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Kurzfassung vii

Kurzfassung

Die vorliegende Arbeit untersucht die mit einem gekoppelten Klima-Chemie-Modell simulierte
Wasserdampfverteilung in der oberen Troposphére und unteren Stratosphare. Das Hauptaugen-
merk liegt dabei auf den verantwortlichen Steuerungsprozessen sowie auf den Auswirkungen,
die Verénderungen der Steuerungsmechanismen auf die stratosphérische Wasserdampfvertei-
lung und damit auch auf die Ozonschicht haben. Hierzu wurden verschiedene transiente Mo-
dellsimulationen der Zeitrdume 1960 bis 1999 und 2000 bis 2019 analysiert, wobei in den Ex-
perimenten maoglichst viele externe Klimaantriebe wie der Anstieg der Treibhausgaskonzen-
trationen sowie der Fluorchlorkohlenwasserstoffe, die quasi-zweijahrige Schwingung der Stra-
tosphére, grolle Vulkanausbriiche oder der Sonnenfleckenzyklus berticksichtigt wurden. Die
Bedeutung von Veranderungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts fir die Ozonchemie
wurde anhand von unterschiedlichen Sensitivitatsexperimenten abgeschétzt.

Ein Vergleich mit Beobachtungen zeigt, dass das Modell die wesentlichen Merkmale der Was-
serdampfverteilung im Bereich der oberen Troposphére und unteren Stratosphére zufrieden-
stellend reproduziert. Verbunden mit einer etwas zu warmen tropischen Tropopause werden die
Luftmassen beim Eintritt in die Stratosphare jedoch nicht ausreichend dehydriert und der strato-
sphéarische Wasserdampfgehalt somit tiberschétzt. Zusétzlich wird der beobachtete meridionale
Wasserdampfgradient in den Subtropen vom Modell unterschatzt, was zu einem ausgepragten
Feuchtefehler in der extratropischen untersten Stratosphére fihrt.

Eine im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrte Sensitivitatsstudie, bei der erstmals ein rein La-
grangesches, numerisch nicht-diffusives Advektionsschema flir den Transport von spezifischer
Feuchte und Wolkenwasser in einem Klimamodell eingesetzt wurde, zeigt, dass dieser Feuchte-
fehler auf die erhebliche numerische Diffusion des operationellen semi-Lagrangeschen Trans-
portschemas zurtickzufiihren ist. Der Einsatz eines rein Lagrangeschen Advektionsschemas be-
wirkt einen signifikanten Riickgang des modellierten Feuchtefehlers und damit verbunden eine
deutliche Verringerung des systematischen Kaltefehlers im Bereich der polaren Tropopause.

Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfgehalts sind hauptsachlich auf Verénderun-
gen der tropischen Tropopausentemperatur zurtickzufuhren. So wird die beobachtete saisonale
und interannuale Variabilitat der Temperatur an der tropischen Tropopause und die damit ver-
bundenen stratospharischen Wasserdampfanomalien vom Modell erfolgreich wiedergegeben.
Der beobachtete Wasserdampftrend der 1980er und 1990er Jahre wird ebenfalls zufriedenstel-
lend reproduziert, wobei der simulierte Wasserdampfanstieg zu etwa 70% auf eine Erwérmung
der tropischen Tropopause zurtickzuftihren ist. Die restlichen 30% des Wasserdampftrends wer-
den durch eine Zunahme der Methanoxidation verursacht.

Ein Anstieg des stratospharischen Wasserdampfgehalts bewirkt eine Zunahme der Hydroxyl-
radikale (OH), was zu einem verstarkten Ozonabbau tber den HOx- und CIlOy-Zyklus sowie
einem verringerten Ozonabbau durch den NOy-Zyklus fiihrt. Bei einer rdumlich homogenen
Wasserdampfstorung dominiert der verstarkte Ozonabbau. Desweiteren flihrt ein Wasserdampf-
anstieg zu einer erhohten Sattigungstemperatur und beeinflusst damit die Bildung von polaren
Stratospharenwolken im antarktischen Polarwirbel, was einen verstarkten heterogenen Ozon-
verlust im Sudfriihling bewirkt. Im nordhemisphéarischen Polarwirbel ist dies nicht festzustellen,
da aufgrund der hoheren Temperaturen die Bildungstemperaturen von polaren Stratosphéren-
wolken nicht dauerhaft unterschritten werden. Insgesamt deuten die Modellergebnisse darauf
hin, dass ~15% des globalen Ozonrlickgangs in den letzten 20 Jahren auf Veranderungen des
stratosphéarischen Wasserdampfgehalts zurtickzufihren sind.
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Kapitel 1

Einleitung

Wetter und Klima besitzen ihr gewohntes Erscheinungsbild nur Dank der einzigartigen Eigen-
schaft des Wassermolekiils, dass alle drei Phasen — fest, fliissig und gasformig — in der At-
mosphére koexistieren kénnen. Die gasformige Phase, der Wasserdampf, spielt in der Atmo-
sphdre in mehrerlei Hinsicht eine entscheidende Rolle: Grolie Mengen latenter Warme, die bei
Phasenubergéngen freigesetzt bzw. gebunden werden, verédndern den Energiehaushalt der At-
mosphare und treiben die atmospharische Zirkulation an. Als Quelle des Hydroxyl-Radikals
(OH), welches aufgrund seiner hohen Oxidationskapazitat auch als ,,Waschmittel* der Atmo-
sphére bezeichnet wird, ist Wasserdampf in die Chemie sowohl der Troposphére als auch der
Stratosphare eingebunden. SchlieBlich ist Wasserdampf als wichtigstes Treibhausgas fir den
Strahlungshaushalt der Erde maRgeblich: Wahrend Wasserdampf Strahlung im kurzwelligen
Spektralbereich nur in geringem Male absorbiert, besitzt er starke Absorptionsbanden im infra-
roten Spektralbereich. Durch die Absorption langwelliger Strahlung verhindert Wasserdampf
zusammen mit anderen strahlungsrelevanten Gasen wie z.B. Kohlendioxid die Abkuhlung der
Erde. Ohne die Atmosphéare und deren Treibhauswirkung wirde die Temperatur an der Erd-
oberflache auf die effektive Strahlungstemperatur der Erde von 255 K (ca. —18°C) absinken.

Die stratospharische Wasserdampfverteilung ist seit vielen Jahren Gegenstand intensiver For-
schung. Bereits im Jahr 1943 unternahmen englische Wissenschaftler im Rahmen des Meteo-
rological Research Flight Program (MRF) die ersten Feuchtemessungen in der Stratosphére
(Dobson et al., 1946). Die Messungen erfolgten damals noch manuell mit einem Frostpunkt-
hygrometer von einem Flugzeug aus. Die Messergebnisse zeigten eine rapide Abnahme der
Feuchte oberhalb der Tropopause. Dobson et al. (1946) erkléarten die Trockenheit der Strato-
sphére damit, dass aufsteigende Luftmassen soweit abgekihlt werden, dass der darin enthaltene
Wasserdampf sublimiert und als Eispartikel ausfallt. Desweiteren folgerten sie, dass die Dehy-
drierung der Luftmassen hauptséchlich in &quatorialen Breiten stattfinden musse, da dort die
unterste Stratosphére am kaltesten ist. Diese erste Hypothese zur Dehydrierung der Luft an der
tropische Tropopause ist mit dem Begriff ,,cold trap* verbunden. Brewer (1949) setzte die Er-
gebnisse zu einem ersten konsistenten Bild der stratosphdrischen Zirkulation zusammen: Luft-
massen steigen am Aquator auf, werden in der Stratosphére polwirts transportiert und sinken
uber den Polen ab. Die groRskalige, meridionale Zirkulation der Stratosphéare wird deswegen
auch Brewer-Dobson-Zirkulation genannt.

Zu Beginn der 1960er Jahre fanden die ersten ballongetragenen In-situ-Messungen statt. Die
einzelnen Messungen ergaben recht kontroverse Ergebnisse. Wéhrend ein Teil der Sondierun-
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2 1. Einleitung

gen ein konstantes Wasserdampfmischungsverhaltnis in der Stratosphére ergab, zeigten andere
Messungen oberhalb der Tropopause eine starke Zunahme des Wasserdampfgehalts mit der
Hohe. Erst spater verstand man, dass verdampfendes Wasser aus den Ballonsystemen die Mes-
sungen verfalschte. Zwischen 1964 und 1979 unternahm Mastenbrook eine Serie von strato-
sphérischen Feuchtemessungen mit Hilfe eines ballongetragenen Frostpunkthygrometers tber
Washington, DC, und entdeckte in den Messdaten erstmals einen signifikanten Jahresgang
(Mastenbrook, 1968; Mastenbrook, 1971). Als Ursache vermutete er die Variabilitat der Tem-
peratur und damit der Dehydrierung an der tropischen Tropopause. Das bemerkenswerteste
Ergebnis war fur Mastenbrook allerdings die Entdeckung eines Wasserdampftrends. So stieg
der Wasserdampfgehalt in sechs Jahren um 50% von 2 auf 3 ppmv an (Mastenbrook, 1971).

Ende der 1970er Jahre unternahmen Kley et al. (1979) Ballonfliige mit einem Lyman-a-Hygro-
meter. Diese Messtechnik nutzt die Fluoreszenz von OH-Radikalen, die bei der Photodissozia-
tion von Wasserdampf entstehen. Bei Messungen (ber Brasilien entdeckten Kley et al. (1979)
die Existenz eines Wasserdampfminimums etwa 2-3 km oberhalb der tropischen Tropopau-
se, die sogenannte Hygropause. Desweiteren zeigten die Messungen eine leichte Zunahme des
Wasserdampfmischungsverhaltnisses mit der Hohe. Allerdings stie3en Kley und seine Kollegen
auch auf Widerspriiche bei der Auswertung der Messdaten: Die gemessene Tropopausentem-
peratur lag etwa 4 K oberhalb der Temperatur, die notwendig gewesen ware, um die Luft auf
die beobachteten Wasserdampfwerte von 2.6 ppmv zu dehydrieren. Sie folgerten, dass die Luft-
massen nicht Uber die lokale Tropopause in die Stratosphére gelangt sein konnen, denn die
Beobachtungen deckten sich nicht mit der ,,cold trap“-Hypothese. Insbesonders dréngte sich
die Frage auf, wieso das Wasserdampfminimum 2-3 km oberhalb der Tropopause und nicht
direkt an der Tropopause auftritt.

In den folgenden Jahren entwickelte sich eine intensive Diskussion daruber, welcher Prozess
fir die Dehydrierung der Luftmassen beim Eintritt von der Troposphare in die Stratosphére
verantwortlich ist. Newell und Gould-Stewart (1981) stellten die Hypothese auf, dass sich der
Transport von der Troposphadre in die Stratosphére auf die Region um den tropischen West-
pazifik, Indonesien und Indien beschréankt. In diesen Regionen werden die tiefsten Tropopau-
sentemperaturen beobachtet, tief genug, um das beobachtete Wasserdampfminimum oberhalb
der tropischen Tropopause zu erkldaren. Newell und Gould-Stewart (1981) bezeichneten diese
Region als ,,stratospheric fountain®. Desweiteren wurde der Einfluss von (iberschieRender Kon-
vektion auf die Dehydrierung der untersten tropischen Stratosphére recht kontrovers diskutiert:
Johnston und Solomon (1979) und spéter Danielsen (1982) vertraten die Hypothese, dass starke
konvektive Ereignisse bis in die Stratosphare vordringen, wobei die Luftmassen bis zur Séatti-
gung abgekuhlt werden. Die Dehydrierung der tropischen untersten Stratosphére erfolgt dann
durch rasches Sedimentieren der gebildeten Eiskristalle. Laut Robinson (1980) widersprachen
dieser Hypothese jedoch die damals vorhandenen Beobachtungsdaten. Die Frage nach dem
hauptverantwortlichen Dehydrierungsmechanismus konnte trotz intensiver Forschung bis heute
noch nicht abschlie3end beantwortet werden.

Seit 1980 werden regelmél3ig Ballonsondierungen mit einem Frostpunkthygrometer tiber Boul-
der (USA) durchgefuhrt (Mastenbrook und Oltmans, 1983; Oltmans et al., 2000), die die lang-
ste zur Verfligung stehende Wasserdampfzeitreihe der unteren Stratosphdare bilden. Bis zum
Jahr 2000 setzte sich der von Mastenbrook (1971) beobachtete Wasserdampfanstieg in der Stra-
tosphare weiter fort (Oltmans et al., 2000). Seit 2001 zeigen die Messungen allerdings unge-
wohnlich niedrige Wasserdampfwerte (s. Abb. 1.1). Somit bleibt abzuwarten, ob sich die Was-
serdampfzunahme fortsetzt oder nicht.
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Abbildung 1.1: Wasserdampfmessungen tber Boulder (USA) mit einem Frostpunkthygrometer zwi-
schen 1980 und 2002. Die diinne Linie kennzeichnet einen gleitenden Mittelwert. Die fett eingezeichnete
Linie zeigt HALOE-Messungen uber Boulder zwischen 1991 und 2002. Die Messungen sind uber den
Hohenbereich zwischen 17 und 22 km gemittelt. Aus Randel et al. (2004).

Veranderungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts konnten sich in mehrfacher Weise
auf Atmosphére und Klima auswirken. Verschiedene Studien zeigen, dass eine Zunahme des
stratosphéarischen Wasserdampfgehalts auf der einen Seite eine Erwarmung der Erdoberflache
und auf der anderen Seite eine Abkuhlung der Stratosphére zur Folge hatte (WMO, 2003). Unter
der Annahme eines globalen Anstiegs des stratosphérischen Wasserdampfgehalts um 0.7 ppmv,
berechneten Forster und Shine (1999) eine Abkiihlung der unteren Stratosphare in mittleren und
hohen Breiten von mehr als 1 K. Diese Abkuhlung ist vergleichbar mit dem Effekt des strato-
sphérischen Ozonrlickgangs zwischen 1979 und 1997. Zusétzlich errechneten Forster und Shine
(1999) eine Erwarmung der Erdoberflache um 0.11 K, was etwa 44% der Erwarmung der Erd-
oberflache allein aufgrund des beobachteten CO,-Anstiegs zwischen 1979 und 1997 entspricht.
Gleichzeitig nimmt der atmosphérische Gehalt des Treibhausgases Wasserdampf in einem sich
erwarmenden Klima zu (Clausius-Clapeyron-Gleichung (2.1)), wodurch die Erwdrmung weiter
verstarkt wird (positive Rickkopplung) (Kley et al., 2000).

Desweiteren ist zu erwarten, dass sich eine Zunahme des stratosphérischen Wasserdampfgehalts
in einem Anstieg der OH-Konzentrationen &ul3ert. Aufgrund unterschiedlicher Ruckkopplungs-
prozesse mit anderen Radikalgruppen hatte dies groRe Auswirkungen auf die stratosphérische
Ozonchemie. Zum einen ware ein verstarkter katalytischer Ozonabbau durch die HOx- und die
ClOx-Familie zu erwarten, da das Reservoirgas HCI durch die Reaktion mit OH in reaktive
Cl-Radikale tberfiihrt wird. Zum anderen sollte der Ozonabbau durch die NOx-Familie ver-
ringert werden, da NOy durch die Reaktion mit OH in dem Reservoirgas HNO3 gespeichert
wird (Seinfeld und Pandis, 1998). AuBerdem zeigten Kirk-Davidoff et al. (1999), dass eine
stratosphéarische Wasserdampfzunahme zu einer Erhdhung des Temperaturschwellwerts fiir die
Aktivierung halogenhaltiger Radikale fiihren und dadurch eine Verlangerung des heterogenen
Ozonabbaus im Frihling bewirken wiirde. Somit kdnnte ein stratosphérischer Wasserdampfan-
stieg einen bedeutenden Beitrag zum Klimawandel leisten.

Das Zeitalter der Wasserdampfmessungen mit Hilfe von Satelliten begann 1978 mit dem LIMS
(Limb Infrared Monitor of the Stratosphere)-Messgerat auf dem Satellit Nimbus 7 (Russell



4 1. Einleitung

et al., 1984). Diese ersten globalen Messdaten zeigten in der Stratosphére ebenfalls eine lang-
same Zunahme des Wasserdampfgehalts mit der Hohe und bestétigten damit die Ergebnisse der
In-situ-Messungen. Zudem wurde die globale Existenz der Hygropause in der tropischen Stra-
tosphére entdeckt. Die ersten langerfristigen Satellitenmessungen des stratospharischen Was-
serdampfgehalts begannen 1986 mit SAGE Il (Stratospheric Aerosol and Gas Experiment I1)
(McCormick et al., 1993). Leider wurden die Aufzeichnungen nach dem Ausbruch des Pinatubo
im Jahr 1991 unterbrochen, da die Wasserdampfmessungen sehr sensibel auf den stratosphéri-
schen Aerosolgehalt reagieren. Seit 1991 stellen HALOE (HALogen Occultation Experiment)
fir die Stratosphére und MLS (Microwave Limb Sounder) fiir die untere Stratosphére und obere
Troposphére (Russell et al., 1993; Barath et al., 1993) globale Datensatze in guter raumlicher
und zeitlicher Auflésung zur Verfligung. Beide Messgeréte befinden sich an Bord des Upper
Atmosphere Research Satellite (UARS). Der europdische Satellit ENVISAT liefert seit Mérz
2002 zahlreiche Messdaten, darunter auch Messungen des stratosphérischen Wasserdampfge-
halts mit MIPAS (Michelson Interferometer for Passive Atmospheric Sounding). Ein Uberblick
uber die verfligbaren Wasserdampfmessungen sowie die verschiedenen Messmethoden und de-
ren Vor- und Nachteile ist in Kley et al. (2000) zu finden. Generell stellt Wasserdampf hohe
Anforderungen an Messinstrumente. Seine Eigenschaft sich an Oberflachen niederzuschlagen
beeinflusst besonders In-situ-Messungen. Starke horizontale und vertikale Gradienten stellen
dagegen Fernerkungsmethoden vor grolRe Schwierigkeiten. Die unvollstdndige Kenntnis der
physikalischen Prozesse hinter dem beobachteten Strahlungsspektrum erschwert zudem die
Umrechnung der gemessenen Strahldichten in Mischungsverhaltnisse. Und schlieRlich werden
sowohl In-situ-Messungen als auch Fernerkundungstechniken von Wolken beeinflusst.

Dieser kurze Uberblick tiber den Stand des Wissens hinsichtlich der Wasserdampfverteilung
in der oberen Troposphére und unteren Stratosphére zeigt deutlich, dass auch nach mehr als
50 Jahren intensiver wissenschaftlicher Arbeit viele Fragen noch unbeantwortet sind. Neben
der intensiven Analyse der vorhandenen Beobachtungsdaten spielen Modellstudien bei der Be-
antwortung der offenen Fragen eine bedeutende Rolle. Dabei steht eine Vielzahl verschiede-
ner Modellinstrumente zur Verfligung, deren Einsatz von der jeweiligen Fragestellung abhéngt.
So werden fur Prozessstudien zur Dehydrierung im Bereich der tropischen Tropopause wol-
kenauflésende Modelle eingesetzt (z.B. Jensen et al., 2001; Jensen und Pfister, 2004; Kiip-
per et al., 2004). Aufgrund ihrer hohen rdumlichen und zeitlichen Auflésung eignen sich die-
se Modelle nur fiir einzelne Fallstudien. Dagegen bieten gekoppelte Klima-Chemie-Modelle
(engl. chemistry climate model, CCM), die Mdglichkeit die komplexen Kopplungsmechanis-
men zwischen Wasserdampfverteilung, Dynamik und Atmospharenchemie auf globaler Ebene
und auf langen Zeitskalen zu untersuchen.

Die Fortschritte in der Klima-Chemie-Modellierung sowie die rasche Entwicklung der Lei-
stungsfahigkeit moderner Computersysteme ermdglichen neben sogenannten Zeitscheibenex-
perimenten auch die Durchfiihrung von transienten Modellsimulationen (ber einen langeren
Zeitraum. Bei Zeitscheibenexperimenten bleiben Randbedingungen wie Meeresoberflachen-
temperaturen oder Kohlendioxidgehalt der Atmosphére unverandert und représentieren somit
einen bestimmten Zeitraum, z.B. den Anfang der 1990er Jahre. Die einzelnen Modelljahre stel-
len verschiedene Realisationen dieses Zeitraums dar, wodurch die interne Jahr-zu-Jahr-Variabili-
tat berticksichtigt wird. Im Gegensatz dazu variieren die Randbedingungen bei transienten Si-
mulationen. So bertcksichtigt eine transiente Modellsimulation der Jahre 1960 bis 1999, die
vor kurzem am DLR-Institut fur Physik der Atmosphére mit dem gekoppelten Klima-Chemie-
Modell ECHAMA4.L39(DLR)/CHEM durchgefuhrt wurde, den Anstieg der Treibhausgase und



der Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKWs), die Veranderung der Meeresoberflachentempera-
turen, aber auch den Sonnenzyklus, die quasi-zweijéhrige Schwingung des stratospharischen
Windes (QBO) und groRe Vulkanausbruche (Dameris et al., 2005). Durch die Berticksichtigung
der erwdhnten externen Klimaantriebe wird versucht, die Realitdt mit Modellen so gut wie mdg-
lich abzubilden. Solche Simulationen bieten die einmalige Gelegenheit langfristige Veranderun-
gen zu analysieren und deren Ursachen zu untersuchen, wobei zuvor selbstverstandlich die Mo-
dellfahigkeiten anhand von Beobachtungsdaten evaluiert werden miissen. Gerade im Fall von
Wasserdampf beginnen lange globale Messreihen erst 1991 mit den HALOE-Beobachtungen,
wéhrend transiente Modellsimulationen globale Datensatze tber langere Zeitrdume liefern. Na-
tdrlich lassen sich transiente Modellsimulationen auch in die Zukunft fortsetzen, so dass Ab-
schatzungen uber eine zukiinftige Entwicklung des stratosphérischen Wasserdampfgehalts mdg-
lich sind.

Die realistische Modellierung der Wasserdampfverteilung stellt hohe Anforderungen an CCMs
oder allgemein an Modelle der allgemeinen Zirkulation (engl. general circulation model, GCM)
(Mote et al., 1994). Die Wasserdampfverteilung im Bereich der oberen Troposphdre und unteren
Stratosphare wird maf3geblich von den Austauschprozessen zwischen Troposphére und Stra-
tosphére bestimmt, welche sowohl Kkleinskaliger als auch grof3skaliger Natur sind. Zusétzlich
ist die Wasserdampfverteilung stark von der Temperatur abhéngig. Eine realistische Simula-
tion der Wasserdampfverteilung erfordert also, dass Transportprozesse und Temperaturvertei-
lung gleichzeitig korrekt erfasst werden. Kleinskalige Prozesse oder rdumliche und zeitliche
Temperaturfluktuationen kénnen aber in einem GCM aufgrund der eingeschrankten raumlichen
und zeitlichen Auflésung nur parametrisiert werden. Die Bedeutung einer realistischen Model-
lierung der Wasserdampfverteilung in einem GCM wird sofort deutlich, wenn man sich die
vielfaltige Rolle des Wasserdampfs in der Atmosphare vor Augen flhrt. Die komplexen Kopp-
lungsmechanismen zwischen Dynamik und Wasserdampf fuihren dazu, dass schon kleine Fehler
in der Wasserdampfverteilung groRe Auswirkungen auf das Modellklima haben kdnnen. Trotz
dieser Bedeutung der modellierten Wasserdampfverteilung fir die Qualitat von Klima-Chemie-
Simulationen wurde der Wasserdampfverteilung bislang nur wenig Beachtung geschenkt.

Gegenstand dieser Arbeit ist die mit dem Klima-Chemie-Modell ECHAMA4.L39(DLR)/CHEM
modellierte Wasserdampfverteilung im Bereich der oberen Troposphére und unteren Strato-
sphare. Im Zentrum der Arbeit stehen dabei folgende Fragen:

e \Welche Prozesse kontrollieren die Wasserdampfverteilung?

e Wie gut werden diese Steuerungsprozesse vom Modell reproduziert?

Wie konnen etwaige Modelldefizite behoben werden?

Wie beeinflussen Klimavariationen und Klimaanderungen diese Steuerungsmechanismen
und somit die stratospharische Wasserdampfverteilung?

Welche Konsequenzen haben Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfs fur die
Ozonschicht?

Anhand der bereits erwahnten transienten Modellsimulation (Dameris et al., 2005) wird zu-
néchst die modellierte Wasserdampfverteilung in der oberen Troposphdare und unteren Strato-
sphére und deren Variabilitat analysiert sowie die verantwortlichen Steuerungsmechanismen
identifiziert. Der Vergleich mit verschiedenen Beobachtungsdaten gibt Aufschluss tber die F&-
higkeit des Modellsystems, die beobachtete Wasserdampfverteilung sowie die relevanten Steue-
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rungsmechanismen — soweit sie bislang bekannt sind — realistisch nachzuvollziehen. Dabei
ist es wichtig vorhandene Modelldefizite und deren Ursachen aufzudecken, um zum einen die
Belastbarkeit der weiteren Modellstudien einschétzen und zum anderen Ansatze zur \Verbesse-
rung dieser Modellschwdachen entwickeln zu kénnen. Auf dieser Basis wird die Wirkung sich
verandernder Steuerungsmechanismen auf die stratosphérische Wasserdampfverteilung und da-
mit auch auf die Ozonschicht untersucht. Veranderungen der Wasserdampfverteilung bewirken
komplexe Rickkopplungseffekte zwischen Chemie und Dynamik, die nur schwer zu trennen
sind. Deswegen wurde im Rahmen dieser Arbeit eine Methode entwickelt, die eine separate
Betrachtung der chemischen Veranderungen aufgrund einer gednderten stratospharischen Was-
serdampfverteilung ermoéglicht. Mit Hilfe dieser Methode wird der chemische Effekt unter-
schiedlicher Wasserdampfstérungen untersucht: Ein kurzzeitiger Anstieg des stratospharischen
Wasserdampfgehalts, wie er durch Vulkanausbriiche hervorgerufen wird, sowie langfristige Ver-
anderungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts.

Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Das néchste Kapitel beschreibt die Wasserdampfvertei-
lung in Troposphare und Stratosphare sowie die fir die Entstehung dieser Verteilung verant-
wortlichen Prozesse. Desweiteren werden in Kapitel 2 die strahlungsrelevanten Eigenschaften
von Wasserdampf (Abschnitt 2.2) sowie die flr diese Arbeit wichtigen chemischen Grundla-
gen (Abschnitt 2.3) erldutert. Im Anschluss daran werden in Kapitel 3 die verwendeten Mo-
dellwerkzeuge vorgestellt. Dabei handelt es sich um das interaktiv gekoppelte Klima-Chemie-
Modell ECHAMA4.L39(DLR)/CHEM, welches sich aus dem atmospharischen Zirkulationsmo-
dell ECHAMA4.L39(DLR) (Abschnitt 3.1) und dem Chemiemodul CHEM (Abschnitt 3.2) zu-
sammensetzt, und um das Lagrangesche Transportschema ATTILA (Abschnitt 3.3). Die Be-
schreibung der durchgefuhrten bzw. analysierten Modellexperimente folgt in Kapitel 4. Kapi-
tel 5 befasst sich mit der Analyse der modellierten Wasserdampfverteilung, einem Vergleich
mit Beobachtungsdaten sowie der Identifizierung der Schliisselprozesse, die fiir die modellierte
Wasserdampfverteilung verantwortlich sind. Die Sensitivitat der modellierten Wasserdampf-
verteilung bezliglich des verwendeten Transportschemas wird in Kapitel 6 untersucht. Kapi-
tel 7 behandelt die simulierte Variabilitdt sowie langfristige Verdnderungen der stratosphéri-
schen Wasserdampfverteilung und deren Ursachen. Desweiteren wird die Bedeutung von Vul-
kanausbrichen fur die stratospharische Wasserdampfverteilung anhand einer Sensitivitatsstu-
die abgeschatzt. Etwaige zukunftige Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfgehalts
werden in Abschnitt 7.2 diskutiert. Kapitel 8 beschaftigt sich schlieflich mit der Frage, wel-
chen Beitrag Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfgehalts zu den Verdnderungen
der Ozonschicht in einem sich &ndernden Klima leisten. Eine Zusammenfassung der Ergebnisse
(Abschnitt 9.1) sowie ein Ausblick (Abschnitt 9.2) bilden den Abschluss dieser Arbeit.



Kapitel 2

Grundlagen

Wasserdampf in der oberen Troposphére und unteren Stratosphére ist aufgrund seiner Eigen-
schaften als Treibhausgas, als Speicher fur groRe Mengen an latenter Wérme und als Quelle des
Hydroxyl-Radikals (OH) fur vielerlei atmospharische Prozesse von zentraler Bedeutung. Zu-
néchst wird nun die beobachtete Verteilung des Wasserdampfs in der Atmosphére beschrieben.
Im Anschluss daran befasst sich dieses Kapitel mit den wichtigsten Prozessen, die zur beobach-
teten Wasserdampfverteilung fiihren. Am Ende des Kapitels werden die Strahlungswirksamkeit
von Wasserdampf (Abschnitt 2.2) und die fur diese Arbeit relevanten chemischen Prozesse (Ab-
schnitt 2.3) erléutert.

2.1 Wasserdampf in der UT/LS

2.1.1 Mittlere Verteilung

Zur Beschreibung der mittleren Wasserdampfverteilung sind Satellitendaten am besten geeig-
net, da sie globale Datensatze in ausreichender zeitlicher und raumlicher Auflésung bieten.
Die zonal gemittelte Wasserdampfverteilung basierend auf HALOE-Satellitenmessungen zwi-
schen 1991 und 2002 ist in Abbildung 2.1 gezeigt. HALOE misst das Mischungsverhaltnis von
Wasserdampf im Hoéhenbereich zwischen 10 und 85 km mit einer vertikalen Auflésung von
ca. 2.3 km (Russell et al., 1993).

Die Kapazitat der Luft Wasserdampf aufzunehmen hangt nach der Clausius-Clapeyron-Glei-
chung (2.1) stark nicht-linear von der Temperatur ab. Dieses Verhalten spiegelt sich in der Ab-
nahme des Wasserdampfmischungsverhaltnisses um mehrere GréRenordnungen von 10* ppmv
an der Erdoberflache bis 10! ppmv in Tropopausennihe wieder. Die Clausius-Clapeyron-Glei-
chung beschreibt die Abhéngigkeit des Sattigungsdampfdrucks von der Temperatur:

des(T) _ ¥ - ly _ lves ’ 2.1)
wobei es den Sattigungsdampfdruck Gber Wasser, T die Temperatur, |, die Verdunstungswar-
mel, Ry = 461 J kg~ K~1 die Gaskonstante von Wasserdampf und vy, bzw. v¢ die spezifischen

Die Verdunstungswérme |y ist temperaturabhéngig, 1,(273 K)=2.5-10% J kg%, 1,(373 K)=2.25.10° J kg 2. Fiir
die meisten Berechnungen wird allerdings in erster Naherung angekommen, dass | konstant ist.

7
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Abbildung 2.1: Vertikalschnitt des zonal gemittelten Wasserdampfmischungsverhéltnisses [ppmv]. Die
Abbildung basiert auf HALOE-Satellitendaten zwischen 1991 und 2002 und zeigt einen Jahresmittelwert
(J.-U. GrooR, FZ Jilich, personliche Mitteilung). Die fett eingezeichnete Linie markiert die mittlere
Hohe der thermischen Tropopause. Zur Berechnung der Tropopausenhdhe wurden Temperaturdaten der
ECMWF Re-Analysen verwendet.

Volumina von Wasserdampf und Flissigwasser bezeichnen. In der Form (2.1) gilt die Gleichung
fur den Phasenubergang Wasser < Wasserdampf.

Im Bereich der Tropopause? ist die Wasserdampfverteilung durch einen sehr starken vertikalen
Gradienten gekennzeichnet (s. Abb. 2.1). Knapp oberhalb der tropischen Tropopause weist die
Wasserdampfverteilung ein Minimum mit Mischungsverhaltnissen um 3 ppmv auf, das auch als
Hygropause bezeichnet wird (Kley et al., 1979). Ausgehend von diesem Minimum nimmt der
Wasserdampfgehalt in der Stratosphédre mit der Héhe und in Richtung der Pole allméhlich zu.
In der antarktischen untersten Stratosphdre treten ebenfalls sehr geringe Mischungsverhaltnisse
mit Werten um 2-3 ppmv auf. In diesem Bereich wird der Jahresmittelwert stark von den Winter-
und Frihlingsmonaten beeinflusst, in denen aufgrund der niedrigen Temperaturen eine starke
Dehydrierung auftritt (s. Abschnitt 2.1.2).

Die Wasserdampfverteilung in der Stratosphére und oberen Troposphéare wird von verschiede-
nen Prozessen bestimmt: Die mittlere meridionale Zirkulation, Dehydrierung an der tropischen
Tropopause, stratosphérische Chemie, saisonale Dehydrierung in den Polarregionen sowie dem
Troposphére-Stratosphéren-Austausch im Bereich der extratropischen Tropopause. Wie bereits
in der Einleitung erwahnt wurde, sind die einzelnen Prozesse, die zur beobachteten Wasser-
dampfverteilung fihren, noch nicht restlos verstanden. Dennoch sollen an dieser Stelle die
wichtigsten Prozesse, soweit sie verstanden sind, erlautert werden. Ein ausfihrlicher Uberblick
uber den Stand des Wissens wird in Kley et al. (2000) gegeben.

Stratosphérischer Transport

In Abbildung 2.2 ist die mittlere Meridionalzirkulation bis zur Mesosphare schematisch darge-
stellt. In der tropischen Troposphére wird die Zirkulation durch den meridionalen Temperatur-

2Soweit nicht anders angegeben, bezeichnet die Tropopausenhéhe in dieser Arbeit die thermische Tropopause,
die als die unterste Héhe definiert ist, in der der Temperaturgradient (iber einen Hohenbereich von 2 km gréRer ist
als —2 K/km (WMO, 1992).
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Abbildung 2.2: Darstellung der mittleren Meridionalzirkulation nach WMO (1986) und Plumb (2002). T,
S und M bezeichnen Tropo-, Strato- und Mesosphare. Pfeile kennzeichnen die horizontale und vertikale
Diffusion. Die gestrichelten horizontalen Linien bezeichnen die Tropo- und Stratopause, die gestrichelten
vertikalen Linien die subtropische Transportbarriere und den Polarwirbelrand.

gradienten zwischen Tropen und hoheren Breiten angetrieben. Aufsteigen in den Tropen und
Absinken in subtropischen Breiten bestimmen die sogenannte Hadley-Zirkulation. Die mittle-
re meridionale Zirkulation in der Stratosphére, die sog. Brewer-Dobson-Zirkulation, ist durch
aufsteigende Luftbewegungen in den Tropen, Transport in Richtung Winterpol und Absinken
in mittleren und hohen Breiten gekennzeichnet (Dobson et al., 1946; Brewer, 1949). In der
Mesosphare dominiert der Transport vom Sommer- zum Winterpol das groRskalige Zirkulati-
onsmuster.

Waéhrend der polwarts gerichtete Transport in der Troposphare durch den meridionalen Tempe-
raturgradienten angetrieben wird, ist der polwarts gerichtete Transport in der Stratosphéare durch
den Einfluss troposphérischer Wellen zu erkléren, die sich in die Stratosphéare ausbreiten. Die
Ausbreitung troposphérischer Wellen ist an vorherrschende stratospharische Westwinde gekop-
pelt und somit auf die Winterhemisphére beschrankt (Charney und Darzin, 1961). Die in der
Sommerhemisphare vorherrschenden stratospharischen Ostwinde blockieren die Ausbreitung
von Wellen aus der Troposphére. Vereinfacht ausgedruckt induzieren brechende Rossby- und
Schwerewellen eine westwarts gerichtete Kraft auf die Grundstromung aus westlicher Rich-
tung. Die daraus resultierende meridionale Strémung ist polwaérts gerichtet. Durch diesen Me-
chanismus werden Luftmassen aus den Tropen in mittlere und hohe Breiten ,,gepumpt®. Aus
Kontinuitatsgrinden ist ein Aufsteigen in den Tropen und Absinken in hohen Breiten erforder-
lich. Dieses Prinzip wurde von Haynes und Mcintyre (1987) und Haynes et al. (1991) entdeckt
und ist unter den Begriffen ,,downward control* und ,,extratropical suction pump* bekannt.

Insgesamt kann die Stratosphére in drei Bereiche eingeteilt werden: Tropen, ,,surf zone* (mitt-
lere Breiten) und Polarwirbel. Diese drei Bereiche werden durch sogenannte Transportbarrieren
voneinander getrennt, die einen nur sehr langsamen isentropen Transport zwischen den einzel-
nen Bereichen zulassen. Die ,,surf zone* wird polwarts vom Rand des Polarwirbels und &quator-
waérts von der subtropischen Transportbarriere begrenzt (Haynes und Shuckburgh, 2000). Inner-
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halb der drei Regionen flihren isentrope Mischungsprozesse zu horizontal nahezu homogenen
Spurenstoffverteilungen, wéhrend sich an den Transportbarrieren ausgepragte Gradienten bil-
den (s. Plumb, 2002, Abb. 3). In Abbildung 2.1 ist der starke meridionale Gradient im Bereich
der Subtropen und der nahezu horizontale Verlauf der Isolinien in mittleren Breiten selbst im
zonalen Jahresmittel deutlich zu erkennen.

Dehydrierung an der tropischen Tropopause

In den Tropen erfolgt der Ubergang zwischen Troposphare und Stratosphére nicht an einer
Grenzflache, sondern innerhalb einer Schicht, der sogenannten tropischen Tropopausenschicht
(engl. tropical tropopause layer, TTL). Das Konzept der TTL beruht auf den Arbeiten von At-
ticks und Robinson (1983) sowie Highwood und Hoskins (1998). Die TTL beschreibt den Uber-
gangsbereich zwischen der konvektiv dominierten Troposphére und der Stratosphére, in welcher
die Stabilitat der Schichtung durch Strahlungsprozesse bestimmt wird. Die TTL erstreckt sich
von etwa 10-12 km bis 16-17 km, wobei der Einfluss der Konvektion innerhalb der TTL mit
zunehmender Hohe schwécher wird (Gettelman und Forster, 2002).

Es herrscht weitgehend Ubereinstimmung darin, dass Luftmassen oberhalb der Hygropause
durch die tropische Tropopause in die Stratosphére gelangt sind und an der Tropopause dehy-
driert wurden (z.B. Dessler, 1998). Tatsachlich treten nur im Bereich der TTL entsprechend
niedrige Temperaturen auf, um die beobachteten Mischungsverhaltnisse an der Hygropause zu
erklaren. Die Hypothese, dass der Transport von Luftmassen aus der Troposphére in die Strato-
sphére auf den tropischen Westpazifik beschrénkt ist, der sog. ,,stratospheric fountain“-Region
mit aulRergewohnlich tiefen Temperaturen (Newell und Gould-Stewart, 1981), wird durch neue-
re Arbeiten von Dessler (1998) und Sherwood (2000) stark angezweifelt, u.a. da in diesem
Gebiet groRskaliges Absinken beobachtet wird.

