationen
hin untersucht. In jedem der betroffenen Gitterelemente tragen 31 % der Fliige
mit Ozonwerten grifer als 100 ppbv zum Mittelwert im Querschnitt bei. In Ein-
zelfdllen werden iiber 500 ppbv gemessen. Insgesamt sind es 41 verschiedene
Fliige, die diese Ozonzunge - iiber das Jahr verteilt - verursachen.

Die dazugehdrigen groBrdumigen Wetterlagen lassen sich grob in fiinf Klassen
einteilen. Auffallend oft (37 %, 1. Klasse) treten synoptische Verhiltnisse auf,
wie sie in Abb. 48 zu sehen sind. In diesen Fillen nidhern sich zwei entgegenge-

Abb. 48: Horizontale Windverteilung in 250 hPa fiir den 12. Dezember 1994,
T TTTHT A siwoyr Qaliosismolimie moabhopme cink muinr pmtocoosmoscpiot PRy IR
1L Vi, ARl EIRET WDOACTRFLgI it s TRQIeCTTE SILFL LWED CHIZURCHAZESCELT gUILLfL-"C.H:
Jets auf wenige hundert Kilometer einander an. Schattierte Fldchen zeigen
Gebiete mit Windgeschwindigkeiten grofier 60 Knoten {(etwa 30 m/s). Zusdtzlich

ist das Geopotential fgpm] in 250 hPa eingezeichnet.

setzt gerichtete Jets horizontal auf weniger als 1000 km einander an. Im Zusam-
menhang mit einem Kaltluftvorstof3 bildet sich eine Scherungslinie aus, die
‘schematisch in Abb. 49 dargestellt ist. Der Unterschied zum normalen Verlauf
-eines Kaltlufttropfens ist, dafl die Warmluftadvektion in der Hohe gleichmifig
entlang der gesamten Riickseite des Troges und nicht nur im Norden verlduft
~(Reiter, 1961). Eine direkte Zirkunlation 148t Kaltluft am Boden aussirdmen,
-wodurch in der Hohe zwei entgegengesetzt gerichteie Jets zusammen launfen. Es
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tritt eine Verstidrkung der zyklonalen Scherung ein und stratosphirische Luft wird
in die Troposphire transportiert. Dieser Vorgang wird allgemein als Tropopausen-
faltung bezeichnet.
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Abb. 49: Schematische Darstellung der Vertikal- und Horizontalbewegungen
bei der Bildung einer Scherungsilinie zwischen zwel entgegengesetzt gerichteten
Jet Streams (Hsieh, 1950). Die Lénge der einfachen Pfeile ist proportional zur
Geschwindingkeit.

In der zweiten Klasse (24 % der Filie, 2. Klasse) ist auf der zyklonalen Seite des
Jets ein Bereich geringerer Stabilitit zu sehen (Abb. 50). In diesem Beispiel ver-
dndert sich das Geopotential iiber einen horizontalen Bereich von etwa 1000 km
mal 3000 ki um weniger als 8 gpm. In die zweite Klasse sind Félle eingeteilt, in
denen der Bereich geringer Labilisierung mindestens eine GréBe von 1000 km
mal 1000 km errcicht. Meist handelt es sich um antizyklonal gekriimmie Jet
Streaks, in deren Nihe ein Hochdruckkeil die planetare Héhenstrémung stort.
Solch ein Hochdruckkeil in der oberen Troposphire ist in der Regel mit einem
groBen vertikalen Temperaturgradienten verbunden, wodurch die Schichtung in
diesen Bereichen labiler wird als in der Umgebung. Dadurch kénnen hier bevor-
zugt Turbulenzen auftreten. ' :

GleichermaBen oft sind Cut-Off-Lows (17 %, 3. Klasse) und Jet-Finger (15 %, 4.
Klasse) die Ursache fiir den stratosphérischen Eintrag. Der Begriff Jet-Finger
beschreibt im wesentlichen veristeite Jets, in denen mehrere Jet-Aste zusammen-
oder auseinanderfaufen. Der Unterschied zu Scherungslinien ist, daB das Geopo-
tential im Bereich der Jet-Aste keinen KaltluftvorstoB zeigt. In den Zonen zwi-
.schen den verschiedenen Fingern treten hiufig Clear-Air-Turbulenzen auf (Reiter
“and Nania, 1964), wodurch man diese Fille auch mit der zweiten Klasse (24 %
plus 15 % der Fille) zusammentragen konnte.
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Abb. 50: Horizontale Windverteilung in 250 hPa fiir den 15. Mai 1995,
12 UTC. Schattierte Fléichen zeigen Gebiete mit Windgeschwindigkeiten grifier
60 Knoten (etwa 30 m/s). Zusdtzlich ist das Geopotential [gpm] in 250 hPa ein-
gezeichnet. Im gesamten schrig schraffierten Bereich liegt das Geopotential
zwischen 1040-1048 gpm. Der starke vertikale Temperaturgradient labilisert
die Luftmasse und evmdglicht CAT.

Fiir 7 % (5. Klasse) vernrsachen Pola die mit dem

Subtropenjet zusammen verlaufen.
zwei Jetcores in unterschiedlichen Hohen.
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Das Zusammenlaufen von Polarjet und Subtropenjet (5. Klasse) geschieht fiir die
untersuchten Fille nur im Friihjahr, wenn der Subtropenjet sich in ndrdlichere
Breiten verschiebt. Die anderen vier Klassen liegen vermehrt im Frithjahr und
Sommer. Dies hat allerdings nicht notwendigerweise etwas mit dem vermehrten
Aufireten der verschiedenen Prozesse zu tun, sondern auch mit der Tatsache, daf3
im Friihjahr und Sommer mehr Daten unterhalb der Tropopause gemessen werden
konnen. - : B ' ' ' ;

Scherungslinien bzw. Tropopausenfaltungen und COL’s leisten einen grofen Bei-
trag zum STE, in den oben analysierten Fillen des mittleren STE zu 54 %. Auffal-
lend oft tritt der beobachtete STE im Zusammenhang mit CAT auf (2. und 4.
Klasse: 39 %). Allerdings ist fiir CAT der Eintrag stratosphérischer Luft in die




7. Vertikale Verteilungen i Jet Stream 121

Troposphire geringer als fiir Faltungen oder COL. Dies bestitigt sich auch durch
die mit dem STE verbundenen mittleren Ozonkonzentrationen, die innerhalb der
Troposphiire gemessen wurden. Die mittlere Ozonkonzentration, die in den Féllen
der Scherungslinien und COL’s von den Flugzeugmessungen bestimmt wird, liegt
iiber 200 ppbv. Die mittleren Konzentrationen in den anderen drei Klassen (Jet-
Finger, labile Schichtung, zusammen verlaufender Polarjet und Subtropenjet) lie-
gen nur zwischen 130-150 ppbv.

Dynamische Tropopause

Die Drehung der Ozonopause im Jetquerschnitt gegeniiber der dynamischen Tro-
popause (Abb. 46) hingt natiirlich maBigeblich von der Giite der dynamischen
Tropopause ab. In Kap. 5.2 wurde gezeigt, daB die verwendete dynamische Tro-
popause eher zu tief definiert ist. Dies konnte eine einfache Erklérung fiir die
gleichmiBige Anhcbung der Ozonopaunse auf der antizykionalen Seite sein, aber
gleichzeitig miiBte dieser Effekt auch auf der zyklonalen Seite oder in der Klima-
tologie zu schen sein, was nicht der Fall ist. Eine Abhéngigkeit der Verteilungen
im Jetquerschnitt von der dynamischen Tropopause ist denkbar, wenn es auf bei-
den Jetseiten unterschiedliche Prozesse gibt, die unterschiedliche Verdnderungen
der potentiellen Vorticity bewirken und dadurch die Tropopausenhthen anf bei-
den Seiten gegeneinander verschieben.

Shapiro (1976) beobachtet, daB in Bereichen mit CAT in der potentiellen Vorticity
Anomalien auftreten kénnen. Beim Transport hoher Scherungsvorticity auns der
Stratosphire in die troposphirische Front, wird diese in Kriimmungsvorticity
transformiert und vergréBert dabei die PV-Werte. Die Ursache fiir die Transporte
sind vertikale, turbulente Temperaturfliisse im Bereich der CAT. Gidel and
Shapiro (1979) erweitern die Beobachtungen durch Modellrechnungen und zei-
gen, da Wirme- und Impuls-Flisse die Erhaltung der PV beeintrichtigen. Die
Anderungen konnen bis zu 50 % pro Tag beiragen, wobei das Vorzeichen der
Anderung von der GroBe der Turbulenz abhingt. Die betroffenen Gebiete sind vor
allem der obere Frontbercich am Tropopausenbruch. Hier treten gleichzeilig
Gebiete auf, in denen PV produziert, aber auch zerstdrt wird. Fiir dic dynamische
Tropopause im Jetquerschnitt 158t sich daraus keine einheitliche Verschiebung
ableiten, sondern hochstens eine weitere stochastischen Ungenauigkeit. Die von
Shapiro beobachteten Prozesse konnen daher nicht die Ursache fiir die Neigung
der Ozonopause gegeniiber der Tropopause sein. Auflerdem wurde festgestellt,
daB die PV-Anomalien von der Berechnungsart der PV abhingen (Keyser and
Rotunno, 1990) und anderc Autoren grundsiizlich keinen Emﬂufi wie oben
beschrzeben schen (zum Beispiel Danielsen, 1990). ox

Reed et al. (1992) stellen drei Fallstudien zu PV-Anomalien vor. In ecinem Fall
wird die Produktion von PV durch diabatische Prozesse in Frontwolken gezeigt.
- ‘Mit dem raschen Aufgleiten der Luftmassen im Frontbereich setzt eine kondensa-
tionsbedingte Erwirmung ein. Dic Erwirmung produziert einen mit der Hohe
-zunehmenden vertikalen Temperaturgradienten und vergroBert damit die PV-
-Werte in diesem Bereich. Dieser Effekt kann auch im Jetquerschnitt von Bedeu-
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tung sein. Im Front-Jet-System findet auf der antizyklonalen Seite héufig ein
rasches Aufgleiten der warmen Luft auf die kalte statt, das oft mit Wolkenbildun-
gen verbunden ist. Die Feuchteverteilung im Jetquerschnitt (Abb. 46) bestdtigt
dies durch die hohen relativen Feuchten auf der antizyklonalen Seite. Setzt man
voraus, daB es in den Wolken regelmiBig zu positiven PV-Anomalien kommt -
wie es auch in der Fallstudie eintritt -, entstehen in der Troposphire hohe PV-
Werte, die den Verlauf der dynamischen Tropopause nach unten ziehen. Félschli-
cherweise werden fiir diese Fille in den Jetquerschnitien troposphirische Luft-
massen in die Stratosphiire verschoben und ein Transport von troposphirischen
Luftmassen in die Stratosphire ist moglicherweise nur vorgetduscht oder zumin-
dest deutlich geringer. Dies kann zwar cin Grund fiir die einheitliche Anhebung
der Ozonopause auf der antizyklonalen Seite sein. Allerdings 148t die eine vorlie-
gende Fallstudie keine Aussage iiber die statistische Wirksamkeit dieser Prozesse
in den Jetquerschnitten zu, da bestimmte Voraussetzungen erfiillt sein miissen, die
nicht fiir jedes Front-Jet-System gegeben sind. In Einzelfillen mag dieser Einflufl
allerdings in den Querschnitten enthalten sein.

7.4. Methodisch hedingte Ursachen

Die Verteilungen im Jet-Querschnitt kénnen von mehreren systematischen Effek-
ten beeinfluBt sein: Die Nordatlantikfliige verlaufen nach einem regelmifBigen
Zeitplan, so daB} Ost-West-Fliige bezichungsweise West-Ost-Fliige zwar zueinan-
der versetzt aber immer zu den selben Tageszeiten stattfinden. Da die Tropopau-
senhdhe und auch das Windfeld aus den Analysen nur einmal téglich vorliegen,
kann es hierdurch zu systematischen Abweichungen in der Jetquerschnitten kom-
men. Die Tropopausenhohe besitzt eine Temperaturabhingigkeit ond liegt im
Mittel tagsiiber héher als nachts, wenn man nur den Strahlungseinfiuf betrachtet.
Das Windfeld unterliegt einer festen mittleren Verlagerungsrichtung und wandert
mit den groBskaligen Wettersystemen ostwirts. Zusétzlich enthalten auch die Ver-
teilungen der betrachteten Parameter eine Strahlungsabhangigkeit: Gzonkonzen-
tration und Wasserdampfgehalt der Troposphire sind positiv mit der einfallenden
Strahlung korreliert. Im weiteren wird daher gepriift, ob die Kombination dieser
Gegebenheiten zu systematischen Abweichungen in den Verteilungen fiihrt.