Feuchte Luftmassen werden aus der Grenzschicht durch hochreichende Konvektion in die TTL
transportiert. Beobachtete Wasserdampfwerte am Unterrand der TTL liegen im Bereich von
~18-19 ppmv, am Oberrand der TTL gerade noch bei ~4 ppmv (z.B. Dessler und Kim, 1999).
Ungeklart ist, welche Prozesse die Dehydrierung in der TTL verursachen. Gegenwartig werden
zwei grundlegende Mechanismen diskutiert: Dehydrierung durch Konvektion und Dehydrie-
rung durch groRskaliges Aufsteigen von Luftmassen. Die Hypothese, dass Konvektion die extre-
me Trockenheit der tropischen untersten Stratosphéare verursacht, wurde als erstes von Daniel-
sen (1982; 1993) aufgestellt und in neueren Arbeiten wieder aufgenommen (Sherwood und Des-
sler, 2000; Sherwood und Dessler, 2001). Luftmassen in tiberschiel3enden konvektiven Ereignis-
sen kihlen sich demnach adiabatisch unter die Umgebungstemperatur ab und werden aufgrund
einer raschen Eispartikelbildung unter das Umgebungsniveau dehydriert, d.h. die Luft verlasst
den konvektiven Bereich bereits vollstandig dehydriert. Allerdings wird nur selten beobach-
tet, dass konvektive Ereignisse die tropische Tropopause uberwinden (Gettelman et al., 2002b),
was gegen ein Wasserdampfminimum oberhalb der tropischen Tropopause spricht. Desweiteren
stimmt die Lage des Wasserdampfminimums nicht mit dem Konvektionsmaximum tberein: Im
Januar ist das Wasserdampfminimum leicht in die Nordhemisphére verschoben, wahrend das
Konvektionsmaximum stdlich des Aquators liegt (Gettelman et al., 2002a).

Aufbauend auf einer Arbeit von Holton und Gettelman (2001) entwickelten Gettelman et al.
(2002a) ein Modell, welches die Dehydrierung mit dem horizontalen Transport durch die TTL
in Verbindung bringt. Demnach wird die Luft horizontal durch die extrem kalte Region der
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Abbildung 2.3: Vertikalschnitt der zonal gemittelten potentiellen Temperatur (durchgezogene Linien)
und Temperatur (gestrichelte Linien) fiir Januar 1993. Die fett eingezeichnete Linie markiert die 2 PVU
Isolinie. Der grau unterlegte Bereich kennzeichnet die unterste Stratosphdare. Aus Holton et al. (1995).

TTL tber dem Westpazifik (Newell und Gould-Stewart, 1981) transportiert, dort dehydriert und
steigt schlieBlich stromabwarts in die Stratosphére auf. Charakteristische Horizontalgeschwin-
digkeiten in der TTL betragen ~5 m s~1, wahrend vertikale Geschwindigkeiten im Bereich
von ~0.5 mm s~ liegen. Bei den genannten Geschwindigkeiten und einer horizontalen Aus-
dehnung der kéaltesten Regionen von ~5000 km sind die Luftmassen mehrere Tage den tiefen
Temperaturen ausgesetzt, so dass die gebildeten Eispartikel sedimentieren kénnen und die Luft
irreversibel dehydriert wird. In der Tat werden auch ausgedehnte Regionen diinner Zirren in den
Tropen beobachtet (Winkler und Trepte, 1998). Ein aktueller Vergleich zwischen MLS (Micro-
wave Limb Sounder)-Satellitendaten und Rechnungen mit dem Modell von Holton und Gettel-
man (2001) unterstutzt diese Theorie (Read et al., 2004), wobei konvektiver Feuchtetransport
in die TTL notwendig ist, um die beobachteten Muster vollstandig zu erklaren (Sherwood und
Dessler, 2003).

Dass Luftmassen durch groRskaliges Aufsteigen dehydriert werden kénnen, zeigen auch Mo-
dellsimulationen von Jensen et al. (2001) und Jensen und Pfister (2004). Die Effektivitat der
Dehydrierung héngt dabei von der Anzahl der vorhandenen Kondensationskerne und der Auf-
stiegsgeschwindigkeit ab. Lokale Temperaturanomalien, die durch konvektiv angeregte Trag-
heitsschwerewellen (Potter und Holton, 1995) oder Kelvinwellen erzeugt werden, kdnnen die
Dehydrierung verstarken. Allerdings werden die Luftmassen durch diesen Mechanismus im
Allgemeinen nicht bis zur Sattigungsgrenze dehydriert, sondern die erreichten Mischungsver-
haltnisse sind um einen Faktor 1.1 bis 1.6 héher. Ein Uberblick tiber die wichtigsten Theorien
zur Dehydrierung im Bereich der tropischen Tropopause ist in Sherwood und Dessler (2000)
zu finden. Der aktuelle Stand des Wissens deutet jedoch darauf hin, dass die Konvektion als
hauptverantwortlicher Dehydrierungsmechanismus ausscheidet.

Stratospharen-Troposphéaren-Austausch in den Extratropen

Hoskins (1991) fuhrte anstelle der gewodhnlichen Unterscheidung zwischen Troposphére und
Stratosphére eine etwas differenziertere Einteilung der Atmosphdare ein, die zur Beschreibung
des Stratosphdaren-Tropospharen-Austauschs geeigneter ist. In Abbildung 2.3 ist die zonal ge-
mittelte potentielle Temperatur fir den Januar 1993 dargestellt. Der Verlauf der Tropopause
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(2 PVU-Isolinie) ist durch die dicke Linie gekennzeichnet. In den Tropen féllt die Tropopause
fast genau mit der 380 K-Isentrope zusammen. Im Bereich oberhalb von 6=380 K, der ,,over-
world*, liegen die isentropen Fl&chen in allen geographischen Breiten in der Stratosphare. Un-
terhalb von etwa 6=310 K verbleiben die Isentropen ausschliellich in der Troposphére. Fur
diesen Bereich steht der Begriff ,,underworld”. Im Bereich zwischen 6=310 K und 6=380 K,
der ,,middleworld®, verlaufen die Isentropen je nach geographischer Breite in der Troposphé-
re oder in der Stratosphére. Der stratosphdarische Anteil der ,,middleworld” wird auch als ex-
tratropische unterste Stratosphare (engl. extratropical lowermost stratosphere) bezeichnet (grau
unterlegter Bereich in Abbildung 2.3). Im Bereich der ,,middleworld* findet der Stratospharen-
Troposphéren-Austausch entlang von Isentropen statt, d.h. es handelt sich um adiabatische Pro-
zesse. Im Gegensatz dazu sind beim Austausch mit der ,,overworld* diabatische Prozesse not-
wendig, da der Transport quer zu den Isentropen erfolgen muss.

Im Bereich der extratropischen untersten Stratosphare ist der Wasserdampfgehalt deutlich héher
als in der tropischen Stratosphare, so dass diese Luftmassen nicht Giber die tropische Tropopause
in die Stratosphare gelangt sein konnen (Dessler et al., 1995). Eine Mdglichkeit besteht darin,
dass Luftmassen aus der extratropischen Troposphére durch starke konvektive Ereignisse direkt
in die Stratosphére gelangen (z.B. Poulida et al., 1996). Allerdings erreicht die Konvektion sel-
ten Hohen von mehr als 2 km oberhalb der lokalen Tropopause. Die zweite, wahrscheinlichere
Moglichkeit besteht im quasi-isentropen Transport von Luftmassen von der tropischen obe-
ren Troposphare in die extratropische Stratosphare durch den subtropischen Tropopausenbruch
(z.B. Ray et al., 1999). Solche Austauschprozesse sind mit Tropopausenfaltungen verbunden,
die durch synoptische Storungen verursacht werden (Holton et al., 1995). Ein Vergleich zwi-
schen Nord- und Stidhemisphare ergibt, dass die unterste Stratosphére der Sidhemisphare etwas
trockener ist als die der Nordhemisphére. Dieser Unterschied ist auf den Einfluss des Mon-
suns, insbesondere des asiatischen Sommermonsuns zurtickzufiihren. Der asiatische Monsun
ist durch ein ausgeprdagtes Tief uber Nordindien gekennzeichnet. Die obere Troposphére wird
von einem ausgedehnten Hochdruckgebiet Giber Nordindien und China dominiert. Im Norden
schlieft dieses Hochdruckgebiet an die Ubergangszone zwischen Troposphére und Stratosphi-
re in den Extratropen an. Durch den Einfluss extratropischer Tiefdruckgebiete werden feuch-
te Luftmassen aus der Vorderseite des Hochdruckgebiets entlang von Isentropen in die unter-
ste Stratosphére transportiert und irreversibel mit trockener stratosphérischer Luft vermischt
(Jackson et al., 1998; Dethof et al., 1999; Dethof et al., 2000). Auf der Suidhemisphére fehlt ein
vergleichbar intensives Monsunsystem.

Chemische Wasserdampfproduktion in der Stratosphére

Die Oxidation von Methan und Wasserstoff stellt eine In-situ-Quelle von Wasserdampf in der
Stratosphare dar, wobei die Oxidation von Wasserstoff weniger bedeutend ist:

CHs+OH 22 CH30,+ H,0

Je nach weiterem Verlauf der Methanoxidationskette kdnnen dabei pro Methanmolekul bis zu
zwei Wassermolekule entstehen (s. Abb. 2.9). Die Lebenszeit von Methan sinkt von mehr als
100 Jahren in der unteren Stratosphére auf wenige Monate in 40 km Hohe (Dessler et al., 1994),
d.h. die chemische Wasserdampfproduktion gewinnt mit zunehmender Hohe an Bedeutung.
Die chemische Wasserdampfproduktion in der Stratosphare erklart die beobachtete Zunahme
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Abbildung 2.4: Vertikalschnitt von HALOE-Wasserdampfmessungen gemittelt Gber 10°N bis 10°S. Die
Abbildung umfasst drei Zyklen der quasi-zweijahrigen Oszillation (QBO). A (B) in der Achsenbeschrif-
tung markiert Monate mit abwaérts propagierenden Ostwinden (Westwinden). Die horizontale Linie kenn-
zeichnet das 60 hPa-Niveau. Aus Rosenlof (2002).

des Wasserdampfgehalts mit der Hohe und in Richtung der Pole: Luftmassen mit einem hohen
Gehalt an Wasserdampf sinken mit der mittleren Meridionalzirkulation in polaren Regionen ab.

2.1.2 Jahresgang

Den grofliten Anteil an der Variabilitat des Wasserdampfs in der unteren Stratosphére hat der
Jahresgang. Je nach Region tragen unterschiedliche Prozesse zum Jahresgang bei.

Verbunden mit dem Jahresgang der tropischen Tropopausentemperatur mit tiefsten Tempera-
turen zwischen Dezember und Februar und héchsten Temperaturen zwischen Juli und August
(z.B. Newell und Gould-Stewart, 1981) zeigt der Wasserdampf in der tropischen unteren Stra-
tosphare einen starken Jahresgang mit minimalen Werten von 2-3 ppmv zwischen Januar und
April und hohen Werten von etwa 5 ppmv zwischen August und November (s. Abb. 2.4). Das
Wasserdampfminimum wird mit dem aufsteigenden Ast der Brewer-Dobson-Zirkulation lang-
sam nach oben transportiert: Im Januar liegt die Hygropause bei etwa 100 hPa, im Oktober
bereits bei 70 hPa. Aufgrund der geringen horizontalen Vermischung mit extratropischen Luft-
massen kann das Minimum ca. 18 Monate verfolgt werden (s. Abb. 2.4). Wahrend dieser Zeit
gelangen diese Luftmassen bis in etwa 32 km Hohe. Mote et al. (1996) bezeichneten dieses
Ph&nomen als ,,tape recorder®.

In der polaren Stratosphare treten aufgrund der starken Isolation des Polarwirbels und der strah-
lungsbedingten Abklhlung wahrend der Polarnacht extrem niedrige Temperaturen auf, bei de-
nen die Bildung sogenannter polarer Stratospharenwolken (engl. polar stratospheric clouds,
PSCs) mdoglich ist (die Entstehung von PSCs ist in Abschnitt 2.3.2 naher erldutert). Die Se-
dimentation der gebildeten PSC Il-Partikeln bewirkt eine Dehydrierung der polaren unteren
Stratosphére wahrend der Winter- und Friihlingsmonate. In Abbildung 2.5 sind Wasserdampf-
messungen mit POAM 11 (Polar Ozone and Aerosol Measurement) (Lucke et al., 1999) in der
Sudpolarregion zwischen April und Dezember 1998 gezeigt. Die untere Stratosphére weist wéh-
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Abbildung 2.5: Wasserdampfmischungsverhaltnis [ppmv] zwischen 64°S und 88°S von April bis De-
zember 1998, gemessen mit POAM I11. Aus Kley et al. (2000).

rend der Wintermonate sehr geringe Wasserdampfwerte von 1-2 ppmv auf. Die Dehydrierung
umfasst das Gebiet des Polarwirbels und dauert etwa von Juli bis Dezember. Desweiteren ist in
Abbildung 2.5 deutlich das Absinken feuchterer Luftmassen tber polaren Breiten zu erkennen.
Eine vergleichbar starke Dehydrierung der arktischen Stratosphare wird nicht beobachtet, was
auf die hoheren Temperaturen im arktischen Polarwirbel zuriickzufiihren ist.

Auch in der extratropischen unteren Stratosphére wird ein Jahresgang beobachtet (z.B. Oltmans
und Hofmann, 1995), wobei die Amplitude von ~1.2 ppmv in 90 hPa auf ~0.6 ppmv in 60 hPa
abnimmt (Kley et al., 2000). Die hochsten Wasserdampfwerte treten in mittleren Breiten wéh-
rend der Sommermonate auf, die niedrigsten Werte in den Wintermonaten. Der Jahresgang in
mittleren Breiten wird sowohl durch den Abwaértstransport von Luftmassen aus der oberen Stra-
tosphére als auch durch den isentropen Transport von Luftmassen aus der tropischen Troposphé-
re beeinflusst.

2.1.3 Interannuale Variabilitat

Neben dem Jahresgang trégt die quasi-zweijahrige Schwingung der Stratosphére (engl. quasi-
biennial oscillation, QBO) zur Variabilitat des stratospharischen Wasserdampfs bei. Unter der
QBO versteht man eine unregelméRige Umkehr des Zonalwindes in der tropischen Stratosphére
mit einer mittlere Periode von 28 Monaten. Die mit der QBO verbundene Temperaturschwin-
gung reicht bis zur tropischen Tropopause hinunter und beeinflusst den Wasserdampfgehalt der
Luftmassen beim Eintritt in die Stratosphdre. Die durch die QBO induzierte Sekundéarzirkula-
tion veréndert zusétzlich die Geschwindigkeit des Vertikaltransports. Die Westwindphase der
QBO ist mit feuchteren Luftmassen und langsamerem Vertikaltransport als die Ostwindphase
verbunden. Dieses Muster ist auch deutlich in Abbildung 2.4 zu erkennen. Die Amplitude der
QBO-induzierten Wasserdampfanomalien betragt etwa +0.4 ppmv (Randel et al., 1998).

Die ENSO-Phase (EI Nifio/Southern Oscillation) tragt einen Grofdteil zur interannualen Va-
riabilitat in der oberen Troposphdre und der tropischen Tropopausenregion bei. Die sudliche
Schwingung beschreibt eine unregelmalige Luftdruckschwankung im dquatorialen Pazifik mit
einer Periode zwischen 2 und 7 Jahren und damit verbunden eine Schwankung der Intensitat der
Walker-Zelle tGber dem Pazifik. Ein El Nifio-Ereignis (warme Phase) ist mit einer schwachen
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Abbildung 2.6: Linearer Trend des Wasserdampfmischungsverhaltnisses [%/yr] in Abhdngigkeit von
der Hohe tber Boulder (USA, 40°N) basierend auf Messungen mit einem Frostpunkthygrometer (1980—
2002 bzw. 1992—-2002) und HALOE-Satellitenmessungen bei etwa 40°N (1992—-2002). Die Fehlerbalken
kennzeichnen die statistische Unsicherheiten des linearen Regressionsmodells. Aus Randel et al. (2004).

Walker-Zelle verbunden, was zur Ausbreitung einer warmen Meeresstromung vor der sidame-
rikanischen Westkiste und damit starker Konvektion fuhrt. Dagegen tritt wahrend der kalten
Phase (La Nifia) aufquellendes Tiefenwasser vor der Westkiiste Stidamerikas an die Stelle der
warmen Meeresstromung und das Zentrum der konvektiven Aktivitat verschiebt sich in den
Westpazifik nordlich von Australien. Newell et al. (1997) fanden einen direkten Zusammen-
hang zwischen den Meeresoberflachentemperaturen (SSTs) vor der Westkdste Stidamerikas und
dem Wasserdampfgehalt in der tropischen oberen Troposphare: Positive SST-Anomalien treten
gleichzeitig mit positiven Wasserdampfanomalien auf und umgekehrt.

2.1.4 Langfristige Veranderungen

Rosenlof et al. (2001) analysierten zehn verschiedene Datensatze von Wasserdampfmessun-
gen zwischen 1954 und 2000 und errechneten einen Wasserdampfanstieg um etwa 1%/yr. Die
langste zusammenhdngende Zeitreihe bilden die Messungen tber Boulder (USA) seit 1981
(Oltmans und Hofmann, 1995; Oltmans et al., 2000). Die Zeitreihe zeigt eine signifikante Zu-
nahme des Wasserdampfmischungsverhéltnisses um 0.5—-1%/yr (~0.05 ppmv/yr) in allen Ho-
hen zwischen 16 und 28 km (s. Abb. 2.6). Seit Beginn der 1990er Jahre stehen Satellitenmes-
sungen von HALOE und anderen Messgeraten zur Verfligung. Im Gegensatz zu den Boulder-
Daten, zeigen HALOE-Satellitendaten zwischen 1992 und 2002 keinen bzw. sogar einen nega-
tiven Trend in der unteren Stratosphére (s. Abb. 2.6). Zu einem vergleichbaren Ergebnis kamen
auch Nedoluha et al. (2003): Nach einer deutlichen Wasserdampfzunahme zwischen 1991 und
1995 zeigen HALOE-Messungen zwischen 1996 und 2000 nahezu keinen Trend in Héhen un-
terhalb von 60 km. Interessanterweise weisen sowohl die Zeitreihe iber Boulder als auch die
HALOE-Daten seit 2001 ubereinstimmend ungewdhnlich niedrige Wasserdampfwerte auf. In-
wieweit sich diese Entwicklung fortsetzt, bleibt abzuwarten. Ungeklart sind bislang auch noch
die Ursachen der unterschiedlichen Wasserdampftrends.

Statistisch belastbare Aussagen bzgl. einer langfristigen Veranderung des Wasserdampfgehalts
in der oberen Troposphére werden durch das Fehlen langer Zeitreihen und die hohe Variabilitat
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erschwert. Seit 1991 liefert MLS an Bord von UARS Wasserdampfmessungen fur die obere
Troposphére und untere Stratosphdare mit einer vertikalen Auflésung von etwa 3 km. Die in Kley
et al. (2000) flr den Zeitraum 1991 bis 1997 préasentierten MLS-Zeitreihen des Wasserdampfs
in der tropischen oberen Troposphére zeigen keinerlei Trend, allerdings ist dabei zu beachten,
dass die obere Troposphére in diesem Zeitraum stark von El Nifio-Ereignissen gepragt ist.

Da die Prozesse, die zur beobachteten Wasserdampfverteilung in der Stratosphare fiihren, noch
nicht restlos verstanden sind, liegt bislang auch noch keine vollstdndige Erklarung fiir den be-
obachteten Wasserdampftrend vor. In der Literatur werden verschiedene mogliche Ursachen
diskutiert, die im Folgenden kurz erlautert werden:

e Anstieg der Tropopausentemperatur:

Ein Anstieg der Tropopausentemperatur mag die wahrscheinlichste Ursache fir einen
Wasserdampftrend sein. Aufgrund der starken Nichtlinearitat der Clausius-Clapeyron-
Gleichung (2.1) haben bereits kleinste Temperaturdnderungen einen signifikanten Effekt
auf das Sattigungsmischungsverhéltnis. Verschiedene Studien zeigen allerdings eine Ab-
kihlung der Tropopausentemperatur um etwa 0.6 K/Dekade (Simmons et al., 1999; Zhou
et al., 2001b; Zhou et al., 2001a). In Gegensatz dazu konnten Randel et al. (2004) zei-
gen, dass Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfgehalts generell sehr eng mit
Verénderungen der tropischen Tropopausentemperatur verbunden sind und héchstwahr-
scheinlich auch die Wasserdampfanomalien seit 2001 auf eine anhaltend kalte tropische
Tropopause zuriickzufihren sind.

e Anstieg der Wasserdampfemissionen aus dem Flugverkehr:

Verbunden mit der Flugroutenverteilung erfolgen die Emissionen hauptsachlich in mitt-
leren Breiten der Nordhemisphére, wobei abhangig von der Tropopausenhdhe zwischen
18 und 44% des Wasserdampfs in der untersten Stratosphére emittiert werden (Hoinka
et al., 1993; Gettelman und Baughcum, 1999). Der Anstieg der Wasserdampfemissionen
aufgrund des gestiegenen Flugverkehrsaufkommen in den vergangenen Jahren kann aller-
dings nur einen Bruchteil (<1/20) des Uber Boulder beobachteten Wasserdampfanstiegs
erklaren (IPCC, 1999). Uberschallflugzeuge hingegen emittieren Wasserdampf aufgrund
der groReren Flughthe vermehrt in der Stratosphdre und kénnten so in Zukunft zu einem
Wasserdampftrend beitragen.

e \eranderungen der atmospharischen Zirkulation:

Smith et al. (2000) untersuchten jahreszeitliche Unterschiede der Wasserdampfénderun-
gen anhand von HALOE-Daten. Ihre Analysen ergaben einen ausgepragten Wasserdampf-
anstieg in der oberen Troposphadre wéhrend der Herbstmonate, der moglicherweise auf
den Einfluss des asiatischen Sommermonsuns zuruckzufiihren ist. Eine horizontale Aus-
dehnung des aufsteigenden Asts der Brewer-Dobson-Zirkulation in den Tropen in Rich-
tung hohere Breiten, also in Gebiete mit warmerer Tropopause, kénnte zu einer Zu-
nahme des Wasserdampfeintrags in die Stratosphare fihren (Zhou et al., 2001a; Rosen-
lof, 2002). Desweiteren diskutierte Rosenlof (2002) anhand von HALOE Wasserdampf-
und Methan-Messungen zwischen 1992 und 2001 eine Zunahme der atmospharischen
Aufenthaltsdauer von Luftmassen oberhalb von 10 hPa, was in diesem Bereich zu einer
verstarkten Methanoxidation und somit einem Wasserdampfanstieg fuihren konnte.

e Zunahme der anthropogenen Methanemissionen:
Die Oxidation von Methan stellt in der Stratosphére eine In-situ-Quelle fir Wasserdampf
dar. Vorsichtige Abschétzungen ergeben eine Zunahme des stratosphdrischen Methan-
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Abbildung 2.7: Absorptionsspektrum fur Wasserdampf, aus Seinfeld und Pandis (1998).

gehalts seit 1950 um ~0.5 ppmv (Dlugokencky et al., 1994). Unter der Annahme, dass
Methan in der Stratosphare vollstandig oxidiert wird, wiirde dieser Methananstieg zu ei-
ner Wasserdampfzunahme von =1 ppmv seit 1951 fiihren (Kley et al., 2000). Da in der
unteren Stratosphére nur ein geringer Teil des Methans oxidiert wird, lassen sich weniger
als 50% des Wasserdampfanstiegs tiber Boulder mit dem Methananstieg erklaren.

e Vulkanausbriiche:

Starke Vulkanausbriiche flihren zum einem zum direkten Eintrag von Wasserdampf in
die Stratosphére (Glaze et al., 1997). Zum anderen emittieren sie groRe Mengen an Ae-
rosolen, die eine Erwérmung der tropischen Tropopause (Stenchikov et al., 1998) und
damit verbunden einen verstarkten Wasserdampfeintrag in die Stratosphére verursachen
(Considine et al., 2001). Joshi und Shine (2003) zeigten anhand von GCM-Simulationen,
dass starke Vulkanausbriiche, die in kurzem zeitlichen Abstand aufeinander folgen, einen
Beitrag zum Wasserdampftrend leisten konnen. Bei einer angenommenen Lebenszeit der
Wasserdampfstorung in der Stratosphére von 5 (10) Jahren betrug der von Joshi und Shine
(2003) berechnete Wasserdampftrend 0.22%/Jahr (0.47%/Jahr).

2.2 Wasserdampf als Treibhausgas

Spurengase und Wolken in der Atmosphére absorbieren die langwellige Ausstrahlung der Erd-
oberflache und strahlen diese einerseits in Richtung Weltraum, andererseits in Richtung Erd-
oberflache zuriick, welche dadurch zusatzlich erwérmt wird. Dieser Prozess wird ,,nattirlicher
Treibhauseffekt* genannt. Der naturliche Treibhauseffekt der Atmosphére bewirkt eine Erwar-
mung der Erdoberflache um ca. 33 K, von im Mittel 255 K (-18°C, Temperatur der Erdoberfla-
che ohne Atmosphére) auf 288 K (+15°C). Wasserdampf ist flr ca. zwei Drittel (20.6 K) des
natirlichen Treibhauseffekts verantwortlich (Schonwiese, 1995). Neben Wasserdampf zahlen
Kohlendioxid, Methan, Distickstoffoxid (Lachgas), die Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKWs)
und Ozon zu den wichtigsten Treibhausgasen.

Die Wirkung von Wasserdampf als Treibhausgas beruht auf den Absorptionseigenschaften im
langwelligen (terrestrischen) Spektralbereich, der den Wellenldangenbereich von ungefahr 4-
100 pum umfasst. Das Absorptionsspektrum von Wasserdampf zwischen der Erdoberflache und
dem Oberrand der Atmosphére ist in Abbildung 2.7 gezeigt. Bei der Absorption von Strah-
lung gehen die Elektronen auf ein hoheres Energieniveau uber. Bei 3-atomigen Molekiilen wie
dem Wassermolekil sind weitere Energietibergdnge maoglich: Das Molekil rotiert um seinen
Schwerpunkt oder die einzelnen Atome des Molekils schwingen um ihre Mittellage. Auch
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Abbildung 2.8: Vertikalprofile der modellierten Abkiihlungsraten [K d1] (links) firr die Tropen, eine
subarktische Winter- und eine Sommeratmosphére in mittleren Breiten sowie die zugrundeliegenden
Wasserdampfprofile [molec cn3] (rechts). Aus Clough et al. (1992).

Kombinationen dieser Energielibergange sind moglich. Wasserdampf besitzt eine intensive Ro-
tationshande im Wellenldngenbereich oberhalb von 25 um. Neben dieser reinen Rotationsban-
de existieren eine Rotations-Vibrationsbande bei 6.3 um sowie Rotations-Vibrationsbanden bei
2.7 um. Daneben absorbiert Wasserdampf solare Strahlung in Rotations-Vibrationsbanden bei
0.94, 1.1, 1.38 und 1.87 um. Aufgrund der geringen Strahlungsenergie in diesem Bereich des
solaren Spektrums, das den Wellenlangenbereich 0.3-4 um umfasst, kann die Absorption durch
Wasserdampf bei Berechnungen des atmospharischen Energiehaushaltes allerdings vernachlés-
sigt werden. Bei den soeben erwédhnten Absorptionsbanden handelt es sich nicht um Bereiche
kontinuierlicher Absorption. Diese Banden setzten sich aus vielen einzelnen Absorptionslinien
zusammen. Im sogenannten ,,atmosphérischen Fenster* zwischen etwa 8 und 12 um Wellenlén-
ge, in dem die Atmosphare nahezu ,,durchsichtig* ist, findet dagegen kontinuierliche Absorption
statt, das sogenannte Wasserdampf-Kontinuum. Die Absorption in diesem Wellenlangenbereich
erfolgt hauptsachlich durch ein Dimer des Wassermolekdls (H20), (Liou, 2002).

Die Abkuhlungsrate®, die sich aufgrund der Strahlungswirkung von Wasserdampf ergibt, ist
keinesfalls eine konstante GroRRe. In Abbildung 2.8 sind verschiedene Vertikalprofile der Ab-
kihlungsrate fir Wasserdampf sowie die bei der Berechnung zugrunde gelegten Wasserdampf-
profile gezeigt. Die Abkuhlungsraten wurden mit einem spektral hochaufgeldsten Strahlungs-
transportmodell berechnet (Clough et al., 1992). Es zeigen sich deutliche Unterschiede in den
troposphérischen Abkiihlungsraten von 1 K d=1 und mehr zwischen dem subarktischen Profil
und anderen Profilen. Die subarktische Atmosphare ist im Vergleich zu den ubrigen Profilen
sehr trocken. Dennoch erreicht die Abkihlungsrate im 450 hPa-Niveau annéhernd die Werte
eines Wasserdampfprofils in mittleren Breiten. Fr eine Erklarung dieses Verhaltens, die in ei-
ner spektralen Betrachtung der Abkuhlungsraten zu finden ist, sei an dieser Stelle auf Clough
et al. (1992) verwiesen. Die Abkiihlungsraten fir ein tropisches Profil bzw. ein Profil in mitt-
leren Breiten zeigen im Bereich um 200 hPa eine starke Abnahme mit der HOhe. Gerade im
Bereich der oberen Troposphare und unteren Stratosphére reagieren die Abkihlungsraten somit
besonders sensibel auf Anderungen im Wasserdampfprofil. Dementsprechend empfindlich rea-

3Die infrarote Abkiihlungsrate (%_DIR errechnet sich aus dem Nettoverlust an Strahlungsenergie pro Zeit- und
Flacheneinheit zwischen zwei planparallelen Atmospharenschichten zund z+ Az AF = F(z+ Az) — F(z), wobei
sich die Nettostrahlungsflussdichte F (z) = F T(z) — F!(2) aus der Differenz der aufwirts- und abwértsgerichteten

Strahlungsflussdichten ergibt. Nach Liou (2002) gilt: ( % )ir = —Cpip%.
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giert die Temperatur in der untersten Stratosphdre. Anhand dieser Ausfiihrungen wird deutlich,
welche Bedeutung das exakte Erfassen der Wasserdampfverteilung in einem globalen Zirkula-
tionsmodell fiir die Temperaturverteilung und somit fir die Modelldynamik hat. Umgekehrt ist
eine korrekte Beschreibung der dynamischen Prozesse entscheidend fir eine richtige Simulati-
on der Wasserdampfverteilung.

2.3 Chemische Grundlagen

In diesem Abschnitt werden die fur diese Arbeit relevanten chemischen Prozesse erldutert. Die
Beschreibung der chemischen Reaktionen und Prozesse folgt im Wesentlichen der Arbeit von
Seinfeld und Pandis (1998).

Die Oxidation von Wasserdampf durch angeregte Sauerstoffatome stellt sowohl in der Tropo-
sphére als auch in der Stratosphéare eine Quelle fur das Hydroxyl-Radikal OH dar. OH reagiert
in der Troposphére mit nahezu allen Spurengasen, wie z.B. CO, CH,4, NOy, SO, oder H,S, und
bildet damit das wichtigste Oxidationsmittel. Desweiteren sind OH bzw. Hydrogen-Oxide im
Allgemeinen HOyx (= H + OH + HOy) an katalytischen Reaktionszyklen beteiligt, die fur die
stratosphéarische Ozonchemie von grundlegender Bedeutung sind.

Angeregte Sauerstoffatome entstehen durch die Photolyse von Ozon bei Wellenldngen unter
320 nm

Oz+hv — O('D)+0, (A <320nm) (2.2)

oder durch die Photolyse von molekularem Sauerstoff bei sehr kurzen Wellenlangen unter
180 nm

O,+hv — O(*D)+0 (A <180 nm). (2.3)

Ein GroRteil der angeregten Sauerstoffatome gelangt durch Sto3e mit N, oder O, schnell wieder
in den Grundzustand zuriick. Ein geringer Teil reagiert mit anderen chemischen Substanzen, vor
allem mit Wasserdampf und Methan, wobei OH gebildet wird:

O(*D)+H,0 — 20H (2.4)
O(*D)+CHs — OH+CHs (2.5)

Wahrend in der Stratosphére beide Reaktionen 2.4 und 2.5 von vergleichbarer Bedeutung sind,
stellt Reaktion 2.4 die wichtigste tropospharische Quelle fiir OH-Radikale dar.

2.3.1 Methanoxidation
Die Reaktion von Methan mit OH stellt in der Stratosphére eine In-situ-Quelle fir Wasserdampf

dar (Dessler et al., 1994) und soll deswegen im Folgenden kurz erldautert werden. Der Verlauf
der Methan-Oxidationskette ist in Abbildung 2.9 schematisch gezeigt.

Die Methan-Oxidationskette beginnt mit der Reaktion von CH4 mit OH zu CH30, und H,O:

CHs+OH 22 CH30,+ H,0 (2.6)
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Abbildung 2.9: Schematische Darstellung der Methan-Oxidationskette, nach Seinfeld und Pandis (1998).
Der Verlauf der Methan-Oxidation ist von der atmospharischen NOy-Konzentration abhangig. Gestri-
chelte Pfeile markieren einen Reaktionsweg, der nur in der Troposphére Bedeutung hat. Die Dicke der
Linien reprasentiert die relative Wichtigkeit der einzelnen Reaktionswege.

Bei geringen NOy (= NO + NOy)-Konzentrationen verlauft die Reaktionskette iber den linken
Zweig in Abbildung 2.9:

CH30, +HO; — CH300H +0; (2.7)

CH3OO0H wird entweder photolysiert oder reagiert mit OH wieder zu CH30, oder zu HCHO
(Formaldehyd). Dieser Reaktionszweig ist nur in der Troposphére von Bedeutung.

Bei ausreichend hohen NOy-Konzentrationen verlauft die Methanoxidation Uber den rechten
Zweig in Abbildung 2.9:

CH30, +NO —— CH30+NO, (2.8)
CH30+0; — HCHO+HO, (2.9)

Das bei dieser Reaktion entstehende HO, reagiert mit NO wiederum zu OH:
HO,+NO — NO,+OH (2.10)

Die beiden wichtigsten Reaktionen von Formaldehyd in der Atmosphare sind die Photolyse und
die Reaktion mit OH.

HCHO +hv 2% 2HO,+CO (2.11)
. Hp+CO (2.12)
0))

HCHO+OH 22 HO,+CO+ H,0 (2.13)
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Beide Reaktionen liefern als Produkt CO, welches schliellich zu CO, oxidiert wird.

CO+0H 22 CO,+HO, (2.14)

Mit Reaktion 2.14 endet die Methan-Oxidationskette. Wie bereits erwéhnt ist der Verlauf der
Reaktionskette von der atmosphéarischen NOy-Konzentration abhéngig. Je nach Verlauf entste-
hen bei der Methanoxidation pro Methanmolekdil etwa zwei Wassermolekiile (die entstehenden
Wassermolekdle sind im der Reaktionskette und in Abb. 2.9 grau unterlegt).

2.3.2 Stratospharische Ozonchemie

In diesem Abschnitt werden die grundlegenden chemischen Prozesse vorgestellt, die den stra-
tosphérischen Ozonhaushalt bestimmen. Dabei beschrankt sich die Beschreibung auf jene Re-
aktionen, die fur die Diskussion der Ergebnisse in Kapitel 8 von Bedeutung sind, also auf Re-
aktionen, an denen Mitglieder der HOy-Familie beteiligt sind.

Chapman-Mechanismus

Die grundlegenden Ozonproduktions- und Destruktionszyklen wurden bereits 1930 von Chap-
man vorgestellt.

Ozonproduktion:

O2+hv — O+0 (A <242nm) (2.15)
0,+0+M — O3+M (2.16)

Als StoRpartner M fungieren dabei meistens O, oder N,. Das Maximum der Ozonproduktion
befindet sich in den Tropen in Hohen oberhalb von etwa 30 km.

Demgegeniber steht folgender Ozonabbauzyklus:
Ozonzerstorung:

Oz3+hv — 0,40/0(!D) (A <1175nm/A < 320 nm) (2.17)
0340 — 20, (2.18)

Angeregte Sauerstoffatome werden entweder durch StoRRreaktionen in den Grundzustand tber-
fiihrt oder reagieren mit anderen Spurengasen wie H,O (Reaktion 2.4), CH,4 (Reaktion 2.5) und
N>O zu den Radikalen H, OH und NO.

Katalytischer Ozonabbau

Unter ausschlie3licher Beruicksichtigung der Chapman-Reaktionen fallt die berechnete Ozon-
schichtdicke etwa 30% groRer aus als beobachtet (Fabian, 1992). Reaktionen, in denen ver-
schiedene Radikale die Funktion von Katalysatoren tbernehmen, liefern einen wichtigen Bei-
trag zum Ozonabbau. Diese Reaktionszyklen laufen grofitenteils nach folgendem Schema ab:
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Zyklus 1:
X+03 — XO0+0, (2.19)
X0+0 — X+0 (2.20)
O3+0 — 20, (2.21)

X kann hierbei fir H, OH, NO, CI oder Br stehen. Im zweiten Reaktionsschritt (2.20) wird der
Katalysator X zurlickgebildet und steht damit fiir einen neuen Zyklus wieder zur Verfligung.

Daneben existieren fiir die HOx-Familie weitere katalytische Abbauzyklen.

Zyklus 2:

OH+0 — H+0 (2.22)
H+0,+M — HO,+M (2.23)
HO,+0 — OH+09 (2.24)
O+0+M — 0O02+M (2.25)
Zyklus 3:
OH+03 — HOy,+09 (2.26)
HO,+03 — OH+20; (2.27)
203 — 30, (2.28)

Die Bedeutung von Reaktionszyklus 2 liegt in der Entfernung von atomarem Sauerstoff, der an
der Bildung von Ozon uber den Chapman-Mechanismus beteiligt ist. Dagegen lauft Zyklus 3
ohne atomaren Sauerstoff ab. Das Verhéltnis der Konzentrationen von O, OH und HO, zuein-
ander bestimmt die Wirksamkeit der einzelnen HOyx-Zyklen.

Ja nach beteiligten Substanzen lassen sich die beschriebenen Reaktionszyklus zum HOy-, NOy-
und ClOx-(=Cl, CIO) Zyklus zusammenfassen. Der relative Beitrag der einzelnen Reaktions-
zyklen zum Ozonabbau ist sehr unterschiedlich und h&ngt unter anderem von der Hohe ab
(s. Abb. 2.10). In der unteren Stratosphére, die durch eine geringe Konzentration von atomarem
Sauerstoff gekennzeichnet ist, dominieren bis etwa 20 km die direkten Reaktionen von HOy mit
O3 (Zyklus 1 mit OH als Katalysator und Zyklus 3) den Ozonabbau, wobei Zyklus 3 in der un-
tersten Stratosphére fur 30-50% des gesamten photochemischen Ozonabbaus verantwortlich ist.
Der Anteil des NOx-Zyklus betragt in diesem Bereich etwa 20%. Zwischen 20 und etwa 40 km
uberwiegt der NOy-Zyklus, wobei oberhalb von 25 km auch der ClOx-Zyklus wesentlich zum
Ozonabbau beitragt. Oberhalb von 40 km gewinnen Zyklus 1 (mit H als Katalysator) und Zy-
klus 2 an Bedeutung, da in diesem Hohenbereich die Konzentration der Sauerstoffatome die
Ozonkonzentration Uberwiegt.

Kopplungsmechanismen und Bildung von Reservoirgasen

Neben den soeben beschriebenen katalytischen Ozonabbauzyklen existieren weitere Reaktions-
zyklen, die verschiedene Radikalfamilien miteinander verknlpfen. Von besonderer Bedeutung
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Abbildung 2.10: Berechnete tagliche Verlustraten der Ox-Familie [Mischungsverhaltnis/s] fur verschie-
dene Reaktionszyklen, Mérz, 40°N. Nach Garcia und Solomon (1994).

sind dabei Kopplungsmechanismen, die den katalytischen Ozonabbau unterbrechen oder zur
Bildung sogenannter Reserviorgase fiihren, die sich Ozon gegenlber inert verhalten. So sorgen
diese Ruckkopplungen dazu, dass die Zunahme eines bestimmten Radikals nicht notwendiger-
weise zu einem verstarkten katalytischen Ozonabbau fiihren muss.

Durch die Kopplung von HOx-/NOy-Zyklus, HOx-/ClOx-Zyklus und ClOx-/NOyx-Zyklus wer-
den die Reservoirgase HNO3, HCI und CIONO, gebildet:

OH+NO;+M —— HNOz+M (2.29)
Cl+HO, — HCI+O0, (2.30)
CIO+NO;+M — CIONO;+M (2.31)

Unter Einfluss des Sonnenlichts oder durch die Reaktion mit OH werden die Reservoirsubstan-
zen wieder in reaktive Radikale Uberfiihrt:

HNO3+OH — H,0+NO; (2.32)
HNOs;+hv —s OH+NO, (2.33)
HCI+OH — Cl+H,0 (2.34)

CIONO; +hv — Cl+NOs3 (2.35)

— CIO+NO;

Die Rickbildung der Radikale durch Photolyse erfolgt nur im sonnenbeschienenen Teil der At-
mosphére. Tagsuber wéachst also die Konzentration der Radikale auf Kosten der Reservoirgase
an, wahrend nachts das Umgekehrte zutrifft.

Neben den erwéhnten Interaktionen zwischen HOy-, NOy- und ClOx-Zyklus existieren weitere
Kopplungen zwischen BrOy- und ClIOy-Zyklus, die hier nicht weiter erldutert werden sollen.
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Abbildung 2.11: Schematische Darstellung der PSC-Bildungsmechanismen, nach Zellner (1999).

Polare Ozonchemie

Mit den bisher erlduterten Mechanismen lasst sich der dramatische Ozonriickgang wahrend des
polaren Frihlings auf der Stidhemisphére, das sogenannte Ozonloch, nicht erklaren. Chemi-
sche Prozesse an den Oberflachen polarer Stratosphérenwolken (PSCs) sind fiir diesen Ozon-
riickgang verantwortlich. PSCs entstehen bei extrem niedrigen Temperaturen, wie sie in der
winterlichen Stratosphéare vorkommen. Die genauen Vorgange bei der PSC-Bildung sind noch
nicht geklart. Die derzeitige Theorie ist in Abbildung 2.11 schematisch dargestellt.

Flussige Partikel, die aus Schwefelsédure H,SO4 und Wasser bestehen (engl. stratospheric sulfa-
te aerosol, SSA), sind der Ausgangspunkt fir die Bildung von PSCs. Unterhalb von etwa 193 K
nimmt SSA groBe Mengen an HNO3 auf. Dabei bilden sie eine terndre Losung, d.h. eine L6-
sung die aus drei Bestandteilen besteht (HoSO4/HNO3/H20). Die Losung ist stark unterkdiihlt
(engl. supercooled ternary solution, STS). STS wird auch als PSC Typ Ib bezeichnet. Wenn sich
die Temperatur um einige Kelvin erwdrmt, verdampft die enthaltene Salpeterséure und die ver-
bleibende Losung gefriert zu Schwefelsdaure-Tetrahydrat (H2SO4-4 H,O, engl. sulphuric acid
tetrahydrate, SAT). SAT kann nun entweder als Kondensationskeim fur Salpetersaure-Trihydrat
(HNO3-3 H»0, engl. nitric acid trihydrate, NAT) dienen, das auch als PSC Typ 1a bezeich-
net wird, oder maoglicherweise auch durch die Adsorption von HNO3 wieder schmelzen und
STS bilden. Bei fortschreitender Abkihlung nehmen STS-Teilchen HNO3 auf. Dabei entstehen
quasi-bindre HNO3/H,O-Tropfchen, die zu NAT ausfrieren kdnnen. Unterhalb des Frostpunkts
(188 K) bilden sich durch Nukleation von H,O auf NAT Eisteilchen, die auch als PSC Typ Il
bezeichnet werden.

An den Oberflachen der PSCs sowie an Sulfataerosolen laufen Reaktionen ab, bei denen die
Reservoirgase in reaktive Substanzen tberfihrt werden:

CIONO,(g) +HCI(f) — Cly(g) +HNO3(f) (2.36)
CIONO,(g) + H,0(f) — HOCI(g) + HNO3(f) (2.37)
HOCI(g) +HCI(f) — Cly(g) +Ho0(f) (2.38)
N2Os(g) +Ho0(f) — 2 HNO3(f) (2.39)

Dabei stehen die Abkirzungen (g) fir Gasphase und (f) fir flissige oder feste Phase. Da diese
Reaktionen nicht mehr komplett in der Gasphase ablaufen, werden sie als heterogene Reaktio-
nen bezeichnet. Neben der Konvertierung der chlorhaltigen Reservoirgase in die Verbindungen



2.3. Chemische Grundlagen 25

Cl, und HOCI bewirken die heterogenen Reaktionen eine Denoxifizierung der polaren Strato-
sphére, d.h. Stickoxide werden der Gasphase entzogen. Bei Auflésung der PSCs werden die
Stickoxide der Gasphase wieder zugefuhrt. Wachsen die PSC-Partikel durch Koagulation oder
Aufnahme von Wasser und Salpetersdaure soweit an, dass sie sedimentieren, werden die in ihnen
enthaltenen Stickoxide irreversibel aus der Gasphase entfernt. Dieser Prozess wird Denitrifizie-
rung genannt. Die Denitrifizierung der polaren Stratosphére verschiebt das Verhaltnis zwischen
Stickoxiden und Chlorverbindungen stark zugunsten der Chlorverbindungen, da das stickstoff-
haltige Reservoirgas CIONO> nicht mehr gebildet werden kann und somit vermehrt die labileren
Verbindungen Cl, und HOCI auftreten. Die geringen Strahlungsintensitaten bei Sonnenaufgang
am Ende der Polarnacht geniigen, um Cl, und HOCI zu photolysieren. Die dabei freigesetz-
ten Cl-Radikale bewirken einen effektiven katalytischen Ozonabbau. Prozesse, die die Bildung
bzw. das Wachstum der PSC-Partikel fordern, wie z.B. eine Abkiihlung der Stratosphére oder
ein Anstieg des Wasserdampfgehalts, begunstigen die Denitrifizierung der polaren Stratosphare
und verstarken damit den katalytischen Ozonabbau.

Aus dynamischen Griinden kommen in der nordhemisphérischen polaren Stratosphére seltener
so extrem tiefe Temperaturen vor wie in der antarktischen Stratosphére. Daraus folgt eine ge-
ringere PSC-Bildung sowie eine schwéchere Denitrifizierung der arktischen Stratosphére. Der
Ozonabbau im nordhemispharischen Fruhling fallt somit im Allgemeinen geringer aus als im
sudhemisphérischen Frihling.



Kapitel 3

Modellbeschreibung

Im Folgenden werden die in dieser Arbeit verwendeten Modellwerkzeuge kurz vorgestellt. Da-
bei handelt es sich um das gekoppelte Klima-Chemie-Modell ECHAMA4.L39(DLR)/CHEM, das
sich aus der 39-Schichten-Version des globalen atmospharischen Zirkulationsmodells ECHAMA4
und dem Chemiemodul CHEM zusammensetzt, sowie um das Lagrangesche Transportschema
ATTILA, das in ECHAMA4 alternativ zum operationellen semi-Lagrangeschen Advektionssche-
ma verwendet werden kann.

3.1 Das Zirkulationsmodell ECHAMA4

Das 3-dimensionale Zirkulationsmodell ECHAM wurde am meteorologischen Institut der Uni-
versitat Hamburg in Zusammenarbeit mit dem Max-Planck-Institut fur Meteorologie entwickelt.
Es basiert auf dem spektralen Wettervorhersagemodell des European Centre of Medium-Range
Weather Forecasts (ECMWF Modell, HAMburger Version). Um das Vorhersagemodell fur Kli-
marechnungen nutzen zu kénnen, mussten grundlegende Anderungen, insbesondere der Para-
metrisierungen subskaliger Prozesse, vorgenommen werden. In der vorliegenden Arbeit wurde
mit ECHAMA4 die vierte Generation des Klimamodells ECHAM verwendet. Eine detaillierte
Beschreibung von ECHAM4 findet sich in Roeckner et al. (1992; 1996).

Die Grundlage des Modells ECHAM4 bilden die Bewegungsgleichungen der Atmosphére, die
sog. ,,primitiven Gleichungen®. Die numerische Integration der Gleichungen liefert die rdum-
liche und zeitliche Entwicklung der prognostischen Variablen Vorticity, Divergenz, Tempera-
tur, Logarithmus des Bodendrucks, spezifische Feuchte und Wolkenwasser (fliissige und feste
Phase). StandardméRig kdnnen bis zu 21 passive Spurenstoffe transportiert werden, wobei die
Massenmischungsverhaltnisse der Spurenstoffe ebenfalls prognostische Variablen sind.

ECHAMA4 ist ein spektrales Modell. Die Verteilung der prognostischen Variablen (\Wasser-
dampf, Wolkenwasser und Spurenstoffe ausgenommen) auf einer zur Erdoberflache konzentri-
schen Kugelschale wird in Reihen von Kugelflachenfunktionen entwickelt. Je nach gewiinsch-
ter horizontaler Auflésung erfolgt eine Dreiecksabschneidung an den GrolRkreiswellenzahlen
21 (T21), 30 (T30), 42 (T42) bzw. 106 (T106). Die in dieser Arbeit verwendete horizontale
Auflosung von T30 entspricht einer Auflésung von etwa 6° im Ortsraum. Spektrale Methoden
konnen bei starken horizontalen Gradienten negative Konzentrationen hervorrufen (Gibbssches
Ph&nomen). Aus diesem Grund werden Wasserdampf, Wolkenwasser und Spurenstoffe sowie
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Abbildung 3.1: Schematische Darstellung der Verteilung der vertikalen Modellschichten in der Modell-
version ECHAM4.L39(DLR).

alle nicht-linearen Terme und diabatischen Prozesse im Gitterpunktsraum behandelt. Die Trans-
formation vom Spektral- in den Gitterpunktsraum erfolgt mittels einer Fast-Fourier- und einer
Legendre-Transformation. Das entsprechende Gaulische Gitter besitzt bei T30 in zonaler sowie
in meridionaler Richtung eine Aufldsung von ungeféhr 3.75°.

Die vertikale Auflosung der Modellatmosphére erfolgt in einem hybriden o-p-Koordinaten-
system. In Bodennéhe folgen die Modellschichten der Orographie. Mit zunehmender Hohe er-
folgt ein stetiger Ubergang in reine Druckflachen (s. Abb. 3.1). In der Standardversion ist die
Atmosphére vertikal in 19 nicht-&quidistante Schichten unterteilt. Die oberste Modellschicht ist
um 10 hPa (ungeféahr 30 km Hohe) zentriert. Die in dieser Arbeit verwendete Modellversion
ECHAMA4.L39(DLR) (im Folgenden mit E39 abgekiirzt) besitzt 39 vertikale Schichten, wobei
auch hier die oberste Modellschicht um 10 hPa zentriert ist (Land, 1999; Land et al., 1999).
Diese Modellversion bietet gegentiber der Standardversion den Vorteil, dass sich die Vertikal-
auflésung im Tropopausenbereich von etwa 2 km auf ungeféhr 700 m erhéht. Die Arbeit von
Land (1999) hat gezeigt, dass E39 im Vergleich zur Standardversion verbesserte Transportei-
genschaften und eine deutlich geringere numerische Diffusion aufweist.

Die Advektion von Wasserdampf, Wolkenwasser und Spurenstoffen erfolgt mit dem semi-
Lagrangeschen Transportschema von Williamson und Rasch (1994). Semi-Lagrangesche Ver-
fahren gehéren zu den Eulerschen Methoden, bei denen die Spurenstoffkonzentrationen auf
einem festen Gitter vorliegen. Die Advektion der Spurenstoffe erfolgt durch die Berechnung
von Ruckwartstrajektorien: Zu jedem Zeitschritt wird fir jeden Gitterpunkt ein ,,Startpunkt®
berechnet, bei dem ein Luftpaket starten muss, um innerhalb des néchsten Zeitschritts am ge-
wéhlten Gitterpunkt anzukommen. Die Spurenstoffkonzentration am Gitterpunkt zum néchsten
Zeitschritt ist dann die zum dazugehdrigen Startpunkt interpolierte Spurenstoffkonzentration
zum aktuellen Zeitschritt. Da dieses Advektionsschema nicht massenerhaltend ist, muss ein
Massenfixer eingesetzt werden, um Massenerhaltung zu garantieren. Ein Nachteil dieses Trans-
portschemas ist die nicht zu vernachlassigende ,,numerische Diffusion®, d.h. stark inhomogene
Verteilungen werden kiinstlich gegléattet. Viele atmosphérische Spurenstoffe, wie z.B. Ozon, be-
sitzen gerade an der Tropopause starke vertikale Gradienten. Wie Rasch und Lawrence (1998)
gezeigt haben, ist die durch den vertikalen Gradienten bedingte numerische Diffusion des Trans-
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portschemas von der vertikalen Auflésung des Modells abhéngig. In der Modellversion E39 ist
die vertikale Auflésung im Tropopausenbereich fein genug, so dass die numerische Diffusion
im Fall von Ozon unerheblich ist (Grewe et al., 2002).

Die zeitliche Integration wird nach dem semi-impliziten Bocksprungverfahren (engl. leap-frog)
berechnet. Der Zeitschritt betragt bei der gewahlten Auflésung (T30) 30 min, wobei die Strah-
lung im 2-Stunden Intervall berechnet wird. Ein Zeitfilter (Asselin, 1972) verhindert das An-
wachsen unerwiinschter numerischer Moden.

In ECHAM4 werden Land-Meer-Verteilung, Orographie, Meeresoberflachentemperaturen so-
wie Meereisbedeckung, Bodenalbedo, Vegetationsbedeckung und Rauhigkeitlange als untere
Randbedingung vorgegeben. Prozesse, deren GroRenskalen unter der Auflosungsgrenze des
Modells liegen, missen parametrisiert werden, d.h. sie werden in Abhangigkeit von grofRRska-
ligen Variablen beschrieben. ECHAM4 enthdlt Parametrisierungen fir Strahlung, stratiforme
und konvektive Wolken- und Niederschlagsbildung, Prozesse in der planetaren Grenzschicht,
horizontale Diffusion und fir verschiedene Prozesse an Landoberflachen. Die Parametrisierung
der stratiformen Wolkenbildung, der Konvektion und der Strahlung sind im Anhang A kurz
beschrieben, da diese Prozesse die Wasserdampfverteilung wesentlich beeinflussen bzw. von
dieser beeinflusst werden.

3.2 Das Chemiemodul CHEM

Das Chemiemodul CHEM basiert auf einem 2-dimensionalen Chemietransportmodell (Brihl
und Crutzen, 1993) und wurde am Max-Planck-Institut flir Chemie in Mainz firr den Einsatz in
globalen atmosphérischen Zirkulationsmodellen entwickelt (Steil et al., 1998; Steil, 1999).

CHEM bericksichtigt eine Vielzahl von Spurenstoffen mit sehr unterschiedlichen Lebensdau-
ern. Schnell ablaufende Reaktionen kdnnen bei einem verwendeten Zeitschritt von 30 min nicht
explizit aufgelost werden. Aus diesem Grund wird in CHEM das sogenannte Familienkon-
zept verwendet. Das Familienkonzept unterteilt die Spurenstoffe in drei Gruppen: Langlebige
Spurenstoffe werden explizit transportiert und chemisch integriert. Zur dieser Gruppe geho-
ren CHg4, N>O, HCI, H,0,, CO, CH302H, C|ON02, HNO3 + PSC Typ | (NAT) und H,O +
PSC Typ Il (Eis). Die zweite Gruppe bilden Stoffgruppen, die Substanzen mit unterschiedli-
chen Lebensdauern beinhalten. Diese Substanzen werden zu Familien zusammengefasst, wobei
entscheidend ist, dass die Familie als Ganzes eine langere Lebenszeit besitzt als die Einzelsub-
stanzen. Die Verteilung der einzelnen Familienmitglieder bleibt beim Transport unveréndert.
Die Umverteilung der Spurenstoffe erfolgt nach dem Transport durch chemische Integration
der langerlebigen Spurenstoffe und unter der Annahme eines photochemischen Gleichgewichts
flr die kirzerlebigen Familienmitglieder. In CHEM werden folgende Substanzen zu Familien
zusammengefasst:

CIOX = Cl+ClO+CIOH+2-Cl,0,+2-Cl,
NOX = N+NO+NO,+NOz+HNOs+2-N,Os
Oy = O3+0+0"

Die dritte Gruppe bilden chemische Substanzen, zwischen denen es starke Wechselwirkungen
gibt, die jedoch als Familie immer noch eine zu kurze Lebensdauer haben. Solche Spurenstoffe
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werden in einer Familie zusammengefasst, aber nicht advehiert. Die Verteilung dieser Sub-
stanzen wird durch Gleichgewichtsbedingungen berechnet. Zu dieser dritten Gruppe gehort die
HOy-Familie:

HOx = H+OH+HO,.

Dieses Konzept macht CHEM zu einem numerisch sehr effizienten Modul, da nur noch 12
Substanzen bzw. Familien rechenzeitaufwendig transportiert werden muissen und der Zeitschritt
grol3 gehalten werden kann.

CHEM beinhaltet die wichtigsten chemischen Prozesse zur Beschreibung der stratospharischen
Ozonchemie und der troposphérischen Oz-, CH4-, CO-, HOx- und NOy- (= NO + NO>) Hin-
tergrundchemie. Es berucksichtigt vier heterogene Reaktionen an polaren Stratosphérenwolken
und an Sulfataerosolen. In der aktuellen Modellversion ist die Bromchemie noch nicht bertick-
sichtigt. Insgesamt werden 107 Gasphasenreaktionen und 37 chemische Spezies berticksichtigt.
Eine ausflhrliche Beschreibung mit einer Liste aller beriicksichtigten Gasphasen-, heterogenen
und photolytischen Reaktionen findet sich in Steil et al. (1998).

Die Beschreibung von PSCs erfolgt in CHEM nach einem einfachen Schema ohne genaue mi-
krophysikalische Vorgange (Hanson und Mauersberger, 1988). Dabei wird zwischen polaren
Stratospharenwolken des Typs | (NAT) und 11 (Eis) unterschieden. Die Parametrisierung ver-
wendet neben der Temperatur auch die simulierten Mischungsverhéltnisse von H,O und HNOs.
Die Bildung von PSCs wird in CHEM nur auf stratosphérischen Modellschichten sowie pol-
waérts von 40° zugelassen. Die Sedimentationgeschwindigkeit der PSC-Teilchen ist abhé&ngig
vom Partikelradius. Das Ausfallen von reinen NAT-Partikeln ist an die Anwesenheit von Eis-
teilchen gebunden. Da der Radius reiner NAT-Partikel und damit auch die Fallgeschwindigkeit
ist zu gering, um wahrend des Slidpolarwinters zu sedimentieren, wird im Modell angenommen,
dass NAT-Teilchen mit halb so groRer Geschwindigkeit fallen wie die vorhandenen Eisteilchen.

Die Mischungsverhaltnisse von Methan, Distickstoffoxid (Lachgas) und Kohlenmonoxid, sowie
die Stickoxidemissionen aus Industrie (Benkovitz et al., 1996), Verkehr (Matthes, 2003b), Bio-
massenverbrennung (Hao et al., 1990) und Bdden (Yienger und Levy, 1995) werden in CHEM
als untere Randbedingungen vorgegeben. Zusatzlich werden Stickoxidemissionen aus Blitzen
(Grewe et al., 2001) und aus dem Flugverkehr (Schmitt und Brunner, 1997) bercksichtigt. Die
Mischungsverhaltnisse des anorganischen Chlors CIX (=CIOX + HCI + CIONOy) und der NOy-
Familie (=NOX + HNO3+ NAT) werden am Modelloberrand vorgeschrieben. Die Mischungs-
verhéltnisse der wichtigsten FCKWs F11 (CF,CI2), F12 (CFCl3), Tetrachlorkohlenstoff (CCly),
Methylchlorid (CH3Cl) und Methylchloroform (CH3CCl3) werden als Funktion der Jahreszeit,
der Hohe und der geographischen Breite vorgegeben.

Das Klima-Chemie-Modell ECHAMA4.L39(DLR)/CHEM (im Folgenden mit E39/C abgekiirzt)
bietet die Moglichkeit einer interaktiven Kopplung zwischen Chemie und Dynamik. Dabei wir-
ken sich die im Chemiemodul berechneten Verteilungen der strahlungsrelevanten Gase Ozon,
Wasserdampf, Methan, Distickstoffoxid (Lachgas) und der FCKWs auf den lang- und kurz-
welligen Strahlungshaushalt und somit die Dynamik aus (Hein et al., 2001). Desweiteren wird
die chemische Produktion von Wasserdampf durch die Methanoxidation berticksichtigt. In Ab-
bildung 3.2 sind die wichtigsten Kopplungsmechanismen, die in E39/C berucksichtigt werden,
schematisch dargestellt. Im Fall einer ausgeschalteten Riickkopplung werden in den Strahlungs-
routinen klimatologische Verteilungen der strahlungsrelevanten Gase vorgeschrieben (s. An-
hang A.3). Ebenso wird die chemische Wasserdampfproduktion durch die Methanoxidation
mittels einer vorgegebenen Klimatologie parametrisiert.
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Abbildung 3.2: Schema der beriicksichtigten Prozesse in ECHAM4.L39(DLR)/CHEM, sowie der Riick-
kopplung zwischen Chemie und Dynamik uber den Strahlungshaushalt. Aus Hein et al. (2001).

Das gekoppelte Klima-Chemie-Modell E39/C wurde bereits in vielféltigen Studien zur Chemie-
Transport- und Klima-Chemie-Wechselwirkung eingesetzt (z.B. Grewe et al., 2001; Lauer et al.,
2002; Schnadt et al., 2002; Stenke und Grewe, 2003; Grewe et al., 2004). Aufgrund seiner nu-
merischen Effizienz ist es moglich mit E39/C interaktiv gekoppelte Langzeitsimulationen Gber
mehrere Dekaden durchzufiihren. Solche Langzeitsimulationen sind notwendig um z.B. be-
lastbare Aussagen Uber Verénderungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts machen zu
konnen. Die in dieser Arbeit verwendete Modellversion zeichnet sich durch eine erhohte ver-
tikale Auflésung im Tropopausenbereich aus und hebt sich damit von anderen Klima-Chemie-
Modellen (z.B. Shindell et al., 1998; Austin et al., 2000; Steil et al., 2003) ab. Wie im vorange-
gangenen Kapitel erlautert wurde, wird die Wasserdampfverteilung in der oberen Troposphére
und unteren Stratosphare entscheidend von Prozessen im Tropopausenbereich bestimmt, so dass
die hohe Vertikalauflosung in diesem Bereich fur diese Arbeit von groRer Bedeutung ist.

3.3 Das Lagrangesche Transportschema ATTILA

ATTILA (Atmospheric Tracer Transport In a LAgrangian Model) ist ein rein Lagrangesches
Transportschema flr passive Spurenstoffe. ATTILA kann alternativ zum operationellen semi-
Lagrangeschen Transportschema im Klimamodell ECHAM4 eingesetzt werden. Im Lagrange-
schen Ansatz wird die Verteilung der Spurenstoffe ebenso wie im Eulerschen Ansatz durch
Konzentrationen an gewissen Punkten in der Atmosphare beschrieben. Wéhrend im Eulerschen
Ansatz diese Punkte ortsfest sind, bewegen sich die Punkte (auch Luftpakete oder Partikel ge-
nannt) im Lagrangeschen Ansatz mit dem Wind entlang berechneter Trajektorien. Eine detail-
lierte Beschreibung des Transportschemas ATTILA sowie dessen Transporteigenschaften findet
sich in Reithmeier (2001) und Reithmeier und Sausen (2002).

Wie bereits in Kapitel 3.1 erldutert, neigen viele nicht-Lagrangesche Advektionsschemata bei
stark inhomogenen Verteilungen dazu, negative Konzentrationen zu erzeugen (,,numerische Di-
spersion) oder Gradienten zu stark abzuschwéchen (,,numerische Diffusion®). Ein Lagrange-
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sches Transportschema dagegen ist absolut massenerhaltend und numerisch nicht-diffusiv, da
das Advektionsschema nicht die Konzentrationen selbst, sondern den Ort der Konzentrationen,
also die Position der Luftpakete, &ndert. Die Wasserdampfverteilung weist im Tropopausen-
bereich einen sehr starken vertikalen Gradienten auf. Inwieweit numerische Effekte des semi-
Lagrangeschen Advektionsschemas die Wasserdampfverteilung im Modell beeinflussen, wird
in Kapitel 6 untersucht.

Bei der in dieser Arbeit verwendeten raumlichen Auflésung von T30 und 39 vertikalen Schich-
ten ist die Modellatmosphére in 373248 (=2°*3°) Luftpakete! gleicher Masse unterteilt. Die
Masse eines Luftpakets ergibt sich aus der Gesamtmasse der Atmosphare geteilt durch die An-
zahl der Luftpakete. Die Spurenstoffkonzentrationen sind auf den Mittelpunkten der Luftpakete
gegeben, reprasentieren aber das gesamte Paket. Zu Beginn einer Modellsimulation werden die
Luftpakete zufallig in der Atmosphére verteilt, wobei die Anzahl der Pakete in einem Kontroll-
volumen mit dessen Masse korrespondiert. Zu jedem Modellzeitschritt werden die Mittelpunkte
der Luftpakete advehiert. Dazu wird der von ECHAM errechnete skalige Wind verwendet. Die
Berechnung der neuen Positionen der Luftpakete erfolgt nach einem Runge-Kutta-Verfahren
4. Ordnung. Dabei wird das 3-dimensionale Windfeld sowohl radumlich als auch zeitlich inter-
poliert. Die horizontale Interpolation erfolgt linear, die vertikale Interpolation kubisch Hermi-
tesch. Pakete, die die Modelldomé&ne durch den Ober- bzw. Unterrand verlassen, werden durch
vertikale Spiegelung an der jeweiligen Grenzflache wieder in die Modellatmosphare gesetzt.

Subskalige turbulente Schwankungen des Windfeldes, die aufgrund der begrenzten Modellauf-
I6sung nicht erfasst werden kénnen, werden mittels eines einfachen Ansatzes parametrisiert,
bei dem zur berechneten neuen Position des Luftpakets eine zufallige Komponente addiert wird
(,,random walk®). Untersuchungen mit ATTILA haben allerdings gezeigt, dass der horizontale
Anteil der subskaligen Turbulenz nur sehr wenig Einfluss auf die Modellergebnisse hat. Aus
diesem Grund und aufgrund der allgemeinen Unsicherheiten beziglich der GrofRenordnung der
horizontalen und vertikalen Diffusivitat der Atmosphére werden subskalige turbulente Wind-
schwankungen oberhalb der Grenzschicht in der aktuellen Version von ATTILA nicht beriick-
sichtigt. Die turbulente Durchmischung innerhalb der planetaren Grenzschicht wird in ATTILA
dadurch parametrisiert, dass zu jedem Zeitschritt alle Luftpakete innerhalb der Grenzschicht
vertikal per Zufall neu verteilt werden. Um eine Anhdufung der Luftpakete in der Grenzschicht
zu verhindern, werden die Pakete innerhalb einer etwas machtigeren Schicht als der Grenz-
schicht vertikal neu verteilt. Somit ist ein Fluss an Luftpaketen von der Grenzschicht in die
freie Atmosphére gewéhrleistet.

Wie bereits erwéhnt sind die Spurenstoffkonzentrationen auf den Mittelpunkten der Luftpake-
te gegeben und man nimmt an, dass die dort gegebenen Konzentrationen repréasentativ fur das
komplette Luftpaket sind. Diese Luftpakete deformieren sich aber im Laufe der Zeit, so dass die
am Mittelpunkt gegebene Konzentration nicht mehr charakteristisch fur die umgebende Luft-
masse ist. Um eine solche Entwicklung zu verhindern, werden benachbarte Luftpakete kontrol-
liert miteinander vermischt. Dazu wird zu jedem Zeitschritt die Spurenstoffkonzentration ¢ in
einem Luftpaket einer Hintergrundkonzentration ¢ durch die Addition des Terms ( c—c)-d an-
genéhert. Die Hintergrundkonzentration ¢ wird als Durchschnitt Giber alle Pakete innerhalb einer
ECHAM-Gitterbox berechnet. Die Starke des Austausches bestimmt ein dimensionsloser Mi-
schungsparameter d. In der Troposphare wird fiir d pauschal ein Wert von 10~ vorgeschrieben,
in der Stratosphére ein Wert von 5-10~4. Alternativ zur pauschalen Festlegung von d, die relativ

' Der Begriff,Luftpaket* ist an dieser Stelle etwas irrefiihrend, da es sich bei den Luftpaketen in ATTILA genau
genommen um Massenpunkte handelt, d.h. die Luftpakete besitzen kein Volumen.
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Abbildung 3.3: Schematische Darstellung der Konvektion in ATTILA. ¢; bezeichnet die Spurenstoffkon-
zentration auf einem Luftpaket, cpox die Konzentration in einer Gitterbox, FUP und F9°" die auf- und
abwartsgerichteten konvektiven Massenfliisse, k den Modelllevel, Amdie Anderung der Spurenstoffmas-
se in einer Gitterbox, nach Reithmeier und Sausen (2002).

willkdrlich ist und den aktuellen Zustand der Atmosphére unberiicksichtigt lasst, gibt es noch
weitere Ansétze, die den Diffusionskoeffizienten d u.a. in Abhdngigkeit von der horizontalen
Windscherung beschreiben. Modellexperimente zum Spurenstofftransport haben allerdings ge-
zeigt, dass die berechneten Verteilungen relativ unempfindlich auf Anderungen von d reagieren.

Die subskalige Konvektion wird in der vorliegenden ATTILA Version nach demselben Verfah-
ren berechnet wie im semi-Lagrangeschen Transportschema. Dazu werden zu jedem Zeitschritt
die folgenden drei Schritte durchgefuhrt (s. Abb. 3.3):

1. Zunéchst werden die Spurenstoffkonzentrationen von den Luftpaketen auf das ECHAM-
Modellgitter Gbertragen, indem die Gesamtmasse des in einer Gitterbox vorhandenen
Spurenstoffs cpox durch die Masse der Gitterbox geteilt wird.

2. Die nun auf dem Modellgitter zur Verfiigung stehenden Konzentrationen dienen als Input
fur das Konvektionsschema in ECHAM (Anhang A.1). Das Konvektionsschema berech-
net auf- und abwértsgerichtete konvektive Spurenstoffmassenfliisse (FUP und F9°%"), die
in eine Anderung der Spurenstoffmasse Am fiir jede Gitterbox umgerechnet werden.

3. Die so berechneten Tendenzen Am werden anschlieBend auf die Luftpakete tbertragen.

Ein Problem stellen dabei ,leere” Gitterboxen dar, d.h. Gitterboxen, in denen sich zu einem
gegebenen Zeitschritt kein Luftpaket befindet. Im Fall einer leeren Gitterbox werden alle kon-
vektiven Massenfliisse aus und in diese Box (FUP und F9°%) auf Null gesetzt. Diese Methode
garantiert Massenerhaltung in den leeren Gitterboxen (Am = 0), verhindert allerdings konvek-
tiven Transport durch solche Gitterboxen. Da leere Gitterboxen hauptséchlich in hohen Breiten
sowohl am Boden als auch in den obersten Modellschichten auftreten, also in Gebieten, in de-
nen subskalige Konvektion sehr selten ist, ist der zu erwartende Effekt klein. Es sei angemerkt,
dass bei dieser Parametrisierung der subskaligen Konvektion die Positionen der Luftpakete nicht
verandert werden.



Kapitel 4

Experimentbeschreibung

Wie bereits in der Einleitung erwéhnt wurde, befasst sich diese Arbeit mit verschiedenen Fra-
gestellungen beziiglich der Wasserdampfverteilung in dem gekoppelten Klima-Chemie-Modell
E39/C. Zu deren Beantwortung werden die in Kapitel 3 beschriebenen Modellwerkzeuge je
nach Fragestellung in unterschiedlichen Konfigurationen eingesetzt. Insgesamt konnen drei An-
wendungsbereiche unterschieden werden: Beurteilung des Modellsystems hinsichtlich seiner
Fahigkeiten die Prozesse und Eigenschaften der realen Atmosphare zu reproduzieren (Modell-
evaluierung), Verbesserung von Modelldefiziten (Transportschema) sowie Prozessstudien zum
Einfluss einer verdnderten Wasserdampfverteilung auf die stratosphérische Ozonchemie. Im
Folgenden werden die verwendeten Modellkonfigurationen und die damit durchgefiihrten Mo-
dellexperimente néher beschrieben (vgl. Tabelle 4.1).

4.1 Modellevaluierung

Im Rahmen der Modellevaluierung in Kapitel 5 und der Analyse der Variabilitat des stratosphé-
rischen Wasserdampfs in Kapitel 7 werden die Modellergebnisse auch mit Beobachtungsdaten
verglichen. Um eine verlassliche Aussage tiber die Modellfahigkeiten und mogliche Unzuléng-
lichkeiten machen zu kdnnen, ist es notwendig eine Modellkonfiguration zu verwenden, die die
atmospharischen Prozesse moglichst realitatsnah simuliert. So beruhen die Modellergebnisse,
die in den Kapiteln 5 und 7 vorgestellt werden, auf zwei transienten Modellsimulationen der
Jahre 1960 bis 1999 bzw. 2000 bis 2019 in denen natiirliche und anthropogene Klimaantriebe
so realistisch wie moglich berticksichtigt wurden. Diese Simulationen wurden mit der inter-
aktiv gekoppelten Version des Klima-Chemie-Modells E39/C durchgefuhrt (s. Abschnitt 3.2).
Zusatzlich beinhaltet die verwendete Modellkonfiguration eine Parametrisierung der Photolyse
bei Sonnenzenitwinkeln grofer als 87.5° (maximal 93°), um den Einfluss der D&mmerung auf
die stratosphérische Ozonchemie zu beriicksichtigen (Lamago et al., 2003).

Bei transienten Modellsimulationen passen sich die vorgeschriebenen Randbedingungen den
beobachteten zeitlichen Verénderungen der realen Atmosphére an. Die Randbedingungen fir
die Vergangenheitssimulation (im Folgenden als CNTL_1999 bezeichnet) basieren auf Beob-
achtungsdaten. Im Fall der transienten Simulation der Jahre von 2000 bis 2019 (CNTL_2019)
beziehen sich die verwendeten Randbedingungen auf das sogenannte A2-Szenario (IPCC, 2001).
Neben dem Anstieg der Treibhausgase und der NOy-Emissionen wurden die Variation der ein-

33
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Tabelle 4.1: Experimentiibersicht.

Kurzbezeichnung Kurzbeschreibung

Modellevaluierung und Trendanalyse:
CNTL_1999 Transiente Simulation der Jahre 1960 bis 1999; Modellevaluierung

Transiente Simulation der Jahre 1982 bis 1999, ohne die Vulkane El Chi-
NOVOLC _ 1999 | chon und Pinatubo; Sensitivitatsstudie zum Einfluss der Vulkanausbri-
che auf den stratospharischen Wasserdampftrend

Zeitscheibenexperiment Jahr 1990 mit Wasserdampfproduktionsraten
CH4 1990 der Jahre 1980 bis 1999 aus CNTL_1999, Sensitivitatsstudie zum Bei-
trag der Methanoxidation zum stratospharischen Wasserdampftrend

Transiente Simulation der Jahre 2000 bis 2019; Abschéatzung der zukunf-

CNTL_2019 tigen Entwicklung der stratospharischen Wasserdampfverteilung

Verbesserung von Modelldefiziten — Transportschema:
E4/SLT Feuchtetransport mit semi-Lagrangeschem Transportschema (SLT)
E4/ATTILA Feuchtetransport mit rein Lagrangeschem Transportschema ATTILA

Einfluss der Wasserdampfverteilung auf den Ozonhaushalt:

CNTL Kontrolllauf Jahr 2000, ohne H,O-St6rung

Zeitscheibenexperiment Jahr 2000, +2 ppmv H,O-Stérung (kurzfristig,
VOLC

Vulkanausbruch)
H20 1 Zeitscheibenexperiment Jahr 2000, +1 ppmv H,O-Stérung (langfristig)
H20 5 Zeitscheibenexperiment Jahr 2000, +5 ppmv H,O-Stoérung (langfristig)

gestrahlten Sonnenenergie im ca. 11-jahrigen Sonnenfleckenzyklus, die QBO sowie die drei
groRten Vulkanausbrtiche der vergangenen 40 Jahre, Agung (1963), El Chichon (1982) und Pi-
natubo (1991) berucksichtigt, um das Verhalten der Atmosphére in diesem Zeitraum maoglichst
realistisch zu simulieren. Die Simulation CNTL_1999 ist die erste Simulation mit einem gekop-
pelten Klima-Chemie-Modell der Troposphare und der Stratosphére, in der auch die natirlichen
Variationen realitatsnah beschrieben sind. Eine detaillierte Beschreibung sowie ausgewahlte Er-
gebnisse dieses Modellexperiments sind in Dameris et al. (2005) zu finden.