Flugzeiien .

Die Ost-West-Fliige beziehungsweise West-Ost-Fliige verlaufen zu festen Tages-
zeiten (Abb. 51). Wiihrend die Fliige von USA nach Europa hauptsichlich zwi-
schen 22-09 UTC stattfinden, liegen dic Flugzeiten der Fliige von Europa nach
USA zwischen 10-23 UTC. Auch nach der Umrechnung in lokale Zeiten bleibt
-dieser Trend erhalten. Die Ost-West-Fliige verlaufen hauptsiichlich tagsiiber zwi-
~schen 9-20 Uhr lokaler Zeit und die West-Ost-Fliige, die in Stromrichtung des
Jets fliegen, nachts zwischen 17-10 Uhr lokaler Zeit. Da auch die Konzentratio-
nen strahlungsbedingt eine tageszeitliche Variation besitzen, tragen die beiden
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Flugrichtungen im Mittel mit unterschiedlichen Konzentrationen in den Quer-
schnitten bei. AnBerdem liegen die Messungen der Ost-West-Fliige im Durch-
schnitt zeitlich linger von dem Berechnungstermin der TropopausenhGhe um
00 UTC entfernt, wodurch die Positionierung dieser Messungen im Jetquerschnitt

einen gréferen Fehler besitzen kann.
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Abb. 51: Hiufigkeitsverteilung der einzelnen Mefzeiten (UTC) fiir die Daten
im Jet-Tropopause-Querschnitt. Die beiden Maxima der Verteilung gehoren
jeweils zu einer Flugrichmung: Ost-West-Fliige verlaufen tagsiiber und West-
Ost-Fliige nachts (beziiglich der UTC-Zeit). A

Einflu der Tageszeit durch Strablungseffekte .

Durch Strahlungseffekte konnen die Verteilungen im Jetquerschnitt in zweierlei
Hinsicht beeinflut werden. Zum einen konnen verschiedene Bereiche des Jet-
querschnitts zu unterschiedlichen mittleren Tageszeiten erstellt worden sein. Ein
Bereich, der vornehmlich Daten enthilt, die tagsiiber gemessen wurden, weist
dann im Mittel zum Beispiel eine hdhere Ozonkonzentration auf. Diese Bereiche
hoherer Ozonkonzentrationen sind dann nicht, wie man annehmen kann, durch
Transporte entstanden sondern durch einen systematischen EinfluB der Strah-
Iungseffekte. Zum anderen kdnnen Abweichungen dadurch entstehen, daf die
{iber Mittag aufgezeichneten Daten zeitlich betrachtet linger von dem Termin der
Tropopausenhéhe (00 UTC) entfernt liegen. Es mufl daher untersucht werden, ob
die MeBzeiten im Querschnitt gleichm#Big verteilt sind, und welche Auswirkun-
_gen die variable Tropopausenhdhe besitzt.
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Die Strahlungseinfliisse sind vor allem an die Tageszeit gekoppelt. Da Messungen
zur Strahlung fehlen, konnen die sirahlungsbedingten Einfliisse nur unter Verwen-
dung der Tageszeit untersucht werden. Die MeBzeiten werden deshalb von den in
der Datenbank vorliegenden UTC-Zeiten iiber die Lingengrade in lokale Zeiten
umgerechnet. So kann im Mittel angenommen werden, dafl die Strahlung tber
Mittag lokaler Zeit am groBten ist.

Die Hiufigkeitsverteilung der lokalen Zeiten fiir alle Messungen, die in die Quer-
schnitte eingehen, ist nicht gleichverteilt {(ohne Abbildung). Die meisten Messun-
gen werden in der Mittagszeit zwischen 13-14 Uhr aufgenommen. Weniger
Messungen gehen aus den Morgenstunden in die Querschnitte ein. Wihrend die
restlichen Tageszeiten zu etwa 4 % pro Stunde zur Verteilung beitragen, trigt die
Mittagszeit (13-14 Uhr) etwa 8 % mehr bei. Dies fithrt zum Beispiel zu einer
leichten Erhohung des Ozonmittelwertes gegentiber einem echten Tagesmittel,
wenn man nur den strahlungsbedingten Tagesgang der Ozonkonzentration
betrachtet. Insgesamt ist diese Differenz aber vernachlissigbar, da der strahiungs-
bedingte Tagesgang in der freien Troposphire nur gering ist. Die MeBdaten repra-
sentieren also ein gutes Mittel iiber alle Tageszeiten.
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- Abb. 52: Mittlere lokale Tugeszeit der Messungen im Jet-Tropopause-Quer-
“schaitt; MOZAIC-Daten iiber dem Nordatlantik, Dez. 94 - Nov. '93.

Die Verieilung der lokalen Tageszeiten im Jet-Querschnitt 148t leichte Strukturen
erkennen (Abb. 52). Auf der antizyklonalen Seite liegen die Zeiten zwischen
'11-12 Uhr. Die zyklonale Seite besitzt mittlere Zeiten zwischen 12-14 Uhr. In
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Tropopausenhhe besitzt die Verteilung also einen Zeitversatz von zwei Stunden
zwischen beiden Seiten. Mittlere strahlungsbedingte Tagesgiinge der Ozonkon-
zentration in der freien maritimen Troposphire ergeben iiber diesen Zeitraum eine
Verinderung der Ozonkonzentration um wenige ppbv. Im Jetquerschnitt betrégt
der Unterschied zwischen zyklonaler und antizyklonaler Jetseite in der Ozonkon-
zentration in Tropopausenhohe sogar 40 ppbv im Jahresmittel. Der Zeitversatz
zwischen beiden Jetseiten kann also nur cinen geringen Anteil davon erkliren. In
den Randbereichen zeigt anch die Zeitverteilung, dafl die Querschnitte hier nicht
mehr repriisentativ sind. Auf der zyklonalen Seite gilt dies bereits 1 km unterhalb
der Tropopause.

Die Tropopausenhohe unterliegt stindigen Schwankungen durch die Anderung
der groBriumigen Wetterlagen, aber auch durch tageszeitlich bedingte Strah-
lungseinfiiisse. Synoptisch bedingte Einfliisse haben zwar oft gréflere Wirkungen
vor allem auf kurzen Zeitskalen, sie verursachen aber in den Querschnitien keine
systematischen Fehler. Fiir die Verteilungen im Jetquerschniit sind daher die
strahlungsbedingten Einfliisse wichtiger und werden im folgenden diskutiert. Die
verwendete Tropopausenhthe liegt um 00 UTC vor. Dies entspricht iiber dem
Atlantik einer durchschnittlichen Tageszeit von etwa 20 Uhr lokaler Zeit. Da der
Tagesgang der Tropopause einen Hochststand liber die Mittagszeit besitzt, wenn
man nur die Strahlungseffekte berticksichtigt, ist die verwendete Tropopausen-
héhe im Mittel zu tief. Im Querschnitt werden dadurch Messungen, die tagsiiber
erstelit werden, beziiglich der Tropopause zu hoch einsortiert. Dies gilt gleicher-
maBen fiir die zyklonale und die antizyklonale Jeiseite, da der oben diskutierte
Zeitversatz von zwei Stunden zwischen beiden Seiten keinen weiteren deutlichen
Beitrag leistet.

Die Tropopause liegt also fiir diese Daten tatséchlich hoher, als bei der Positionie-
rung in den Querschnitt angenommen wird. Eine Korrektur der Positionierung
dieser Daten im Querschniit miite diese nach unten verschieben. Dadurch wird
der antizyklonale Eintrag von troposphérischen Luftmassen in die Stratosphire
geringer. Aber der stratosphirische Eintrag auf der zyklonalen Scite wird noch
verstirkt. Allgemein gilt allerdings, da die strahlungsbedingte Variation der Tro-
popause iiber Kontinenten aufgrund der stdrkeren Erwirmung der Landmassen
groBer ist als iiber Ozeanen. Im maritimen Bereich sind die synoptisch bedingten
Variationen bestimmend fiir die TropopausenhShe, so daf die sirablungsbedingte
Korrektur der Verteilungen nur sehr gering ausfilit.

Zusammenfassend ergeben sich folgende Korrekturen der Verteilungen im Jet-
querschnitt:

1. Es werden geringfiigig (8 %) mehr Daten iiber Mittag zwischen
12-14 Uhr aufgenommen, so daf} sich eine leichte Abweichung der
" Verteilungen vom Tagesmittel ergibt. Dies gili fiir den gesamten
. Querschnitt und bedeutet zum Beispiel fiir die Ozonkonzentratio-
nen, daB sie gegeniiber einem ausgewogenen Tagesmittel um

- wenige ppbv zu hoch sind. '
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2. Die verwendete 00 UTC Tropopause liegt fiir einen Mittelwert zu
tief. Auf beiden Jetseiten mufl die Tropopause daher leicht angeho-
ben werden. Das vergréRert den Eintrag von stratosphérischer Luft
in die Troposphire auf der zyklonalen Seite: noch hdhere Ozon-
werte Hegen danach in Tropopausenhohe. Auf der antizyklonalen
Seite verringert sich dagegen der Eintrag troposphérischer Luftmas-
sen in die Stratosphire.

3. Die mittlere Tageszeit ist auf der zyklonalen Seite grofier als auf der
antizyklonalen Seite. Unter Beriicksichtignng von Punkt 2. muf}
daher fiir die zyklonale Seite eine im Mittel geringfiigig hohere
Tropopause angenommen werden, da mehr Daten am Nachmittag
lokaler Zeit gemessen werden. Eine Korrektur wiirde die Tro-
popause auf der zyklonalen Seite ein weiteres Stiick anheben und
ebenfalls den stratosphirischen Eintrag vergroBern.

Insgesamt verursachen die Korrekturen durch Strahlungseffekte eine Verstirkung
des Eintrages hoher Ozonkonzentrationen auf der zyklonalen Seite und eine Ver-
ringerung des Eintrags troposphirischer Luft in die Stratosphire auf der antizy-
klonalen Secite. Allerdings wurde auch festgestellt, daB alle betrachteten Effekte
eine nur geringe Wirkung haben. Wie grof der strahlungsbedingte EinfluBl auf die
Verteilungen wirklich ist, soll im weiteren noch untersucht werden. Eine Mog-
lichkeit Strahlungseffekte auszuklammern ist, Tag- und Nachtverteilungen
getrennt voneinander zu untersuchen. Zu Nachizeiten sind alle Stunden gleich-
stark mit Daten belegi und die Zeiten haben den geringsten Abstand zum Tro-
popausentermin. Strahlungseinfliisse entfallen vollstindig. Die Nachtverteilung
sollte daher eine héhere Genauigkeit besitzen.

Die Nachtverteilung der Ozonkonzentration (Abb. 46a) zeigt, daB nachts die ther-
misch direkte Drehung der Ozonopause gegeniiber der dynamischen Tropopause
geringer ist als im Tagesmiitel. Die Zirkulationsrichtung in thermisch direkter
Richtung bleibt jedoch erhalten und auf der zyklonalen Seite findet ein Transport
von stratosphirischen Luftmassen in die Troposphére statt. Die Verdrehung der
Ozonopause erfait in der Vertikalen einen Bereich von etwa *1 km um die Tro-
popause herum. Im Vergleich dazu werden tagsiiber die troposphérischen Luft-
massen auf der antizyklonalen Seite deutlich stirker angehoben (Abb. 46b).
Konzentrationen kleiner 180 ppbv sind noch bis 2 km oberhalb der Tropopause zu
finden. Gleichzeitig werden auch die Ozonkonzentrationen auf der zyklonalen
Seite in gleicher Hohe groBer als nachts und unterhalb der Tropopause sind noch
Konzentrationen von 160 ppbv zu finden. In der Tag-Verteilung, die sich nur aus
Daten zusammensetzt, die tagsiiber gemessen sind, ist die Vertikalzirkulation im

Jet daher auffdllig stirker ausgeprigt.

Die Frage bleibt jedoch zunichst offen, ob der Unterschied zwischen Tag- und
Nachtverteilung tatsdichlich durch die unterschiedlichen Strahlungsintensititen
bestehen kann oder ob nicht noch weitere Effekte daran beteiligt sind. Ein Unter-
suchungsaspekt bisher war dic Frage, ob die thermisch direkte Drehung der Ozo-
nopause gegeniiber der dynamischen Tropopause wirklich nur durch Vertikal-
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 ABb. 53: Ozonverteilungen [ppbv] im Jet-Tropopause-Koordinatensystem;

“MOZAIC-Daten iiber dem Nordatlantik, Dez. 94 - Nov. ’95. Die Verteilungen
sind getrennt nach Flugrichtungen und dadurch auch nach Tageszeiten erstelit:

".a) West-Ost-Fliige (Nacht) und b) Ost-West-Fliige (Tag). '
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transporte entsteht oder ob nicht systematische Fehler oder nicht erfaBte GroBen -
wie zum Beispiel die Strahlung - wenigstens teilweise die Ursachen sind. Dabei
ergab die obige Analyse, daB systematische Einfliisse eine nur sehr geringe Rolle
spielen.

Der Unterschied zwischen Tag- und Nachtverteilung 148t nun schlieBen, dal ein
weiterer, bisher noch nicht betrachteter strahlungsabhéngiger Proze} beteiligt ist.
Wie es oben bereits diskutiert wurde, verursacht eine einfache strahlungsbedingte
Anhebung der Tropopause keinen so deutlichen Stratosphiren-Troposphiren-
Austausch wie er beobachtet wird, sondern bedeutet héchstens eine geringe Ver-
schiebung der Tropopause zu hoheren Ozonwerten hin. Aufgrund solch einer Ver-
schiebung #ndert sich die stratosphirische Ozonverteilung aber nicht wesentlich.
Tatsichlich ist aber eine Verbreiterung des Gebietes zwischen 80-200 ppbv auf
der antizyklonalen Seite zu sehen, wenn man die Tagverteilung mit dem gesamten
Tagesmittel vergleicht. Dies ldft sich nur erkldren, wenn man einen grofirdumigen
vertikalen Transport von troposphirischer Luft in die Stratosphire annimmt. Da
dieser Transpori tagsiiber deutlich stdrker ist als nachts, ist ein Einfluf durch
strahlungsbedingte Konvektion wahrscheinlich. GréBere konvektive Prozesse auf
der antizyklonalen Jetseite verstirken den aufsteigenden Ast der Vertikalzirkula-
tion im Jet und verursachen einen Luftmassentransport von der Troposphiire in
die Stratosphire (Uccellini and Johnson, 1979). Gleichzeitig sinken auf der
zyklonalen Seite Luftmassen mit hohen Ozonkonzentrationen zwischen 150-
250 ppbv ab. Die Vertikalzirkulation im Jet, zunichst angeregt von den ageosiro-
phischen Windkomponenten, wird also im troposphérischen Frontbereich durch
Konvekiion in der warmen Luft verstirkt.

Dieser Analyse von konvektiven Prozessen steht noch ein anderes Phiénomen
gegeniiber. Und zwar wird bei der Trennung von Tag- und Nachtdaten nicht nur
nach der Tageszeit sondern automatisch auch nach der Flugrichiung sortiert (s.0.).
Die Tagverteilung ist daher nahezu identisch mit der Verteilung fiir die Ost-West-
Fliige, sowie die Nachtverteilung identisch ist mit den West-Ost-Fliigen. Zwangs-
liufig enthalten die Darstellungen fiir Tag- und Nachtverteilungen bestimmte
Flugeigenschaften. Die West-Ost-Fliige verlaufen die meiste Zeit innerhalb des
Jets und sammeln dort am meisten Daten, wenn dieser zonal und ungekriimmt
verlduft. Ungekriimmte, zonal verlaufende Jets werden dagegen von den Ost-
West-Fliigen in der Regel umfiogen und tragen daher zur Tagverteilung meist
nicht bei. Die Ost-West-Fliige (Tagverteilung) durchqueren vor allem dann den
Jet, wenn dieser stark gekriimmit ist und die Stromrichtung quer zu den Breiten-
graden liegt. Aufgrund dessen entspricht die Nachtverteilung vor allem einem
“ungestérten” Jet mit schwiicheren ageostrophischen Windkomponenten, wih-
rend die Tagverteilung sich aus Jets zusammensetzt, die gekriimmt sind und stir-
kere Scherungen und groflere ageostrophische Windkomponenten aufweisen.

Cut-Off-Lows ebenso wie Tropopausenfaltungen leisten einen nicht zu vernach-
lissigenden Beitrag zum STE und sind hauptsichlich mit einem gekriimmten Jet
und nicht mit einem zonal verlaufenden Jet gekoppelt. Die Ursache fiir die stér-
kere Drehung der Ozonopause in der Tagverteilung mull deshalb nicht strahlungs-
bedingt sein, sondern kann durch die Auswahl an Jets zustande kommen, die zur
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Tagverteilung beitragen. In diesem Fall 146t sich nicht entscheiden, welcher der
Prozesse der verstirkende fiir die Vertikalzirkulation im Jet ist: die Konvektion
auf der antizyklonalen Seite oder grofere Scherungen beziehungsweise Labilisie-
rung auf der zyklonalen Seite. Da die Vertikaltransporte auf beiden Seiten durch
Horizontaliransporte miteinander verbunden sind, 148t sich iiber diese Analyse
nicht die verursachende Seite der groBeren Vertikalbewegungen bestimmen.

EinfluB der Windfeld-Verlagerung

Die mittlere Verlagerung des Windfeldes in 6stliche Richtung kann zusitzlich zu
Verschiebungen in den Verteilungen beitragen, da das Windfeld in der Analyse
nur einmal tédglich zur Verfiigung steht. Im Intervall von 24 h zwischen zwei Ter-
minen betriigt die horizontale Verlagerung des Windfeldes etwa 1000 km beti einer
durchschnittlichen Zuggeschwindigkeit der groBrdumigen Weitersysiemen von
etwa 40 km/h (212 m/s) (Duhnke, 1994). Da im gesamten Zeitintervall von 24 h
fiir die Querschnittserstellung eine feste Position fiir die Jetachse angenommen
wird, sich das Front-Jet-System aber tatséichlich bereits ostwirts verlagert, wird
die Positionierung der Daten im Querschnitt fehlerhaft.

Der zeitliche Abstand zwischen Messung und Windfeldtermin betriigt in der
Regel allerdings nur bis zu 12 h, weil immer der zur Messung am néchsten gele-
gene Analysentermin verwendet wird. Dadurch betrigt dic mittlere horizoniale
Verschiebung des Windfeldes innerhalb des betrachteten Zeitintervalls nur etwa
500 ki betrdgt. Aufgrund dieser Verlagerung des Front-Jet-Systems entstchen in
den Verteilungen aber noch keine systematischen Abweichungen. In Abhiingig-
keit von der Neigung der Jetachse zu den Breitengraden werden Daten von der
zyklonalen Seite auf die antizyklonale Seite verschoben und umgekehrt. Insge-
samt produziert dies eine Verschmierung der Verteilungen im Jetquerschnitt (vgl.
Kap. 6.3). Zusitzlich zur Verlagerung verindert die Jetachse auch ihre Kriim-
mung. Aber auch dies ist kein systematischer Vorgang und trigt ebenfalls zu einer
weiteren Verschmierung der Verteilungen bei. Diese Verschmierung vergrofert in
den Querschnitten im wesentlichen den Bereich auBerhalb-des Jets, der scheinbar
noch durch die Vertikaltransporte erfafit wird.

7.5.. Vertikaliransporte im Jet

Um den EinfluB der Vertikaltransporte an der Tropopause auf die troposphérische
Ozonkonzentration guantitativ zu bestimmen, miissen nicht nur die Konzentratio-
nen im Tropopausenbereich bekannt sein sondern auch die Stirke der Vertikalbe-
wegungen. Im folgenden wird daher untersucht, inwieweit die Bestimmung der
Vertikaltransporte im Rahmen dieser Arbeit moglich ist und welche Bedeutung
dies fiir das troposphirische Ozonbudget hat. Zusitzlich wird das Vertikalwind-
feld der ECMWF-Analysen auf seine Verwendbarkeit im Jetbereich untersucht.
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Die Vertikalgeschwindigkeit kann nur sehr aufwendig direkt gemessen werden
und wird daher hiufig iiber die Omegagleichung aus dem horizontalen Windfeld
bestimmt. In der Atmosphire nimmt sie in grofskaligen Bereichen nur Geschwin-
digkeiten von einigen cm/s an. In Einzelfillen, zum Beispiel in Cumulonimben,
kann sie aber auch GroBenordnungen von 10 m/s betragen. Aufgrund der nur
geringen Geschwindigkeiten - oft sind die Fehler gréfier als der Betrag selber -
sind die Vertikaltransporte in der Atmosphére, vor allem in Bezug auf den Strato-
sphiren-Troposphiren-Austausch, iber die Vertikalgeschwindigkeit nur unzurei-
chend zu bestimmen. Oftmals verhindern aber Datenmangel und begrenzte
Rechenmdéglichkeiten die Anwendung anderer Ansitze, wie zum Beispiel der
Wei-Formel (Wei, 1987). Diese hingt nicht mehr von der Vertikalkoordinate ab,
sondern beriicksichtigt auf isentropen Koordinaten mehrere physikalische Pro-
zesse wie diabatische Prozesse, die zeitliche Variation der Tropopausenhdhe und
Transporte auf isentropen Flichen durch die Tropopause hindurch.

Literaturwerte fiir die Vertikalgeschwindigkeit

In verschiedenen Fallstudien wurden direkt Flugzeugmessungen der Vertikalge-
schwindigkeit im Jetbereich vorgenommen. Briggs und Roach (1963) stellen eine
Fallstudie vor, in der in verschiedenen Abstinden zum Jetcore die Vertikalge-
schwindigkeit gemessen wird. Auf der zyklonalen Seite in Jetcore-Hthe und
unterhalb werden Geschwindigkeiten von w=-4 cm/s bestimmt. Die gré6Bten auf-
wiirts gerichteten Transporte finden innerhalb des Jetcores und direkt unterhalb
stait mit w=15 cm/s. Auf der antizyklonalen Seite werden die Vertikalgeschwin-
digkeit wieder kleiner und liegen im Mittel ebenfalls um w=4 cm/s.

In einer Studie von Fukao et al. (1991) ergeben MU Radar Messungen maximale
Werte fiir die Vertikalgeschwindigkeit von 5 cm/s. GroBere vertikale Geschwin-
digkeiten treten nur vereinzelt fiir horizontale Jetcore-Geschwindigkeiten von
mindestens 60 m/s auf. In diesen Fillen ist dann mit der Hohe anch eine Umkehr
der Transportrichtung zu beobachten, welche auf gekoppelte Veriikalzirkulatio-
nen nach Abb. 5 schlicBen lassen.

Modellrechnungen von Moore und Van Knowe (1992) zeigen, dafl die Vertikalge-
schwindigkeit im Jet von der Kritmmung der Jetachse abhidngt (Abb. 54). Die
Kriimmung ist umgekehrt proportional zum Radius, so daB eine Kriimmung von
4-10"/m einem Radius von etwa 2500 km entspricht. Fiir Jets mit einem Kriim-
mungsradius R grofer als 2000 km betriigt die Vertikalgeschwindigkeit nur etwa
w=1 cm/s. Maximal wird die Vertikalgeschwindigkeit fiir zyklonal gekriimmite
Jets mit R<1000 km, dann ist w=3 cm/s und grofier. Fiir Tropopausenfaltungen
und Stiirme werden in der Regel gréBere Geschwindigkeiten zwischen 10-20 cm/s
beobachtet (Staley, 1960; Kocin et al. 1986; Loughe et al., 1995). (Fiir die
Umrechnung von Pa/s in cm/s vergleiche Text zu Abb. 55).