Zusétzlich zu den beiden genannten transienten Simulationen CNTL_1999 und CNTL_2019
wurden zwei Sensitivitatsexperimente durchgefuhrt:

e Die Simulation NOVOLC _1999 dient als Sensitivitatsexperiment zum Einfluss der Vul-
kanausbriiche auf den stratosphérischen Wasserdampftrend (s. Kapitel 7). NOVOLC_1999
ist eine transiente Simulation der Jahre 1982 bis 1999, die sich von CNTL_1999 einzig
und allein darin unterscheidet, dass die Ausbriiche der Vulkane El Chichon 1982 und
Pinatubo 1991 nicht bericksichtigt wurden. Die tbrigen Randbedingungen sowie Kli-
maantriebe sind in CNTL_1999 und NOVOLC 1999 identisch.
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e Ziel des zweiten Sensitivitatsexperiments CH4_ 1990 ist es, den Beitrag der ansteigen-
den Methanemissionen auf den stratosphdrischen Wasserdampfgehalt in CNTL_1999 zu
quantifizieren. Zu diesem Zweck wurden die Wasserdampfproduktionsraten aufgrund der
Methanoxidation in CNTL_1999 fiir die Jahre 1980 bis 1999 archiviert und in CH4_1990
als Randbedingungen vorgeschrieben. Nach 10 Jahren Einschwingzeit mit konstanter
Wasserdampfproduktion steigen die Wasserdampfproduktionsraten in den folgenden 20
Modelljahren jahrlich geméal den Ergebnissen der Simulation CNTL_1999 an. Die Si-
mulation CH4_1990 wurde im quasi-stationdren Zustand integriert (Zeitscheibenexperi-
ment), d.h. die Ubrigen Randbedingungen wurden Uber den gesamten Integrationszeit-
raum konstant gehalten und reprasentieren das Jahr 1990. Fur die Simulation CH4_1990
wurde die nicht-interaktiv gekoppelte Modellversion von E39/C verwendet.

Im folgenden werden die in den Klimasimulationen verwendeten Randbedingungen und be-
ricksichtigten Klimaantriebe naher beschrieben:

Treibhausgase und stratospharischer Chlorgehalt

In Abbildung 4.1 ist der zeitliche Verlauf der wichtigsten Treibhausgase CO,, N2,O und CHyg,
des stratospharischen anorganischen Chlorgehalts Cly (= CIOx + HCI + CIONO; + FCKWs)
sowie verschiedener anthropogener und natiirlicher NOy-Emissionen fiir die Jahre von 1960 bis
2019 dargestellt. Die Zunahme der Treibhausgase folgt den Angaben in IPCC (2001). Die Ab-
schétzungen des zukinftigen stratosphérischen Chlorgehalts basieren auf den Vereinbarungen
zur Reduzierung der FCKW-Emissionen (Kopenhagen-Protokoll 1992) (WMO, 1999). Zwi-
schen 1999 und 2019 nimmt der stratospharische Chlorgehalt um etwa 17% ab.

Anthropogene NOy-Emissionen

In den Modellsimulationen werden verschiedene natirliche und anthropogene Stickoxidquellen
berucksichtigt. Die Basis fur die vorgeschriebenen NOy-Emissionen aus Industrie und Verkehr
bildet der Global Emission Inventory Activity (GEIA)-Datensatz fiir das Jahr 1985 mit einer
globalen NOy-Emissionsrate von 21 Tg(N)/yr (Benkovitz et al., 1996). Nach Matthes (2003b)
betragt dabei der Anteil des StralRenverkehrs etwa 30%. Die globalen Wachstumsraten folgen
den Angaben in IPCC (2001). Da der GEIA-Datensatz keine globalen Informationen zu den
NOy-Emissionen aus dem Schiffsverkehr enthalt, basieren die verwendeten Schiffsemissionen
auf einem Datensatz nach Corbett et al. (1999), wobei fiir den Zeitraum 1970 bis 2000 die
Wachstumsraten aus Kohler (2003) verwendet wurden. Fir die Zukunft wurde angenommen,
dass die Anzahl der Schiffe weiterhin leicht zunimmt. Wie in Abbildung 4.1 zu erkennen ist,
nehmen die Stickoxidemissionen aus dem Schiffsverkehr ab 2008 wieder leicht ab. Dieses Ver-
halten ist auf MalRnahmen zur Reduzierung der NOy-Emissionen zuriickzufihren (H. W. Kéh-
ler, personliche Mitteilung). Die durch den Flugverkehr entstehenden NOx-Emissionen basie-
ren auf Emissionsdatensatzen fir die Jahre 1990 und 2015 (Schmitt und Brunner, 1997). Fir
die Zeit vor 1990 wurden die Stickoxidemissionen aus dem Flugverkehr geméal3 IPCC (1999)
extrapoliert, wahrend die Emissionen flr den Zeitraum zwischen 1990 und 2015 bzw. fir die
Periode nach 2015 exponentiell interpoliert bzw. extrapoliert wurden.

Natirliche NOy-Emissionen

Die Verbrennung von Biomasse flihrt zur Emission zahlreicher Spurenstoffe wie CO, N,O,
Kohlenwasserstoffe und NO, wobei im Modell nur die Stickoxidemissionen berticksichtigt wer-
den. Die vorgeschriebenen NOy-Emissionen aus der Biomassenverbrennung basieren auf den
Abschétzungen von Hao et al. (1990). Zwischen 1960 und 2020 steigen die Stickoxidemissio-
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Abbildung 4.1: Zeitreihe der verschiedenen Randbedingungen in den transienten Simulationen von
1960 bis 2019. a) Volumenmischungsverhéltnisse der Treibhausgase CO» [ppmv], CH4 [ppmv] und
N2O [ppbv] sowie des anorganischen Chlors in der Stratosphére Cly [ppbv]. b) Stickoxidemissionen
aus verschiedenen natirlichen und anthropogenen Quellen [Tg(N)/yr]. Die Flugverkehrsemissionen
sind zur besseren Darstellung um den Faktor 10 berhdht, Industrieemissionen um den Faktor 10 er-
niedrigt. ¢) Sonnenaktivitat dargestellt als Stérke des solaren 10.7 cm Flusses [sfu] (solar flux unit,
1 sfu=1x10~2m~2Hz1). Die vertikalen Linien markieren den Zeitpunkt des Ausbruchs der Vulkane

Agung (1963), EI Chichon (1982) und Pinatubo (1991).
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nen aus der Biomassenverbrennung von 6.3 Tg(N)/yr auf 7.5 Tg(N)/yr an, was einer Wachs-
tumsrate von etwa 0.3%/yr entspricht (IPCC, 1999). Eine weitere wichtige NOx-Quelle bilden
Blitze. In der verwendeten Modellversion erfolgt die Parametrisierung der Blitze nach Grewe
et al. (2001), die die Blitzrate an den vertikalen Massenaustausch innerhalb einer konvektiven
Wolke gekoppelt haben. Dabei wurde die Parametrisierung soweit angepasst, dass die mittlere
Stickoxidproduktion 5.16 Tg(N)/yr betragt. Die Berechnung der aktuellen Stickoxidemissionen
aus Blitzen erfolgt direkt wahrend der Modellsimulation. Zu den nattrlichen Stickoxidquellen
gehdren neben Biomassenverbrennung und Blitzen auch mikrobiologische Prozesse in Boden.
Fur deren globale NOy-Produktion wird der konstante Wert 5.6 Tg(N)/yr angenommen (Yienger
und Levy, 1995).

Meeresoberflachentemperaturen

Die Meeresoberflachentemperaturen sowie die Meereisbedeckung werden als Monatsmittel-
werte vorgeschrieben und basieren fir die Jahre 1960 bis 1999 auf dem globalen Datensatz
HadISST1 des UK Met Office Hadley Centre, der verschiedene Satelliten- und In-situ-Messdaten
zusammenfasst (Rayner et al., 2003). Fir die Jahre 2000 bis 2019 stammen die Meeresoberfla-
chentemperaturen aus einer Langzeitsimulation der Jahre 1860 bis 2100 mit dem gekoppelten
Ozean-Atmosphéren-Modell des Hadley Centre (Williams et al., 2001). Dabei wurden die Mo-
dellergebnisse an die verfligbaren Beobachtungen angepasst, indem die simulierten Anomalien
zu den Beobachtungsdaten addiert werden (Anomaliekopplung). Dadurch wird ein moglichst
gleichmaRiger Ubergang zwischen Beobachtungen und ,,Vorhersagen* gewahrleistet.

QBO

Die Parametrisierung der QBO erfolgt durch beobachtete Zonalwinde in der &quatorialen un-
teren Stratosphdare. Dabei wird der simulierte Zonalwind im Bereich zwischen 20°N und 20°S
und zwischen 90 hPa und dem Modelloberrand mittels eines linearen Relaxationsverfahrens
(,,nudging®“) an die Beobachtungen angendhert. Die Relaxationszeit betragt dabei 7 Tage. Fir
die Zukunftssimulation CNTL_2019 werden die beobachteten Zonalwinde der Jahre 1965 bis
1984 fur die Parametrisierung der QBO verwendet. Dieser Zeitraum wurde ausgewahlt, um
einen Sprung in der QBO-Phase zwischen den Jahren 1999 und 2000 zu vermeiden. Aul3erdem
ist der Zeitraum 1965 bis 1984 nur sehr wenig von Vulkanausbriichen beeinflusst.

Sonnenaktivitat

Die Variation der eingestrahlten Sonnenenergie mit einer Periode von 11 Jahren, der soge-
nannte Sonnenfleckenzyklus, beeinflusst den Strahlungshaushalt und somit die Dynamik der
Atmosphare. Die Parametrisierung der Sonnenaktivitat erfolgt in den beiden transienten Mo-
dellsimulationen CNTL_1999 und CNTL_2019 anhand des solaren 10.7 cm Flusses (Daten:
http://www.drao.nrc.ca/icarus/www/maver.txt). Fur die Zukunftsimulation wurde die Zeitreihe
zwischen den Jahren 1957 und 1977 wiederholt. Bei der Fortsetzung dieser Zeitreihe wurde
darauf geachtet, dass zwischen 1999 und 2000 kein plotzlicher Sprung in der Stérke des solaren
10.7 cm Flusses auftritt und dass nach Méglichkeit Sonnenaktivitatszyklen mittlerer Starke fr
die Zukunftssimulation verwendet werden (s. Abb. 4.1c).

Vulkanausbriiche

Vulkanausbriiche emittieren grofie Mengen an SO, (Schwefeldioxid) direkt in die untere Strato-
sphéare, welches schnell in Sulfat-Aerosole umgewandelt wird. Dieser zusatzliche Aerosolgehalt
bewirkt eine verstarkte Absorption terrestrischer sowie solarer Strahlung im nahen Infrarotbe-
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reich und fuhrt damit zu einer Erwarmung der unteren Stratosphéare. Aullerdem wird die Chemie
der Stratosphére beeinflusst, da mehr Aerosol-Oberflachen fiir heterogene Reaktionen (s. Ab-
schnitt 2.3.2) zur Verfugung stehen. In den Modellsimulationen wird der Einfluss der Vulkan-
ausbriiche auf die Atmosphére in Form von zusétzlichen Heizraten und Aerosol-Oberflachen
parametrisiert. Die Heizraten stammen aus einer Modellsimulation der beiden Jahre nach dem
Ausbruch des Pinatubo im Jahr 1991 mit dem GCM ECHAM4, wobei beobachtete Aerosol-
verteilungen verwendet wurden (Kirchner et al., 1999). Verschiedene Studien deuten darauf
hin, dass die stratosphérischen Temperatursignale der drei genannten Vulkanausbriiche von ver-
gleichbarer Starke waren (z.B. Labitzke, 1994). Deswegen und aufgrund der wenigen verfiig-
baren Informationen Uber die beiden friheren Vulkanausbriiche, wurden die fur den Pinatubo-
Ausbruch berechneten Heizraten unverandert auch fur die Ausbriiche des Agung und des El
Chichon verwendet.

Der verwendete Datensatz fur die Oberflachendichte der Sulfat-Aerosole basiert auf verschiede-
nen Satellitenmessungen und umfasst die Jahre 1979 bis 1995 (WMO, 2003), d.h. der Ausbruch
des Vulkans Agung im Jahr 1963 ist in diesem Datensatz noch nicht enthalten. Um diese Liicke
zu schlieBen, wurden die Beobachtungen der Jahre 1982 bis 1985 nach dem Ausbruch des El
Chichon fir die fehlenden Jahre 1963 bis 1966 verwendet, wobei die unterschiedliche geo-
graphische Lage der beiden Vulkane, die Hohe der Eruptionswolke und der unterschiedliche
stratosphéarische Aerosol-Hintergrund berticksichtigt wurden. Fir die restlichen fehlenden Jah-
re vor 1979 wurde die Verteilung fur 1979 verwendet, fur die fehlenden Jahre nach 1995 die
Verteilung des Jahres 1995, um einen geschlossenen Datensatz fiir den Zeitraum 1960-1999 zu
erhalten. Die Jahre 1979 und 1995 wurden zum Auffullen der Datenliicken ausgewéhlt, da der
stratosphérische Aerosolgehalt in diesen Jahren der Hintergrundverteilung am ahnlichsten war.
In der Zukunftssimulation wurden keine Vulkanausbriiche berucksichtigt.

4.2 \erbesserung von Modelldefiziten — Transportschema

Kapitel 6 beschaftigt sich mit der Frage, inwieweit die numerische Eigenschaften des verwen-
deten Advektionsschemas die simulierte Wasserdampfverteilung beeinflussen. Dazu werden
zwei Modellsimulationen miteinander verglichen, die sich nur in der Advektion von spezifi-
scher Feuchte und Wolkenwasser unterscheiden. In der Simulation E4/SLT wurde der Trans-
port von spezifischer Feuchte und Wolkenwasser mit dem operationellen semi-Lagrangeschen
Transportschema nach Williamson und Rasch (1994) durchgefihrt, wahrend in der Simulation
E4/ATTILA spezifische Feuchte und Wolkenwasser mit dem rein Lagrangeschen Advektions-
schema ATTILA transportiert wurden. Bei Fragestellungen, die wie in diesem Fall rein tech-
nischer Natur sind und bei denen die Bewertung der Ergebnisse nicht in erster Linie Uber
einen Vergleich mit Beobachtungsdaten erfolgt, ist die Verwendung eines Basismodells, das
die grundlegenden atmosphéarischen Vorgénge erfasst, ausreichend. Erweiterungen zum Basis-
modell, wie sie in den transienten Simulationen verwendet wurden, benétigen zum einen sehr
viel Rechenzeit und flihren unter Umstédnden zu unerwiinschten Rickkopplungseffekten. Aus
diesen Griinden wurde fur die Simulationen E4/SLT und E4/ATTILA die Standardversion des
Klimamodell E39 ohne Chemie verwendet.

Um spezifische Feuchte und Wolkenwasser Lagrange transportieren zu kénnen, waren zunachst
einige Erweiterungen in ATTILA notwendig, die nun kurz beschrieben werden. Wie in Ab-
schnitt 3.3 bereits erwahnt wurde, erfolgt die Berechnung der Konvektion in ATTILA analog
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Initialisierung : ECHAM-Gitter — Luftpakete
(nur 1. Zeitschritt) g =0gs, i=1,...,n
-

I Lagrangescher Transport I

Luftpakete — ECHAM-Gitter
de= 13" .0

Auffiillen der leeren Gitterboxen
N =0 deB = UNachbarGB, n#£0

Modellphysik
Berechnung Aggg

Leere Gitterbox, n=0:

AdNachbarGB, n£0 =
AQNachbarGB, n£0 +A0GE,n=0

Schleife tiber Zeitschritte

Ages ECHAM-Gitter — Luftpakete

Bee  fglsAges > 0
AQi{ n Ges = U,

_Gi_Adee
s no sonst

Update Luftpakete
Gi = 0 +Aqg;

Abbildung 4.2: Schematische Darstellung der Lagrangeschen Behandlung der Feuchteadvektion mit AT-
TILA. Die Indizes i und GB bezeichnen die Luftpakete bzw. die ECHAM-Gitterboxen, n ist die Anzahl
der Luftpakete in der Gitterbox GB, q und Aq bezeichnen die spezifische Feuchte bzw. deren Tendenzen.

zum semi-Lagrangeschen Transportschema, d.h. die Spurenstoffkonzentrationen in den Luftpa-
keten werden auf das ECHAM-Modellgitter tbertragen. Im Fall von Wasserdampf und Wol-
kenwasser erfolgt zusatzlich die Berechnung der Wolkenphysik und der Strahlung auf dem
ECHAM-Modellgitter. Wéhrend bei passiven Spurenstoffen leere Gitterboxen bei der Berech-
nung der physikalischen Prozesse kein Problem darstellen, sind leere Gitterboxen im Fall von
Wasserdampf physikalisch sinnlos und missen deswegen ,,aufgefillt* werden. Im Gegenzug
miissen die Anderungsraten, die von der Physikroutine berechnet werden, auch vollstiandig um-
gesetzt werden, da sonst kinstliche Quellen und Senken in das Modell eingebaut werden. Spe-
zifische Feuchte und Wolkenwasser erfordern somit eine etwas andere Behandlung als passive
Spurenstoffe. Soweit es nicht gesondert erwihnt wird, sind die vorgenommenen Anderungen
fur Wolkenwasser und spezifische Feuchte identisch. In Abbildung 4.2 ist die Feuchteadvektion
mit ATTILA schematisch dargestellt.

Zur Initialisierung der Luftpakete wird jedem Luftpaket die spezifische Feuchte der Gitterbox,
in der es sich gerade befindet, zugeschrieben. Nachdem der Transport der Luftpakete erfolgt ist,
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wird die spezifische Feuchte auf das ECHAM-Gitter ibertragen. Der Feuchtegehalt einer Git-
terbox bestimmt sich aus dem Mittelwert Gber alle in dieser Gitterbox befindlichen Luftpakete.
Gitterboxen, in denen sich kein Luftpaket befindet, mussen ,,aufgeftllt” werden. Dazu wird
einer leeren Gitterbox die spezifische Feuchte der nachsten ,,vollen* Gitterbox zugeschrieben.
Durch einen geeigneten Algorithmus wird verhindert, dass gerade in der untersten Tropospha-
re zu viel Feuchte von mittleren Breiten in die Polargebiete transportiert wird. Das Problem
der leeren Gitterboxen tritt hauptsachlich in den polaren Breiten der Troposphare als auch der
Stratosphare auf (Reithmeier und Sausen, 2002). Da in diesen Gebieten der Wolkenwasserge-
halt eher gering ist, werden leere Gitterboxen im Fall von Wolkenwasser nicht aufgefullt. So
wird eine kiinstliche Wolkenwasserquelle im Modell unterdriickt. Die Anderungsraten (Ten-
denzen) fur die spezifische Feuchte mussen im Anschluss an die Berechnung der Modellphysik
vom ECHAM-Gitter auf die Luftpakete Gbertagen werden. Aus Kontinuitatsgriinden werden
die Anderungsraten, die sich auf eigentlich leere Gitterboxen beziehen, zu den Anderungsraten
der nichsten vollen Gitterbox addiert. SchlieBlich werden die Anderungsraten auf die einzelnen
Luftpakete innerhalb einer Gitterbox aufgeteilt: Positive Anderungsraten werden gleichmiBig
auf die einzelnen Luftpakete verteilt, negative Tendenzen proportional zum Verhéltnis zwischen
der spezifischen Feuchte des Luftpakets und der Gitterbox, um das Auftreten negativer spezifi-
scher Feuchten in den Luftpaketen zu verhindern. Die Aktualisierung der Feuchtewerte in den
Luftpaketen beendet einen Integrationszeitschritt.

Die beiden Modellsimulationen E4/SLT und E4/ATTILA wurden im quasi-stationdren Zustand,
d.h. unter Festhaltung der Randbedingungen, integriert (sogenannte Zeitscheibenexperimente).
Die Simulationsdauer betragt jeweils 16 Jahre, wobei die ersten 4 Jahre Einschwingzeit sind
und zur Auswertung nicht herangezogen werden. Im Gegensatz zu transienten Simulationen
stellen die einzelnen Modelljahre bei Zeitscheibenexperimenten verschiedenen Realisationen
eines Jahres dar, wodurch die inter-annuale (Jahr zu Jahr) Variabilitat berticksichtigt wird. Die
verwendeten Randbedingungen reprasentieren die Atmosphére zu Beginn der 1990er Jahre.
Die vorgeschriebenen Treibhausgasmischungsverhaltnisse betragen 353 ppmv CO», 1.72 ppmv
CHg und 310 ppbv N,O. Fir die Strahlungsrechnungen wird eine modellinterne Ozonverteilung
verwendet, die aus Gesamtozonséulen nach London et al. (1976) und der Hohe des Ozonmaxi-
mums nach Wilcox und Belmont (1977) abgeleitet wird. Die vorgeschriebenen Meeresoberfla-
chentemperaturen folgen Gates (1992).

4.3 Prozessstudien zum Einfluss der Wasserdampfverteilung
auf die Ozonchemie

In Kapitel 8 wird der Einfluss eines sich verdndernden Wasserdampfgehalts auf die stratospha-
rische Ozonchemie untersucht. Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfgehalts be-
einflussen den stratospharischen Ozonhaushalt in zweifacher Hinsicht: Zum einen greift ein
verénderter stratospharischer HOx-Gehalt direkt in die stratosphérische Ozonchemie ein. Zum
anderen wird aufgrund der Strahlungswirkung von Wasserdampf die atmosphérische Zirkula-
tion verandert, was zusatzlich eine dynamisch induzierte Verdnderung der Ozonverteilung zur
Folge hat. Bei einem Modellexperiment wie der transienten Modellsimulation CNTL_1999,
die mit der interaktiv gekoppelten Version von E39/C gerechnet wurde, ist es somit nicht mog-
lich den Anteil an der Veranderung des stratosphérischen Ozongehalts zu bestimmen, der al-
lein durch die veranderte Chemie von einer Wasserdampfanderung verursacht wird. Um ein
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Abbildung 4.3: Differenz des klimatologisch gemittelten simulierten Gesamtozons zwischen der nicht-
interaktiv gekoppelten und der interaktiv gekoppelten Modellversion von ECHAM4.L39(DLR)/CHEM,
Einheit: DU. Links: Nicht-interaktiv gekoppelte Version mit fehlerbehafteter modellinterner Ozonvertei-
lung Osintern, rechts: nicht-interaktiv gekoppelte Version mit verbesserter Ozonverteilung O3 exern-

besseres Verstandnis der Kopplungsprozesse zwischen atmospharischer Dynamik und Chemie
zu erlangen, wurde im Rahmen dieser Arbeit eine Methode entwickelt, mit der Ozonverande-
rungen aufgrund einer stratospharischen Wasserdampfstorung bei unveranderter Meteorologie
untersucht werden kénnen. Diese Methode beruht auf der Unterscheidung zweier Wasserdampf-
felder: Hintergrund und Stérung. Die Strahlungsrechnungen erfolgen mit der ungestorten Hin-
tergrundverteilung, die in den verschiedenen Simulationen unveréndert bleibt. Zur Berechnung
der chemischen Reaktionen wird ein gestortes Wasserdampffeld verwendet:

|'|20Dynamik = HZOHintergrund
H2Ochemie = HZOHintergrund+H208t0rung

Die Wasserdampfstérung wird dabei als gewohnlicher Tracer transportiert. Um eine Wasser-
dampfstérung moglichst realistisch zu simulieren, muss sie dieselben physikalischen Quellen
und Senken durchlaufen wie die Hintergrundverteilung. Dazu gehéren Konvektion, Kondensati-
on bzw. Verdunstung, Niederschlag und turbulenter Vertikalaustausch. Hierzu wird ein linearer
Ansatz gewahlt, d.h. wenn 10% des Hintergrundwasserdampfs durch Niederschlag aus einer
Gitterbox entfernt werden, werden analog 10% der Wasserdampfstérung aus der Gitterbox ent-
fernt. Mit Hilfe dieser Methode wird der Einfluss unterschiedlicher Wasserdampfstérungen auf
die Ozonchemie untersucht. Alle Simulationen wurden mit der nicht-interaktiv gekoppelten
Version von E39/C durchgefiihrt.

Um auch mit der nicht-interaktiv gekoppelten Modellversion mdglichst realitdtsnahe Ergeb-
nisse zu erreichen, wurde die chemische Wasserdampfproduktion aufgrund der Methanoxida-
tion mittels einer vorgeschriebenen Klimatologie parametrisiert. Ebenso wurde fur die Strah-
lungsrechnungen anstatt der fehlerbehafteten modellinternen Ozonverteilung (O3 intern), die auf
Gesamtozonsaulen nach London et al. (1976) und einer Vertikalverteilung nach Wilcox und
Belmont (1977) basiert, eine realistischere Ozonverteilung verwendet (O3 exern), Welche der
mit dem interaktiv gekoppelten Modell simulierten Ozonverteilung entspricht (s. Abb. 5.17).
In Abbildung 4.3 ist die Differenz des Gesamtozons zwischen der nicht-interaktiv gekoppelten
und der interaktiv gekoppelten Modellversion von E39/C gezeigt, wobei sich die links gezeigte
Differenz bei Verwendung der modellinternen Standardozonverteilung Ogzintern fUr die Strah-
lungsrechnungen ergibt und die rechts gezeigte Differenz bei Verwendung der verbesserten
Ozonverteilung Oz e¢ern. IM Fall der Standardozonverteilung Osintern €rgeben sich deutliche
Unterschiede zwischen der interaktiv und der nicht-interaktiv gekoppelten Modellversion: In
mittleren und hohen Breiten tberschétzt die nicht-interaktiv gekoppelte Modellversion die mit
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Tabelle 4.2: Stickoxidemissionen fir das Jahr 2000, Wachstumsraten gemaf IPCC (2001).

Quelle Globale Quellstarke (Tg(N)/yr) | Referenz

Flugzeuge 0.7 Schmitt und Brunner (1997)
Blitze ~5 Grewe et al. (2001)
Industrie und Verkehr 33.0 Benkovitz et al. (1996)
Bdden 5.6 Yienger und Levy (1995)
Biomassenverbrennung 7.1 Hao et al. (1990)

der interaktiv gekoppelten Modellversion simulierten Gesamtozonwerte um 20 bis etwa 60 DU,
wobei die Abweichungen zum Nordpol hin zunehmen. In den Tropen sowie auf der Stidhemi-
sphére fallen die Abweichungen mit 10 bis 20 DU geringer aus. Die Verwendung der realitatsna-
hen Ozonverteilung O3 exern bewirkt eine deutlich bessere Ubereinstimmung der Gesamtozon-
werte zwischen der interaktiv und der nicht-interaktiv gekoppelten Modellversion, insbesondere
auf der Nordhemisphére. Insgesamt liegen die Unterschiede zwischen beiden Modellversionen
nur noch zwischen 10 und 25 DU. Mit den oben erwahnten Erweiterungen zur nicht-interaktiv
gekoppelten Modellversion wie Parametrisierung der Methanoxidation und Verwendung einer
externen, realitdtsnahen Ozonverteilung flr die Strahlungsrechnungen lassen sich nun zur inter-
aktiv gekoppelten Modellversion konsistente Ergebnisse erzielen. Eine Evaluierung der mit der
interaktiv gekoppelten Modellversion simulierten Ozonverteilung findet sich in Kapitel 5.3.

Idealisierte Wasserdampfstdrungen

Es wurden drei unterschiedliche idealisierte Wasserdampfstérungen simuliert, zwei langfristi-
ge Stérungen und eine kurzfristige Stérung, wobei die Wasserdampfstorungen auf die Region
oberhalb von 200 hPa beschrankt sind. In den Modellsimulationen H20O 1 und H2O_5 wurde
wéhrend der kompletten Simulationsdauer von 11 Jahren eine Wasserdampfstérung von 1 ppmv
bzw. 5 ppmv in der tropischen unteren Stratosphére zwischen 30°N und 30°S und zwischen
95 hPa und 60 hPa fixiert und somit eine langfristige Wasserdampfanderung in der unteren
Stratosphére simuliert (s. Abb. 8.6).

Die Simulation VOLC hingegen dient der Untersuchung eines kurzfristigen Anstiegs des stra-
tosphérischen Wasserdampfgehalts wie er z.B. nach einem Vulkanausbruch beobachtet wird.
Dazu wurde ein Ensemble von 5 1-Jahres-Simulationen gerechnet, wobei jede Simulation im
Juli beginnt. Wahrend der Monate Juli und August wurde in der tropischen unteren Stratosphare
eine Wasserdampfstérung von 2 ppmv fixiert. In den verbleibenden 10 Monaten wurde die wei-
tere Emission von Wasserdampf in der unteren Stratosphére gestoppt. Die Lebensdauer, d.h. die
Zeit bis eine solche Wasserdampfstérung nur noch zu dem Bruchteil 1/e vorhanden ist, betragt
etwa zwei Monate (s. Abb. 8.2).

Als Kontrollexperiment dient die Simulation CNTL, welche ohne Wasserdampfstorung durch-
geflhrt wurde. Alle 4 Modellexperimente wurden im quasi-stationdren Zustand tber 11 Modell-
jahre integriert, wobei die ersten 5 Jahre als Einschwingzeit verwendet wurden. Die modellierte
Meteorologie der Stérungsexperimente ist mit der des Kontrollexperiments identisch. Die vor-
geschriebenen Treibhausgasmischungsverhéltnisse flr das Jahr 2000 betragen 375 ppmv CO»,
1.76 ppmv CH4 und 316 ppbv N»O. Der stratosphérische Chlorgehalt betragt 2.7 ppbv. Die
vorgeschriebenen Stickoxidemissionen sind in Tabelle 4.2 aufgefihrt.



Kapitel 5

Modellklimatologie und ihre Evaluierung

Um mit einem Klimamodell belastbare Aussagen uber die zukinftige Klimaentwicklung oder
uber den Einfluss verschiedener Faktoren, wie z.B. den Emissionen aus dem Luftverkehr, auf
das Klimasystem machen zu kénnen, ist es notwendig, das Modellsystem hinsichtlich seiner Fa-
higkeit zu untersuchen, die relevanten dynamischen und chemischen Prozesse zu reproduzieren,
und etwaige Modelldefizite aufzudecken. Hierzu werden in diesem Kapitel Modellergebnisse
mit verschiedenen Beobachtungsdaten verglichen bzw. mit den Ergebnissen anderer Model-
le diskutiert. Eine grundlegende Evaluierung des Modellsystems E39/C wurde bereits in Hein
et al. (2001) durchgefiihrt. Teile davon werden in diesem Kapitel kurz wiedergegeben, da im
weiteren Verlauf der Arbeit darauf Bezug genommen wird. Der Schwerpunkt der vorliegenden
Modellevaluierung liegt auf der Wasserdampfverteilung in der oberen Troposphére und unteren
Stratosphéare (UT/LS) sowie auf den dafur relevanten dynamischen und chemischen Prozessen.
Soweit nicht anders erwahnt, beziehen sich die vorgestellten Modellergebnisse auf die letzten
10 Jahre (1990-1999) der transienten Modellsimulation CNTL_1999 (s. Kapitel 4.1).

Der folgende Abschnitt beschaftigt sich zunéchst mit der Dynamik der Modellatmosphére in
Form der Temperaturverteilung (Abschnitt 5.1.1), der residualen Meridionalzirkulation (Ab-
schnitt 5.1.2) sowie des Stratosphéaren-Troposphéren-Austausches (Abschnitt 5.1.3). Die Was-
serdampfverteilung im UT/LS-Bereich wird anschlielend in Abschnitt 5.2 mit HALOE- und
MLS-Daten verglichen. Desweiteren werden die fiir die modellierte Wasserdampfverteilung
verantwortlichen Prozesse vorgestellt. Abschnitt 5.3 beinhaltet schlieBlich eine kurze Zusam-
menfassung der Modellvalidierung von Hein et al. (2001) bzw. Schnadt (2001) hinsichtlich der
modellierten Ozonverteilung. Die Validierung der modellierten Ozonverteilung erfolgt in Zu-
sammenhang mit den in dieser Arbeit durchgefiihrten Studien zur Bedeutung einer veradnderten
Wasserdampfverteilung fiir die stratospharische Ozonchemie (Kapitel 8).

5.1 Dynamische Grol3en

5.1.1 Zonal gemittelte Temperaturverteilung

In Abbildung 5.1 wird die langjéhrig und zonal gemittelte modellierte Temperaturverteilung
fur die Monate Januar und Juli mit Beobachtungsdaten verglichen. Als Beobachtungen wer-
den Reanalysedaten des ECMWF (ERA) verwendet (Gibson et al., 1997). Die ERA-Daten bil-

43
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Abbildung 5.1: Zonal und klimatologisch gemittelte Temperaturverteilung fir Januar (links) und Juli
(rechts), Einheit: K. a) E39/C, b) Beobachtung (ERA), c) Differenz Modell-Beobachtung. Positive (ne-
gative) Differenzen bezeichnen eine zu warme (kalte) Modellatmosphare.

den einen globalen Datensatz von dynamischen GroRen wie der Temperatur oder des Windfel-
des, mit dem es maglich ist, globale Zirkulationsmodelle zu validieren. Aufgrund der &uferst
aufwendigen Assimilation von Beobachtungsdaten, die im ECMWF-Modell nach dem besten
Stand des Wissens betrieben wird, stellen die Reanalysen eine bestmdégliche Beschreibung der
Atmosphére dar. In Regionen mit geringer Beobachtungsdichte, also tiber den Ozeanen, in den
Tropen oder in polaren Breiten der Stidhemisphére, sind die ERA-Daten allerdings als Kkritisch
zu betrachten, da die Analysen in diesen Gebieten hauptséchlich aus den Simulationsergebnis-
sen des ECMWEF-Modells bestehen.

Quialitativ wird die mittlere Temperaturverteilung vom Modell gut wiedergegeben. Die hoch-
sten Temperaturen treten verbunden mit der grofiten solaren Einstrahlung in den Tropen am
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Abbildung 5.2: Klimatologisch gemittelte Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause fir Ja-
nuar in E39/C. Das Konturintervall betrégt 2 K.

Erdboden auf. In Richtung der Pole und mit zunehmender Hohe nimmt die Temperatur ab. Im
Bereich der tropischen Tropopause erstreckt sich ein relatives Minimum von etwa 30°S bis
30°N mit Temperaturen von weniger als 200 K. In der jeweiligen Sommerhemisphére sowie
in tropischen bis mittleren Breiten der Winterhemisphére nehmen die Temperaturen oberhalb
des Temperaturminimums mit der Hohe zu. Die winterliche polare Stratosphére kennzeichnet
dagegen ein ausgepragtes Temperaturminimum, das auf fehlende solare Einstrahlung wéhrend
der Polarnacht zurtickzufthren ist.

In der Troposphare sind die Abweichungen zwischen Modell- und Reanalysedaten groRten-
teils geringer als 2 K. Im Bereich der tropischen UT/LS zeigt das Differenzenbild nahezu ein
vertikales Dipolmuster. In der oberen Troposphare ist das Modell um etwa 2 K zu warm, wéh-
rend die modellierten Temperaturen im Hohenbereich zwischen 100 hPa und 50 hPa um etwa
2 K zu niedrig sind. Im Vergleich mit den Reanalysedaten liegt demnach die mittlere tropische
Modelltropopause zu hoch.

Gerade im Bereich der tropischen Tropopause spielt die Temperatur fur die Dehydrierung der
in die Stratosphare eintretenden Luftmassen und damit fiir den stratospharischen Wasserdampf-
gehalt eine wichtige Rolle. Die niedrigsten Temperaturen an der tropischen Tropopause treten
im Modell in Ubereinstimmung mit Beobachtungen im Nordwinter auf. In Abbildung 5.2 ist
die modellierte Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause fur Januar gezeigt. Die
Cold Point-Tropopause bezeichnet das Temperaturminimum in der vertikalen Saule und wird
im Folgenden auch mit CPT abgekirzt. In Ubereinstimmung mit Beobachtungsdaten (Newell
und Gould-Stewart, 1981; Zhou et al., 2001b) zeigen sich die tiefsten Temperaturen im dqua-
torialen Westpazifik und an der Westkuste Stidamerikas. Verglichen mit ERA-Analysen (Zhou
et al., 2001b) ist das Modell in der Lage, die tiefsten Temperaturen mit Werten um 190 bis
192 K zu reproduzieren, wobei die Ausdehnung der Kaltgebiete vom Modell etwas unterschatzt
wird. Allerdings sind in Zhou et al. (2001b) nur die ERA-Daten von Januar 1991 gezeigt. Wie
Abbildung 5.1c zeigt, ist die zonal gemittelte Temperatur an der tropischen CPT (=80 hPa) im
langjahrigen Mittel gegenuber den ERA-Daten im Januar um 1 bis 2 K zu warm. Dies wird auch
durch einen Vergleich der modellierten Temperatur an der tropischen CPT mit einer auf Radio-
sondenmessungen basierenden, tropischen Tropopausenklimatologie von Seidel et al. (2001)
bestatigt: Das Modell reproduziert zwar den beobachteten Jahresgang der tropischen Tropo-
pausentemperatur, allerdings ist die modellierte Temperatur generell um etwa 1-2 K zu warm.

In polaren Breiten ist die Modellatmosphére in der UT/LS-Region generell deutlich zu kalt.
Dieser Temperaturfehler, der im Allgemeinen als ,,Cold Bias“ bezeichnet wird, ist in der Std-
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hemisphare stérker ausgepragt als in der Nordhemisphére und zudem im jeweiligen Sommer
starker als im Winter. Die maximalen Abweichungen zu den Analysedaten betragen in der
Nordhemisphdre —12 K im Sommer und —9 K im Winter. In der Stidhemisphare ist die po-
lare untere Stratosphare im Sommer um 18 K und im Winter um 12 K zu kalt. Das Phdnomen
des Cold Bias tritt in nahezu allen Zirkulationsmodellen in unterschiedlicher Form auf (Gates
et al., 1999), wobei die Ursachen noch weitgehend unbekannt sind und hdchstwahrscheinlich
von Modell zu Modell variieren. Studien von Roeckner et al. (2004) zeigen, dass der Cold Bias
in ECHAMDS durch eine Erhéhung der vertikalen bzw. horizontalen Auflésung verringert wird,
wobei eine einfache Erhohung der horizontalen Auflosung bei gleichbleibender vertikaler Auf-
I6sung nicht ausreicht, sondern die vertikale Auflésung ebenfalls angepasst werden muss. Auf-
grund der Strahlungswirksamkeit von Wasserdampf im langwelligen Spektralbereich ist auch
ein Einfluss der modellierten Wasserdampfverteilung auf den Cold Bias nicht auszuschliel3en.
Erste Simulationsergebnisse mit E39 zeigen, dass der Einsatz einer beobachteten Wasserdampf-
verteilung (HALOE-Daten) im Strahlungsteil des Modells zu einer deutlichen Reduzierung des
Cold Bias fuhrt (M. Ponater, personliche Mitteilung). Defizite hinsichtlich der modellierten
Wasserdampfverteilung werden in Abschnitt 5.2 eingehend diskutiert.