‘Kombiniert man Abb. 54 (Abhingigkeit der Vertikalgeschwindigkeit von der Jet-
achsen-Kriimmung) mit Abb. 36b (Hiufigkeitsverteilung der Jetachsen-Krim-
 mung), dann 146t sich ein reprisentativer Jahresmittelwert bestimmen. Tabelle 5
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gibt die zugrunde gelegten Datenpaare an, aus denen sich die mittlere Vertikalge-
schwindigkeit zu w=1.8 cm/s ergibt. Dabei gilt, daB} die auf- und abwirts gerich-
teten Vertikaltransporte im Jet anndhernd gleich grof sind, da sie in der Regel
durch eine Zirkulationszelle miteinander verbunden sind.
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Abb. 54: Abhingigkeit der Vertikalgeschwindigkeiten (in 1 0 hPa/s) im Jet von
der Kriimmung (=1/R}) der Jetachse (in 10'7/171). Modellrechnungen von Moore
und Van Knowe (1992).

Gegeniiber dem gemessenen Mittelwert von w=4 cm/s (Briggs and Roach, 1963)
ist das Miittel aus Tabelle 5 kieiner. Da sich der Wert aus den Messungen auf nur
einige Fallstudien bezieht, ist fiir die gemessene Vertikalgeschwindigkeit nicht
die Repriisentativitit eines Mittelwertes gewihrleistet. Trotzdem stimmen sowohl
die Messungen (Flugzeug und Radar) als auch der berechnete Mittelwert gut
iiberein. Im folgenden wird mit einer gerundeten Vertikalgeschwindigkeit von
w=12 cm/s innerhalb des Jets gerechnet, bei einem abwiirts gerichteten Transport
innerhalb der zyklonalen Jetseite und einem aufwirts gerichteten Transport inner-
halb der antizyklonalen Jetseite. ' '
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Tabelle 5: Abhiingigkeit der Vertikalgeschwindigkeit vom Jetradius und Héufigkeit des
Auftretens der verschiedenen Radien. Die Daten basieren auf Abb. 36b und Abb. 54. Ein
negativer Radius entspricht einer zyklonalen Jetachsen-Kriimmung und ein positiver
Radius einer antizyklonalen Jetachsen-Kriimmung.

Krﬁmmﬂ‘:ﬁsmdms Haﬁgkeﬁ (M;iiﬁég%ihg;ziiﬁg%)
[emds]

R < -2000 26.9 1.0

-2000 <R < -1000C 12.6 1.6
-1000<R <0 10.2 2.8
0 <R <1000 8.5 5.6

1000 £ R < 2000 13.0 2.0
2000<R 28.8 1.0

FluBhberechnung

Der FluB von Teilchen durch die Tropopause berechnet sich mithilfe eines einfa-
chen Ansatzes aus der Vertikalgeschwindigkeit multipliziert mit der Konzentra-
tion des interessierenden Parameters. In Bereichen, in denen die Transporte fiber
Turbulenzen erfolgen, zum Beispiel an den Rindern einer Faltung, ist s notwen-
dig, nach der Pranditl Mischungstheorie iiber einen Diffusionskoeffizienten zu
rechnen. Dann gilt:

—n . . d
(R26) w- [O5] = K“"d_z

[05]
Im Jahresmittel findet der Austausch im Jetbereich aufgrund vieler unterschiedli-
cher Prozesse statt. Da ein mittlerer Diffusionskoeffizient k nicht bekannt ist und
Daten zur Verwendung zum Beispiel der Wei-Formel ebenfalls nicht verfiigbar
sind, soll der Fluf} in dieser Arbeit tiber den einfachen Ansatz der Vertikalge-
schwindigkeit berechnet werden.

Die Umrechnung der Ozonkonzentration vom vorliegenden Volumenmischungs-
verhilinis in die fiir die FluBberechnung erforderliche Anzahl von Molekillen
erfolgt iiber einen konstanten Faktor, wenn man fiir Temperatur und Druck an der
Tropopause konstante Jahresmittelwerte zugrunde legt. Hier wird angenommen,
daB die Tropopause im Mittel bei 250 hPa liegt und die Temperatur 221 K betrégt.
Dann gilt fiir den OzonfluBl (R27).
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(R27) FluB (O,) = fak - w - [Os] fak=8.193-10'%/cm’

Betriigt die mittlere Vertikalgeschwindigkeit, wie oben bestimm{, w=£2 cm/s und
ist auBerdem O3=109 ppbv an der zyklonalen sowie O3=69 ppbv an der antizyklo-
nalen Tropopause, dann berechnen sich die Fliisse im Jahresmittel zu (R28) und
(R29).

(R28) zyklonaler FluB (O3) = -1.8 - 10! Molekiile/cm?/s
(R29) antizyklonaler FluB (O3) = 1.1 - 1012 Molekiile/cm?/s

Iiie Fliisse der zykionalen und antizykionalen Jetseite ergeben niherungsweise i
Jahresmittel einen abwirts gerichteten Netto-Transport von 7-101 Mole-
kiile/cm?/s im Jetbereich. Neueste Modellrechnungen liefern sehr dhnliche Werte
fiir den Netto-Transport in Tropopausenfaltungen. Die EURAD-Arbeitsgruppe
modellieri die Fliisse in Tropopausenfaltungen auf verschiedene Berechnungsme-
thoden. Diese basieren auf der bereits erwihnten Wei-Formel, Trajektorien-Ana-
lysen und auch chemischen Modulen. Alle Methoden berechnen Netto-Fliisse in
einer Tropopausenfaltung zwischen (1-4}-1611 Molekiile/cm /s {(Kowol-Santein;

1997).

Im Vergleich zu diesen Rechnungen scheint der oben berechnete Netto-Transport
als Jahresmittel zunichst sehr groB. Unter der Annahme, da3 der berechnete Wert
realistisch ist, miiBte im Jetbereich zu jeder Zeit ein Prozef aktiv sein, der einen
dhnlichen FluB besitzt wie eine Tropopausenfaltung. Statistiken iiber die Hiufig-
keit von Tropopausenfaltungen ergeben, da tdglich etwa 18 Faltungen gleichzei-
tig in der Nordhemisphire auftreten (Elbern et al., 1997). Beriicksichtigt man, daf
der oben berechnete FluB (R28) und (R29) nicht lokal bestimmt ist, sondern den
gesamten Nordatlantik umfaBt, dann wird es moglich, daf dic beirachieten Jet-
querschnitte taisichlich jeden Tag eine Faltung erfassen, und das Jahresmittel im
Jetquerschnitt ghnlich grofl wird wie der FluB in einzelnen Faltungen.

Die Untersuchung der meteorologischen Ursachen fiir den beobachteten STE
(Kap. 7.3) ergab, daB 54 % der hohen Ozonkonzentrationen in der Troposphire
mit Scherungslinien, in deren Bereich eine Faltung sehr wahrscheinlich ist, oder
COL’s zusammenhiingen. Ein grofer Anteil der beobachteten STE héngt also tat-
séichlich mit Prozessen mit starken Vertikaltransporten zusammen. Abweichend
dazu ist die groBe Zahl der CAT (39 %), die ebenfalls als mogliche Ursache
genannt wurden. Hier 148t sich nicht feststellen, ob die Wahl der Flugrouten, aus
denen die Messungen entstammen, den Anteil der CAT kiinstlich erhoht oder ob
“der Beitrag der CAT bisher unterschitzt wird. . 3

Grundsiitzlich ist es erstaunlich, daB die oben durchgefiihrten Rechnungen im
.- Vergleich mit den Modellen so gute Ergebnisse liefern. Eingangs wurde die Ver-
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wendung der Vertikalgeschwindigkeit zur Berechnung von Vertikaltransporten
diskutiert und auf die damit verbundene Problematik hingewiesen. Der Vergleich
zwischen diesem einfachen Ansatz (R27) und den komplexen Modellrechnungen
zeigt generell, daB die GroBenordnung der Vertikaltransporte sehr gut feststeht
und diese sich bereits aus einfachen Annahmen fiir mittlere Konzentrationen und
Vertikalgeschwindigkeiten ableiten lassen. Die Unterschiede, die sich aus ver-
schiedenen Modellen oder wie hier im Vergleich zu Messungen noch ergeben, lie-
gen zur Zeit in der moglichen Berechnungsgenauigkeit. Langfristig ist die
Weiterentwicklung der Modelle unbedingt erforderlich, um globale Hochrechnun-
gen durchzufithren. Dabei ist es immer wieder notwendig, dal ncue Messungen
die Modelle bestitigen und erweitern.

Fluf und troposphiirisches Gzonbudget

Auf der zykionalen Jetseite wurde der abwirts gerichtete Ozoniiuf zu
1.8-10'2 Teilchen/cm?/s berechnet (R28). Das betrachtete Gebiet der Abwiirtsbe-
wegungen umfaft im Mittel einen horizontalen Bereich von 1000 km Breite iiber
dem Nordatlantik zwischen 0-80°W. Das entspricht einer Fliche von
5.69:10'® cm?. Innerhalb eines Jahres (t-—-3.15-107 s) stromt daher auf der zyklo-
nalen Jetseite tiber dem Nordatlantik folgende Menge Ozon von der Stratosphére
in die Troposphire:

(R30) N(O3) = 1.8-10!2 Molekiile/cm?/s - 3.15-1¢7 s - 5.69-10¢ cm?
= 3.2-10%% Ozonmolekiile

Bei einem Gewicht von 24-1.66-107%7 kg pro Ozonmolekiil entspricht der FluB in
(R28) einem Gewicht von 7.1- 10714 kg/cmzls. Damit entspricht die Gesamtmenge
in (R30) eincr Masse von:

(R31)  M(O3) =7.110" ke/em¥s - 3.15-107 5 - 5.69-101¢ cm?
=510 kg

Obwohl der OzonfiuB in den mittleren Breiten abwiris gerichtet ist, ist der
gesamte Luftmassen-Austausch zwischen Stratosphére und Troposphére hier auf-
wirts gerichtet (Grewe and Dameris, 1996). Insgesami werden in den Extratropen
Luftmassen von der Stratosphire in die Troposphire transportiert, in ciner Gré-
Benordnung von 1-1017 kg Luft (Holton, 1990; Appenzeller et al., 1996). Der
Abwiirtstransport findet dabei hauptsichlich mit der Hadley-Zirkulation statt und
in den mittleren Breiten zwischen 50-70°N werden Netto geringfiigig Luftmassen
aufwirts (von der Troposphire in die Stratosphére) transportiert. Da die Ozon-
konzentrationen der Stratosphiire aber sehr viel gréBer sind als die der Tropo-
sphire, ist der Netto-Ozontransport in den mittleren Breiten trotzdem abwdrts

- gerichtet.
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Um eine Vorstellung von der Ozonmenge (R31) zu bekommen, die im Jahresmii-
tel im zyklonalen Jetbereich iiber dem Nordatlantik von der Stratosphire zum tro-
posphirischen Ozonhaushalt beitrdgt, 148t sich folgendes Gedankenexperiment
erstellen: Man betrachtet eine abgeschlossene vertikale Luftséiule unterhalb der
zyklonalen Jetseite mit einer Hohe von 10 km und einer Breite von 1000 km, die
sich zonal fiber den Nordatlantik erstreckt. Das Volumen dieser Séule betrdgt etwa
V=2.2-101°m3 und enthilt fiir ein ideales Gas, ndherungsweise fiir die Luft,
N=4.2-10*1 Teilchen (R32). Bei einem angenommenen, mittleren Ozongehalt von
50 ppbv in der freien Troposphire enthilt die Lufisdule gleichzeitig eine Ozon-
menge von etwa N(O5)=2.1- 10** Ozonmolekiilen (R33). Die Wahl eines mittleren
Druckes oder einer mittleren Temperatur in der Sdule verdndert die GroBenord-

nung des Ergebnisses dabei nicht.

R32) N  =(@WV)/E&T)
= (600 hPa - 2.2-10'% m¥) 7 (1.3807-10
= 4.2:10*! Teilchen

23 = T
2. 253 K)

(R33) N(O3) =4.2:10*! . 50-10™ Ozonmolekiile
= 2.1-10°* Ozonmolekiile

Die oben berechnete Gesamtmenge fiir ein Jahr (R30) entspricht daher etwa der
hundertfachen Menge an troposphirischem Ozon, das unterhalb der zyklonalen
Jetseite im Mittel vorhanden ist. Der FluB aus der Stratosphire liefert somit inner-
halb von 3-4 Tagen die gleiche Menge an Ozon, die im Gleichgewicht in der
betrachteten troposphirischen Luftsiule vorhanden ist.

Natiirlich dienen diese Uberlegungen nur zur Veranschaulichung der Ozonmen-
gen, die von der Stratosphére in die Troposphire transportiert werden. In diesem
Beispiel wurde lediglich die natiirliche Ozonquelle Stratosphire mit dem tropo-
sphirischen Ozongehalt verglichen, obwohl der tropospharische Ozonhaushalt
sehr viel mehr zusitzliche Quellen und Senken besitzt, die das Ozonbudget beein-
flussen. Die Auswirkungen der betrachteten Vertikaltransporte auf das gesamte
Ozonbudget lassen sich nur abschidizen, wenn man alle Quelien und Senken voli-
stdndig in die Rechnungen einbezieht. Pieses ist zur Zeit nur in Modeilrechnun-
gen moglich, die nur vereinfachte Annahmen enthalten kdnnen und somit auch
nicht vollstindig sind. Neuere Rechnungen ergeben einen Anteil der natiirlichen
Quelle Stratosphire im Vergleich zu den anthropogenen von 40 % (Lelieveld,
1997).

ECMWF-Vertikalwindgeschwindigkeit
Als Ergiinzung zu den gemessenen Vertikalgeschwindigkeiten aus Fallstudien und

zu den Modellrechnungen wird im folgenden das Vertikalwindfeld @ der
ECMWEF-Analysen (T106) betrachtet. Diese besitzen eine horizoniale Aufidsung
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von etwa 100 km und konnen daher die wesentlichen Prozesse des STE (Faltung,
COL) auflésen. Dies sollte in der Verteilung der Vertikalgeschwindigkeit erkenn-
bar werden. Gegeniiber den Fallstudien haben die Analysen den Vorteil, daB sie
fiir jede einzelne MOZAIC-Messung einen Wert fiir die Vertikalgeschwindigkeit
liefern. Allerdings ist die Genauigkeit der Analysen beziiglich Omega geringer
als fiir die anderen Analysenfelder (vgl. Trenberth,1992). Das Omegafeld wird
daher im Vergleich mit den anderen zur Verfligung stehenden Parametern kritisch
diskutiert. Oft wird zum Beispiel die Feuchte als Ersatz fiir w herangezogen, da
sie als Tracer fiir Vertikaltransporte verwendet werden kann (Kap. 3.3). Auch in
dieser Studie wurde die Feuchte bereits in diesem Sinne verwendet (Kap. 7.1) und
dient hier als KontrollgréBe fiir die Analysen.

Vertical Wind Velocity (ECMWF) — annual mean

~ Vert. Dist. to dyn. Tropopause [kmj]

Horizontal Relative Distance 1o Jet Care

AbB. 55: Mittlere vertikale Windgeschwindigkeit aus den Analysen (ECMWF)

[Pa/s] im Jet-Tropopause-Koordinatensystem. Der Querschnitt ist aus einzelnen

Analysenwerten zusammengesetzt, die rdumlich und zeitlich mit MOZAIC-Mes-
‘sungen korrespondieren (Dez, '94 bis Nov. "95).

Abb. 55 zeigt die mittlere Verteilung von @ im Jet-Tropopause-System. Die Gro-
Benordnung von o liegt zwischen £0.1 Pa/s. Unter der Annahme, dafl um 250 hPa
ein Abstand von 50 hPa etwa 1.4 km entspricht, entspricht dies etwa £3 cm/s. Die
-Verteilung gibt grundsitzlich die Vertikalzirkulation der Ozon- und Feuchte-
verteilungen wieder. Auf der antizyklonalen Seite findet iiber die gesamte Breite
-und Hobe ein Aufwirtstransport statt, der horizontal in die zyklonale Seite hinein-
_reicht. Dies stimmt mit Messungen der Vertikalgeschwindigkeit iiberein, die zei-




7. Vertikale Verteilungen im Jet Stream 137

gen, daB der Jetcore nicht das Zentrum der Vertikalzirkulation ist, sondern dieses
in die zyklonale Hiifte verschoben ist. Die Vertikaltransporte im gesamten Quer-
schnitt betragen zwischen 0.01-0.05 Pa/s, dies entspricht etwa 0.3-1.5 cm/s. Der
einheitlich aufwirts gerichtete Transport auf der antizyklonalen Seite wirkt sich
auch in der Ozonverteilung durch eine gleichmifBige vertikale Verschiebung der
Ozon-Isolinien in Richtung Stratosphire aus. Hierdurch entsteht auf der antizy-
klonalen Seite ein stirkerer Ozongradient verglichen zur zyklonalen Seite.
Angrenzend an den aufwirts gerichteten Transport findet auf der zyklonalen Seite
schmalbandig ein vergleichbarer Abwiristransport statt. Ein kontinuierlicher
Ubergang zwischen auf- und abwiiris gerichietem Ast der Vertikalzirkulation ist
nicht zu erkennen. Die mittleren Transporte in diesem Bereich sind eher turbu-
ient. In der restlichen zyklonalen Jetseite oberhalb der Tropopause ist @ recht dif-
fus und zeigt gleichermafen beide Transportrichtungen an.

Die Vertikalgeschwindigkeit der Analysen beschreibt also einen deutlichen Auf-
wirtsiranspori auf der antizykionalen Jeiseite durch die Tropopause hindurch.
Auf der zyklonalen Seite ist die Tropopause als Grenze erkennbar und in Tro-
popausenhdhe sind Transporte in beide Richtungen deutlich sichtbar. Entspre-
chend ist die Ozonverteilung in der Stratosphéire auf der zyklonalen Seite viel
stabiler geschichtet als auf der antizyklonalen Seite, aul der stirkere Vertikal-
transporte wirksam sind. In Tropopausenhshe ist die Ozonverteilung dagegen auf
der zyklonalen Seite stark zerkliiftet und auch die Vertikalgeschwindigkeit spie-
geli dies ebenfalis durch entgegengesetzi gerichtete Transporie wieder. Insgesamt
stimmt ¢y gut mit der Ozonverteilung {iberein. Vertikalzirkulationen mit zwei Zel-
len, einem in der Troposphére und einem in der Stratosphire (vgl. Abb. 5) sind
nicht zu erkennen.

Gegeniiber der Vertikalgeschwindigkeit hat die Feuchte den Vorteil, daB sie nicht
nur die vertikale Komponente der Bewegungen wiedergeben kann, sondern auch
die horizontale. Dies wird gerade im stratosphirischen Bereich um den Jetcore
herum sichtbar. Hier stromen die Luftmassen nicht nur nach oben sondern gleich-
zeitig von der antizyklonalen auf die zyklonale Seite.

Im Vergleich zu den gemessenen Vertikalgeschwindigkeiten liefern die Analysen
zu kleine Werte fiir die Vertikalgeschwindigkeit. Alle drei vorgestellten Bestim-
mungen der Vertikalgeschwindigkeiten ergeben aber fiir die mittleren Transporte
im Jetquerschnitt vergieichbare Geschwindigkeiten. Die in Fallstudien gemesse-
nen Vertikalgeschwindigkeiten ergeben die gréften Werte mit im Mittel 4 cm/s.
Sowohl die Kombination der Modelldaten mit der Kriimmungsverteilung (vgl.
Tabelle 4) als auch die Analysen bestimmen die mittlere Vertikalgeschwindigkeit
auf 1-2 cm/s. Insgesamt lassen sich die mittleren Vertikaltransporte im Jetquer-
schnitt also gut iiber ein w=2 cm/s zusammenfassen. Auch die Analysen kénnen
fiir die Berechnung von mittleren Verteilungen durchaus verwendet werden. Im
Einzelfall kann es aber zu grolen Abweichungen kommen.
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8. Zusammenfassung und Ausblick

In dieser Arbeit wurde der Stratosphiren-Troposphiren-Austausch (STE) im
Bereich des polaren Strahlstroms iiber dem Nordatlantik auf statistischer Basis
untersucht. Dazu wurden die innerhalb des MOZAIC-Projektes gemessenen
Daten fiir Ozon, Feuchte und Temperatur verwendet und mittels der Windfelder
der ECMWF-Analysen in ein Jet-Koordinatensystem transformiert. Mithilfe der
Verteilungen im Jetquerschniti wurde die Netto-Drehrichtung der Vertikalzirkula-
tionen im Jet im Jahresmittel sowie jahreszeitenabhiingig bestimmi. Aulerdem
wurde der Ozon-Austausch zwischen Stratosphire und Troposphiire abgeschitzt.
Diese Untersuchung sollte sowohl im Gegensatz zu bisher bekannten Fallstudien
Messungen statistisch auswerten, als auch die Methode der Koordinatentransfor-
mation validieren, in der die hochaufgelésten MOZAIC-Daten mit zeitlich und
rdumlich geringer aufgelésten Analysen kombiniert werden.

Die Verteilungen im Jetquerschnitt von der Ozonkonzentration, der relativen und
spezifischen Feuchte sowie der Temperatur zeigen ibereinstimmend, dal im Jah-
resmittel ein Abwirtstransport auf der zyklonalen Seite des Jets staitfindet sowie
ein Aufwirtstransport auf der antizyklonalen Seite. Da aus Kontinuitdtsgriinden
diese Vertikaltransporte von Horizontalbewegungen begleitet sein miissen, ergibt
sich daraus cine deutlich erkennbare thermisch direkte Zirkulation im Jetquer-
schnitt. Diese Vertikalzirkulation verursacht einen Luftmassenaustausch zwischen
Stratosphiire und Troposphire und fiihrt auf der zyklonalen Jetseite unterhalb der
Tropopause zu Konzentrationen mit stratosphidrischem Charakter und auf der
antizyklonalen Seite oberhalb der Tropopause zu Konzentrationen mit troposphi-
rischem Charakter.

Diese thermisch direkte Zirkulationsrichtung bleibt fiir alle Jahreszeiten erhalten.
Dabei wird im Frithjahr das meiste Ozon in die Troposphire transportiert. Die
Ursache hierfiir ist die meridionale Zirkulation, die jahreszeitenabhingig in den
mittleren Breiten in der Stratosphiire ozonreiche Luft in die unterste Stratosphiére
transportiert. Dieses downward-pumping ist im Winter am stirksten und als Folge
sind die Ozonkonzentrationen der untersien Stratosphére im Frithjahr am héch-
sten. Zusitzlich ist die Vertikalzirkulation im Jetquerschnitt im Frithjahr maximal,
da groBe meridionale Temperaturgradienten im Friihjahr die groften ageostrophi-
schen Windkomponenten im Jetbereich verursachen. Im Herbst beobachtet man
dagegen minimale Vertikalzirkulationen und einen geringeren Ozontransport.

Fiir ein begrenzies Gebiet des Jetquerschnittes wurden die meteorologischen
Bedingungen analysiert, die mit dem beobachteten stratosphéirischen Eintrag anf
der zyklonalen Seite zusammenhingen. Alle Fliige, die in diesem begrenzien
Gebiet zu einem erhdhten mittleren Ozonwert beitragen, wurden dazu in Einzel-
fallstudien auf ihre relative Lage zum Jet und der korrespondierenden synopti-
schen Situation hin untersucht. Anhand der Windfelder und Geopotentialfelder
lassen sich die beobachteten synoptischen Bedingungen in fiinf Klassen einteilen.
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Am hiufigsten tritt ein Austausch im Zusammenhang mit einer Scherungslinie auf
(37 % der Fille), an der ausgehend von einer Troglage zwischen zwei entgegen-
gesetzt gerichteten Jet Streams die zyklonalen Scherungen verstdrkt sind. Eben-
falls oft wird der Austausch in Zusammenhang mit Bereichen labiler Schichtung
beobachtet (24 % der Fille), die die Grundlage fiir Clear-Air-Turbulenzen (CAT)
sind. Seltener wurden Cut-Off-Lows beobachtet (17 % der Fille), in denen durch
grofie vertikale Turbulenzen ein STE stattfindet. In die vierte Klasse wurden Jet-
Finger eingeteilt (15 % der Fille), in deren Zwischenrdumen in der Regel eben-
falls Labilisierungen entstehen und CAT’s verursachen. Und in nur wenigen Fil-
len konnte ein Zusammenhang des beobachieien STE mit einem Polarjet
hergestellt werden, der gemeinsam mit dem Subtropenjet verlduft (7 % der Fille).
Alle Klassen treten vermehrt im Frithjahr und Sommer auf. Dieses Ergebnis wird
jedoch verfilscht durch die Tatsache, daBl in diesen Jahreszeiten mehr Daten
unterhalb der Tropopause gesammelt werden konnen als im Herbst und Winter.
Ursache hierfiir ist die jahreszeitlich variierende TropopausenhShe bei immer
gieichen Flughthen.