In der Sommerhemisphdre ist die Modellstratosphére ebenso wie in den mittleren Breiten der
jeweiligen Winterhemisphare um 1-2 K zu warm, wobei die Differenzen bis zum Modellober-
rand auf Gber +5 K anwachsen. Diese positive Temperaturabweichung steht in Zusammenhang
mit den im Vergleich zu Beobachtungsdaten tiberschatzten Ozonmischungsverhaltnissen in die-
sem Hohenniveau (Hein et al., 2001) und der damit erhéhten Absorption solarer Strahlung im
ultravioletten Spektralbereich.

Im Gegensatz dazu ist in der jeweiligen Winterhemisphére die Modellstratosphére ebenso wie
der Tropopausenbereich deutlich zu kalt, wobei die negativen Temperaturabweichungen zum
Modelloberrand hin anwachsen. Auf der Stidhemisphére betragen die maximalen Abweichun-
gen mehr als —20 K, auf der Nordhemisphére immerhin noch —12 K. Diese Differenzen lassen
sich zumindest teilweise mit der Lage der obersten Modellschicht bei 10 hPa erklaren. Eine
dadurch hervorgerufene unterschatzte Absinkbewegung von Luftmassen konnte dazu fihren,
dass die durch das Absinken verursachte adiabatische Erwarmung die diabatische Abkiihlung
der Atmosphdre nicht in dem MaRe kompensiert wie in der realen Atmosphére.

Da der Sattigungsdampfdruck nicht-linear von der Lufttemperatur abhéngt (Gleichung 2.1), ist
zu erwarten, dass sich die soeben beschriebenen Temperaturabweichungen im Modell direkt auf
die modellierte Wasserdampfverteilung auswirken. In der Tat wird die Dehydrierung der polaren
Stratosphére insbesondere im Stidwinter vom Modell deutlich Uberschétzt (s. Abschnitt 5.2).

5.1.2 Mittlere meridionale Zirkulation

Wie in Kapitel 2.1 erldutert wurde, wird die Wasserdampfverteilung in der UT/LS mal3geblich
durch die mittlere Meridionalzirkulation (Brewer-Dobson-Zirkulation) und den Stratospharen-
Troposphéren-Austausch gepragt. Die meridionale Zirkulation kann mit Hilfe der mittleren resi-
dualen Meridionalzirkulation ([v*],[w*]) approximativ diagnostiziert werden (Rosenlof, 1995).
Die Definition der residualen Meridional- bzw. Vertikalgeschwindigkeit [v*] bzw. [w*] sowie
der aus diesen Grolien abgeleiteten residualen Massenstromfunktion Fy, ist in Anhang B auf-
geflhrt. Die Beschreibung der zonal gemittelten Zirkulation durch [v*] und [w*] berlcksichtigt
die Tatsache, dass in der zonal gemittelten Energieerhaltungsgleichung fur quasi-geostrophische
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Abbildung 5.3: Residuale Massenstromfunktion Fpn, [10° kg/s] aus E39/C fiur DJF (links) und JIA
(rechts). Werte zwischen —(+)5 und —(+)3-10° kg/s sind hell (dunkel) unterlegt.

Bewegungen die adiabatische Abkuhlung nahezu durch die von Wellen und Wirbeln hervorge-
rufene Warmeflusskonvergenz kompensiert wird. Die Anderung der zonal gemittelten Tempe-
ratur erfolgt hauptséchlich durch diabatische Erwédrmung bzw. Abkuhlung. Im Mittel steigt ein
Luftpaket somit nur dann zu einer grélieren Gleichgewichtshdhe auf, wenn seine potentielle
Temperatur durch diabatische Erwérmung erhoéht wird. [w*] bestimmt also die mittlere Verti-
kalgeschwindigkeit und gleichzeitig den mittleren meridionalen Massenfluss (Holton, 1992).

In Abbildung 5.3 ist die modellierte mittlere residuale Massenstromfunktion Fy, fur den Nord-
winter (DJF) und -sommer (JJA) gezeigt. In dieser Abbildung ist nur der Bereich oberhalb von
500 hPa dargestellt, da das Hauptaugenmerk auf der Zirkulation im Bereich der UT/LS liegt
(fir weitere Details siehe Land (1999)). Der aufsteigende Ast der Meridionalzirkulation liegt
in E39/C im Nordwinter stidlich des Aquators bei etwa 15°S und im Nordsommer nordlich des
Aquators bei etwa 20°N. Diese jahreszeitliche Verschiebung ist in Ubereinstimmung mit der
jahreszeitabhangigen Lage der innertropischen Konvergenzzone (engl.: Inter Tropical Conver-
gence Zone, ITCZ). Der aufsteigende Ast setzt sich in der Stratosphére bis zum Modelloberrand
fort. In der Winterhemisphére findet in den obersten Modellschichten ein polwérts gerichteter
Transport von den Tropen zu den mittleren Breiten statt. In hohen Breiten sinken die Luftmas-
sen ab. Der absinkende Ast der Zirkulation erstreckt sich in der oberen Stratosphére im DJF bis
etwa 60°N und im JJA bis 45°S (erkennbar an der Lage der Stromlinie mit dem Wert 3-10° kg/s).
Insgesamt stimmt das beschriebene Muster der Massenstromfunktion qualitativ mit Ergebnis-
sen verschiedener Studien basierend auf Satellitenmessungen (Rosenlof, 1995; Eluszkiewicz
etal., 1996) und Modellrechnungen (Manzini und McFarlane, 1998) uberein.

Es ist davon auszugehen, dass ein Modell mit einem Modelloberrand bei 5 hPa die residua-
le Zirkulation nur bis zu einem gewissen Grad realistisch reproduzieren kann, da der Einfluss
brechender Schwerewellen in der Mesosphére auf die Dynamik der tieferliegenden Atmospha-
renschichten (s. Kapitel 2.1.1) in solchen Modellen nicht beriicksichtigt wird. Arbeiten von
Garcia und Boville (1994) zeigen, dass die Nichtberticksichtigung von Schwerewellen zu einer
schwécheren Absinkbewegung in der polaren Stratosphére und aufgrund der dadurch hervor-
gerufenen schwaécheren adiabatischen Erwarmung zu tieferen Temperaturen in diesem Bereich
fiihrt. Nach Garcia und Boville (1994) ist dieser Effekt besonders im Stidwinter und zu Beginn
des Nordwinters wichtig fur die polare Stratosphére, da zu diesen Zeiten der Einfluss planetarer
Wellen relativ schwach ist. Im Nordwinter kompensieren dagegen brechende planetare Wellen
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den fehlenden Effekt der Schwerewellen, so dass zum einen die modellierte Absinkbewegung
und zum anderen die modellierten Temperaturen in der nordhemisphéarischen polaren Strato-
sphére besser mit Beobachtungen Ubereinstimmen (s. Abb. 5.1). Auf der Stidhemisphére ist
der Einfluss brechender planetarer Wellen auf die Meridionalzirkulation viel geringer als auf
der Nordhemisphére, weshalb die Nichtberucksichtigung der Schwerewellen nicht in dem Ma-
e kompensiert werden kann und somit die interhemisphérischen Unterschiede hinsichtlich der
Qualitat der simulierten Temperatur und Meridionalzirkulation erklért.

In Abbildung 5.4 ist die residuale Massenstromfunktion Fy, in 100 und 70 hPa in Abhé&ngigkeit
von der geographischen Breite dargestellt. Die residuale Vertikalgeschwindigkeit [w*] &ndert
ihr Vorzeichen bei jener geographischen Breite ¢max, bei der der Absolutbetrag der Stromfunk-
tion |¥| und somit auch |Fy| maximal wird. Diese Breite markiert die Grenze zwischen Tropen
und Extratropen. In Abbildung 5.4 ist zu erkennen, dass sich der aufsteigende Ast in den Tropen
in 100 hPa im Nordwinter zwischen 20°S und 15°N erstreckt und im Nordsommer zwischen
10°S und 30°N. Die Tatsache, dass |W(¢max)| in der jeweiligen Winterhemisphare groRer ist als
in der Sommerhemisphére, zeigt, dass die Zirkulationszelle der Winterhemisphére starker aus-
geprégt ist als die der Sommerhemisphare. AufRerdem ist |W(¢max)| Sowohl in 100 hPa als auch
in 70 hPa und dariiber auf der Nordhemisphére im DJF groRer als der entsprechende Wert auf
der Stidhemisphére im JJA. Dies zeigt, dass die Zirkulationszelle auf der Nordhalbkugel insge-
samt starker ausgepragt ist als auf der Stidhalbkugel. Dieses Ergebnis ist in Ubereinstimmung
damit, dass die Ausbreitung troposphérischer Wellen in die Stratosphére, die die Meridionalzir-
kulation antreibt, im Nordwinter am starksten ausgepragt ist (s. Kapitel 2.1.1).

Mit Hilfe der soeben gezeigten residualen Massenstromfunktion I&sst sich der Massenfluss quer
zu einer isobaren Flache berechnen. Nach Rosenlof und Holton (1993) berechnet sich der ab-
waértsgerichtete Massenfluss polwarts einer gegebenen geographischen Breite ¢ aus

P — i%"aww), (5.1)

wobei a den Erdradius und g die Schwerebeschleunigung bezeichnet. Der gesamte abwaérts-
gerichtete Massenfluss in den Extratropen ergibt sich somit aus W(¢max), wobei wie eben er-
wahnt ¢nmax die geographische Breite ist, bei der |W| maximal ist. Das positive Vorzeichen in
Gleichung 5.1 bezieht sich auf die Stidhemisphére, das negative auf die Nordhemisphére, so
dass der Abwaértstransport mit einem negativen Vorzeichen definiert ist. Der aufwartsgerichtete

15 15
100 hPa 70 hPa
10 3 10
7 5 7 5
2 2
> 0 > 0
= =
£ £
w 5 w .5
-10 -10
------ JIA e JIA
-15 ‘ -15 T
90°S 60°S 30°S Aquator 30°N 60°N 90°N 90°S 60°S 30°S Aquator 30°N 60°N 90°N

Abbildung 5.4: Residuale Massenstromfunktion Fp, [10° kg/s] aus E39/C in 100 hPa (links) und 70 hPa
(rechts) fur DJF und JJA als Funktion der geographischen Breite.
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Tabelle 5.1: Abwartsgerichteter Massenfluss [10 ° kg/s] in 100 hPa in den Extratropen der Nord-
bzw. Sudhemisphére. In Klammern ist die jeweilige geographische Breite angegeben, in der |W| ma-
ximal wird.

Nordhemisphére Sudhemisphére
E39/C UKMO*  MLSP| E39/C UKMO  MLS
DJF | 14.0(15°N) 8.1 (15°N) 10.3 | 54(35°S) 3.3(15°S) 1.4
JIA 5.7 (30°N) 2.6 (15°N) 0.5 10.7 (10°S) 3.0 (30°S) 6.4

4 Rosenlof und Holton (1993)
b Eluszkiewicz et al. (1996)

Tabelle 5.2: Aufwértsgerichteter Massenfluss [10 © kg/s] in 100 hPa in den Tropen.

E39/C UKMO?® CCM2L35° CCM2L44°> CCM2L75P
DJF | 19.4 11.4 15.7 16.2 13.0
JA | 164 5.6 9.0 7.9 9.8

4 Rosenlof und Holton (1993)
b Mote et al. (1994)

Massenfluss in den Tropen ergibt sich nach Rosenlof und Holton (1993) aus der Summe der
abwaértsgerichteten Massenfliisse beider Hemisphéren.

Der modellierte abwartsgerichtete Massenfluss in den Extratropen wird in Tabelle 5.1 mit ver-
schiedenen Beobachtungen verglichen. Verbunden mit dem Ergebnis, dass die Meridionalzir-
kulation im Nordwinter am starksten ausgeprégt ist, tritt der maximale Abwartsfluss sowohl im
Modell als auch in den Beobachtungen im Nordwinter auf. Allgemein ist der Abwartsfluss im
Winter starker als im Sommer, wobei er auf der Nordhemisphare starker ausfallt als auf der
Stdhemisphére. In den Sommermonaten unterscheidet sich die Starke des Abwartstransports
zwischen Nord- und Sudhemisphére kaum. Das Modell ist also in der Lage den beobachteten
Jahresgang des Massenflusses zu reproduzieren. Generell Gbertrifft aber der modellierte Mas-
senfluss die Werte aus den Beobachtungen. Im Nordwinter Gberschatzt das Modell die Beob-
achtungen um etwa 50%, wéhrend der modellierte Massenfluss im Nordsommer im Mittel etwa
dreimal so grol} ist. Die modellierten Werte fir die Stidhalbkugel sind etwa doppelt so hoch wie
der Mittelwert aus den Beobachtungen. Allerdings zeigt Tabelle 5.1 deutlich, dass es auch zwi-
schen den verschiedenen Beobachtungen grof3e Unterschiede gibt (siehe auch Land (1999)).
Aus Kontinuitatsgrinden muss im Modell der aufwértsgerichtete Massenfluss in den Tropen
sowie der polwértsgerichtete Transport auch starker sein als beobachtet (siehe Tabelle 5.2).

Mote et al. (1994) untersuchten den Einfluss der vertikalen Auflésung auf den aufwartsgerich-
teten Massenfluss in den Tropen in dem globalen Zirkulationsmodell CCM2?. In Tabelle 5.2 ist
der aufwartsgerichtete Massenfluss im Modell CCM2 fiir 35, 44 und 75 vertikale Modellschich-
ten angegeben. Das Modell CCM2 Uberschétzt den Massenfluss in ahnlicher Weise wie E39/C,
ist aber ebenfalls in der Lage, die saisonale Variabilitat wiederzugeben. Wie die Werte in Tabel-
le 5.2 zeigen, fuhrt eine erhéhte Vertikalauflésung nicht unweigerlich zu einer Verbesserung des

IMote et al. (1994) verwendeten fiir diese Studie die Mittelatmosphéren-Version des Modells CCM2 mit einem
Modelloberrand bei 75 km.
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modellierten Massenflusses. Allerdings scheint die Lage des Modelloberrandes Einfluss auf die
Stérke des Massenflusses zu haben. Das CCM2 Modell mit einem Oberrand bei 75 km simuliert
unabhangig von der vertikalen Auflésung geringere Massenfliisse als E39/C.

Neben der Hohe des Modelloberrandes scheint sich die Beriicksichtigung der QBO positiv auf
die simulierten Massenfllisse auszuwirken. So zeigt die Simulation CNTL_1999, in der die
QBO beriicksichtigt wurde, deutlich geringere Massenfliisse als Studien von Land (1999) mit
E39, in denen die QBO nicht berticksichtigt wurde. Die fiir die Simulation CNTL_1999 in Ta-
belle 5.1 angegebenen Werte fur den abwaértsgerichteten Massenfluss in 100 hPa sind um etwa
20% niedriger als die in Land (1999) angegebenen Werte. Die QBO beeinflusst die mittlere
meridionale Zirkulation und somit den Aufwartstransport. Die Ostwindphase der QBO ist mit
niedrigeren Temperaturen im tropischen Tropopausenbereich und einem schnelleren Aufwarts-
transport verbunden, wahrend die Westwindphase der QBO mit héheren Temperaturen und ei-
nem verlangsamten Aufwartstransport einhergeht. Modelle, in denen die QBO nicht bertick-
sichtigt ist, simulieren ausschlieBlich die mit schnellerem Aufstieg und héheren Massenfluss
verbundenen Ostwinde und unterschatzten somit auch die Variabilitat des Aufwartstransports.

5.1.3 Stratospharen-Troposphéaren-Austausch

Im vorangegangenen Abschnitt wurde der Massenfluss durch einzelne isobare Flachen erortert.
Mit Hilfe dieser Grolie lasst sich der Luftmassenaustausch zwischen Troposphare und Strato-
sphére allerdings nicht adaquat beschreiben, da Luftmassen im Bereich der subtropischen Tro-
popausenbriiche durch quasi-adiabatische Prozesse aus der tropischen oberen Troposphére in
die extratropische unterste Stratosphére gelangen kdnnen. Dieser Prozess ist ein entscheidender
Faktor fur die Wasserdampfverteilung in der UT/LS (s. Abschnitt 2.1.1). Abbildung 5.5 zeigt
das zonale Integral des modellierten sowie des von Grewe und Dameris (1996) aus ECMWF-
Daten berechneten groRskaligen Massenflusses durch die thermische Tropopause?. Die Massen-
flisse wurden nach der Formel von Wei (1987) berechnet: Der Massenfluss durch die Tropo-
pause ergibt sich aus der grol3skaligen Bewegung der Luft relativ zur Tropopause, wobei deren
Neigung gegen die Horizontale bertcksichtigt wird. Kleinskalige Prozesse, die ebenfalls zum
Stratospharen-Tropospharen-Austausch beitragen, werden in der Formel von Wei (1987) hin-
gegen nicht berlicksichtigt. Der Stratospharen-Troposphéren-Austausch weist einen Jahresgang
auf und ist im Nordwinter aufgrund der starkeren Wellenaktivitat am gréf3ten (Rosenlof, 1995).
Aus diesem Grund beschrankt sich die weitere Diskussion auf diese Jahreszeit.

Sowohl Modell als auch Beobachtungen zeigen in den Subtropen beider Hemisphdren einen
Fluss von der Stratosphére in die Troposphére, wobei der modellierte Massenfluss stérker ist
als beobachtet. In den Beobachtungen ist der Abwaértstransport in der Stidhemisphare nur etwa
halb so stark wie in der Nordhemisphdre. Im Modell fallt der interhemisphdrische Unterschied
deutlich schwécher aus. Desweiteren ist der maximale Abwartsfluss auf der Nordhemisphére
im Modell um etwa 10° in Richtung Aquator verschoben.

Die Beobachtungsdaten zeigen sowohl in den Tropen als auch in mittleren Breiten beider He-
misphdren einen Aufwaértsfluss von der Troposphdre in die Stratosphére. Dagegen sind die
aufwartsgerichteten Massenflisse im Modell auf schmale Bereiche bei 25°S und 45°S und

2Soweit nicht anders angegeben, folgt der Berechnung der Tropopausenhdhe in dieser Arbeit nachstehender
Definition: Die thermische Tropopause beschreibt die unterste Hohe, in der der Temperaturgradient (iber einen
Hohenbereich von 2 km gréRer ist als —2 K/km (WMO, 1992).
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Abbildung 5.5: Zonal integrierter Massenfluss durch die thermische Tropopause im Nordwinter (DJF)
aus E39/C (durchgezogene Linie) und aus ECMWEF-Daten (,OBS (GD96)") (Grewe und Dameris, 1996).
Die Massenfliisse wurden mit Hilfe der Formel nach Wei (1987) berechnet.

15°N und 40°N beschrénkt. In hoheren Breiten findet im Modell nahezu kein Stratosphéren-
Troposphéren-Austausch statt. Der Luftmassenaustausch von der Troposphére in die Strato-
sphére in den Tropen kann durch den polwaérts gerichteten Ast der Hadley-Zelle erklart werden,
wodurch Luftmassen durch die Tropopausenbriiche in die untere Stratosphare der Subtropen
gelangen und von dort aufgrund der Absinkbewegung von der Stratosphare in die Troposphére
transportiert werden (Grewe und Dameris, 1996).

Der Massenfluss entlang eines Breitenkreises ist keinesfalls konstant wie es vielleicht in Ab-
bildung 5.5 suggeriert wurde, sondern weist eine hohe rdumliche Variabilitat auf (Abb. 5.6).
In den Tropen wechseln sich Zonen mit auf- und abwaérts gerichtetem Massenfluss ab. Insbe-
sondere im Nordwinter (DJF) ist die Walker-Zirkulation mit aufsteigender Luft im Westpazifik
(,,W+*) und absteigender Luft im Ostpazifik (,,W-“) deutlich erkennbar. Aber auch Gber Sid-
amerika und Afrika sind solche Zirkulationszellen zu erkennen. Im Nordsommer (JJA) zeigt
sich eine ausgepragte Zirkulationszelle Gber Afrika und dem Indischen Ozean. Im DJF zeigen
die Subtropen beider Hemisphdren ein nahezu ungestortes Band mit Abwartstransport. Polwarts
schlieBen in beiden Hemisphéren Gebiete mit Aufwartstransport an, wobei auf der Nordhalb-
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Abbildung 5.6: Horizontale Verteilung des Massenflusses nach Wei (1987) [10 —2 kg/m?/s] durch die
thermische Tropopause in E39/C fur DJF (links) und JJA (rechts). Gezeigt sind Mittelwerte tiber den Zeit-
raum 1990 bis 1999. ,W+" und ,W-" markieren den auf- bzw. absteigenden Ast der Walker-Zirkulation.
LA“und B markieren zwei Regionen, die im Text néher beschrieben werden.
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kugel die longitudinale Variabilitat deutlich hoéher ist als auf der Stdhalbkugel. Im JJA sieht
die horizontale Verteilung der Massenflisse anders aus. Die zonal symmetrischen Bénder mit
Abwartstransport in den Subtropen beider Hemisphdren sind unterbrochen von Regionen mit
starkem Aufwartstransport, wie z.B. Uber dem Westen der USA, Uber Vorderasien oder Uber
Sudafrika und dem Stdpazifik zwischen 180° und 120°W. Die Dipolstruktur tiber den USA mit
Abwartstransport tiber dem Westen der USA und Aufwaértstransport tiber dem Osten der USA
(Region ,,A* in Abb. 5.6) ist mit einer ausgepragten Antizyklone in der oberen Troposphére
uber dem Suiden der USA verbunden (s. Abb. 5.11). Mit der stidwarts gerichteten Strémung an
der Ostseite der Antizyklone werden Luftmassen aus der extratropischen Stratosphére in die tro-
pische obere Troposphére transportiert. An der Westseite der Antizyklone erfolgt der Transport
mit der nordwaérts gerichteten Strémung von der tropischen Troposphére in die extratropische
Stratosphare. Nach demselben Mechanismus fuhrt die mit dem asiatischen Sommermonsun
verbundene Antizyklone nérdlich von Indien (s. Abb. 5.11) zu der Gber Vorderasien und dem
Himalaja beobachteten Dipolstruktur im Massenfluss (Region ,,B* in Abb. 5.6).

5.2 Wasserdampfverteilung

Nachdem im vorangegangenen Abschnitt die flr diese Arbeit wichtigen dynamischen Grolien
wie Temperatur und Meridionalzirkulation vorgestellt wurden, befasst sich dieser Abschnitt mit
der modellierten Wasserdampfverteilung. Dabei soll vorallem geklart werden, ob das Modell in
der Lage ist, die flr die Wasserdampfverteilung in der UT/LS-Region verantwortlichen Prozesse
— soweit sie bislang bekannt sind — richtig zu erfassen.

Obere Troposphare

Auch wenn bislang noch nicht gekléart ist, inwieweit konvektive Ereignisse eine Rolle bei der
Dehydrierung der Luftmassen im Bereich der TTL spielen, so herrscht doch Ubereinstimmung
darin, dass Konvektion der dominierende Prozess ist, mit dem Wasserdampf in die tropische
obere Troposphére gelangt (Kley et al., 2000). In Abbildung 5.7 und 5.8 wird die modellier-
te Wasserdampfverteilung in 147 und 215 hPa mit einer beobachteten Wasserdampfverteilung
basierend auf MLS-Messungen zwischen September 1991 und Juni 1997 verglichen (Chen
et al., 1999). Dabei ist zu beachten, dass die Schichtdicke der MLS-Messungen ungefahr 3 km
betragt, wahrend die Modelldaten auf die entsprechenden Druckniveaus interpoliert wurden.

Zunéchst soll die Wasserdampfverteilung in 215 hPa erortert werden. In den Wintermonaten
(DJF) werden drei Zentren mit erhéhten Wasserdampfwerten Uber dem Amazonasgebiet, dem
Kongobecken sowie einem langgestreckten Bereich iber Indonesien, Australien und dem &qua-
torialen Pazifik beobachtet. In der modellierten Wasserdampfverteilung sind diese drei Maxima
ebenfalls zu erkennen, wobei die maximalen Wasserdampfwerte im Schnitt um 40 bis 60 ppmv
geringer ausfallen als beobachtet. Ein Vergleich mit der geographischen Verteilung der kon-
vektiven Ereignisse (Abb. 5.9) bzw. der konvektiven Wolkenobergrenzen (Abb. 5.10) in E39/C
ergibt eine klare raumliche Ubereinstimmung der Wasserdampfmaxima mit den konvektiven
Zentren Uber den tropischen Kontinenten.

In den Sommermonaten (JJA) verschieben sich die konvektiven Zentren verbunden mit dem
Sonnenstand nach Norden. Dementsprechend zeigen die MLS-Beobachtungen im JJA die hoch-
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Abbildung 5.7: Klimatologisch gemittelte Wasserdampfverteilung [ppmv] in 215 hPa, E39/C (links) und
MLS-Daten (rechts) (Chen et al., 1999). a) DJF, b) JJA. Werte oberhalb von 120 ppmv sind grau unterlegt.
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Abbildung 5.8: Klimatologisch gemittelte Wasserdampfverteilung [ppmv] in 147 hPa, E39/C (links) und
MLS-Daten (rechts) (Chen et al., 1999). a) DJF, b) JJA. Werte oberhalb von 25 ppmv sind grau unterlegt.

sten Wasserdampfwerte etwas nordlich des Aquators iiber Mittelamerika, Zentralafrika sowie
tber dem Golf von Bengalen. Das Modell ist in der Lage auch diese Maxima zu reproduzie-
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Abbildung 5.9: Anzahl der konvektiven Ergebnisse pro Monat in E39/C. Links: DJF, rechts: JJA. Einge-
zeichnete Isolinien: 50, 100, 150, 200, 250.

ren. Das Wasserdampfmaximum tber Mittelamerika ist gegentber den Beobachtungen etwas
nach Norden verschoben. Zusatzlich zeigt sich ein kleines Maximum tber Florida. Die Starke
des mittelamerikanischen Maximums wird vom Modell nur leicht unterschatzt. Wie in Abbil-
dung 5.9 zu erkennen ist, wird tber Mittelamerika eine sehr grof’e Anzahl konvektiver Ereig-
nisse simuliert, wahrend Uber dem Siiden bzw. dem Sudosten der USA sehr hochreichende
Konvektion simuliert wird (s. Abb. 5.10), die das dortige Wasserdampfmaximum verursacht.
Die Lage des Zentrums ber Zentralafrika wird vom Modell sehr gut wiedergegeben, allerdings
ist es etwas schwacher als in den MLS-Daten. In diesem Bereich simuliert E39/C ebenso wie
uber den USA wenige, aber daftr hochreichende konvektive Ereignisse. Das Wasserdampfzen-
trum ber dem Golf von Bengalen ist im Modell nach Osten verschoben und fallt wiederum
schwécher aus als beobachtet. Im Bereich des aquatorialen Indik und Pazifik simuliert E39/C
viele konvektive Ereignisse, die zudem sehr hochreichend sind. Offensichtlich spielt weniger
die Anzahl als die Intensitat der konvektiven Ereignisse eine wichtige Rolle fur die Wasser-
dampfverteilung in der oberen Troposphdre. Dabei ist zu bertcksichtigen, dass die in Abbil-
dung 5.10 gezeigten konvektiven Wolkenobergrenzen ein Mittel Uber alle konvektive Ereignisse
darstellen. Die Unterschiede zwischen modellierter und beobachteter Wasserdampfverteilung in
215 hPa lassen darauf schliel3en, dass die Konvektion tber den tropischen Kontinenten in E39/C
zu schwach ausgeprégt ist und dadurch zu wenig Wasserdampf in die obere Troposphére trans-
portiert wird. Ein Vergleich von E39/C-Modellergebnissen mit ISCCP (International Satellite
Cloud Climatology Project)-Daten von Kurz und Grewe (2002) deutet ebenso auf Defizite der
modellierten Konvektion hin, insbesondere Uber Suidamerika und Zentralafrika in den Winter-
monaten und (ber den mittleren Breiten der USA und Europas wéhrend der Sommermonate.

In 147 hPa (Abb. 5.8) zeigen die MLS-Beobachtungen wahrend der Wintermonate (DJF) das-
selbe Muster wie in 215 hPa mit erhdhten Wasserdampfwerten Uber Brasilien, dem Kongo-
becken und Indonesien bzw. Nordaustralien. Das Modell reproduziert diese Wasserdampfma-
xima auch in diesem Hohenbereich. Interessanterweise werden in 147 hPa auch die absoluten
Werte vom Modell sehr gut wiedergegeben, obwohl sie in 215 hPa unterschétzt wurden. Dies ist
hochstwahrscheinlich auf einen zu schwachen vertikalen Temperaturgradienten in diesem Ho-
henbereich in E39/C zurlckzufuhren. In Abbildung 5.1 ist zu erkennen, dass die modellierten
Temperaturen in den Tropen zwischen 100 und 200 hPa im Vergleich zu den ERA-Daten um
mehr als 2 K zu warm sind, wahrend die Temperaturdifferenz unterhalb von 200 hPa weniger
als 1 K betragt. Aufgrund des geringeren vertikalen Temperaturgradienten ist auch der verti-
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Abbildung 5.10: Mittlere Hohe der konvektiven Wolkenobergrenze [km] in E39/C. Links: DJF, rechts:
JJA. Eingezeichnete Isolinien: 5, 10, 15 km.

kale Wasserdampfgradient in E39/C geringer, so dass die modellierten Wasserdampfwerte in
147 hPa besser mit den MLS-Beobachtungen tbereinstimmen als in 215 hPa.

In den Sommermonaten (JJA) werden in 147 hPa wiederum die beiden Maxima tiber Mittelame-
rika und Zentralafrika beobachtet. Das Maximum tber dem Golf von Bengalen tritt in diesem
Hohenbereich nordlich von Indien auf. Das Modell reproduziert das Wasserdampfmaximum
Uber Zentralafrika sowie das langgezogene Maximum nérdlich von Indien. Zwei weitere Ma-
xima werden nordlich von Australien und im Stiden der USA simuliert, die beide in den MLS-
Daten nicht zu beobachten sind. Insgesamt tiberschatzt das Modell im Vergleich zu den MLS-
Daten die Wasserdampfwerte in den Tropen um 5 bis 10 ppmv. Dies ist hochstwahrscheinlich
wiederum auf den zu schwachen vertikalen Temperaturgradienten zurtickzufiihren. Wie in Ab-
bildung 5.1 zu erkennen ist, ist die Temperaturdifferenz in der tropischen oberen Troposphére
im Sommer noch stérker ausgeprégt als im Winter, was auch erklart, warum das Modell die
Beobachtungen im Winter gut wiedergibt und im Sommer tiberschatzt.

Das in den MLS-Daten erkennbare langgestreckte Wasserdampfmaximum ndrdlich von Indien
ist mit dem asiatischen Sommermonsun verbunden (s. Abschnitt 2.1.1). Wahrend der Monsun-
zeit ist die obere Troposphdare von einer langgezogenen Antizyklone iber Nordindien und China
gekennzeichnet, an deren Vorderseite feuchte Luftmassen entlang von Isentropen in die extrat-
ropische unterste Stratosphére transportiert werden (Dethof et al., 1999; Dethof et al., 2000).
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Abbildung 5.11: Geopotentielle Hohe [gpkm] des 100 hPa (links) und 150 hPa-Niveaus (rechts) in E39/C
fur Juli. Gezeigt ist ein Mittelwert (iber 10 Modelljahre.
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Abbildung 5.12: Mittlere Hohe der model-
lierten thermischen Tropopause [hPa] im den
Sommermonaten JJA. Werte oberhalb wvon
95 hPa sind grau schraffiert.
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Wie in Abbildung 5.11 zu erkennen ist, zeigt auch das Modell eine langgestreckte Antizy-
klone nordlich von Indien, die sich sogar bis nach Afrika erstreckt. Ein Vergleich des mo-
dellierten Zonalwindes als auch der Niederschlagsmenge mit Beobachtungen lasst allerdings
darauf schlieRen, dass der asiatische Sommermonsun im Modell zu schwach représentiert ist
(Roeckner et al., 1996). Deswegen fallt das modellierte Wasserdampfmaximum nérdlich von
Indien schwécher aus als beobachtet.

Neben dem eben erwédhnten Hochdruckgebiet tiber Indien und Afrika simuliert E39/C eine aus-
geprégt Antizyklone in der oberen Troposphére tber dem Sitden der USA (s. Abb. 5.11). Im
Bereich dieser Antizyklone liegt das Wasserdampfmaximum, das auch noch in 80 und 100 hPa
zu erkennen ist (nicht gezeigt). Diese Antizyklone fuhrt zu einer erhdhten Tropopause tiber dem
Stden der USA und Mexiko (s. Abb. 5.12). Ein Teil des Maximums lasst sich damit erklaren,
dass aufgrund der hohen Tropopause feuchte troposphérische Luftmassen in groRe Héhen ge-
langen. Desweiteren zeigt Abbildung 5.10, dass im Modell wéhrend der Sommermonate (iber
der Mitte und dem Siidosten der USA hochreichende Konvektion auftritt, die in einigen Fél-
len auch die lokale Tropopause durchdringt. Ray et al. (2004) zeigten kirzlich anhand von
Flugzeugmessungen, dass hochreichende Konvektion uber der Mitte und dem Osten der USA
eine signifikante Menge tropospharischer Luft in die unterste Stratosphére eintragt, die dann
durch die antizyklonale Stromung des nordamerikanischen Monsuns in Richtung Siiden trans-
portiert wird. Offensichtlich ist das Modell in der Lage, die dynamischen Prozesse zu repro-
duzieren, allerdings wohl deutlich starker als beobachtet. Den Beitrag der erh6hten Tropopause
bzw. der Konvektion in mittleren Breiten zum Wasserdampfmaximum tiber dem Stiden der USA
zu quantifizieren ist hier nicht moglich.

Nachdem sowohl beim asiatischen Sommermonsun als auch im Bereich des Hochdruckgebiets
uber dem Suden der USA die Luftmassen nicht uber die TTL in die Stratosphére gelangt, son-
dern auRerhalb der TTL, spricht man in diesem Zusammenhang auch von einem ,,air bypass*
(Gettelman et al., 2004). In der zonal gemittelten Wasserdampfverteilung in Abbildung 5.13
macht sich dieses Phdnomen als ,,Nase* hoherer Wasserdampfwerte bemerkbar, die im Som-
mer bei etwa 30°N in die Stratosphare hineinreichen. In den HALOE-Daten ist dieses Pha-
nomen aufgrund der vertikalen Auflésung von etwa 3 km nur noch ansatzweise zu erkennen.
Wahrend die beobachtete Wasserdampfnase durch den asiatischen Sommermonsun hervorge-
rufen wird, dominiert in E39/C das Wasserdampfmaximum tber dem Stden der USA. Auf der
Stdhemisphare fehlt ein entsprechendes Gegenstiick zum asiatischen oder nordamerikanischen
Monsun und somit auch zur subtropischen Wasserdampfnase im Stidsommer.
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Extratropische unterste Stratosphére

Wie in Abbildung 5.7 und 5.8 zu erkennen ist, weichen die modellierten Wasserdampfmi-
schungsverhéltnisse im Bereich der extratropischen untersten Stratosphére deutlich von den
beobachteten Werten ab. In 215 hPa (Abb. 5.7) wird der Wasserdampfgehalt in den Extratro-
pen der jeweiligen Sommerhemisphére um Faktor 2—3 (iberschatzt, wahrend die modellierten
Wasserdampfwerte in den Extratropen der jeweiligen Winterhemisphare quantitativ gut mit den
MLS-Beobachtungen uberein stimmen. Im 147 hPa-Niveau (Abb. 5.7) liegen die modellier-
ten Wasserdampfwerte polwérts von 30°N/S in den Wintermonaten (DJF) etwa 10 ppmv ober-
halb den MLS-Beobachtungen, was gegenlber den MLS-Daten ungefahr einer Verdopplung
des Wasserdampfgehalts in der extratropischen untersten Stratosphére entspricht. In den Som-
mermonaten (JJA) werden die beobachteten Wasserdampfwerte in den nérdlichen Extratropen
vom Modell noch deutlicher iberschéatzt als im Nordwinter. Auf der Stidhemisphére sind die
modellierten Wasserdampfwerte in den Subtropen ebenfalls hoher als beobachtet, in den hohen
Breiten wird die unterste Modellstratosphére aufgrund des Kaltefehlers jedoch zu stark dehy-
driert, so dass der Wasserdampfgehalt in diesen Regionen unterschétzt wird. Insgesamt ist das
Modell nicht in der Lage den ausgepragten meridionalen Wasserdampfgradienten im Bereich
der Subtropen zu reproduzieren. In diesem Zusammenhang ist generell der Verlauf des Wasser-
dampfgradienten im Tropopausenbereich bemerkenswert: Wahrend sich der vertikale Wasser-
dampfgradient in den Beobachtungen gerade im Bereich der Subtropen und auch in mittleren
und hohen Breiten dem Tropopausenverlauf anpasst, folgt der vertikale Wasserdampfgradient
im Modell etwa polwarts von 30°N/S nicht mehr der Tropopause, sondern verlauft nahezu ho-
rizontal im Hohenbereich von etwa 120 hPa (s. auch Abb. 5.13).

Untersuchungen zum globalen Spurenstofftransport in ECHAM4 mit verschiedenen passiven
Spurenstoffen wie z.B. 1C haben gezeigt, dass die Spurenstoffverteilung im Bereich der extra-
tropischen untersten Stratosphare stark vom verwendeten Transportschema abhangt (Reithmeier,
2001). Das operationell in E39/C verwendete semi-Lagrangesche Transportschema ergab pol-
warts von etwa 40°deutlich hohere Spurenstoffkonzentrationen als das rein Lagrangesche Trans-
portschema ATTILA. Dieses Ergebnis ist darauf zuriickzufiihren, dass die numerische Diffusion
des semi-Lagrangeschen Transportschemas die horizontalen Gradienten glattet und somit fir ei-
ne hohere Spurenstoffkonzentration in den Extratropen sorgt. Da Radon eine mit Wasserdampf
vergleichbare horizontale Verteilung mit hohen Konzentrationen in der tropischen oberen Tro-
posphdre und niedrigen Konzentrationen in der extratropischen untersten Stratosphére zeigt,
liegt die Hypothese nahe, dass im Fall von Wasserdampf auch das verwendete Transportschema
die Ursache flr die erhdhten Wasserdampfwerte in der extratropischen untersten Stratosphare
sein konnte. In der Tat kann diese Hypothese bestatigt werden, wie in Kapitel 6 gezeigt wird.

Stratosphéarischer Wasserdampfgehalt

Abbildung 5.13 vergleicht die zonal und klimatologisch gemittelte Wasserdampfverteilung in
E39/C mit HALOE-Satellitendaten von 1991 bis 2002. Unterhalb von etwa 200 hPa liefert
HALOE keine Messdaten, so dass sich der Vergleich an dieser Stelle auf den Bereich ober-
halb der tropischen Tropopause beschrénkt. Generell ist das Modell in der Lage die wesent-
lichen Merkmale der Wasserdampfverteilung im gezeigten Hohenbereich wiederzugeben. Die
modellierte Wasserdampfverteilung zeigt einen ausgepragten vertikalen Gradienten in der Tro-
posphére, der auf die Temperaturabnahme mit der Hohe zurtickzufihren ist. Verbunden mit
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Abbildung 5.13: Zonal und klimatologisch gemittelte Verteilung des Wasserdampfmischungsverhaltnis-
ses [ppmv] aus E39/C (links) und HALOE-Satellitendaten (rechts). a) Januar, b) April, ¢) Juli und d)
Oktober. Die fett eingezeichnete Linie markiert die fiir den jeweiligen Monat klimatologisch gemittelte
Hohe der thermischen Modelltropopause.
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Abbildung 5.14: Zonal und klimatologisch gemitteltes Volumenmischungsverhéltnis von Methan, Ein-
heit: ppmv. Links: E39/C, rechts: HALOE-Daten (Rosenlof, 2002). Dargestellt ist ein Jahresmittelwert.

dem Temperaturminimum tritt oberhalb der tropischen Tropopause im Modell analog zu den
Beobachtungen ein lokales Wasserdampfminimum auf. Oberhalb dieses Minimums nimmt der
Wasserdampfgehalt mit zunehmender Hohe und in Richtung der hohen Breiten aufgrund der
Methanoxidation zu. Trotz der qualitativ guten Ubereinstimmung gibt es einige Unterschiede
zwischen der modellierten und der beobachteten Wasserdampfverteilung, die im Folgenden er-
lautert werden.

Wie in Abbildung 5.13 deutlich zu erkennen ist, wird der stratospharische Wasserdampfgehalt
im Modell gegenuiber den HALOE-Beobachtungen systematisch um etwa 2 ppmv tberschatzt.
So betrégt z.B. im Januar das modellierte Wasserdampfminimum oberhalb der tropischen Tro-
popause 5 ppmv, wahrend die Satellitenbeobachtungen Wasserdampfwerte um 3 ppmv zeigen.
In 10 hPa ist der Unterschied zwischen der modellierten Verteilung mit Werten um 7 ppmv und
den HALOE-Daten mit Werten um 5 ppmv &hnlich grof3.

Generell ist der modellierte Wasserdampfgehalt in der Nordhemisphére hoher als in der Stidhe-
misphére. Im Jahresmittel betragt der Unterschied zwischen den mittleren Breiten beider Hemi-
spharen in 50 hPa etwas mehr als 1 ppmv, in 10 hPa nur noch etwa 0.3 ppmv (s. auch Abb. 7.7a).
Der interhemisphérische Unterschied nimmt also mit zunehmender Hohe ab. In den HALOE-
Beobachtungen ist ein dhnlich ausgepréagter Unterschied zwischen Nord- und Stdhemisphére
nicht festzustellen (s. auch Abb. 2.1).

Methanoxidation als in situ-Quelle fiir Wasserdampf

Da die Oxidation von Methan eine in situ-Quelle fir Wasserdampf in der Stratosphére darstellt
(s. Abschnitt 2.1.1), kann eine Uberschatzung der stratospharischen Methankonzentrationen zu
dem erhohten stratosphérischen Wasserdampfgehalt in E39/C beitragen. In Abbildung 5.14 wird
die zonal und klimatologisch gemittelte Methanverteilung in E39/C mit HALOE-Satellitendaten
(Rosenlof, 2002) verglichen. Methan wird am Erdboden emittiert und gelangt bis auf etwa 10%,
die bereits in der Troposphare abgebaut werden, fast vollstdndig in die Stratosphére. In der
Stratosphare nimmt die Methankonzentration mit zunehmender Hohe aufgrund der Methan-
oxidation ab, wobei der Hauptteil der Methanoxidation oberhalb von etwa 30 km stattfindet.
Das Modell Uberschétzt die beobachteten Werte insbesondere in mittleren und hohen Breiten
um 0.2 bis 0.3 ppmv (=~ 25% bis 40%). In den Tropen ist die Ubereinstimmung mit den Be-
obachtungen deutlich besser. Informationen dariiber, wieviel Methan im Modell oxidiert wird
und ob die Hohenabhangigkeit der chemischen Lebensdauer von Methan richtig simuliert wird,
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lassen sich aus dem vertikalen Methangradienten gewinnen. In den Tropen fallt der simulierte
vertikale Methangradient im Vergleich zu den Beobachtungen etwas zu stark aus. Wéhrend der
Methangehalt in den Tropen in 100 hPa etwas hoher ausféllt als beobachtet, stimmen die mo-
dellierten Methanwerte am Modelloberrand gut mit Beobachtungen Gberein. Daraus lasst sich
folgern, dass in E39/C zum Modelloberrand hin der chemische Methanabbau in den Tropen
etwas Uberschéatzt wird, was moglicherweise eine Folge des erhohten Wasserdampfgehalts und
einer dadurch iberschéatzten OH-Konzentration ist. In hohen Breiten zeigt das Modell einen
schwadcheren vertikalen Gradienten, was hauptsachlich auf den etwas zu schwachen Abwarts-
transport in den oberen Modellschichten zuriickzufthren ist.

Ergebnisse friherer Studien (Kley et al., 2000) deuteten auf eine chemische Wasserdampfpro-
duktion von 1.5 bis 2 Molekilen Wasserdampf pro oxidiertem Methanmolekiil hin. Nach neue-
ren Untersuchungen von Dessler et al. (1994) entstehen pro oxidiertem Methanmolekil etwa
zwei (1.94+0.27) Wassermolekule. Eine Analyse der chemischen Methanabbau- und Wasser-
dampfproduktionsraten in E39/C zeigt, dass im Modell oberhalb von 100 hPa im Mittel nur
etwa 1.3 Wassermolekiile pro oxidiertem Methanmolekil entstehen. Dabei ist zu beriicksich-
tigen, dass bei dieser Abschétzung die chemische Wasserdampfproduktion nicht nur die Me-
thanoxidation, sondern auch den Anteil der Oxidation von Wasserstoffmolekilen enthalt. Der
Wert 1.3 stellt somit eine obere Abschétzung fir die GroRe dH,O/dCH,4 dar, die eher am un-
teren Rand der oben genannten Messergebnisse liegt. Somit wird der etwas erhéhte chemische
Methanabbau durch ein geringeres Verhéltnis dH,O/dCH,4 wieder kompensiert. Eine erhéhte
Methanoxidation kann somit nicht die alleinige Ursache der um etwa 2 ppmv héheren strato-
spharischen Wasserdampfwerte in E39/C sein.

,.Entry Value* [H20]e

Ein entscheidender Faktor fur den stratosphérischen Wasserdampfgehalt ist die Temperatur
an der tropischen Cold Point-Tropopause. Ein Vergleich der modellierten Wasserdampfvertei-
lung in der unteren Stratosphére (z.B. 80 hPa, nicht gezeigt) und der tropischen Cold Point-
Temperatur fir Januar verdeutlicht diesen Zusammenhang: Die niedrigsten Wasserdampfwer-
te treten in Ubereinstimmung mit den Temperaturminima tber dem &quatorialen Westpazifik
und vor der Westkiliste Sudamerikas auf (s. Abb. 5.2). Als Malstab fur den Wasserdampf-
gehalt der Luftpakete beim Eintritt in die Stratosphare wird das sogenannte ,entry level*-
Mischungsverhaltnis [H2O]e (auch ,.entry value®) verwendet. Fir gewohnlich wird der Wert
[H20]e aus gleichzeitigen Methan- und Wasserdampfmessungen bestimmt, allerdings kann er
auch aus dem mittleren Wasserdampfmischungsverhaltnis knapp oberhalb der tropischen Tro-
popause berechnet werden (Kley et al., 2000). Im Jahresmittel betragt das Wasserdampfmi-
schungsverhéltnis an der tropischen Cold Point-Tropopause (20°N—20°S) in E39/C 5.99 ppmv.
Im Januar betragt [H,O]e¢=4.84 ppmv und im Juli aufgrund der hoheren Cold Point-Temperatur
[H20]e=6.75 ppmv. Die in Kley et al. (2000) aufgefiihrten beobachteten [H,O]e-Werte fir die
1990er Jahre variieren zwischen 3.6 und 4.1 ppmv im Jahresmittel. Somit liegt das modellierte
»entry level*-Mischungsverhéltnis etwa 2 ppmv tber den Beobachtungen, was den vom Modell
Uberschéatzten stratospharischen Wasserdampfgehalt erklart. Als Ursache fur das erhéhte ,,ent-
ry level“-Mischungsverhéltnis in E39/C ist die zu warme tropische Cold Point-Temperatur zu
nennen (s. Abschnitt 5.1.1).

Selbst bei einer korrekten Wiedergabe der mittleren Temperatur an der tropischen Cold Point-
Tropopause ist nicht gewéhrleistet, dass die Variabilitat der Cold Point-Temperatur im Modell
richtig reproduziert wird. Bereits kleine Temperaturanderungen kdnnen sich stark auf den stra-
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Abbildung 5.15: Mittlerer Jahresgang des Wasserdampfmischungsverhaltnisses zwischen 10°N und
10°S in Abhangigkeit von der Hohe, ,Tape Recorder*, links: E39/C, rechts: HALOE. Einheit: ppmv.

tospharischen Wasserdampfgehalt auswirken. So zeigt die Arbeit von Stuber (2001), dass die
in der Stratosphéare enthaltene Wasserdampfmasse bereits bei einer mittleren Erwarmung der
tropischen Cold Point-Temperatur von 0.5 K um 5% zunimmt.

An dieser Stelle sei abschliel’end noch angemerkt, dass in E39/C — ausgenommen bei der Bil-
dung polarer Stratospharenwolken — per definitionem keine Ubersattigungen auftreten konnen
(s. Anhang A.2). Eine Berucksichtigung von Eistuiberséttigungen bis zu 120% relativer Feuchte
bzgl. Eis flhrt aber z.B. im globalen Zirkulationsmodell WACCM zu einer Zunahme des stra-
tosphérischen Wasserdampfmischungsverhaltnisses um bis zu 15% (A. Gettelman, personliche
Mitteilung).

Tape recorder

Verbunden mit der etwas zu hohen tropischen Modelltropopause (s. Abschnitt 5.1.1) liegt das
tropische Wasserdampfminimum im Modell etwa 10 bis 20 hPa (entspricht in diesem Hohenbe-
reich 1—1.5 km) héher als in den Beobachtungen. In Ubereinstimmung mit den Satellitendaten
treten die niedrigsten Wasserdampfwerte verbunden mit den tiefsten Tropopausentemperatu-
ren im Januar auf. Im Laufe des Jahres wandert das Wasserdampfminimum mit der Zirku-
lation langsam nach oben. Abbildung 5.15 zeigt den zeitlichen Verlauf des tropischen Was-
serdampfmischungsverhéltnisses in Abhangigkeit von der Hohe fiir Modelldaten als auch fur
Beobachtungsdaten. In den Beobachtungsdaten lasst sich das Wasserdampfminimum l&nger
als 12 Monate verfolgen. So ist im Februar bzw. Juli bei etwa 30 hPa das Signal des Vor-
jahresminimums bzw. -maximums noch deutlich zu erkennen. Insgesamt lassen sich die Was-
serdampfanomalien tber einen Zeitraum von ungeféhr 18 Monaten verfolgen. In dieser Zeit
erreichen sie bei typischen Vertikalgeschwindigkeiten von 0.3 mm/s eine Hohe von etwa 32 km
(Rosenlof, 1995; Mote et al., 1998). In den Modelldaten breitet sich das Wasserdampfsignal
deutlich schneller nach oben aus. Das Vorjahresminimum bzw. -maximum ist nicht mehr zu
erkennen. Die mittlere residuale Vertikalgeschwindigkeit in den Tropen liegt mit 0.4-0.5 mm/s
im Modell Uber den beobachteten Werten.

Neben dem Vertikaltransport kdnnen aber auch horizontale Vermischungsprozesse dafiir verant-
wortlich sein, dass das Wasserdampfminimum im Verlauf eines Jahres im Modell nicht mehr
zu identifizieren ist. Allgemein ist der modellierte meridionale Wasserdampfgradient in der
Stratosphdre im \ergleich zu Beobachtungen zu schwach ausgepréagt. Aufgrund der langen
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chemischen Lebenszeit von Methan mit =100 Jahren in der unteren Stratosphére (=20 km)
und immerhin noch mehreren Monaten in 40 km Ho6he, lassen sich aus der Methanvertei-
lung auch Ruckschlisse auf die Transportvorgange in der Stratosphare ziehen. Abbildung 5.14
zeigt die zonal und klimatologisch gemittelte Methanverteilung in E39/C und aus HALOE-
Satellitendaten (Rosenlof, 2002). Beide Verteilungen zeigen in den Tropen nach oben gestiilp-
te Isolinien, die sich in Richtung der Pole abwaérts neigen. Dieses Muster ist unmittelbar mit
der mittleren Meridionalzirkulation verbunden: Methanreiche Luftmassen aus der Troposphare
werden in den Tropen nach oben und methanarme Luftmassen aus der oberen Stratosphére in
hohen Breiten abwaérts transportiert. Aufgrund der zu starken modellierten Meridionalzirkula-
tion ware es zu erwarten, dass der Meridionalgradient im Modell starker ausgeprégt ist als in
den Beobachtungen. Dies ist aber nicht der Fall. Im Gegenteil, das Modell zeigt einen deutlich
schwécheren Meridionalgradienten als beobachtet wird. Offensichtlich findet im Modell eine zu
starke horizontale Vermischung von tropischen und extratropischen Luftmassen statt, wodurch
sich der meridionale Methangradient verringert. In der realen Atmosphére ist der horizontale
Luftmassenaustausch zwischen Tropen und Extratropen durch die subtropische Transportbar-
riere eingeschrankt. Beobachtungen von Ozon oder N, O zeigen aber, dass fingerformige Struk-
turen, die aus den Tropen in die Extratropen hineinreichen, sogenannte ,,Streamer®, zu einem
signifikanten Luftmassenaustausch zwischen Tropen und Extratropen beitragen. Studien von
Eyring et al. (2003) zeigen, dass E39/C generell in der Lage ist diese dynamischen Struktu-
ren zu reproduzieren. Allerdings geben diese Ergebnisse noch keine Auskunft darlber, ob die
Stérke des Luftmassenaustausches vom Modell richtig erfasst wird.

Vermutlich tragt auch das verwendete Transportmodell teilweise zu der unrealistisch starken
horizontalen Vermischung zwischen niederen und hohen Breiten in E39/C bei. Studien zum
Alter der stratospharischen Luft von Land (1999) und Reithmeier (2001) zeigen, dass das beob-
achtete Alter der Luft vom Modell im Allgemeinen unterschatzt wird, wobei das Lagrangesche
Transportschema ATTILA deutlich bessere Ergebnisse liefert als das operationell verwendete
semi-Lagrangesche Transportschema. Dies lasst darauf schlieRen, dass die subtropische Trans-
portbarriere in E39/C generell etwas unterschatzt wird und zusétzlich die numerische Diffusion
zu einem kunstlichen Massenaustausch zwischen Tropen und Extratropen beitrégt.

Dehydrierung der polaren Stratosphéare

Verbunden mit der starken Isolation des Polarwirbels und der strahlungsbedingten Abkuhlung
wahrend der Polarnacht, zeigen sowohl Modell als auch Beobachtungen im Zeitraum Juli bis
Oktober eine Dehydrierung der antarktischen Stratosphére (Abb. 5.13). Im Nordwinter wird
die polare Modellstratosphére nur geringfligig dehydriert, wahrend in den Satellitendaten keine
Dehydrierung zu beobachten ist. Der interhemisphérische Unterschied lasst sich darauf zurtick-
flhren, dass die Temperaturen in der polaren Stratosphére im Winter auf der Nordhemisphére
hoher sind als auf der Stidhemisphére (s. Abb. 5.1a und b).

Der zeitliche Verlauf der Dehydrierung der polaren Stratosphére in E39/C ist in Abbildung 5.16
dargestellt. Dabei zeigen sich deutliche Unterschiede zwischen Nord- (links) und Stidhemispha-
re (rechts). Auf der Nordhemisphére beginnt im Dezember ein langsamer Ruckgang der Was-
serdampfwerte in der polaren Stratosphare unterhalb von 20—30 hPa. Der Wasserdampfgehalt
erreicht im Januar/Februar mit Werten um 5.5 ppmv sein Minimum, wobei sich die niedrigsten
Werte auf den Hohenbereich 60—80 hPa beschranken. Ende Marz haben die Wasserdampfwerte
ihr urspringliches Niveau wieder erreicht. Auf der Sidhemisphére beginnt bereits im Mai eine
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Abbildung 5.16: Zeitlicher Verlauf des modellierten Wasserdampfmischungsverhéltnisses wéhrend der
Winter- und Friihlingsmonate am Nordpol (links) und Stidpol (rechts) in Abhéngigkeit von der Héhe.
Einheit: ppmv.

drastische Dehydrierung der polaren Stratosphdre. Im Gegensatz zur Nordhemisphare ist da-
von fast die gesamte Modellstratosphéare betroffen. In den Monaten Juli und August fallen die
Wasserdampfwerte zwischen 20 und 60 hPa unter 1 ppmv. Zwischen Juli und September lie-
gen die Wasserdampfwerte im gesamten Bereich unterhalb von 20 hPa konstant unter 2 ppmv.
Erst Anfang Dezember erreichen die Wasserdampfwerte wieder das Niveau von Anfang Mai.
Beobachtungsdaten zeigen einen deutlich anderen Verlauf der Dehydrierung der antarktischen
Stratosphare (s. Abb. 2.5): Erst Anfang August beginnt der Wasserdampfgehalt in der polaren
Stratosphére unterhalb von etwa 22 km (=40 hPa) zurlickzugehen. Im August und vor allem
September fallt das Wasserdampfmischungsverhéltnis auf Werte unter 2 ppmv, wobei sich die
Dehydrierung auf die Region zwischen 15 (=120 hPa) und 20 km (=50 hPa) beschrénkt. Damit
wird nicht nur die Stérke der Dehydrierung, sondern auch deren rdumliche und zeitliche Aus-
dehnung vom Modell deutlich Uberschétzt. Desweiteren beginnt die Dehydrierung im Model
weitaus friiher als beobachtet wird. Dieses Verhalten ist auf den Kéltefehler des Modells in der
polaren Stratosphdare zuriickzufiihren (s. Abschnitt 5.1.1).

5.3 Ozonverteilung

Eines der Ziele dieser Arbeit ist es, den Einfluss einer verdnderten Wasserdampfverteilung auf
die stratospharische Ozonchemie zu quantifizieren (Kapitel 8). Zur richtigen Interpretation der
Modellergebnisse muss das Modellsystem zuvor hinsichtlich seiner F&higkeit untersucht wer-
den, die fiir die Ozonverteilung ausschlaggebenden physikalischen und chemischen Prozesse zu
reproduzieren. Eine detaillierte Evaluierung der modellierten Ozonschicht sowie aller relevan-
ten chemischen und physikalischen Prozesse wurde bereits in Hein et al. (2001) und Schnadt
(2001) durchgefihrt. Im Folgenden werden die wichtigsten Ergebnisse kurz zusammengefasst.

In Abbildung 5.17 ist ein Vergleich der saisonalen Entwicklung der Gesamtozonsaule zwischen
TOMS-Satellitendaten der Jahre 1980 bis 1999 und einem klimatologischen Mittelwert der ent-
sprechenden Jahre aus der Simulation CNTL_1999 dargestellt. In den nérdlichen Extratropen
sowie den Tropen stimmen die Modellergebnisse qualitativ gut mit den Beobachtungsdaten
Uberein. Das Modell reproduziert den Jahresgang der Gesamtozonsaule auf der Nordhemispha-
re mit den hochsten Werten in den Monaten Februar und Marz und den niedrigsten Werten
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Abbildung 5.17: Gesamtozonséule in Abhangigkeit von der Jahreszeit und der geographischen Breite,
1980-1999. Einheit: DU. Links: E39/C, rechts: TOMS-Satellitendaten.

im Herbst. Allerdings werden die Absolutwerte vom Modell um etwa 50 DU (berschétzt. In
den mittleren Breiten der Stidhemisphére wird in den Monaten September und Oktober ein
Maximum der Gesamtozonsaule mit Werten um 350 DU beobachtet. Im Modell tritt dieses Ma-
ximum etwa einen Monat zu friih auf. Auch in dieser Region werden die Absolutwerte vom
Modell leicht Gberschétzt. Das Auftreten des antarktischen Ozonlochs im Oktober wird vom
Modell dagegen richtig erfasst, allerdings liegen die minimalen Ozonwerte unter denjenigen
der gezeigten Beobachtungen. Desweiteren erstreckt sich das modellierte Ozonloch Uber einen
langeren Zeitraum als beobachtet.

Neben der sowohl qualitativ als auch quantitativ guten Reproduktion der beobachteten Gesamt-
ozonsaule ist das Modell auch in der Lage, die vertikale Ozonverteilung qualitativ richtig zu
erfassen, wie ein Vergleich mit einer hauptsachlich auf Radiosondenmessungen basierenden
Ozonklimatologie von Fortuin und Kelder (1998) zeigt (Hein et al., 2001). Aufgrund der zu
hoch liegenden Modelltropopause werden die modellierten Ozonmischungsverhaltnisse im Be-
reich der oberen Troposphére und der unteren Stratosphdare im Vergleich zu den Beobachtungen
generell unterschatzt. Dagegen sind die modellierten stratospharischen Ozonmischungsverhalt-
nisse oberhalb von 60 hPa in hohen Breiten sowie oberhalb von 40 hPa in den Tropen etwa
0.5—1 ppmv hoéher als beobachtet.

Dynamik der Stratosphare

Die modellierte zonal gemittelte Temperaturverteilung (Abschnitt 5.1.1) sowie die modellierte
residuale Meridionalzirkulation (Abschnitt 5.1.2) wurden bereits in vorangegangenen Abschnit-
ten diskutiert. An dieser Stelle sollen noch einige spezielle, ozonrelevante Aspekte der Dynamik
der Stratosphare erwéahnt werden.

In der Stratosphére treten auf der jeweiligen Sommerhemisphare oberhalb von etwa 50 hPa Ost-
winde auf, wéahrend auf der jeweiligen Winterhemisphare Westwinde vorherrschen. Die winter-
liche Stratosphére ist durch ein Tiefdruckgebiet Gber den Polargebieten gekennzeichnet, dem
stratosphéarischen Polarwirbel, an dessen Rand sich der stratospharische Strahlstrom ausbildet.
Dabei treten auf der Stidhalbkugel aufgrund des stabileren Polarwirbels hohere Windgeschwin-
digkeiten im Strahlstrom auf als auf der Nordhalbkugel. Im Vergleich zu den ERA-Daten unter-
schatzt das Modell die sommerlichen Ostwinde in mittleren und polaren Breiten der Nordhemi-
sphére. Auf der Stidhemisphéare wird in mittleren und hohen Breiten generell keine Windumkehr
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zu sommerlichen Ostwinden simuliert. Die Lage der stratosphérischen Strahlstrome wird vom
Modell dagegen gut wiedergegeben, wobei die modellierten Windgeschwindigkeiten in beiden
Hemisphéaren Gberschétzt werden. Die ausbleibende Windumkehr in der Stidhemisphére ist auf
den Kéltefehler der Temperatur (s. Abb. 5.1) in polaren Breiten zurtickzufuihren, wodurch insbe-
sondere der sudhemispharische Polarwirbel zu stabil ist, sich zu friih bildet und l&nger bestehen
bleibt. Die Uberschéatzte Stabilitat des Polarwirbels beeinflusst den heterogenen Ozonabbau im
antarktischen Friihling (s. Kapitel 2.3.2) und fuhrt dazu, dass das modellierte Ozonloch langer
bestehen bleibt als beobachtet wird (s. Abb. 5.17).

Im Inneren der stratosphdarischen Polarwirbel findet ein grofRrdumiges diabatisches Absinken
statt (Andrews et al., 1987). Verbunden mit dieser Absinkbewegung werden ozonrelevante Spu-
renstoffe aus hoheren in niedrigere Atmospharenschichten transportiert. Die korrekte Simulati-
on der Vertikalbewegung ist daher fir eine realitatsnahe Behandlung der polaren Ozonchemie
von wesentlicher Bedeutung. Ein Vergleich mit unterschiedlichen Studien zeigt, dass die Ver-
tikalbewegung in 50 hPa im nordhemisphérischen Polarwirbel vom Modell zufriedenstellend
erfasst wird, wéhrend sie im stidhemisphérischen Polarwirbel deutlich unterschétzt wird (Hein
et al., 2001). Zusatzlich werden die dynamischen Grolzen im Modell oberhalb von etwa 50 hPa
zum Modelloberrand hin geddmpft (,,sponge layer®). Aus diesem Grund nimmt die residuale
Vertikalgeschwindigkeit in beiden Hemisphare zum Modelloberrand hin ab, was in der polaren
Stdhemisphare dazu fuhrt, dass ozonrelevante Spurenstoffe wie Stickoxide und Chlor, deren
Konzentration zum Modelloberrand hin zunimmt, nicht ausreichend stark in tiefere Schichten
transportiert werden. Deswegen erfolgt der maximale Ozonabbau im Modell in 20 bis 30 hPa
und nicht wie beobachtet in 50 hPa (Schnadt, 2001).

Wie in Abbildung 5.17 zu erkennen ist, fehlt auf der Nordhemisphare ein vergleichbares Gegen-
stiick zum stidhemisphérischen Ozonloch. In den Wintermonaten kénnen sich aufgrund der vor-
herrschenden Westwinde tropospharische Wellen in die Stratosphére ausbreiten und dort zu ei-
ner Verlagerung und Verformung des stratosphérischen Polarwirbels fiihren (s. Abschnitt 2.1.1).
Auf der Nordhemisphdre ist die Anregung planetarer Wellen aufgrund der starkeren Land-See-
Kontraste und der Orographie deutlich starker ausgepragt als auf der Stidhemisphére. Dies flihrt
zu einer hohen dynamischen Variabilitat der nordhemisphéarischen Stratosphére und einer ge-
ringeren Stabilitat des Polarwirbels. Wie ein Vergleich mit ECMWF-Analysen zeigt, reprodu-
ziert das Modell das Ausbreitungsmuster der planetaren Wellen auf der Nordhemisphaére richtig
(Schnadt, 2001). Infolgedessen wird auch die interannuale Variabilitat des nordhemisphérischen
Polarwirbels vom Modell realistisch wiedergegeben (Hein et al., 2001).

Stratosphéarische Ozonchemie

Stickoxide spielen eine wichtige Rolle fur die stratosphérische Ozonchemie: Katalytische Re-
aktionen mit Stickoxiden (s. Abschnitt 2.3.2) fiihren dazu, dass die Anzahl der Ozonmolekdile
in der mittleren Atmosphére um 25% geringer ist, als es durch die Sauerstoff-Chemie alleine
der Fall wére (Fabian, 1992). Somit ist die korrekte Simulation der stratosphérischen Stickoxid-
verteilung von groRer Bedeutung flr eine realitdtsnahe Reproduktion der beobachteten Ozon-
verteilung. Dabei ist insbesondere Salpetersaure (HNO3) wichtig, da sie selbst nicht mit Ozon
reagiert und reaktivere Substanzen wie OH und NO, voriibergehend bindet. Wie in Schnadt
(2001) gezeigt wurde, ist das Modell in der Lage, sowohl die Breitenabhangigkeit des HNO3-
Mischungsverhaltnisses, den ausgepragten Jahresgang in mittleren und hohen Breiten als auch
die interannuale Variabilitat realistisch zu reproduzieren. Desweiteren wird die NOy-Verteilung
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Abbildung 5.18: Zonal und klimatologisch gemittelte OH-Verteilung flir CNTL_1999 in Abhangigkeit
von der geographischen Breite und der Hohe fir die Monate Januar (a), April (b), Juli (¢) und Oktober
(d). Einheit: 10° molec cm~3,

vom Modell sowohl qualitativ als auch quantitativ richtig wiedergegeben. Allein die stidpo-
lare Stratosphdre wird aufgrund des zu stabilen Polarwirbels im Modell langer denoxifiziert
als beobachtet. Im nordhemisphérischen Polarwirbel wird abweichend von den Beobachtungen
ebenfalls eine leichte Denoxifizierung modelliert (Schnadt, 2001).

Desweiteren spielen heterogene Reaktionen an den Oberflachen von polaren Stratospharenwol-
ken (PSCs) eine wichtige Rolle fir die Ozonchemie in den Polargebieten (s. Abschnitt 2.3.2).
Neben der Temperatur hangt die PSC-Bildung von der Konzentration der Salpetersdure und des
Wasserdampfs ab. Im Vergleich zu dem aus den Berliner Analysen bestimmten PSC-Bildungs-
potential auf der Nordhemisphére (Pawson et al., 1995) wird das PSC-Potential vom Modell
uberschéatzt. Nachdem das Modell in der Lage ist, die GroRenordnung der beobachteten Mi-
schungsverhéltnisse von HNO3 und Wasserdampf in der polaren Stratosphére der Nordhemi-
sphare richtig wiederzugeben, ist die Ursache flir das Uberschatzen des PSC-Potentials im Kal-
tefehler zu vermuten (Hein et al., 2001). Durch das uberschétzte PSC-Potential wird die Luft
innerhalb des Modellpolarwirbels zu stark denoxifiziert. Gleichzeitig nehmen aber mit den zu
tiefen Temperaturen auch die heterogenen Reaktionsraten im Modell ab (Steil, 1999), so dass
trotz der Uberschétzten PSC-Bildung eine mit Beobachtungen vergleichbare Chloraktivierung
simuliert wird. Fir die Stidhemisphare liegen keine vergleichbaren Beobachtungsdaten vor. Al-
lein aufgrund des modellierten Temperaturfehlers ist davon auszugehen, dass das PSC-Potential
in der Stidhemisphére ebenfalls Gberschatzt wird. Allerdings verursacht der Kaltefehler eine zu
starke Dehydrierung der polaren Stratosphére (s. Abb. 5.13), die den Temperatureffekt mogli-
cherweise kompensiert (Schnadt, 2001).

In Kapitel 8 dieser Arbeit werden die Auswirkungen einer veranderten Wasserdampfverteilung



5.4. Fazit 67

auf die stratosphérische Ozonchemie untersucht. Wasserdampf beeinflusst die stratosphérische
Ozonchemie in erster Linie als Quelle fir das Hydroxyl-Radikal, das eine sehr wichtige Rolle
fur den Ozonabbau spielt. Nachdem die modellierte OH-Verteilung bislang in keiner Modell-
evaluierung berucksichtigt wurde, ist abschlieBend in Abbildung 5.18 die zonal und klimatolo-
gisch gemittelte OH-Verteilung in CNTL_1999 fiir die Monate Januar, April, Juli und Oktober
dargestellt. Aufgrund der starken Abhangigkeit vom Sonnenzenitwinkel (Hanisco et al., 2001)
ist die atmosphérische OH-Konzentration von einer extrem hohen rdumlichen und zeitlichen
Variabilitat gepragt. Ein Vergleich von klimatologisch gemittelten Modellergebnissen, die so-
wohl Tag- als auch Nachtstunden beinhalten, mit einzelnen In-situ-Messungen ist deswegen
nicht sinnvoll. Zur Modellevaluierung wird an dieser Stelle eine simulierte tropospharische
OH-Klimatologie von Spivakovsky et al. (2000) verwendet (im Folgenden als OH-S bezeich-
net). Spivakovsky et al. (2000) berechneten eine globale OH-Verteilung mit Hilfe eines photo-
chemischen Box-Modells, wobei Beobachtungsdaten von OH-Vorlaufersubstanzen wie Ozon,
Wasserdampf, CO, Kohlenwasserstoffe und verschiedenen Stickoxiden sowie Temperaturmes-
sungen und Informationen Uber die optische Dicke von Wolken als EingangsgroRen verwen-
det wurden. Die hochsten OH-Konzentrationen treten in OH-S mit Werten um 25-10° mo-
lec cm~2 in etwa 600 hPa in den Tropen auf. Ausgehend von diesem Maximum nimmt die
OH-Konzentration zu allen Richtungen hin ab. Das Modell ist in der Lage, die GrofRenordnung
der troposphérischen OH-Konzentrationen zu reproduzieren. Allerdings sind die modellierten
OH-Konzentrationen in der unteren Troposphdre deutlich héher als in OH-S. Dies ist hochst-
wahrscheinlich auf die fehlende NMHC (Non-Methane HydroCarbons)-Chemie im Modell zu-
riickzufuhren, da OH Uber bewaldeten Gebieten der tropischen Kontinente durch NMHCs abge-
baut wird (Lawrence et al., 2001). Verbunden mit dem Stand der Sonne tritt das OH-Maximum
in beiden Verteilungen im Januar stidlich und im Juli nérdlich des Aquators auf. Ebenso zeigen
sowohl die modellierte OH-Verteilung als auch OH-S wéhrend der Polarnacht sehr geringe OH-
Konzentrationen von weniger als 0.1-10° molec cm~3. Zwischen 100 und 500 hPa weist OH-S
einen deutlich stérkeren vertikalen Gradienten auf als die modellierte OH-Verteilung. Dies hat
zur Folge, dass das Modell die OH-Konzentrationen in der oberen Troposphdre im Vergleich
zu OH-S Uberschétzt. Flr die Stratosphare liegen keine vergleichbaren OH-Klimatologien vor.
Insgesamt ist nach diesem Vergleich aber davon auszugehen, dass die Modellergebnisse in Ka-
pitel 8 nicht von Defiziten hinsichtlich der modellierten OH-Verteilung beeinflusst werden. Wie
ein Vergleich von verschiedenen Chemie-Transport- sowie Klima-Chemie-Modellen mit Spu-
renstoffmessungen tiber dem Pazifik bzw. dem Nordatlantik gezeigt hat, gehort OH zu denjeni-
gen GroRen, deren Verteilung von Modellen am besten simuliert wird (Brunner et al., 2005).

5.4 Fazit

In diesem Kapitel wurden mit dem interaktiv gekoppelten Modellsystem E39/C modellierte
Klimatologien verschiedener dynamischer GréRen wie Temperatur und Meridionalzirkulation
sowie die Wasserdampfverteilung vorgestellt und soweit méglich anhand unterschiedlicher Be-
obachtungsdaten bewertet.

Der Vergleich mit ECMWEF-Reanalysen zeigt, dass die beobachtete Temperaturverteilung vom
Modell im allgemeinen zufriedenstellend wiedergegeben wird. Eine Ausnahme bildet der sy-
stematische Kaltefehler (Cold Bias) im Bereich der polaren Tropopause und in der polaren
Stratosphare der Sudhemisphére. Dieser Temperaturfehler tritt in fast allen gangigen Modell-
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systemen in unterschiedlicher Stérke auf (Gates et al., 1999). Der Kaltefehler in der polaren
Stratosphére der Sudhemisphére fihrt zu einer deutlich tberschétzten Dehydrierung in diesem
Bereich.

Qualitativ stimmt die mittlere Meridionalzirkulation mit Aufsteigen in den Tropen, polwarts ge-
richtetem Transport in der Stratosphére und Absinken in hohen Breiten gut mit den Ergebnissen
verschiedener auf Satellitendaten basierender Studien Uberein. Ein Vergleich der modellierten
Massenfliisse mit Beobachtungsdaten zeigt allerdings, dass die Stdrke der mittleren Meridio-
nalzirkulation vom Modell Gberschétzt wird.

Im Bereich des stidhemispharischen Polarwirbels wird die Absinkbewegung vom Modell dage-
gen unterschétzt. Dies hat hauptsachlich Auswirkungen auf die Ozonchemie, da ozonrelevante
Spurenstoffe wie z.B. Chlor nicht in ausreichendem Male vom Modelloberrand nach unten
transportiert werden. Als Ursache flr die unterschatzten Vertikalgeschwindigkeiten im antark-
tischen Polarwirbel wird die Nichtberticksichtigung von nicht-orographischen Schwerewellen
angenommen (Schnadt, 2001).

Wie ein Vergleich mit HALOE- und MLS-Satellitenbeobachtungen zeigt, ist das Modell in der
Lage, die Wasserdampfverteilung in der UT/LS-Region qualitativ richtig zu reproduzieren. Al-
lerdings wird der stratospharische Wasserdampfgehalt insbesondere in der extratropischen un-
tersten Stratosphare vom Modell tiberschétzt. Eine Ausnahme bildet dabei, wie bereits erwahnt,
die polare Stratosphére der Sidhemisphére, die wéhrend des Winters aufgrund des Kéltefehlers
zu stark dehydriert wird. Fir den Feuchtefehler im Bereich der extratropischen untersten Stra-
tosphére ist groRtenteils das numerisch diffusive semi-Lagrangesche Transportschema in E39/C
verantwortlich, da im Rahmen dieser Arbeit gezeigt werden konnte, dass die Verwendung ei-
nes numerisch nicht-diffusiven Lagrangeschen Transportschemas den Feuchtefehler drastisch
reduziert (s. Kapitel 6). Eine etwas zu warme tropische Tropopausentemperatur bzw. eine un-
terschatzte Variabilitat der Temperatur an der tropischen Tropopause sind nach den bisherigen
Ergebnissen die Ursache flr den tberschatzten Wasserdampfgehalt der Stratosphére.

Desweiteren ist das Modell nicht in der Lage, den meridionalen Wasserdampfgradienten in der
Stratosphare zufriedenstellend zu reproduzieren. Hierbei stellt sich die Frage, ob die Starke der
subtropischen Transportbarriere vom Modell nicht richtig erfasst wird oder ob die numerischen
Eigenschaften des verwendeten Transportschemas zu einer unrealistisch starken Vermischung
zwischen niedrigen und hohen Breiten fuhren. Nach den bisherigen Erkenntnissen ist zu erwar-
ten, dass beide Prozesse beteiligt sind.

Die Wasserdampfverteilung in der oberen Troposphdare wird maRgeblich durch Konvektion be-
stimmt. Die Lage der konvektiven Zentren werden vom Modell anndhernd richtig wiedergege-
ben, wobei die Starke der konvektiven Ereignisse in manchen Regionen unterschétzt wird. Ins-
gesamt fallen die modellierte Wasserdampfmaxima in den Tropen in 215 hPa schwécher aus als
beobachtet. In 147 hPa zeigt sich eine deutlich bessere Ubereinstimmung mit den Beobachtun-
gen, was auf einen zu schwachen vertikalen Temperaturgradienten in der oberen Troposphére
zuriickzufihren ist.

Wahrend der Sommermonate wird die unterste Stratosphére im Bereich von 30°N vom asia-
tischen Monsun beeinflusst. Das Modell reproduziert dabei die vorherrschenden dynamischen
Bedingungen qualitativ richtig, allerdings wird die Intensitat des asiatischen Monsuns unter-
schatzt. Dagegen simuliert E39/C ber dem Siiden der USA eine mit dem asiatischen Mon-
sun vergleichbare antizyklonale Stromung in der oberen Troposphére. Das daraus resultierende
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Wasserdampfmaximum in der oberen Troposphére, das bis in die untere Stratosphére hinein-
reicht, fallt im \Vergleich zu den MLS-Beobachtungen allerdings deutlich zu stark aus.