In einem einfachen Ansatz iiber die Vertikaigeschwindigkeit wurde im Jahresmit-
tel der Ozonfluf} im Jetbereich durch die Tropopause bestimmt. Auf der zgkiona—
len Jetseite entsteht ein abwirts gerichteter Ozonfluf von 1.8 10'? Mole-
kiilen/cm?/s oder 6.4-1071% kg/em®/s. Niherungsweise liefert dieser Flub alle 3-
4 Tage die gleiche Menge an Ozonmolekiilen aus der Stratosphire hinzu, die im
Mittel in einer troposphirischen Lufiséiule unterhaib des Jets bereits vorhanden
ist. Der berechnete Netto-Ozontransport im Jetbereich von 7-10!! Mole-
kiile/ch/s, die der verwendete, einfache Ansatz zur FluBberechnung liefert, stim-
men iiberraschend gut mit den Ergebnissen aus komplexen Modellrechnungen
iiberein (Kowol-Santen et al., 1997). Das zeigt vor allem, daB die Gréfenordnung
der Fliisse innerhalb der Berechnungsgenauigkeiten gut feststeht. Langfristig ist
die Weiterentwicklung der Modelle unbedingt erforderlich, um globale Hochrech-
nungen durchzufilhren. Dabei ist es aber ebenso notwendig, dall neue Messungen
die Modelle bestitigen und erweitern. Es bleibt zu berticksichtigen, dafl trotz der
guten zeitlichen Aufldsung der zugrunde liegenden MOZAIC-Daten die FluBbe-
rechnung an der Tropopause nicht volisténdig ist. Prozesse, die in der Regel mit
sehr tief liegenden Tropopausen verbunden sind, zum Beispiel Tropopausenial-
tungen, sind auf{grund der vertikal begrenzten Auflosung der MOZAIC-Daten nur
teilweise erfait.

In dieser Arbeit wurde sehr ausfithrlich die Datenbelastbarkeit und die Gliie der
Untersuchungsmethodik bewertet. Die entwickelte Koordinatentransformation ins
Jeisysiem stellt sich als sehr brauchbar dar, trotz der sehr verschiedenen Auflo-
sungen der kombinierten Daten: hochaufgeltsie Messungen und zeitlich und
rdumlich geringer aufgeléste Analysen. Die Genauigkeit der Koordinatentransfor-
mation hidngt von der zeitlichen und riumlichen AufiGsung der Analysen ab. Auf-
grund des hohen Bearbeitungsaufwandes wurde in dieser Arbeit nur eine zeitliche
- Auflosung von 24 Stunden verwendet. Durch die zeitlich sehr viel héher aufgeld-
‘sten MOZAIC-Daten entsteht zwischen Analysen und Messungen ein Rauschen,
‘das die Verteilungen im Jetquerschnitt verschmieren 148t. Es konnte gezeigt wer-
-den, daB sich die Differenzen der Windgeschwindigkeiten zwischen Analysen und
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Messungen um 235 % reduzieren l1dBt, wenn die zeitliche Aufisung der Analysen
auf 6-Stunden-Abstinde erhtht wird. Diese Kontrolle konnte nur fiir die Koordi-
natentransformation ins reine Jetsystem vorgenommen werden, da die Tropopau-
senhthe nicht in héherer zeitlicher Auflésung verfiigbar ist. Aber auch hier wiirde
eine hohere zeitliche Auflésung eine Verbesserung der Koordinatentransforma-
tion bedeuten. Es wurde gezeigt, daB die angewandte Methode durch die geringe
zeitliche Auflésung der Analysen im wesentlichen nur zu einem Verrauschen der
Signale fiihrt, aber nur minimal zu systematischen Abweichungen.

Die berechneten Verteilungen im Jetquerschnitt an der Tropopause und damit
auch der OzonfluB durch die Tropopause hindurch hingt ebenso von der Genauig-
keit der dynamischen Tropopause ab. Neben der bereits erwihnten zeitlichen Auf-
lésung entsteht ein Einfluf durch die Berechnung der dynamischen Tropopause,
aber auch durch die Wahl des PV-Wertes als Tropopausenhthe. Der Vergleich der
verwendeten dynamischen Tropopause mit Ozonkonzentrationen der MOZAIC-
Messungen als auch mit der thermischen Tropopause aus Jiilicher Vertikalprofilen
ergibt, daB die verwendete Tropopause geringfiigig zu tief liegt. Dadurch wird in
den Jetquerschnitten der stratosphiérische Eintrag in die Troposphire noch unter-
schiitzt. Die Wahl eines anderen als den verwendeten konstanten PV-Wertes als
Tropopausendefinition war in dieser Untersuchung aufgrund fehlenden Datenma-
terials jedoch nicht méglich. Eine Sensitivitdtsstudie mit unterschiedlichen PV-
Werten wire in diesem Zusammenhang von Vorteil. Auch die Verwendung der
Diskontinuitit der PV an der Tropopause anstelie eines konstanten PV-Weries ais
Tropopausendefinition sollte @iberpriift werden (Verkley, 1994).

Sehr deutlich wurde in dieser Arbeit, da} die MOZAIC-Daten sehr sorgfiltig ana-
lysiert werden miissen. Trotz ihrer sehr guten rdumlichen und zeitlichen Auflo-
sung enthalten sie durch das Flugverhalten versteckte Einfliisse, die die
Ergebnisse verfilschen kdnnen. Der wesentlichste Einflu entsteht dadurch, daB
nur Messungen in einer Hohe zwischen 10-12 km durchgefiihrt werden. Dadurch
entsieht zwangsliufig eine Abhidngigkeit der Daten von bestimmten Wetterlagen,
wenn man eine Analyse relativ zur Tropopause durchfiihrt. Die Datenbelegung in
den untersuchten Jetquerschnitten ist ausreichend gut. Trotzdem gibt es durch die
beschricbene Hohenabhiingigkeit der Messungen Einschrinkungen. Da die Tro-
popause im Sommer héher liegt als im Winter, kOnnen zu dieser Jahreszeit mehr
Daten unterhalb der Tropopause gemessen werden. Im Jetquerschmitt herrschi
daher unterhalb der Tropopause ein Ungleichgewicht zwischen den Jahreszeiten
und die Verteilungen sind keine ausgewogenen Jahresmittel.

AbschlieBend 148t sich zusammenfassen, dafl die MOZAIC-Daten neue vielfiltige
Moglichkeiten bieten, die Chemie und Dynamik der oberen Troposphére zu unter-
suchen. Zum ersten Mal konnte eine statistische Verteilung von Ozonkonzentra-
tionen, relativer und spezifischer Feuchte als auch der Temperatur im
Jetquerschnitt erstellt werden. Dies erweitert die bisher vorhandenen Fallstudien
‘beachtlich. Fiir die weitere Analyse des Stratosphiren-Troposphéren-Austausches
liefert diese Arbeit neue Werte fiir Konzentrationen und Fliisse im Jetbereich und
an der Tropopause. Diese konnen gut in die bereits vorhandenen Modelle zur
Untersuchung der chemischen und dynamischen Prozesse der Atmosphiire einge-




8. Zusammenfassung und Ausblick 141

fiigt werden und neben den Daten aus Fallstudien als Basis fiir globale Hochrech-
nungen dienen.

Auch in der Kombination der MOZAIC-Messungen mit den Analysenfeldern
ergeben sich neue Aspekte. In dieser Arbeit wurden die ECMWEF-Analysen unter-
stitizend als Methode zur Koordinatentransformation verwendet. Die Ergebnisse
zeigen, daB die Analysenfelder dabei gut mit hochaufgeldsten Messungen verbun-
den werden konnen. Auferdem bieten die MOZAIC-Daten aber auch die Még-
lichkeit, die Analysenfelder auf ihre Genauigkeit hin zu untersuchen. Das betrifft
speziell die Felder der Temperatur und der Feuchie. Da die MOZAIC-Messungen
gerade fiir die obere Troposphidre ausgelegt sind, bieten sie fiir diesen Bereich
eine groBere MeBgenauigkeit als die Sondierungen und Satellitenmessungen, die
zum Teil Grundlage der Analysen sind. Gerade iiber den Ozeanen sind Sondierun-
gen natiirlich nur spérlich vorhanden.

Letztendlich zeigt auch die vorliegende Untersuchung, dal selbst mithiife immmer
umfassender werdender Datensdtze die Frage des Stratosphiiren-Troposphéren-
Austausches noch nicht vollstindig gelost werden kann und deren wissenschaftli-
che Erforschung aus dem Zusammensetzen kleinster Puzzleteilchen besteht.




142 Literaturverzetchnis

Literaturverzeichnis

Anderson, B. E., G. L. Gregory, et al. (1993). “The Impact of U.S. Continental Outflow on
Ozone and Aerosol Distributions over the Western Atlantic.” Joumal of Geophysical
Research 98(D12), 23477-23489.

Appenzeller, C. and H. C. Davies (1992). “Structure of Stratospheric Intrusions into the Tro-
posphere.” Letters to Nature 358, 570-572.

Appenzeller, C., H. C. Davies, et al. (1996). “Fragmentation of Stratospheric Intrusions.”
Journal of Geophysical Research 181(D1), 1435-1456.

Appenzeller, C. and J. R, Holton (1996). “Seasonal Variation of Mass Transport across the
Tropopause.” Journal of Geophysical Research 161(D10), 15071-15078.

Austin, J. F. and R. P. Midgley (1994). “The Climatology of the Jet Stream and Stratospheric
Intrusions of Ozone over Japan.” Atmospheric Environment 28(1), 39-52.

Beebe, R. G. and F. C. Bates (1955). “A Mechanism for Assisting in the Release of Convee-
tive Instability.” Monthly Weather Review 83(1), 1-10.

Bjerknes, I. and E. Palmen (1937). “Investigations of Selected European Cyclones by means
of Serial Ascents.” Geofys. Publ. 12(2), 1-62.

Blackburn, M. (1985). “Interpretation of Ageostrophic Winds and Implications for Jet Siream
Maintenance.” Journal of the Atmospheric Sciences 42(23), 2604-2620.

Blonsky, S. (1997). Private Mitteilungen.

Blonsky, S. and P. Speth (1997). “An Algorithm to Detect Tropopause Folds from Ozone
Soundings.” Meteorologische Zeitechrift in press.

Bluestein, H. B. (1993). Synoptic-Dynamic Meteorology in Midlatitudes. New York, Oxford
University Press.

Bosart, L. F. (1970). “Mid-Tropospheric Frontogenesis.” Quarterly Journal of the Royal
Meteorological Society 86, 442-471.

Brewer, A, W, (1949). “Evidence for a World Circulation Provided by the Measurements of
Helium and Water Vapour Distribution in the Stratosphere.” Quarterly Journal of the
Roval Meteorological Society 75, 351-363.

Briggs, J. and W. T. Roach (1963). “Aircraft Observations Near Jet Streams.” Quarterly Jour-
nal of the Royal Meteorological Society , 223-247.

Browning, K. A. and R. Reynolds (1994). “Diagnostic Study of a Narrow Cold-Frontal Rain-
band and Severe Winds Associated with a Stratospheric Intrusion.” Quarterly Journal
of the Rovyal Meteorological Society 1288(516), 235-257.