Offensichtlich ist das Modell in der Lage, die fir die Wasserdampfverteilung relevanten dy-
namischen Prozesse — soweit sie bislang bekannt sind — zufriedenstellend zu erfassen. Ein
Grol3teil der Modellschwéchen hinsichtlich der Wasserdampfverteilung in der UT/LS wird nach
dem bisher Gesagten durch die modellierte Temperaturverteilung sowie durch die numerischen
Eigenschaften des verwendeten Transportschemas hervorgerufen. Das folgende Kapitel geht
der Frage nach, inwieweit einige der hier aufgedeckten Modellschwachen durch den Einsatz
eines rein Lagrangeschen Advektionsschemas verbessert werden kénnen.



Kapitel 6

Sensitivitatsstudie: Lagrangescher
Feuchtetransport mit ATTILA

In der Standardversion des Modells E39 werden Wasserdampf und Wolkenwasser mit dem
semi-Lagrangeschen Transportschema nach Williamson und Rasch (1994) advehiert. Nicht-
Lagrangesche Transportschemata neigen dazu, starke Gradienten in Spurenstoffverteilungen
durch numerische Diffusion unrealistisch abzuschwéachen (s. Abschnitt 3.1). Die beobachte-
te Wasserdampfverteilung zeigt im Tropopausenbereich einen ausgeprégten Gradienten, der in
der modellierten Wasserdampfverteilung nicht vollstandig reproduziert wird (s. Kapitel 5.2).
Abbildung 6.1 (links) zeigt das Verhaltnis zwischen dem mit E39 simulierten Wasserdampf-
mischungsverhaltnis und HALOE-Satellitendaten als Funktion der geographischen Breite und
der Hohe. Im Bereich der extratropischen untersten Stratosphére zwischen 150 und 250 hPa
Uberschétzt das Modell die Wasserdampfbeobachtungen deutlich um 300—-500%. Dagegen wird
der Wasserdampfgehalt in mittleren und hohen Breiten oberhalb von etwa 50-70 hPa etwas un-
terschatzt, was zum einen darauf zuriickgefihrt werden kann, dass die Wasserdampfproduktion
aufgrund der Methanoxidation in der Standardmodellversion ohne Chemiemodul nicht enthal-
ten ist. Zum anderen fihrt der Temperaturfehler in der polaren Stratosphare zu einer tiberschéatz-
ten Dehydrierung in diesem Bereich (s. Kapitel 5.2).

Studien mit passiven Spurenstoffen wie 1C haben gezeigt, dass starke Gradienten mit dem
rein Lagrangeschen Transportschema ATTILA deutlich besser erhalten werden als mit dem
semi-Lagrangeschen Advektionsschema (Reithmeier, 2001). Inwieweit dieses Verhalten auf die
Wasserdampfverteilung tbertragbar ist und sich der eben beschriebene Feuchtefehler im Be-
reich der extratropischen untersten Stratosphéare auf die numerischen Eigenschaften des semi-
Lagrangeschen Transportschemas zurlckftihren lasst, ist Gegenstand dieses Kapitels.

Zur Beantwortung dieser Frage werden die beiden Modellexperimente E4/SLT und E4/ATTILA
miteinander verglichen. In der Simulation E4/SLT wurden spezifische Feuchte und Wolken-
wasser mit dem semi-Lagrangeschen Transportschema (SLT) transportiert, wéhrend in dem
Sensitivitatsexperiment E4/ATTILA das rein Lagrangesche Advektionsschema ATTILA ver-
wendet wurde (zur Experimentbeschreibung siehe Kapitel 4.2). Um spezifische Feuchte und
Wolkenwasser mit ATTILA transportieren zu kdnnen, waren zunéchst einige Erweiterungen
zu ATTILA notwendig, die ebenfalls bereits in Kapitel 4.2 beschrieben wurden. Der néchste
Abschnitt beschreibt den Einfluss des Transportschemas auf die modellierten Verteilungen von
Wasserdampf und Wolkenwasser. Veranderungen in der Wasserdampf- und Wolkenwasserver-
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Abbildung 6.1: Verhéltnis zwischen dem Wasserdampfmischungsverhéltnis in E4/SLT und HALOE-
Satellitendaten (links, M. Ponater, personliche Mitteilung) bzw. E4/ATTILA und HALOE-
Satellitendaten (rechts). Dargestellt ist ein Jahresmittelwert. Die fett eingezeichnete Linie markiert die
klimatologische Tropopausehéhe in E4/ATTILA.

teilung beeinflussen als Eingangsparameter fir die Strahlungsrechnungen auch den Strahlungs-
haushalt und die modellierte Temperaturverteilung. Mit diesen Riuickkopplungseffekten befasst
sich Abschnitt 6.2.

6.1 Wasserdampf und Wolkenwasser

Abbildung 6.2 vergleicht die zonal und klimatologisch gemittelte Wasserdampfverteilung der
beiden Modellsimulationen E4/ATTILA und E4/SLT flr die Monate Januar und Juli. Die deut-
lichsten Unterschiede treten im Bereich der Tropopause und der extratropischen untersten Stra-
tosphare sowie in der winterlichen polaren Stratosphére der Stidhemisphére auf. In der Simulati-
on E4/ATTILA zeigt die Wasserdampfverteilung im extratropischen Tropopausenbereich einen
deutlich starkeren vertikalen als auch meridionalen Gradienten als in E4/SLT. Der Ubergang
zwischen Troposphére und Stratosphare, d.h. der Verlauf der Tropopause, ist in E4/ATTILA
klar zu erkennen. In E4/SLT wird dagegen der Wasserdampfgradient im Tropopausenbereich
durch die numerische Diffusion des semi-Lagrangeschen Transportschemas unrealistisch stark
abgeschwacht. Folglich liegen die Wasserdampfwerte im Bereich der extratropischen untersten
Stratosphare zwischen 250 und 150 hPa in E4/ATTILA deutlich unterhalb der Werte in E4/SLT.
Die Differenzen betragen in diesem Hohenbereich in der jeweiligen Sommerhemisphére —15
bis —30 ppmv, was einer Abnahme von mehr 70% entspricht. Generell ist der stratosphari-
sche Wasserdampfgehalt in E4/ATTILA um etwa 1 ppmv geringer als in E4/SLT. Im Januar
betragen die minimalen Wasserdampfwerte oberhalb der tropischen Tropopause in E4/ATTILA
zwischen 3 und 4 ppmv, wahrend in E4/SLT das Minimum bei 4 bis 5 ppmv liegt. Im Juli ist
das lokale Minimum oberhalb der tropischen Tropopause in E4/SLT nicht mehr zu erkennen.
In E4/ATTILA ist dieses Minimum dagegen weiterhin vorhanden, wenn auch nicht mehr so
ausgepragt wie im Januar.

Im Gegensatz zur restlichen Stratosphare treten in E4/ATTILA in der stidhemisphérischen pola-
ren Stratosphdare wahrend der Wintermonate (Juli) h6here Wasserdampfwerte auf als in E4/SLT:
Wahrend in E4/SLT die polare Stratosphére aufgrund der niedrigen Temperaturen bis auf Wer-
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Abbildung 6.2: Zonal und klimatologisch gemitteltes Wasserdampfmischungsverhéltnis fir Januar
(links) und Juli (rechts) [ppmv]. a) E4/SLT, b) E4/ATTILA, c) Differenz E4/ATTILA-E4/SLT flr den
Ausschnitt 10 bis 300 hPa. Die fett eingezeichnete Linie markiert die fiir den jeweiligen Monat und die
jeweilige Modellversion klimatologisch gemittelte Tropopausenhéhe, in c) ist die Tropopausenhdhe aus
E4/ATTILA eingezeichnet. Die helle (dunkle) Schattierung markiert Gebiete, in denen die Differenzen
auf dem 95% (99%)-Niveau statistisch signifikant sind (t-Test).

te unter 1 ppmv dehydriert wird, liegt in E4/ATTILA das Wasserdampfmischungsverhéltnis in
diesem Bereich um mehr als 1-2 ppmv tber den Werten in E4/SLT. Dies entspricht einer Was-
serdampfzunahme von mehr als 70%. Die Ursache fur diese Wasserdampfzunahme liegt in der
Temperaturzunahme in der winterlichen polaren Stratosphére (s. Abb. 6.5). Desweiteren zeigt
die Simulation E4/ATTILA im Bereich der oberen tropischen und subtropischen Troposphare
eine Zunahme des Wasserdampfmischungsverhaltnisses um bis zu 10 bis 30 ppmv (entspricht
10-30%). Diese Zunahme ist auf einen leichten Temperaturanstieg in diesem Bereich von etwa
1 K zurtickzufuhren (s. Abb. 6.5). Ansonsten unterscheidet sich die Struktur der troposphéri-
schen Wasserdampfverteilung in E4/ATTILA kaum von der in E4/SLT. Mit einigen wenigen
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Abbildung 6.3: Mittlerer Jahresgang des Wasserdampfmischungsverhéltnisses [ppmv] zwischen 10°N
und 10°S in Abhéngigkeit von der Hohe, ,Tape Recorder”, fur E4/ATTILA (links) und E4/SLT (rechts).

Ausnahmen sind die Anderungen der stratospharischen Wasserdampfverteilung statistisch si-
gnifikant.

Auf der rechten Seite von Abbildung 6.1 ist das Verhaltnis zwischen dem Wasserdampfmi-
schungsverhéltnis in E4/ATTILA und HALOE-Satellitendaten als Funktion der geographischen
Breite und der Hohe dargestellt. Besonders im Bereich der extratropischen untersten Stratosphé-
re zeigt sich ein deutlich anderes Muster als in der linken Abbildung. Die Modellergebnisse
stimmen nun weitaus besser mit Beobachtungsdaten Gberein, in einigen Bereichen der unter-
sten extratropischen Stratosphére unterschétzt E4/ATTILA die HALOE-Beobachtungen sogar,
wobei berlicksichtigt werden muss, dass die HALOE-Messungen im Tropopausenbereich zu-
nehmend ungenauer werden. Im Bereich der sidhemisphérischen polaren Stratosphére féllt der
Unterschied zwischen Modellergebnissen und Beobachtungen nun deutlich geringer aus. Dies
ist auf die bereits erwahnte Tatsache zurlckzufihren, dass die Dehydrierung der sidhemisphé-
rischen polaren Stratosphére aufgrund der hoheren Temperaturen in E4/ATTILA nicht mehr
so stark ausfallt wie in E4/SLT. Die Verwendung des rein Lagrangeschen Transportmodells
ATTILA fihrt folglich zu einer drastischen Verringerung des Feuchtefehlers in der extratropi-
schen untersten Stratosphare.

Abbildung 6.3 zeigt den mittleren Jahresgang des Wasserdampfmischungsverhéltnisses in den
Tropen oberhalb von 100 hPa, den sogenannten ,, Tape Recorder®, fir E4/ATTILA und E4/SLT.
Qualitativ zeigen beide Modellsimulationen in der unteren Stratosphére einen vergleichbaren
Jahresgang mit niedrigen Wasserdampfmischungsverhaltnissen im Winter/Frihjahr und hohen
Mischungsverhaltnissen in den Monaten August/September. Dieser Jahresgang ist mit dem Jah-
resgang der tropischen Tropopausentemperatur verbunden. Wie bereits in den vorherigen Abbil-
dungen zu erkennen war, liegen die stratosphérischen Wasserdampfwerte in E4/ATTILA etwa
1 bis 2 ppmv unterhalb derer in E4/SLT. AuRRerdem zeigt die Simulation E4/ATTILA ober-
halb von etwa 50 hPa eine sehr konstante Wasserdampfverteilung ohne saisonale Variabilitat,
wéhrend in E4/SLT auch oberhalb dieses Niveaus noch ein Jahresgang zu erkennen ist. Der
,» 1ape Recorder”, also der zeitliche Verlauf des Wasserdampfsignals in der tropischen Strato-
sphére, gibt Auskunft Uber die Geschwindigkeit der aufsteigenden Luftbewegungen in der Stra-
tosphare. In E4/SLT propagiert das Wasserdampfsignal aus der untersten Stratosphare weitaus
schneller nach oben als in E4/ATTILA. Es ist davon auszugehen, dass dieser Unterschied nicht
auf eine veranderte atmosphérische Zirkulation in E4/ATTILA, sondern groitenteils auf die
numerische Diffusion des semi-Lagrangeschen Transportschemas zurlickzufiihren ist. Dieses
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Abbildung 6.4: Zonal und klimatologisch gemittelte Verteilung des Wolkenwassergehalts (fliissig und
fest) in Abhangigkeit von der Hohe und der geographischen Breite flir E4/ATTILA (links) und E4/SLT
(rechts). In der Abbildung sind Jahresmittelwerte gezeigt.

Ergebnis stimmt mit Studien von Eluszkiewicz et al. (2000) (berein, die besagen, dass das si-
mulierte Alter der Luft empfindlich von der Wahl des Transportschemas abhéngt. Eluszkiewicz
et al. (2000) testeten u.a. das semi-Lagrangesche Transportschema von Williamson und Rasch
(1994) und zwei rein Lagrangesche Transportschemata. Dabei zeigte das semi-Lagrangesche
Transportschema die jlingsten und weitaus unrealistischsten Altersverteilungen, was mit grof3er
Wahrscheinlichkeit auf die numerische Diffusion zurtickzufiihren ist. Die Ergebnisse mit weni-
ger diffusiven Transportschemata waren dagegen durchaus realistisch. Berechnungen zum Alter
der stratosphdrischen Luft in ATTILA sind in Reithmeier (2001) zu finden.

Neben dem Vertikaltransport bestimmt auch die horizontale Vermischung zwischen Tropen
und Extratropen die Ausbreitung des Wasserdampfsignals in der tropischen Stratosphare. In
Kapitel 5.2 wurde bereits diskutiert, dass die beobachtete subtropische Transportbarriere in
ECHAM4 zu schwach ausgeprdgt ist. Nach den bisherigen Ergebnissen dieser Arbeit und der
Arbeit von Reithmeier (2001) ist dies nicht auf das verwendete Transportschema, sondern auf
die Modelldynamik zuriickzufiihren. Diese Annahme ist in Ubereinstimmung mit der konstan-
ten Wasserdampfverteilung oberhalb von 50 hPa in E4/ATTILA: Tropische Luftmassen mi-
schen sich beim Aufsteigen mit extratropischen Luftmassen. Dabei verwischt sich der ,, Tape
Recorder“-Effekt. Aufgrund des schnelleren Vertikaltransports in E4/SLT verwischt sich der
,» 1ape Recorder*“-Effekt langsamer und der Jahresgang des Wasserdampfmischungsverhéltnis-
ses in den Tropen verschwindet in E4/SLT erst oberhalb von 20 hPa.

Neben der spezifischen Feuchte wurde in der Simulation E4/ATTILA auch das Wolkenwasser
mit ATTILA transportiert. Abbildung 6.4 zeigt die zonal und klimatologisch gemittelte Vertei-
lung des Wolkenwassergehalts in Abhangigkeit von der Hohe und der geographischen Breite
fir E4/ATTILA und E4/SLT. In Abbildung 6.4 ist zu erkennen, dass die Verteilungen des Wol-
kenwassergehalts in E4/ATTILA und E4/SLT qualitativ vergleichbar sind. Beide Simulationen
zeigen einen hohen Wolkenwassergehalt Giber weite Bereiche in niedrigen und mittleren Breiten
zwischen etwa 900 und 750 hPa, mit einem lokalen Maximum etwas nérdlich des Aquators. Mit
zunehmender Hohe und in Richtung der Pole nimmt in beiden Verteilungen der Wolkenwasser-
gehalt ab. Oberhalb von 700 hPa zeigt E4/ATTILA in den Tropen und Subtropen allgemein



6.2. Temperatur und Tropopause 75

Januar

[y

o

o
I

100

200

300 A

400
500 A
600

Druck (hPa)
Druck (hPa)

AW N
o O O
o o O

500 |
600
800 800
1000 ; —— ‘ : 1000 : — ‘ ‘
90°S  60°S  30°S Aquator 30°N  60°N  9O°N 90°S  60°S  30°S Aquator 30°N  60°N  90°N

Abbildung 6.5: Differenz der zonal und klimatologisch gemittelten Temperatur zwischen E4/ATTILA
und E4/SLT in Abhangigkeit der geographischen Breite und der Hohe fir Januar (links) und Juli (rechts).
Die fett eingezeichnete Linie markiert den Ubergang zwischen positiven und negativen Differenzen. Die
helle (dunkle) Schattierung markiert Gebiete, in denen die Differenzen auf dem 95% (99%)-Niveau
statistisch signifikant sind (t-Test).

hohere Werte als E4/SLT. Dies hangt mit dem leicht erhdhten Wasserdampfgehalt in den tro-
pischen Regionen in E4/ATTILA zusammen. Groliere Unterschiede treten in hohen Breiten in
der unteren Troposphére auf. In diesen Bereich ist der Wolkenwassergehalt in E4/ATTILA deut-
lich geringer als in E4/SLT. Diese Differenzen sind hochstwahrscheinlich auf das Problem der
leeren Gitterboxen zurtickzufiihren. Wie in Abschnitt 4.2 bereits erwédhnt wurde, werden leere
Gitterboxen im Fall von Wolkenwasser im Gegensatz zur spezifischen Feuchte nicht aufgefullt,
da der Wolkenwassergehalt im Vergleich zur spezifischen Feuchte sehr inhomogen verteilt ist.
Inwieweit die Unterschiede in der oberen Troposphére auf einen veranderten hydrologischen
Kreislauf oder auf die Verwendung eines linearen Ansatzes bei der Ubertragung der Mischungs-
verhéltnisse von den Luftpaketen auf das ECHAM-Gitter (und umgekehrt) zurtickzufuihren sind,
kann an dieser Stelle nicht abschlieRend geklart werden.

6.2 Temperatur und Tropopause

Die im vorangegangenen Abschnitt beschriebenen Veranderungen der Wasserdampf- und Wol-
kenwasserverteilung aufgrund der unterschiedlichen Transportschemata wirken sich (iber die
Strahlung auf die modellierte Temperaturverteilung aus, die wiederum auf spezifische Feuchte
und Wolkenwassergehalt zuriickwirkt.

In Abbildung 6.5 ist die Temperaturdifferenz zwischen E4/ATTILA und E4/SLT fir die Mona-
te Januar und Juli dargestellt. Die groRten Temperaturdnderungen treten im Bereich der unter-
sten Stratosphére in den Extratropen auf, d.h. in den Regionen, in denen das Standardmodell
den groRten Kaltefehler aufweist (s. Kapitel 5.1.1). Verbunden mit dem Riickgang des Was-
serdampfgehalts sind die Temperaturen in diesen Regionen in E4/ATTILA um mehrere Kelvin
warmer als in E4/SLT. Die groRte Erwarmung tritt dabei in der jeweiligen Sommerhemispha-
re auf, wobei die Temperaturzunahme in der Stidhemisphédre mit mehr als +12 K deutlicher
starker ausféllt als in der Nordhemisphére mit +7 K. Auf der Stidhemisphére umfasst diese Er-
wéarmung wahrend der Wintermonate (Juli) die gesamte Stratosphare in mittleren und hohen
Breiten, wobei die Temperaturzunahme in der Polarregion bei 2 bis 5 K liegt. Auf der Nord-
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Abbildung 6.6: Differenz der zonal und klimatologisch gemittelten Temperatur zwischen E4/SLT und
ERA-Daten (links) und zwischen E4/ATTILA und ERA-Daten (rechts) in Abhangigkeit der geographi-
schen Breite und der Hohe. Gezeigt sind Jahresmittelwerte. Die fett eingezeichnete Linie markiert den
Ubergang zwischen positiven und negativen Differenzen.

halbkugel beschrénkt sich die Erwarmung im Winter wie im Sommer auf die extratropische
untere Stratosphére, fallt aber mit etwas mehr als 2 K geringer aus als im Sommer. Oberhalb
der tropischen Tropopause sind die Temperaturen in E4/ATTILA etwa 2 (Januar) bzw. 5 K (Ju-
li) niedriger als in E4/SLT. In weiten Teilen der Troposphére liegen die Temperaturdifferenzen
zwischen 1 bis 2 K. Bis auf wenige Ausnahmen sind alle Temperaturanderungen groRer als 1 K
statistisch signifikant.

Abbildung 6.6 vergleicht die langjahrig und zonal gemittelte Temperaturverteilung fir E4/SLT
(links) und E4/ATTILA (rechts) mit ERA-Daten. Gezeigt sind Jahresmittelwerte. Der Vergleich
zwischen E4/SLT und ERA zeigt die bereits in Kapitel 5.1.1 erlduterten Unterschiede, wobei
insbesondere wieder der Kaltefehler im extratropischen Tropopausenbereich (Cold Bias) auf-
fallt. Im Gegensatz dazu ist dieser Kaltefehler in E4/ATTILA deutlich reduziert. Wie in Abbil-
dung 6.6 (rechts) zu erkennen ist, betragt die Differenz zwischen der modellierten Temperatur-
verteilung in E4/ATTILA und den Beobachtungen im Bereich der extratropischen Tropopause
nur noch etwa —2 K anstatt —10 K. Desweiteren zeigt E4/ATTILA eine verbesserte Temperatur-
verteilung in der polaren Stratosphére. Insbesondere in der antarktischen Stratosphére stimmen
die Modellergebnisse nun besser mit den ERA-Daten Uberein als in E4/SLT. Im Bereich der
Tropen zeigt der Vergleich zwischen E4/ATTILA und ERA-Daten das bereits bekannte Dipol-
muster mit positiven Differenzen in der oberen Troposphére und negativen Differenzen in der
unteren Stratosphdre.

Die in Abbildung 6.5 gezeigte Temperaturabnahme oberhalb der tropischen Tropopause ist
nicht auf eine verénderte Wasserdampfverteilung in E4/ATTILA zurickzufuhren, da der Was-
serdampfgehalt in diesem Bereich geringer ist als in E4/SLT. Diese Abkihlung wird durch eine
verstarkte Zirrusbildung in der tropischen oberen Troposphére in E4/ATTILA verursacht. Zir-
ren in der oberen Troposphére absorbieren an ihrer Unterseite die langwellige Ausstrahlung
der tiefer liegenden Atmospharenschichten und emittieren entsprechend der niedrigen Tempe-
raturen an ihrer Oberseite weniger Strahlung in Richtung Weltraum und wirken somit abkiih-
lend auf die dartberliegenden Atmosphéarenschichten (Slingo und Slingo, 1988). In Uberein-
stimmung mit der Zunahme des Wolkenwassergehalts in den Tropen oberhalb von 700 hPa
in E4/ATTILA gegeniiber E4/SLT (s. Abb. 6.4) nimmt der Bedeckungsgrad in E4/ATTILA
gegenliber E4/SLT im tropischen Tropopausenbereich um etwa 25% zu. Diese Zunahme des
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Abbildung 6.7: Zonal gemittelte Temperatur (links) und Hoéhe (rechts) der thermischen Tropopause
(schwarz, diinne Linien) und der Cold Point-Tropopause (grau, fette Linien) in E4/ATTILA (durchgezo-
gene Linien) und E4/SLT (gestrichelte Linien). Dargestellt sind Jahresmittelwerte.

Bedeckungsgrades hat Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt am Oberrand der Atmosphé-
re. Die global gemittelte Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmosphére ist im Jahresmittel
in E4/ATTILA mit —0.5 W m~2 nahezu ausgeglichen. Allerdings fallen die global gemittel-
ten Einzelkomponenten der Strahlungsbilanz, also die absorbierte Solarstrahlung (engl. absor-
bed solar radiation, ASR) und die langwellige Ausstrahlung (engl. outgoing longwave radia-
tion, OLR), mit +224.46 W m~2 (ASR) und —224.96 W m~—2 (OLR) in E4/ATTILA gerin-
ger aus als beobachtet. Die beobachteten Strahlungsfliisse am Oberrand der Atmosphére aus
ERBE-Satellitendaten (,,Earth Radiation Budget Experiment®, z.B. Barkstrom (1984)) betra-
gen +240.3 W m~2 (ASR) und —235.3 W m~2 (OLR).

Typischerweise werden im Modell verschiedene Anpassungsparameter so gewahlt, dass die
modellierten Strahlungsbilanzen am Oberrand der Atmosphare mit den ERBE-Werten (berein-
stimmen. Diese Anpassungsparameter betreffen vor allem die Wolkenbildung, die einen grof3en
Einfluss auf den Strahlungshaushalt besitzt. So wurde in der Modellversion E39 im Vergleich
zum Standardmodell mit 19 vertikalen Schichten u.a. die Sedimentationsgeschwindigkeit von
Eiskristallen erniedrigt und somit die Lebensdauer von Eiswolken erhoht. Diese Anpassung
war notwendig, da die Erhohung der vertikalen Auflésung von 19 auf 39 Modellschichten in
ECHAM4 zu einer Abnahme des Wolkenbedeckungsgrades und dadurch zu einer starkeren
thermischen Ausstrahlung in den Tropen gefiihrt hatte (Land, 1999). Nach dem bisher Gesagten
ist davon auszugehen, dass eine Erhohung der Sedimentationsgeschwindigkeit von Eiskristallen
in E4/ATTILA zu einer Abnahme des Bedeckungsgrades in der tropischen oberen Troposphare
und dadurch auch zu einer erhéhten langwelligen Ausstrahlung am Oberrand der Atmosphare
fuhren wirde. Eine Neueinstellung der unterschiedlichen Wolkenparameter erfordert langwieri-
ge Sensitivitatsrechnungen und geht deswegen iber den Rahmen dieser Arbeit hinaus. Deswei-
teren ist nicht zu erwarten, dass sich die grundlegenden Erkenntnisse aus dieser Sensitivitats-
studie bzgl. der Wasserdampfverteilung durch eine Neukonfiguration des Strahlungshaushaltes
veréndern. Diese Arbeiten sollen zu einem spéteren Zeitpunkt durchgefiihrt werden.

In Abbildung 6.7 sind die zonal gemittelte Temperatur (links) und Hohe (rechts) der thermi-
schen Tropopause und des Cold Points fur E4/ATTILA und E4/SLT dargestellt. In den Tropen
sind Tropopausentemperatur und Cold Point-Temperatur nahezu identisch. In subtropischen
und polaren Breiten ist die Cold Point-Temperatur generell niedriger als die Tropopausentempe-
ratur, wéhrend es in mittleren Breiten umgekehrt ist. In E4/ATTILA liegt im Bereich der Tropen
sowohl die Temperatur der thermischen Tropopause als auch die Cold Point-Temperatur etwa
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um 3 K unterhalb der jeweiligen Werte in E4/SLT. Im Gegensatz dazu treten in den Subtropen
bis etwa 40° nahezu keine Unterschiede zwischen E4/ATTILA und E4/SLT auf. In mittleren
und hohen Breiten zeigt sich das umgekehrte Muster zu den Tropen: In diesem Bereich ist so-
wohl die Tropopausentemperatur als auch die Cold Point-Temperatur in E4/ATTILA etwa 4 K
hoher als in E4/SLT.

Die Hohe der Cold Point-Tropopause ist generell héher als die der thermischen Tropopause
(s. Abb. 6.7 rechts). Die thermische Tropopause in E4/ATTILA liegt mit Ausnahme der Tropen
in allen Breitenbereichen unterhalb der Tropopause in E4/SLT, wobei die groRten Unterschiede
in den mittleren und hohen Breiten beider Hemisphdaren auftreten und bis zu 20 hPa (etwa
0.5 km) betragen. In den Subtropen sind die Unterschiede deutlich geringer. Dagegen liegt
die tropische Tropopause in E4/ATTILA ein wenig oberhalb der Tropopausenhohe in E4/SLT.
Bei der Hohe der Cold Point-Tropopause sind die Unterschiede etwas vielfaltiger: In hohen
Breiten liegt der Cold Point in E4/ATTILA analog zur Tropopause tiefer als in E4/SLT. Die
Unterschiede liegen in diesem Bereich ungeféhr bei 15-20 hPa. Bei 30°N/S liegt der Cold Point
in E4/ATTILA ebenfalls etwa 5-10 hPa unterhalb des Cold Points in E4/SLT. In den (brigen
Gebieten liegt der Cold Point in E4/ATTILA etwas hoher, wobei der Unterschied in den Tropen
weniger als 5 hPa betrégt. In mittleren Breiten liegen E4/ATTILA und E4/SLT etwas weiter
auseinander. Die Unterschiede in der Tropopausen- und Cold Point-Hohe zwischen E4/ATTILA
und E4/SLT sind auf die verdnderte Temperaturverteilung zurtickzufihren, d.h. eine Erwdrmung
der Tropopause ist mit einem Riickgang der Tropopausenhdhe verbunden und umgekehrt.

6.3 Fazit

Die Verwendung des numerisch nicht-diffusiven, Lagrangeschen Transportschemas ATTILA
anstelle des operationellen semi-Lagrangeschen Advektionsschemas zum Transport von spezi-
fischer Feuchte und Wolkenwasser im globalen Zirkulationsmodell E39 fiihrt zu einer deutli-
chen Reduzierung des Feuchtefehlers in der extratropischen untersten Stratosphére und zu einer
realistischeren Simulation der Wasserdampfverteilung im Tropopausenbereich. Gleichzeitig be-
wirkt die veranderte Wasserdampfverteilung eine Erwarmung der unteren Stratosphére in den
Extratropen und somit eine deutliche Reduzierung des systematischen Kéltefehlers (Cold Bias)
in dieser Region um etwa 60 bis 70%. Damit verbunden ergibt sich eine verbesserte Darstellung
der extratropischen Modelltropopause.

Allerdings zeigen die Ergebnisse der Simulation E4/ATTILA auch einen Riickgang der Tempe-
raturen oberhalb der tropischen Tropopause um 1-2 K, was eine Verstarkung des Kéltefehlers
in diesem Bereich bedeutet. Diese weitere Abklhlung ist mit dem vermehrten Auftreten von
Zirren in der oberen tropischen Troposphdre verbunden, was zu einer fehlerbehafteten Strah-
lungsbilanz in E4/ATTILA fihrt. Es ist davon auszugehen, dass sich diese Defizite durch eine
Anpassung verschiedener modellinterner Parameter und eine Neukonfiguration des Strahlungs-
haushaltes sowie des hydrologischen Kreislaufs beheben lassen.

Aufgrund der in diesem Kapitel présentierten Ergebnisse erscheint ein weiterer Einsatz von
ATTILA zum Transport von spezifischer Feuchte und Wolkenwasser in E39 durchaus sinn-
voll, wobei zuvor die erwéhnte Neukonfiguration der Strahlungsbilanz und des hydrologischen
Kreislaufs durchgefiihrt werden muss. Aber nicht nur hinsichtlich einer Verbesserung der Mo-
delldynamik ist der Feuchtetransport mit ATTILA mdglicherweise sinnvoll. Der Cold Bias
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verursacht in Klima-Chemie-Simulationen mit E39/C eine ganzjahrige Bildung von PSC-I1I-
Partikeln in beiden Hemisphéren. In der realen Atmosphare kénnen sich in diesem Hohenbe-
reich zwar Zirren bilden, allerdings ist anzunehmen, dass die Wolkenbildung im Modell auf-
grund des Cold Bias tiberschitzt wird. Ein Uberschitzen der PSC-Bildung hat aufgrund der
heterogenen Prozessierung von Chlorverbindungen an der Oberflache dieser Partikel auch Aus-
wirkungen auf die lokale Ozonchemie in den Modellsimulationen (Schnadt, 2001).



Kapitel 7

Variabilitat und Trends des Wasserdampfs
iIn der UT/LS

Nachdem in Kapitel 5 die mittlere Wasserdampfverteilung in E39/C detailliert untersucht wur-
de, befasst sich dieses Kapitel nun mit der interannualen Variabilitat sowie mit langfristigen Ver-
anderungen des Wasserdampfs im Bereich der UT/LS. Ziel dieses Kapitels ist es, die Beitrage
unterschiedlicher Prozesse wie der QBO oder der ENSO-Phase zu der modellierten Variabilitét
der Wasserdampfverteilung zu quantifizieren sowie die Ursachen langfristiger Verdnderungen
(Trends) des Wasserdampfgehalts zu identifizieren. Da in Kapitel 5 gezeigt wurde, dass die
Wasserdampfverteilung stark von der modellierten Temperaturverteilung abhangt, werden in
diesem Kapitel auch interannuale sowie langfristige Verdnderungen der Temperaturverteilung
untersucht. Die in diesem Kapitel verwendeten statistischen Auswertungsmethoden sind in An-
hang C néher beschrieben.

Die im folgenden Abschnitt gezeigten Ergebnisse basieren auf zwei transienten Modellsimu-
lationen des Zeitraums 1960 bis 1999 (CNTL_1999) bzw. 1982 bis 1999 (NOVOLC_1999)
(s. Kapitel 4.1). In beiden Modellsimulationen wurden maglichst viele externe Klimaantriebe
wie z.B. der 11-jahrige Sonnenfleckenzyklus, die QBO, Anderungen der Treibhausgaskonzen-
trationen oder die Variabilitat der Meeresoberflachentemperaturen berticksichtigt, um die reale
Atmosphére mit dem Modellsystem E39/C bestmdglich reproduzieren zu kénnen. Die Modell-
simulation CNTL_1999 beriicksichtigt zusatzlich zu den genannten Klimaantrieben die drei
grofRen Ausbriuiche der Vulkane Agung (1963), ElI Chichon (1982) und Pinatubo (1991). Ein
Teil der hier préasentierten Ergebnisse sind in Dameris et al. (2005) veroffentlicht.

Vulkanausbriiche beeinflussen den stratospharischen Wasserdampfgehalt durch eine voriber-
gehende Erwéarmung der tropischen Tropopause und einem damit verbundenen erhdhten Was-
serdampfeintrag in die Stratosphére in nicht unerheblicher Weise. So stellten Joshi und Shine
(2003) die Hypothese auf, dass sich vulkanische Wasserdampfstdrungen in der Stratosphare
akkumulieren und damit zu einem langfristigen Anstieg des stratosphérischen Wasserdampfge-
halts beitragen konnen. Die Modellsimulation NOVOLC_1999, in welcher die Ausbriiche der
Vulkane EI Chichon und Pinatubo nicht berticksichtigt wurden, dient somit als Sensitivitatsex-
periment, um den Einfluss von Vulkanausbriichen sowohl auf die Temperatur- als auch auf die
Wasserdampfverteilung nédher bestimmen zu kénnen.

Anschliefend werden in Abschnitt 7.2 anhand einer transienten Zukunftssimulation der Jahre
2000 bis 2019 (CNTL_2019, s. Abschnitt 4.1) mdgliche zukinftige Verdnderungen der Tempe-
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ratur- und Wasserdampfverteilung im Bereich der UT/LS diskutiert, wobei die vorgeschriebe-
nen Treibhausgaskonzentrationen dem sog. A2-Szenario (IPCC, 2001) folgen.

Im Zusammenhang mit der Auswertung von transienten Modellsimulationen, bei denen ver-
sucht wird, die reale Atmosphére so gut wie mdglich zu reproduzieren, stellt sich die Frage,
wie empfindlich gekoppelte Klima-Chemie-Modelle auf vorgeschriebene Antriebe wie z.B. die
Meeresoberflachentemperaturen (SSTs) reagieren und inwieweit eine identische Wiedergabe
einzelner Ereignisse zu erwarten ist. So untersuchten z.B. Braesicke und Pyle (2004) die Ab-
hangigkeit der mit dem Unified Model modellierten Stratospharendynamik und der modellier-
ten Ozonverteilung von den verwendeten SSTs. lhre Ergebnisse zeigen, dass die interannuale
Variabilitat des nordhemisphérischen Polarwirbels in Modellsimulationen mit klimatologisch
gemittelten SSTs gegeniiber Modellsimulationen, in denen die interannuale Variabilitat der
SSTs bertcksichtigt wurde, deutlich reduziert ist und die Ozonwerte im Bereich der UT/LS
infolgedessen um 2—4% geringer ausfallen. Im Hinblick auf diese Fragestellung werden die
Modellergebnisse in diesem Kapitel soweit wie mdglich mit Beobachtungsdaten verglichen,
um zu klaren, inwieweit das Modell die beobachtete Variabilitat sowie allgemeine Trends, aber
auch einzelne Ereignisse realistisch nachvollzieht, und um somit den deterministischen Charak-
ter einzelner Prozesse bestimmen zu kdnnen.

7.1 Entwicklung von 1960 bis 1999

7.1.1 Temperatur
Troposphéare

Abbildung 7.1 zeigt die Anderungen der zonal gemittelten Temperatur zwischen den 1960er
(Mittelwert 1960 bis 1969) und 1990er Jahren (Mittelwert 1990 bis 1999) in der Simulation
CNTL_1999 fur alle vier Jahreszeiten. Die durch anthropogene Aktivitaten verursachte Zu-
nahme der Treibhausgaskonzentrationen bewirkt eine Abkuhlung der Stratosphére sowie eine
Erwarmung der Troposphare. Weite Teile der tropischen bzw. subtropischen Troposphare sowie
der mittleren Breiten der Stidhemisphére zeigen eine signifikante Temperaturzunahme, wobei
die starkste Erwdrmung mit mehr als 1 K in der oberen Troposphére (=200 hPa) stattfindet.
Die simulierte Zunahme der tropospharischen Erwarmung mit der Hohe ist in guter Uberein-
stimmung mit einer Vielzahl anderer Klimamodelle (z.B. Santer et al., 2005). Gegenwértig wird
diskutiert, ob eine solch verstarkte Erwarmung der oberen Troposphare im Widerspruch zu Sa-
tellitenbeobachtungen steht (z.B. Douglass et al., 2004). Studien von Santer et al. (2003; 2005)
haben jedoch gezeigt, dass die Unstimmigkeiten zwischen Modellrechnungen und Satelliten-
beobachtungen stark von dem verwendeten Datensatz abhangig sind und hdchstwahrscheinlich
auf Unsicherheiten bzw. Inhomogenitaten hinsichtlich der Aufbereitung der Messdaten zuriick-
zufiihren sind.