Cammas, J.-P. and D. Ramond (1989). “Analysis and Diagnosis of the Composition of

- L . .
Ageostrophic Circulations in Jet-Front Systems.” Monthly Weather Review 117, 2447-

Chan, K. R., S. G. Scott, et al. (1991). “Horizontal Wind Fluctuations in the Stratosphere
During Large-Scale Cyclogenesis.” Journal of Geophysical Research 26(D9%), 17425-

17432,
Chapman, S. (1930). “On Ozone and Atomic Cxygen in the Upper Atmosphere.” Phil. Mag.
10, 369.

Chen, S.-J. and L. Dell'Osso (1987). “A Numerical Case Study of East Asian Coastal Cyclo-
genesis.” Monthly Weather Review 115, 477-487.

Crutzen, P. J. (1970). “The Influence of Nitrogen Cxides on the Atmospheric Ozone Con-
tent.” Quarteriy Journal of the Royal Meteorological Society 96, 320-325.

"Crutzen, P. J. and L. T. Gidel (1983). “A Two-Dimensional Photochemical Model of the

Atmosphere 2.” Journal of Gegphysical Research 88(C11), 6641-6661.
Crutzen, P. J. and P. H. Zimmermann (1991). “The Changing Photochemistry of the Tro-




Literaturverzeichnis 143

posphere.” Tellus 43ARB, 136-151.

Cubasch, U., K. Hasselmann, et al. (1992). “Time-Dependent Greenhouse Warming Compu-
tations with a Coupled-Atmosphere Model.” Climate and Dynamics 8, 55-69.

Cuevas, E. (1994). “Ozone Soundings at Izana/Tenerife” BOA-Meeting, Glashiitten. Private
Mitteilungen.

Danielsen, E. F. (1968). “Stratospheric-Tropospheric Exchange Based on Radicactivity,
Ozone and Potential Vorticity.” Journal of the Atmospheric Sciences 25, 502-518.

Danielsen, E. F. (1980). “Stratospheric Source for Unexpectedly Large Values of Ozone Mea-
sured over the Pacific Ocean during Gametag, August 1977.” Journal of Geophysical
Research 85(C1), 401-412.

Danielsen, E. F. (1982). “A Dehydration Mechanism for the Stratosphere.” Geophysical
Research Letters &, 606-608.

Danielsen, E. F. (1890). “In Defense of Ertel‘s Potential Vorticity and Its General Applicabi-
lity as a Meteorological Tracer.” Journal of the Atmospheric Sciences 47, 2013-2020.

Danielsen, E., R. Bleck, et al. (1970). “Observed Disiributions of Radioactivity. Ozone,
Potential Vorticity Associated with Tropopause Folding.” Journal of Geophysical Rese-
arch 758(12), 2353-2361.

Danielsen, E. E. and V. A. Mohnen (1977). “Project Dustorm Report: Ozone Transport, in
Situ Measurements, and Meteorological Analyses of Tropopause Folding.” Journal of
Geophysical Research 82(37), 5867-5877.

Danielsen, E. F.,, R. 8. Hipskind, et al. (1987a). “Three-Dimensional Analysis of Potential
Vorticity Associated with Tropopause Folds and Observed Variations of Ozone and
Carbon Monoxide.” Journal of Geophysical Research $2(D2), 2103-2111.

Del Genio, A. D., W. J. Kovari, et al. (1994). “Climatic Implicaiions of the seasonal Variation
of Upper Troposphere Water Vapour.” Geophysical Research Letters 21(24), 2701-
2704,

Del Genio, A. D., A. A. Lacis, et al. (1991). “Simulations of the Effect of a Warmer Climate
on Atmospheric Humidity.” Nature 351, 382-385.

Dobson, E R. S., A. W. Brewer, et al. (1945). “Meteorology of the Lower Stratosphere.” Bak-
erian Lecture 185, 144-175.

Duhnke, K. (1994). Trajektorienanalyse zur Abschétzung der durch Emission von fliichtigen
organischen Verbindungen (VOC) verursachten Konzentrationsschwankung des
boedennahen Ozons. Diplomarbeit, Universitit zu Koin.

Ebel, A., H. Elbern, et al., Ed. (1992). Siratosphere-Troposphere Air Mass Exchange and

- Cross-Tropopause Fluxes of Ozone. Coupling Processes in the Lower and Middle
Atmosphere, Kluwer Academic Publishers.

Elbern, H., J. Hendricks, et al. (1997). “A Climatology of Tropopause Folds by Global Analy-
ses.” Theor. Appl. Clim. in press.

Eliassen, A. (1962). “Cn the Vertical Circulation in Frontal Zones.” Geofysisk Publikasioner
24(4), 147-160.

Fischer, G. (1988). “Meteorology. Thermodynamical and Dynamical Structures of the Global

" Atmosphere”. Landoit-Bdrnstein 4a. Springer-Verlag.
Fukao, 5., M. F. Larsen, et al. (1991). “Observations of a Reversal in Long-Term Average
- Vertical Velocities Near the Jet Stream Wind Maximum.” Monthly Weather Review
119, 1479-1489. '
Fuzzi, S. (1994). Clouds in the Troposphere. Topics in Atmospheric and Interstellar Physics
‘and Chemistry. Les Ulis, Les Editions de Physique. 261-308.

~ Gaffen, D. J. and T. P. Barnett (1992). “A Comparison of Oberservations and Model Simualti-

" ons of Tropospheric Water Vapor.” Journal of Geophysical Research 97(D3), 2775

. 2780. - '

Gidel, L. T. and M. A. Shapiro (1979). “The Role of Clear Air Turbulence in the Production




144 Literaturverzeichnis

of Potential Vorticity in the Vicinity of Upper Tropospheric Jet Stream-Frontal
Systems.” Journal of the Atmospheric Sciences 36, 2125-2138.

Graedel, T. E. and P. J. Crutzen (1994). Chemie der Atmosphire. Heidelberg, Spektrum Aka-
demischer Verlag.

Grewe, V. and M. Dameris (1996). “Calculating the Global Mass Exchange between Strato-
sphere and Troposphere.” Annales Geophysicae 14, 431-442.

Haynes, P. H., C. J. Marks, et al. (1991). “On the Downward Control of Extratropical Diabatic
Circulations by Eddy-Induced Mean Zonal Forces.” Journal of the Atmospheric Sci-
ences 48(4), 651-678.

Haynes, P. H. and M. E. McIntyre (1987). “On the Evolution of Vorticity and Potential Vorti-
city in the Presence of Diabatic Heating and Frictional or other Forces.” Journal of the
Atmospheric Sciences 44(5), 828-841.

Helten, M., H.G.J. Smit, W. Stracter, D. Kley, and P. Nedelec(1998).“Calibration and perfor-
mance of automatic compact instrumentation for the measurement of relative humidity

from passenger aircraft.” Journal of Geophysical Research, To be printed.
Hoerling, M. P, T. K. Schaack, et al. (1991). “Global Objective Tropopause Analysis.” Mont-

hly Weather Review 119, 1816-1831.

Holton, J. R. (1990). “On the Global Exchange of Mass between the Stratosphere and Tro-
posphere.” Journal of the Atmospheric Sciences 47(3), 392-395.

Holton, J. R., P. H. Haynes, et al. (1995). “Stratosphere-Troposphere Exchange.” Reviews of

Geophysics 33, 403-439.
Hoskins, B. 1. (1972). “Non-Boussinesq Effects and Further Development in a Model of

Upper Tropospheric Fontogenesis.” Quarterly Journal of the Roval Meteorological

Society 98, 532-541.

Hoskins, B. I. and F. P. Bretherton (1972). “Atmospheric Frontogenesis Models: Mathemati-
cal formuiation and Solution.” Journal of the Atmospheric Sciences 29, 11-37.

Isaksen, I 8. A. and O. Hov (1987). “Calculations of Trends in the Tropospheric Concentra-
tion of O3, OH, CO, CH4 and NOx.” Tellus 39B, 271-285.

Jacob, D. J., J. A. Logan, et al. (1993). “Factors Regulating Ozone over the United States and
Its Export to the Global Atmosphere.” Journal of Geophysical Research 98(D8),
14817-14826.

Juckes, M. N. (1997). “The Mass Flux across the Tropopause: Quasi-Geostrophic Theory.”
Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society 123, 71-99.

Keyser, D. and M. J. Pecnick (1985). “Diagnosis of Ageostrophic Circulations in a Two-
Model of Frontogenesis.” Journal of the Atmospheric

Dimensional Primitive Equation
Sciences 42(12), 1283-1305.

Keyser, D. and M. J. Pecnick (1985). “A Two-Dmensional Primitive Equation Medel of Fron-
togenesis Forced by Confluence and Horizontal Shear.” Journal of the Atmospheric
Sciences 42(12), 1259-1282.

Keyser, D. and R. Rotunno (1990). “On the Formation of Potential Vorticity Anomalies in
Upper-Level Jet-Front-Systems.” Monthly Weather Review 118, 1914-1921.

Keyser, D. and M. A. Shapiro (1986). “A Review of the Structure and Dynamics of Upper-
Level Frontal Zones.” Monthly Weather Review 114, 452-499.

Keyser, D., M. A, Shapiro, et al. (1978). “An Examination of Frontal Structure in a Fine-

" Mesh Primitive Equation Model for Numerical Weather Prediction.” Monthly Weather

Review 106, 1112-1124.

Kley, D. and E. J. Stone (1978). “Measurements of Water vapour in the Stratosphere by Pho-

" todissociation with Lyman alpha (1216A) light.” Review of Scientific Instruments 49,

691-697.

Kley, d., E. J. Stone, et al. (1979). “In Situ Measurements of the Mixing Ratio of Water Vapor

-‘in the Stratosphere.” Journal of the Atmospheric Sciences 36(12), 2513-2524.

VI E 3 370




Literaturverzeichnis 145

Kley, D., A. L. Schmeltekopf, et al. (1982). “Transport of Water Through the Tropical Tro-
popause.” Geophysical Research Letters 9, 617-620.

Kocin, P. I, L. W. Uccellini, et ai. (1986). “Rapid Evolution of a Jet Streak Circulation in a
Pre-Convective Environment.” Meteorology and Atmospheric Physics 35, 103-138.

Kotroni, V. and K. Lagouvardos (1993). “Low-Level Jet Streams Associated with Atmosphe-
ric Cold Fronts: Seven Case Studies from the Fronts 87 Experiment.” Geophysical
Research Letters , 20 13(1371-1374), .

Kowol-Santen, 1., E. Lippert, et al. (1997). Esiimation of Cross Tropopause Air Mass and
Ozone Fluxes using Different Methods. Fourth European Symposium on Polar Strato-
spheric Ozone Research, Schliersee,

Kurz, M. {1990). Synoptische Meteorologie. Offenbach am Main, Selbstverlag des Deutschen
Wetterdienstes.

Lamarque, J.-F. and P. G. Hess (1994). “Cross-Tropopause Exchange and Potential Vorticity
Bidget in a Simulated Folding.” Journal of the Atmospheric Sciences 51(15), 2246-
2269.

Lelieveld (1997). Private Mitteilungen.

Lelieveld, J. and P J. Crutzen (1990}, “Influences of Cloud Photochemical Processes on Tro-
pospheric Ozone.” Nature 343, 227-233.

Levy, H.(1971). “Normal Atmosphere: Large Radical and Formaldehyde Concentrations Pre-
dicted” Science 173, 141.

Liljequist, G. H. and K. Cehak (1984). Allgemeine Meteorologie. Braunschweig, Vieweg &
Sohn.

Lindzen, R. S. (1991). “Sun and water in the Greenhouse.” Nature 349(467), .

Loughe, A. F, C.-C. Lai, et al. (1995). “A Technique for Diagnosing Three-Dimensional
Ageostrophic Circulations in Baroclinic Disturbances on Limited-Area Domains.”
Monthly Weather Review 123, 1476-1504,

Marenco, A., V. Thouret, P. Nedelec, I1.G.J. Smit, M. Helten, D. Kiey, FKarcher, P. Simon,
K. Law, J. Pyle, G. Poschmann, R. Von Wrede, C. Hume, and T. Cook(1998).* Measu-
rement of ozone and water vapour by Airbus inservice aircraft”: The MOZAIC air-
borne program, an overview, Journal of Geophysical Research , To be printed.

MeIntyre, M. E., Ed. (1987). Dynamics and Tracer Transport in the Middle Atmosphere: An
Overview of some Recent Developments. Transport Processes in the Middle
Atmosphere. Reidel.

Meyers (1987). Mevers Kieines Lexikon Meteorologie. Mannheim, Meyers Lexikonverlag.

Molina, L. T. and M. J. Molina (1987). “Production of CI202 from the Self-Reaction of the
10 Radical.” Journal of Physical Chemistry %1, 433-436.

Moore, J. T. and G. E. Van Knowe (1992). “The Effect of Jet-Streak Curvature on Kinematic
Fields.” Monthly Weather Review 12§, 2429-2441.

MOZAIC (1997). Final Report.

Murray, R. and S. M. Daniels (1953). “Transverse Flow at Entrance and Exit to Jet Streams.”

' "Quarterl},: Journal of the Roval Meteorological Society 79, 236-241.
Namias, J. and P. . Clapp (1949). “Confiuence Theory of the High Tropospheric Jet Stream.”
~ Journal of Meteorology §(330-336), .

Newton, C. W. (1954). “Frontogenesis and Frontolysis as a2 Three-Dimensional Process.”
Journal of Meteorology 11, 449-461. '

Newton, C. W. and A. V. Persson (1962). “Structural Characteristics of the Subtropical Jet
Stream and Certain Lower-Stratospheric Wind Systems.” Tellus 4, 221-241.

Newton, C. W. and A. Trevisan (1984). “Clinogenesis and Frontogenesis in Jet-Sircam

" 'Waves. Part I: Analytical Relations to Wave Structure.” Journal of the Atmospheric
Sciences 41(18), 2717-2734.
Newton, C. W. and A. Trevisan (1984). “Clinogenesis and Frontogenesis in Jet-Stream




146 Literaturverzeichnis

Waves. Part II: Channel Model Numerical Experiments.” Journal of the Atmospheric
Sciences 41(18), 2735-2755.

Orlanski, I. and B. B. Ross (1977). “The Circulation Associated with a Cold Front. Part I: Dry
Case.” Journal of the Atmospheric Sciences 34, 1619-1633.

Penkett, S. A., L S. A. Isaksen, et al. (1988). A Program of Tropospheric Ozone Research
(TOR). Tropospheric Ozone. Dordrecht, D. Reidel Publishing Company. 345-363.

Peters, D., J. Egger, et al. (1995). “Dynamical Aspects of Ozone Mini-Hole Formation.”
Meteorol. Atoms. Phys, 55, 205-214.

Pichler, H. (1986). Dynamik der Atmosphiire. Mannheim/Wien/Ziirich, BI-Wissenschaftsver-
lag.

Reed, R. J. (1955). “A Study of a Characteristic Type of Upper Level Frontogenesis.” Journal
of Meteorology 12, 226-237.

Reed, R. J. and E. F. Danielsen (1939). “Fronts in the Vicinity of the Tropopause.”
Arch.Met.Geophys.Biokl. 11(1), 1-17.

Reed, R. J. and F. Sanders (1953). “An Investigation of the Development of a Mid-Tro-
pospheric Frontal Zone and its Assiciated Vorticity Field.” Journal of Meteorology 14,

ARG DAN
20~

Reed, R. I., M. T. Stoclinga, et al. (1992). “A Model-Aided Study of the Origin and Evolution
of the Anomalously High Potential Vorticity in the Inner Region of a Rapidly Deepe-
ning Marine Cyclone.” Monthly Weather Review 12§, 893-913.

Reeder, M. J. and D. Keyser (1988). “Balanced and Unbalanced Upper-Level Frontogenesis.”
Journal of the Atmospheric Sciences 45(22), 3366-3386.

Reiter, E. R, (1961). Meteorologie der Strahlstréme, Wien, Springer-Verlag.

Reiter, E. R. (1963). “A Case Study of Radioactive Fallout.” Journal of Applied Meteorology
Z, 691-705.

Retter, E. R. (1975). “Stratospheric-Tropospheric Exchange Processes.” Reviews of Gegphy-
sical and Space Phvsics 13(4), 455-474.

Reiter, E. R. and A, Nania (1964). “Jet-Stream Structure and Clear-Air Turbulence (CAT).”
Journal of Applied Meteorology 3, 247-260.

Rind, D., E.-W. Chiou, et al. {1991). “Positive Water Vapour Feedback on Climate Models
Confirmed by Satellite Data.” Nature 349, 500-503.

Rosenlof, K. H. (1995). “Seasonal Cycle of the Residual Mean Meridional Circulation in the
Stratosphere.” Journal of Geophysical Research 1¢8(D3), 5173-5191.

Rosenlof, K. H. and J. R. Holton (1993). “Estimates of the Stratospheric Residual Circulation

nle.” Journal of Geophysical Research 98(136),

LR BN valll L DIl FAL:

10465-10479.

Sawyer, J. 8. (1956). “The Vertical Circulation at Meteorological Fronts and its Relation to
Frontogenesis.” Proceedings of the Royal Society 234A, 346-362.

Sechrist, F. 8., R. A. Petersen, ct al. (1986). “Ozone, Jet Streaks, and Severe Weather.”
Second Conf. on Satellite Meteorology - Remote Sensing and Applications 5, 388-392.

Shapiro, M. A. (1970). “On the Applicability of the Geostrophic Approximation to Upper
Level Frontal-Scale Motions.” Journal of the Atmospheric Sciences 27, 408-420.

Shapiro, M. A. (1976). “The Role of Turbulent Heat Flux in the Generation of Potential Vorti-
city in the Vicinity of Upper-Level Jet Stream Systems.” Monthly Weather Review
164, 892-906. -

Shapiro, M. A. (1981). “Frontogenesis and Geostrophically Forced Secondary Circulations in
the Vicinity of Jet Stream-Frontal Zone Systems.” Journal of the Atmospheric Sciences
38, 954-973.

Shapiro, M. A., Ed. (1983). Mesoscale Weather Systems of the Central United States. The
National STORM Program: Scientific and Technological Bases and Major Objectives.

Boulder, University Corporation for Atmospheric Research.

nging the Downward Control Princi




Literaturverzeichnis 147

Shapiro, M. A. and P. J. Kennedy {1981). “Research Aircraft Measurements of Jet Stream
Geostrophic and Ageostrophic Winds.” Journal of the Atmospheric Sciences 38, 2642-
2652.

Shapiro, M. A., A. I. Krueger, et al., Ed. (1982). Nowcasting the Position and Intensity of Jet
Streams Using a Satellite-Bome Total Ozone Spectrometer. Nowcasting. London, Aca-

demic Press.

Shine, K. P. and A. Sinha (1991). “Sensitivity of the Earth's Climate to Height-Dependent
Changes in the Water Vapour Mixing Ratio.” Nature 354, 382-384.

Sissenwine, N., Ed. (1969). “Standard and Supplemental Atmospheres.” Climate of the Free
Atmosphere. Amsterdam-London-New York, Elsevier Publishing Company.

Smit, H. G.J,, 8. Gilge, et al. (1989). The Meridional Distribution of Ozone and Water Vapor
over the Atlantic Ocean between 308 and 52N in September/October 1988, Fifth Euro-
pean Symposium on Physico-Chemical Behaviour of Atmospheric Pollutants, Varese
(Ttaly).

Smit, H. G. J., W. Striiter, et al. (1991). Ozone Profiles at Jiilich and Schauinsland/FRG during
1990, Forschungszentrum Jilich.

Smit, H. G. I, D. Kley, et al,, BEd. (1993}, Distribution of Qzone and Water Vapour obtained
from Soundings over JIiilich: Transport versus Chemistry. The Proceedings of EURO-
TRAC Symposium '92. Den Haag, SPB Academic Publishing.

Soden, B. J. and F. P. Bretherton (1993). “Upper Tropospheric Relative Humidity from the
GEOS 6.7 um Channel: Method and Climatology for July 1987.” Jourmnal of Geophysi-
cal Research 28(D9), 16669-16688.

Speth, P, and R.A, Madden (1987). “The Observed General Circulation of the Atmosphere”.
Landolt-Bornstein 4a. Springer-Verlag. Kap. 3.

Staley, D. O. (1960). “Evaluation of Potential-Vorticity Changes Near the Tropopause and the
Related Vertical Motions, Vertical Advection of Vorticity, and Transfer of Radoactive
Debris from Siratosphere to Troposphere.” Journal of Meteorology 17, 591-620.

Stephens, G. L. {1990). “On the Relationship between Water Vapor over the Oceans and Sea
Surface Temperature.” Journal od Climate 3, 634-645.

Thompson, A. M. (1992). “The Oxidizing Capacity of the Earth's Atmosphere: Probably Past
and Future Changes.” Science 256, 1157-1165.

Trenberth, K. E. (1992). Global Analysis from ECMWF and Atlas of 1000 to 10 mb Circula-
tion Statistics. National Center for Atmospheric Research, Boulder, Colorado.

Uccellini, L. W. and D. R. Johnson (1979). “The Coupling of Upper and Lower Tropospheric
Jet Streaks and Implications for the Development of Severe Convective Storms.”
Monthly Weather Review 387, 682-703.

Van de Berg, L., A. Pyomjamsri, et al. (1991). “Monthly Mean Upper Tropospheric Humidi-

ties in Cloud-Free Areas from Meteosat Observations.” International Journal of Clima-

1TE ©Q

tology 131, 819-826.

Van Haver, P., D. De Muer, et al. (1996). “Climatology of Tropopause Folds at Midlatitudes.”
Geophysical Research Letters 23(9), 1033-1036.

Van Tuyl, A. H. and J. A. Young (1982). “Numerical Simulation of Nonlinear Jet Streak
Adjustment.” Monthly Weather Review 11§, 2038-2054.

Verkley, W. T. M. (1994). “Tropopause Dynamics and Planetary Waves.” Joumai of the

_ Atmospheric Sciences 51(4), 509-529.

Volz, A. and D. Kley (1988). “Evaluation of the Montsouris Series of Ozone Measurements
made in the Nineteenth Century.” Nature 332, 240-242,

Vomel, H., S. J. Oltmans, et al. (1995). “New Evidence for the Stratospheric Dehydration

Mechanism in the Equatorial Pacific.” Geophysical Research Letiers 22(23), 3235-
3238.

Wallace, J. M. and P. V. Hobbs (1977). Atmospheric Science: An Intreduciory Survey. New




148 Literaturverzeichnis

York, Academic Press.

Wei, M.-Y. (1987). “A New Formulation of the Exchange of Mass and Trace Constituents
between the Stratosphere and Troposphere.” Journal of the Atmospheric Sciences
44(20), 3079-3086.

Weischet, W. (1988). Einfiihrung in die Allgemeine Klimatologie. Stuttgart, Teubner.

WMO (1986). “Stratosphere-Troposphere Exchange 1985.” Chapter 5 , 151-239.

WMO (1995). Tropospheric Ozone. Scientific Assessment of Ozone Depletion: 1994, 5.1-
5.30.




Literaturverzeichnis 149

Danksagung

Wir danken den Herren M.Helten und W.Striiter am ICG-2, so wie den Mitarbeit-
ern des MOZAIC-Projektes bei der CNRS und CNRM in Toulouse, Frankreich
fiir die Aufarbeitung der MOZAIC-Daten.

Weiterhin danken wir Frau D. Ciupa und Frau J. Wimmer fuer die Aufbereitung der
MOZAIC-Daten und ihre Hilfeleistung bei der Erstellung der Bilder dieses Berichtes.
Die verwendeten Analysedaten wurden vom ECMWF (Reading/GB) mit Genehmi-
gung und Unterstiitzung des Deutschen Wetterdienstes zur Verfiigung gestellt.

Vielen Dank an die Luftfahrtgesellschaften Air France, Austrian Airlines, Lufthansa,
und Sabena sowohl fiir die Beforderung der MOZAIC-Messinstrumente an Bord eini-
ger ihrer A340-Linienflugzeugen als auch fiir den regelmifigen Austausch der Was-
serdampfsensoren.

Weiter méchten wir uns bedanken bei AIRBUS Indusirie und seinen Vertragspartnern
fur ihre stdndige Unterstitzung.

Das MOZAIC-Projekt wurde von der Europaischen Union (DG XII-C: Aeronautics
and DG XII-D: Umwelt) gefordert.










11-3593. i
Oktcber 1998 =
ISSN 0944-2952