In der mittleren und unteren tropischen Troposphare betragt die modellierte Temperaturzunah-
me 0.5-0.7 K. Zusatzlich kommt es in den mittleren und hohen Breiten der Nordhemispha-
re zu einer signifikanten Temperaturzunahme in der unteren und mittleren Troposphére. In
diesen Regionen betragt die maximale Erwarmung ebenfalls etwas mehr als 1 K. Die grofi-
te Temperaturzunahme findet dabei in den Wintermonaten (DJF) statt. In den hohen Breiten
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Abbildung 7.1: Anderungen der zonal gemittelten Temperatur zwischen den 1960er und 1990er Jahren
der Simulation CNTL_1999, Einheit: K. a) DJF, b) MAM, c) JJA, d) SON. Die hellen (dunklen) Flachen
markieren Gebiete, in denen die Anderungen auf dem 95% (99%)-Niveau statistisch signifikant sind
(t-Test).

der Stiidhemisphare sind die modellierten troposphdarischen Temperaturdnderungen nicht signi-
fikant. Aus MSU (Microwave Sounding Unit)-Satellitenmessungen ergibt sich fir die mittlere
Troposphére (4—7 km, 400—600 hPa) im Jahresmittel ein globaler Temperaturanstieg zwischen
1979 und 2001 von 0.09740.028 K/Dekade. Die stérkste Erwarmung wird dabei mit etwa 0.15—
0.2 K/Dekade in den Subtropen sowie in den mittleren und hohen Breiten der Nordhemisphére
beobachtet. In hohen Breiten der Stidhemisphére wird dagegen eine Abnahme der troposphari-
schen Temperaturen beobachtet (Mears et al., 2003). Somit stimmt sowohl das Muster als auch
die GroRenordnung der modellierten Temperaturdnderungen in der mittleren Troposphére gut
mit Beobachtungen Gberein.

Stratosphéare

In der Stratosphére zeigt die Simulation CNTL_1999 zwischen den sechziger und neunziger
Jahren im Allgemeinen eine Abkihlung, wobei die Temperaturdnderung in der unteren Stra-
tosphare besonders in den Tropen und Subtropen nicht signifikant ist. Der starkste Tempera-
turriickgang findet in der polaren unteren Stratosphére auf der Stidhemisphére wéhrend der
Frahlings- (SON) und Sommermonate (DJF) statt. Dieser markante Riickgang der Stratospha-
rentemperaturen um bis zu 10 K (SON) bzw. 6 K (DJF) ist mit den Verédnderungen im strato-
spharischen Ozon in den Polargebieten verbunden. Etwa seit Beginn der 1980er Jahre findet
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Abbildung 7.2: Zeitreihe der global gemittelten Temperaturabweichungen in der unteren Stratosphare
(15-23 km). Blau: Satellitenbeobachtungen MSU-Kanal 4, schwarz: CNTL_1999, rot: NOVOLC_1999.
Fur die Modellsimulationen wurde gemal Santer et al. (1999) eine entsprechende ,Pseudo-MSU-
Temperatur* berechnet. Die Abweichungen beziehen sich auf einen mittleren Jahresgang zwischen 1960
und 1980 (CNTL_1999, NOVOLC_1999) bzw. 1979 und 1998 (MSU). Die grau unterlegten Linien sol-
len die stufenweise Abkiihlung der Stratosphére verdeutlichen.

in polaren Breiten der Stidhemisphare jeweils wahrend der Friihlingsmonate ein starker kataly-
tischer Ozonabbau statt, der mit dem Begriff ,,O0zonloch* bezeichnet wird. Das Auftreten des
Ozonlochs ist eine Folge der FCKW-Emissionen seit Mitte der siebziger Jahre. Verbunden mit
dem Anstieg der stratospharischen Chlorbeladung (s. Abb. 4.1a) verstarkt sich das Ozonloch
in der Simulation CNTL_1999 seit den achtziger Jahren zunehmend, was mit Beobachtungen
ubereinstimmt (Dameris et al., 2005). Der maximale Ozonriickgang in der polaren Stratosphé-
re tritt dabei zwischen 30 und 50 hPa auf, also in der Region mit dem starksten modellierten
Temperaturriickgang. In diesem Bereich betrdgt der Ozonverlust seit den sechziger Jahren im
Sudfrahling etwa 30% (Dameris et al., 2005).

Randel und Wu (1999) diskutierten die Temperaturentwicklung in der polaren Stratosphére im
Zeitraum zwischen 1970 und 1993 anhand von NCEP-Temperaturanalysen. Ihre Ergebnisse
zeigen eine starke Abkuhlung der antarktischen Stratosphéare in den Monaten September bis
Dezember mit einer maximalen Temperaturabnahme von 9 K im Hohenbereich zwischen etwa
80 und 100 hPa im November. Die vom Modell berechnete Abkuhlung in der Siidhemisphére
stimmt somit gut mit den Analysen Uberein, wobei die maximale Abkiihlung anstatt zwischen
80 und 100 hPa zwischen 30 und 50 hPa simuliert wird. Dies ist darauf zurtickzufiihren, dass
im Modell der maximale Ozonabbau in 20 bis 30 hPa H6he und nicht wie beobachtet in 50 hPa
auftritt (s. Abschnitt 5.3).

Desweiteren zeigen die NCEP-Analysen eine vergleichbare Abkthlung in der polaren Strato-
sphére der Nordhemisphdre zwischen Dezember und Mai, wobei die maximale Abkihlung mit
8 K im Marz beobachtet wird. Die in CNTL_1999 simulierte Abkihlung der nordhemisphéri-
schen polaren Stratosphére in den Winter- und Friihlingsmonaten fallt mit etwa 3 K (Abb. 7.1)
geringer aus als in den NCEP-Daten. Allerdings sind die simulierten Temperaturanderungen in
diesem Bereich nicht signifikant, was auf die hohe interannuale Variabilitat der nordhemisphé-
rischen Dynamik zurtickzufiihren ist.

In Abbildung 7.2 sind die Zeitreihen der global gemittelten stratospharischen Temperaturan-
omalien der MSU-Satellitenbeobachtungen (Kanal 4, untere Stratosphare) und der Modellsimu-
lation CNTL_1999 dargestellt. Dabei wurden die Modelldaten mittels der MSU-Gewichtsfunk-
tionen so gemittelt, dass beide Temperaturkurven direkt miteinander vergleichbar sind (,,Pseudo-
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Abbildung 7.3: Uberlagerung von linearer Abkiihlung (a), Sonnenfleckenzyklus (b) und Erwarmung
nach Vulkanausbriichen (c) ergibt die stufenweise Abkihlung der Stratosphére (d).

MSU-Temperatur” geméal Santer et al. (1999)). Anhand dieser Zeitreihen ist deutlich der vor-
ubergehende Anstieg der stratospharischen Temperaturen nach den Ausbriichen der Vulkane
Agung (keine Beobachtungen), EI Chichon und Pinatubo zu erkennen. Dabei féllt der Tem-
peraturanstieg in CNTL_1999 mit 2 K anndhernd doppelt so stark aus wie beobachtet. Der
Uberschétzte stratospharische Temperaturanstieg nach einem Vulkanausbruch in CNTL_1999
wird moglicherweise dadurch hervorgerufen, dass die vorgeschriebenen zusatzlichen Heizra-
ten, die von Kirchner et al. (1999) fur die Phase nach dem Pinatuboausbruch berechnet und
fur die beiden anderen Vulkanausbriiche extrapoliert wurden, zu grof sind und nicht den realen
Heizraten entsprechen. Als weitere Ursache werden Sekundareffekte aufgrund einer verander-
ten Ozonchemie diskutiert (Dameris et al., 2005).

Pawson et al. (1998) zeigten anhand von Radiosondenaufstiegen im Zeitraum zwischen 1964
und 1997, dass sich die Abkuhlung der Stratosphére auf der Nordhemisphére nicht durch einen
linearen Trend beschreiben I&sst, sondern in zwei Schritten von jeweils ungefahr 0.5 K statt-
gefunden hat. Diese Stufen werden jeweils in der Folge des Temperaturanstiegs nach den Aus-
briichen der Vulkane EI Chichon und Pinatubo beobachtet. Insbesondere nach dem Abklingen
der post-Pinatubo Erwdrmung werden ungewdhnlich tiefe Stratospharentemperaturen auf der
Nordhemisphare beobachtet. Dieses Verhalten ist auch in den MSU-Daten sowohl fiir die Nord-
hemisphare (nicht gezeigt) als auch auf globaler Basis (s. Abb. 7.2) zu erkennen. Offensichtlich
ist das Modell in der Lage, die stufenweise Abkihlung der Stratosphére realistisch zu repro-
duzieren. Interessanterweise zeigt die Simulation CNTL_1999 nach dem Ausbruch des Agung
kein vergleichbares Muster. Dagegen scheint in der Modellsimulation CNTL_1999 Mitte der
siebziger Jahre erstmals eine geringfiigige Abkihlung der Stratosphare aufzutreten.

Es dréngt sich an dieser Stelle die Frage auf, welche Rolle die Ausbriiche des EI Chichon
und des Pinatubo bei dem stufenférmigen Kurvenverlauf spielen. Zur Beantwortung dieser Fra-
ge sind in Abbildung 7.2 zusétzlich die stratosphérischen Temperaturanomalien der Modell-
simulation NOVOLC _1999 (rote Kurve) dargestellt. Interessanterweise zeigt NOVOLC_1999
in den Phasen der vulkanischen Erwdrmung einen Rlckgang der stratosphérischen Temperatu-
ren, wahrend der Temperaturverlauf nach diesen Phasen in den Simulationen NOVOLC_1999
und CNTL_1999 nahezu identisch ist. Die Modellergebnisse deuten also daraufhin, dass die
Vulkanausbriche nicht flr den stufenférmigen Temperaturverlauf verantwortlich sind. Die stu-
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Abbildung 7.4: Zeitreihe der zonal gemittelten Cold Point-Temperatur zwischen 20°N und 20 °S in
CNTL_1999 (oben) bzw. NOVOLC_1999 (unten). Gezeigt sind Abweichungen zum klimatologisch ge-
mittelten Jahresgang, Einheit: K. Zusatzlich eingezeichnet sind die linearen Anderungen zwischen 1960
und 1970 (CNTL_1999, Steigung der Regressionsgerade: —0.11+0.07 K/yr) bzw. 1982 und 1999 (NO-
VOLC_1999, Steigung der Regressionsgerade: 0.22 + 0.18 K/Dekade).

fenweise Abkiihlung der Stratosphére lasst sich vielmehr durch die Uberlagerung eines linearen
Temperaturtrends (Abb. 7.3a) und einer mit dem Sonnenfleckenzyklus verbundenen Tempera-
turschwingung (Abb. 7.3b) in der Stratosphare erklaren. Die Temperaturdifferenz zwischen ei-
nem Minimum und einem Maximum der solaren Aktivitét betragt etwa 0.4 K (Matthes, 2003a)
und ist somit in etwa von der gleichen GréRenordnung wie der aus den Modelldaten berech-
nete lineare Temperaturtrend von —0.025 K/yr. Der Temperaturanstieg wahrend einem solaren
Maximum wirkt somit der linearen Abkihlung der Stratosphére entgegen und bewirkt einen
nahezu horizontalen Kurvenverlauf. Im Gegensatz dazu verstarkt die Abkihlung wéhrend ei-
nem solaren Minimum den linearen Temperaturtrend, was letztendlich zu einem stufenférmi-
gen Temperaturverlauf fihrt. Die beiden genannten Vulkanausbriiche ereigneten sich jeweils
etwa drei Jahre vor einem solaren Minimum (Abb. 7.3c), was den Eindruck einer stufenweisen
Abkuhlung verstérkt.

Tropische Cold Point-Tropopause

Nachdem bislang die Verdnderungen der Temperaturverteilung im Allgemeinen diskutiert wur-
den, folgt nun die zeitliche Entwicklung der tropischen Cold Point-Temperatur, da diese fiir den
Wasserdampfeintrag in die Stratosphdre von grundlegender Bedeutung ist. In Abbildung 7.4
sind die Anomalien der tropischen Cold Point-Temperatur zwischen 1960 und 1999 darge-
stellt. In den ersten 10 Jahren weist die Zeitreihe eine signifikante Abkihlung der Cold Point-
Temperatur um 0.11+0.07 K/yr (die hier und im Folgenden angegebenen Unsicherheiten ge-
ben den 95%-Vertrauensbereich an). In den 1970er Jahren ist keine signifikante Anderung der
tropischen Cold Point-Temperatur festzustellen. In den letzten zwei Dekaden der Simulation
CNTL_1999 wird die Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause stark durch die Aus-
briiche der beiden Vulkane EI Chichon und Pinatubo gepragt, so dass auch in diesem Zeitraum
keine signifikante Veranderung festzustellen ist. Aus diesem Grund sind in Abbildung 7.4 (un-
ten) zusatzlich die Anomalien der tropischen Cold Point-Temperatur in NOVOLC_1999 darge-
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Abbildung 7.5: Temperaturanomalien am Aquator zwischen 10 und 200 hPa aus CNTL_1999, Ein-
heit: K. Die Abweichungen beziehen sich auf einen mittleren Jahresgang zwischen 1960 und 1999. Die
beiden horizontalen Linien markieren den mittleren Bereich der Cold Point-Tropopause.

stellt. Zwischen 1982 und 1999 steigt die tropische Cold Point-Temperatur in NOVOLC 1999
um 0.22+0.18 K/Dekade an. Der Anstieg der Cold Point-Temperatur ist auf dem 95%-Niveau
statistisch signifikant. Die Ursachen fiir die Abkiihlung der tropischen Cold Point-Temperatur
in der ersten Dekade der Simulation CNTL_1999 und fiir die spétere Erwarmung sind bislang
noch ungeklart. Es lasst sich jedoch vermuten, dass zu Beginn der Simulation die Abkihlung
der Stratosphare dominiert, wéhrend in den letzten zwei Dekanden die Erwarmung der Tropo-
sphére den Verlauf der Cold Point-Temperatur bestimmt.

Untersuchungen zur Verénderungen der tropischen Tropopausentemperatur zeigen zum Teil
sehr unterschiedliche Ergebnisse. So schwanken die Ergebnisse verschiedener Trendanalysen
der 100 hPa-Temperatur flr die Periode 1979 bis 1994 zwischen +0.3 und —0.5 K/Dekade
(WMO, 1999). Neuere Studien, die auf Radiosondendaten beruhen und anstatt der 100 hPa-
Temperaturen die Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause untersucht haben, zei-
gen dagegen einheitlich eine Abkuhlung der Tropopausentemperatur um etwa 0.5 K/Dekade
(Seidel et al., 2001; Zhou et al., 2001a), was den Modellergebnissen widerspricht. Dabei ist
allerdings zu beriicksichtigen, dass es sich bei den angegebenen Werten um zonale Mittelwerte
handelt. Eine genaue Betrachtung der Temperaturtrends zeigt groRe Unterschiede zwischen den
einzelnen Radiosondenstationen, die zudem sehr inhomogen verteilt sind. An vereinzelten Sta-
tionen wurde sogar eine Zunahme der Cold Point-Temperatur beobachtet (Zhou et al., 2001a).

Neben den eben diskutierten Temperaturtrends unterliegen die Temperaturen im Bereich der
UT/LS insbesondere in den Tropen einer hohen interannualen Variabilitat (s. Abb. 7.5). In
der Stratosphdre wechseln sich positive und negative Temperaturanomalien mit einer mittle-
ren Periode von etwa zwei Jahren ab. Die Temperaturschwankungen breiten sich dabei vom
Modelloberrand nach unten bis in den Tropopausenbereich hinein aus. Diese Variabilitat der
stratosphérischen Temperatur ist mit der QBO verbunden, wobei positive (negative) Tempe-
raturabweichungen mit der Westwind- (Ostwind-) Phase der QBO in Zusammenhang stehen.
Im Tropopausenbereich betragen die QBO-induzierten Temperaturabweichungen im Mittel et-
wa +0.5 K, was mit Beobachtungen Ubereinstimmt (Randel et al., 2004). Desweiteren sind in
Abbildung 7.5 die bereits erwéhnten vulkanischen Temperaturmaxima zu erkennen.
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In der tropischen oberen Troposphére zeigen sich in Abbildung 7.5 in einzelnen Jahren starke
positive Temperaturanomalien bis zu 3 K, die mit intensiven El Nifio-Ereignissen verbunden
sind, so z.B. in den Jahren 1972/73, 1982/83, 1987/88 oder 1997/98 (ENSO-Index s. Abb. 7.6).
Diese Temperaturanomalien nehmen mit zunehmender Hohe ab und erreichen nur in Aus-
nahmeféllen den Tropopausenbereich. Dieses Verhalten spiegelt sich auch in der Korrelation
zwischen den Temperaturanomalien und dem sog. Nifio3-Wert wider, der hdufig als Mal3 fur
die ENSO-Phase verwendet wird und die Anomalien der Meeresoberflachentemperaturen im
aquatorialen Westpazifik (5°N-5°S, 150°W-90°W) beschreibt. Im 200 hPa-Niveau betrégt der
maximale Korrelationskoeffizient (Spearman-Rank-Korrelation, (Sachs, 1969)) r=0.6, bei einer
zeitlichen Verschiebung von 3 Monaten. Im 100 hPa-Niveau betrégt der entsprechende Wert nur
noch r=0.4, bei einer zeitlichen Verschiebung von 4 Monaten. Starke El Nifio-Ereignisse wie
das von 1997/98 kdnnen aber die Region bis 90 hPa beeinflussen. Ein Vergleich mit Radioson-
dendaten zeigt (Randel et al., 2004, Abb. 16), dass die Auspragung der Temperaturanomalien
in den Jahren 1997/98 vom Modell gut wiedergegeben wird. Die Variabilitat der Temperatur im
Tropopausenbereich wird somit sowohl von stratosphérischen als auch von tropospharischen
Prozessen bestimmt.

7.1.2 Wasserdampf

Zur Beschreibung der modellierten Wasserdampfzeitreihen wurde das folgende nicht-lineare
Regressionsmodell mittels der Methode der kleinsten Quadrate gel6st (s. Anhang C.1):

f(t)= ap +aysin(2mt+ay)+ ast +assin((12/26)2mt + as) (7.1)

+_€e ,
~—~ ~- ~
(1) (2) (3) (4) (5)

wobei t die Zeit bezeichnet. Die einzelnen Terme beschreiben dabei den Beitrag des klimato-
logischen Mittelwerts (1), des Jahresgangs (2), des linearen Trends (3) und der QBO mit einer
mittleren Periode von 26 Monaten (4) zur simulierten Wasserdampfzeitreihe. Der letzte Term
bezeichnet das Residuum.

Troposphére

Nachdem im vorherigen Abschnitt die interannuale Variabilitat und langfristige Verdnderungen
der simulierten Temperaturverteilung diskutiert wurden, beschéftigt sich dieser Abschnitt nun
mit der Variabilitat des Wasserdampfs im Bereich der UT/LS. Wie in Kapitel 5.2 bereits erl&u-
tert wurde, sind konvektive Ereignisse hauptverantwortlich fur den Transport von Wasserdampf
aus der Grenzschicht in die obere Troposphare. Im Bereich des tropischen Westpazifiks wird
die Konvektion stark von der ENSO-Phase beeinflusst (s. Kapitel 2.1.3). Die ENSO-Phase wird
in der Modellsimulation CNTL_1999 implizit Gber die vorgeschriebenen Meeresoberflachen-
temperaturen berlcksichtigt (s. Abschnitt 4.1). In Abbildung 7.6 sind die Anomalien des mo-
dellierten tropischen Wasserdampfmischungsverhéltnisses in 200 hPa dargestellt. Zuséatzlich ist
ein multivariater ENSO-Index hinterlegt. Generell sind in CNTL_1999 warme ENSO-Phasen
(El Nifo-Ereignisse) mit positiven Anomalien des Wasserdampfgehalts in der tropischen obe-
ren Troposphare verbunden und umgekehrt. Besonders deutlich ist dieser Zusammenhang in
den starken El Nifio-Jahren von 1972/73, 1982/83 und 1997/98 mit Wasserdampfanomalien von
bis zu 30 ppmv zu erkennen. Ein Vergleich mit Beobachtungen (Newell et al., 1997; Chandra
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Abbildung 7.6: Zeitreihe des tropischen Wasserdampfmischungsverhaltnisses in 200 hPa aus der Si-
mulation CNTL_1999. Der mittlere Jahresgang zwischen 1960 und 1980 sowie der lineare Trend
(0.68+0.06 ppmv/yr) wurden abgezogen. Einheit: ppmv. Die grau hinterlegten Fl&chen markieren die
ENSO-Phasen: Hellgraue Schattierungen stehen fiur warme ENSO-Phasen (EI Nifio, positiver ENSO-
Index), dunkelgraue Schattierungen flr kalte ENSO-Phasen (La Nifia, negativer ENSO-Index).

et al., 1998) zeigt, dass die Grolienordnung der Wasserdampfanomalien vom Modell realistisch
reproduziert wird. Als Mal? fiir die Starke der ENSO-Ereignisse wird wiederum der sog. Nifio3-
Wert verwendet. Im Mittel nimmt der Wasserdampfgehalt in der tropischen oberen Troposphére
mit den Meeresoberflachentemperaturen in diesem Bereich um 5.2 ppmv/K zu bzw. ab. Uber
den gesamten Zeitraum von 1960 bis 1999 lassen sich knapp 60% der simulierten Variabilitét
des Wasserdampfgehalts in der oberen Troposphare durch El Nifio-Ereignisse erklaren.

Eine genaue Betrachtung der ENSO-Ereignisse zeigt, dass in einzelnen Jahren sowohl die rdum-
liche Struktur als auch die Groienordnung der beobachteten Wasserdampfanomalien vom Mo-
dell nahezu identisch reproduziert wird (nicht gezeigt). Zu diesen Ereignissen gehort z.B. das
El Nifio-Jahr 1997/98. In anderen Jahren weichen die Modellergebnisse dagegen deutlich von
den Beobachtungen ab. So zeigt die Simulation CNTL_1999 in den Jahren 1993/94 trotz po-
sitivem ENSO-Index negative Wasserdampfanomalien (s. Abb. 7.6). Offensichtlich bildet die
tropospharische Modelldynamik ein so komplexes System, dass allein die Vorgabe von beob-
achteten Meeresoberflachentemperaturen nicht ausreicht, um den ENSO-Effekt in jedem Fall
identisch zu reproduzieren. ENSO-bedingte Wasserdampfanomalien im Bereich der tropischen
oberen Troposphére besitzen somit nur einen quasi-deterministischen Charakter.

Desweiteren zeigt die Simulation CNTL_1999 verbunden mit der Erwarmung der oberen Tro-
posphére (s. Abb. 7.1) seit Mitte der 1970er Jahre einen statistisch signifikanten Anstieg des
Wasserdampfgehalts in der tropischen oberen Troposphére um 0.68+0.06 ppmv/yr (die hier
und im Folgenden angegebenen Unsicherheiten geben den 95%-Vertrauensbereich an). Ein Ver-
gleich mit Beobachtungen ist an dieser Stelle schwierig, da keine ausreichend langen Messrei-
hen des Wasserdampfmischungsverhaltnisses in der oberen Troposphare zur Verfugung stehen.
Die in Kley et al. (2000) fir den Zeitraum 1991 bis 1997 préasentierten Zeitreihen des Was-
serdampfs in der tropischen oberen Troposphére zeigen keinerlei signifikanten Trend, aller-
dings ist dabei zu beachten, dass die obere Troposphére in diesem Zeitraum stark von EI Nifio-
Ereignissen gepréagt ist.
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Stratosphére

Ausgehend von der oberen Troposphére gelangt der Wasserdampf tiber die tropische Tropopau-
se in die Stratosphdare, so dass zu erwarten ist, dass ein Grofteil der Verdnderungen und der
Variabilitat des stratosphérischen Wasserdampfgehalts mit Veranderungen bzw. Schwankungen
der tropischen Tropopausentemperatur in Zusammenhang steht. In der Tat zeigt der stratospha-
rische Wasserdampfgehalt eine hohe Korrelation mit der Temperatur an der tropischen Cold
Point-Tropopause. In 80 hPa betragt der Korrelationskoeffizient zwischen tropischen Wasser-
dampfanomalien und Temperaturanomalien an der Tropopause r=0.8, d.h. etwa 80% der Varia-
bilitat des Wasserdampfgehalts sind auf die Tropopausentemperatur zurtickzuftihren. In 50 hPa
betragt der Korrelationskoeffizient immerhin noch r=0.7 (bei einer zeitlichen Verschiebung von
zwei Monaten). Vermischungsprozesse mit Luftmassen aus héheren Breiten, die sich bereits
langer in der Stratosphare aufhalten und mit der mittleren Zirkulation aus der oberen Strato-
sphére in tiefer gelegene Schichten transportiert werden, flihren dazu, dass der Zusammenhang
zwischen der Temperatur an der Tropopause und dem Wasserdampfgehalt mit zunehmender
Hohe abnimmt.

Langfristige Veranderungen

In Abbildung 7.7a ist zunachst die zeitliche Entwicklung des Wasserdampfmischungsverhalt-
nisses in 50 hPa in der transienten Modellsimulation CNTL_1999 zwischen 1960 und 1999 in
Abhéngigkeit von der geographischen Breite dargestellt. Analog dazu sind in Abbildung 7.7b
die Abweichungen zum klimatologischen Mittelwert der Jahre 1960 bis 1980 gezeigt.

In Abbildung 7.7a ist zu erkennen, dass der in Kapitel 5.2 bereits beschriebene interhemisphari-
sche Unterschied mit hoheren Wasserdampfwerten auf der Nordhemisphare tber den gesamten
Zeitraum von 1960 bis 1999 bestehen bleibt. Die in Abbildung 5.13c sichtbare ,,Nase* hoherer
Wasserdampfwerte, die mit dem Sommermonsun uber Asien und Nordamerika verbunden ist
und in den Sommermonaten bei etwa 30°N in die untere Stratosphdre hineinragt, zeigt sich in
der Simulation CNTL_1999 durchgehend jedes Jahr, allerdings mit wechselnder Intensitat. Je
nach Intensitat ist dieses Ereignis in 50 hPa in manchen Jahren nicht mehr zu erkennen. In tiefer
liegenden Niveaus (nicht gezeigt) tritt diese Periodizitét deutlicher zutage.

Bei einer Betrachtung der Abweichungen des Wasserdampfgehalts zum klimatologischen Mit-
telwert zwischen 1960 und 1980 fallt auf (s. Abb. 7.7b), dass die Wasserdampfwerte in den
sechziger Jahren zundchst abnehmen, in den siebziger Jahren anndhernd konstant bleiben und
erst zu Beginn der achtziger Jahre wieder zunehmen. Deutlich ist der Anstieg des stratosphéri-
schen Wasserdampfgehalts in den neunziger Jahren zu erkennen. In Abbildung 7.8 sind die li-
nearen Anderungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts in CNTL_1999 zwischen 1960
und 1970 in Abhéangigkeit von der geographischen Breite und der Hohe dargestellt. Der linea-
re Trend wurde mit Hilfe einer nicht-lineare Regressionsanalyse bestimmt (Glg. (7.1), s. An-
hang C.1). Der Wasserdampfgehalt nimmt in der gesamten Stratosphére mit Ausnahme der Po-
largebiete signifikant ab. Die groRten Anderungen treten dabei mit Werten um —0.07 ppmv/yr
in der tropischen unteren Stratosphdre auf. Die Ursache dieses negativen Wasserdampftrends
liegt in der bereits diskutierten Abkiihlung der tropischen Cold Point-Tropopause (s. Abb. 7.4)
und einem dadurch verringerten Eintrag von Wasserdampf in die Stratosphare. In den ersten 10
Jahren der Simulation CNTL_1999 nimmt der sogenannte ,,entry value* (s. Abschnitt 5.2) um
0.07+0.05 ppmv/yr ab. Folglich lasst sich die Abnahme des stratosphérischen Wasserdampfge-
halts vollstandig mit der simulierten Abkthlung der tropischen Cold Point-Tropopause erklaren.
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Abbildung 7.7: Zeitreihe des zonal gemittelten Wasserdampfmischungsverhaltnisses in der Simulation
CNTL_1999 in 50 hPa (a), sowie die Abweichungen zum klimatologischen Mittelwert der Jahre 1960—
1980 (b). Einheit: ppmv.
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Abbildung 7.8: Lineare Anderungen (,az‘ gemaR Regressionsmodell (7.1)) des Wasserdampfmi-
schungsverhaltnisses zwischen 1960 und 1970 in CNTL_1999, Einheit: ppmv/yr. Graue Flachen mar-
kieren Gebiete, in denen die Anderungen auf dem 95%-Niveau statistisch signifikant sind.

Fir den Zeitraum 1960 bis 1970 existieren keine zusammenh&ngenden Messdaten, die fur einen
Vergleich mit den Modellergebnissen herangezogen werden konnten. Allerdings existiert fir
den Zeitraum von 1964 bis 1976 eine Zeitreihe von Wasserdampfsondierungen tber Washing-
ton, DC, die einen deutlichen stratospharischen Wasserdampfanstieg von 0.079+0.048 ppmv/yr
aufweist (Mastenbrook und Oltmans, 1983) und somit den modellierten Riickgang des strato-
sphéarischen Wasserdampfgehalts nicht bestétigt. Allerdings ist die Messreihe Gber Washington
insgesamt durch eine héhere Variabilitit gepréagt, was auf eine geringere Genauigkeit des ver-
wendeten Messinstruments zurtickgefuhrt wird, so dass der berechnete Wasserdampfanstieg
vorsichtig interpretiert werden muss (Mastenbrook und Oltmans, 1983; Oltmans et al., 2000).

In Abbildung 7.9 (links) sind die linearen Anderungen des Wasserdampfmischungsverhaltnisses
zwischen 1980 und 1999 in CNTL_1999 in Abh&ngigkeit von der geographischen Breite und
der Hohe dargestellt. Der Wasserdampfgehalt in der tropischen Stratosphére wird von den Aus-
wirkungen der beiden Vulkanausbriiche in den Jahren 1982 und 1991 dominiert, so dass sich in
dieser Region keine signifikanten Anderungen feststellen lassen. Oberhalb von 60 hPa in den
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Abbildung 7.9: Lineare Anderungen (,az‘ gemiBR Regressionsmodell (7.1)) des Wasserdampfmi-
schungsverhaltnisses zwischen 1980 und 1999, Einheit: ppmv/yr. Links: CNTL_1999, recht: NO-
VOLC 1999. Graue Flachen markieren Gebiete, in denen die Anderungen auf dem 95%-Niveau sta-
tistisch signifikant sind.
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mittleren Breiten beider Hemisphéren sowie in hohen Breiten der Nordhemisphére nimmt der
Wasserdampfgehalt in CNTL_1999 dagegen signifikant zu. Die groRte Wasserdampfzunahme
tritt mit Werten um 0.025-0.03 ppmv/yr in den mittleren und hohen Breiten der Nordhemispha-
re oberhalb von 40 hPa auf. In hohen Breiten der Stidhemisphare ist keine signifikante Zunahme
des Wasserdampfgehalts festzustellen.

Um den Effekt der Vulkanausbriiche auf das Ergebnis der Trendberechnung zu bestimmen, sind
auf der rechten Seite von Abbildung 7.9 zusatzlich die linearen Anderungen des Wasserdampf-
mischungsverhaltnisses zwischen 1982 und 1999 in NOVOLC_1999 dargestellt. Die deutlich-
sten Unterschiede treten im Bereich der Tropen auf, in denen die Simulation NOVOLC_1999
einen mit mittleren Breiten vergleichbaren Wasserdampftrend zeigt. Die lineare Wasserdampf-
zunahme in mittleren und subtropischen Breiten weist keine grof3en interhemispharischen Un-
terschiede auf. Die mittlere Zunahme in diesen Bereichen liegt bei etwa 0.025 ppmv/yr. Der
groRte Wasserdampftrend tritt nun mit 0.03 ppmv/yr in den Tropen auf. Der deutliche Wasser-
dampfanstieg in den Tropen zwischen 80 und 100 hPa spiegelt den Wasserdampftrend in der
tropischen oberen Troposphare wider.

Eine lineare Regressionsanalyse der HALOE-Daten im Zeitraum von 1992 bis 2001 liefert un-
terhalb von etwa 60 hPa ein deutlich anderes Muster mit teilweise negativen Anderungen in
mittleren Breiten (Rosenlof, 2002, Abb. 2). Zwischen etwa 30 und 60 hPa zeigen die HALOE-
Daten in den Tropen ein Maximum mit Werten um 0.03 ppmv/yr. Dieses Maximum ist in
CNTL_1999 etwas nach oben verschoben. Zwischen 10 und 30 hPa nimmt der lineare Trend in
den HALOE-Daten auf Werte um 0.015 ppmv/yr ab. In den mittleren Breiten beider Hemispha-
ren sowie den hohen Breiten der Nordhemisphére nimmt der Trend in den HALOE-Daten mit
der Hohe eher zu. Die Werte bewegen sich zwischen 0.015 und 0.03 ppmv/yr. Somit reprodu-
ziert das Modell den beobachteten Trend in den mittleren Breiten beider Hemisphéren. In der
polaren Stratosphére der Stidhemisphare ist zwischen 10 und 20 hPa auch in den HALOE-Daten
kein Trend festzustellen (Rosenlof, 2002).

Neben den HALOE-Daten bilden die Messungen tiber Boulder die langste zusammenhé&ngende
Wasserdampfzeitreihe. In Abbildung 7.10 sind die Zeitreihen des modellierten Wasserdampfmi-
schungsverhéltnisses in 50 hPa und 40°N in CNTL_1999 sowie NOVOLC 1999 der Messrei-
he Uber Boulder (Oltmans et al., 2000) gegentibergestellt. Die modellierten Wasserdampfwer-
te sind etwa 1-1.5 ppmv groRer als die beobachteten Werte. Sowohl Modell als auch Beob-
achtungen zeigen nach 1980 einen positiven Wasserdampftrend. Der lineare Wasserdampfan-
stieg Uber Boulder betrégt 0.044+0.012 ppmv/yr. Der entsprechende Wert fur die Simulationen
CNTL_1999 bzw. NOVOLC 1999 ist 0.025+0.01 ppmv/yr, d.h. der modellierte Trend ist etwa
halb so stark wie beobachtet. Dieser Unterschied zwischen Modell und Boulder-Zeitreihe ist
anhand der gezeigten Wasserdampfanomalien in Abbildung 7.10 deutlich zu erkennen.

Wiéhrend bislang die Ursachen fir den beobachteten Wasserdampftrend noch diskutiert werden,
bietet die Modellsimulation CNTL_1999 globale, zusammenh&ngende Datensatze aller relevan-
ten Groflen und ermdglicht somit eine detaillierte Trendanalyse. Eine mégliche Ursache fiir den
stratosphérischen Wasserdampftrend ist ein Anstieg der chemischen Wasserdampfproduktion
in der Stratosphdre, der mit einer kontinuierlichen Zunahme der Methanemissionen verbun-
den ist (s. Abb. 4.1). Der globale stratospharische Methantrend in CNTL_1999 betrégt fir den
Zeitraum 1980 bis 1999 0.009140.0004 ppmv/yr. Somit wird der zwischen 1992 und 2001
mit HALOE beobachtete stratosphérische Methananstieg (50 hPa) von 0.005-0.01 ppmv/yr
(Rosenlof, 2002) vom Modell realistisch erfasst. Verbunden mit der steigenden Methankonzen-
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Abbildung 7.10: Zeitreihe des zonal gemittelten Wasserdampfmischungsverhaltnisses in 50 hPa und
40°N. Schwarze Kurve: CNTL_1999, graue Kurve: NOVOLC_1999. Schwarze Punkte: Zeitreihe des
Wasserdampfmischungsverhéltnisses tber Boulder (USA, =40°N), zwischen 20 und 22 km (Oltmans
et al., 2000). Die modellierte Zeitreihe zeigt Monatsmittelwerte, wahrend die Beobachtungswerte aus
einzelnen Sondierungen stammen. Die untere Abbildung zeigt Abweichungen zum Mittelwert Gber den
Zeitraum 1980 bis 1999.

tration nimmt die mittlere stratospharische Wasserdampfproduktion in CNTL_1999 im Zeit-
raum von 1980 bis 1999 jahrlich um etwa 0.75% zu. Diese Steigerungsrate allein reicht al-
lerdings nicht aus, um den daraus resultierenden Wasserdampftrend bestimmen zu kdénnen,
da zusatzlich die Aufenthaltszeit des Wasserdampfs in der Stratosphére berticksichtigt wer-
den muss. Um den Beitrag einer veranderten Methanoxidation zum stratosphérischen Wasser-
dampftrend bestimmen zu kénnen, wurde die Wasserdampfproduktion zwischen 1980 und 1999
aus CNTL_1999 archiviert und als Randbedingung in dem Sensitivitatsexperiment CH4_1990
(s. Kapitel 4.1) vorgeschrieben. Die ubrigen Randbedingungen reprdsentieren das Jahr 1990
und blieben wéhrend der Simulation unverandert. Die verdnderte Methanoxidation bewirkt zwi-
schen 1980 und 1999 einen mittleren Wasserdampfanstieg um etwas weniger als 0.01 ppmv/yr.

Die erhdhte chemische Wasserdampfproduktion aufgrund ansteigender Methankonzentrationen
allein kann den Wasserdampfanstieg allerdings nicht erklaren. Die Erwarmung der Tropopause
in den letzten 20 Jahren der Simulationsperiode (s. Abb. 7.4) bewirkt eine signifikante Zunahme
des ,.entry value® um 0.02+0.01 ppmv/yr, wobei an dieser Stelle die Ergebnisse der Simulati-
on NOVOLC_1999 angegeben sind, da die letzten zwei Dekanden der Simulation CNTL_1999
von den Vulkanausbriichen dominiert werden. Folglich l&sst sich der simulierte Anstieg des stra-
tospharischen Wasserdampfgehalts seit 1980 mit der Zunahme der chemischen Wasserdampf-
produktion zusammen mit einem erhohten Wasserdampfeintrag aus der Troposphére erklaren,
wobei der Anteil der erhohten Methanoxidation am Wasserdampftrend ungefahr 30% betragt.

Interannuale Variabilitdt — QBO

Neben den eben diskutierten langfristigen Veranderungen weist der stratospharische Wasser-
dampfgehalt eine grofl3e Jahr-zu-Jahr-Variabilitat auf. Die QBO-induzierte Variation der tropi-
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Abbildung 7.11: a) Amplitude der QBO-induzierten Wasserdampfanomalien (Koeffizient ,as“geméan
Regressionsmodell (7.1)) in Abhangigkeit von der geographischen Breite und der Hohe, Einheit: ppmv.
b) Korrelation der Wasserdampfanomalien in 50 hPa mit einer Referenzzeitreihe der Wasserdampfan-
omalien am Aquator in Abhangigkeit von der geographischen Breite und der zeitlichen Verschiebung
(Lag). Werte groBer als 0.5 sind grau unterlegt. Abbildung b) verdeutlicht die Ausbreitung des tropi-
schen QBO-Signals in héhere Breiten.

schen Tropopausentemperatur wirken sich direkt auf den Eintrag von Wasserdampf in die Stra-
tosphére aus. In den siebziger Jahren, in denen die Wasserdampfzeitreihe nicht von den Folgen
eines Vulkanausbruchs dominiert wird, ist der Einfluss der QBO in Abbildung 7.7b deutlich
sichtbar. Positive und negative Wasserdampfanomalien wechseln sich mit einer Periode von
ungefahr zwei Jahren ab. Die positiven Anomalien in den Jahren 1969, 1972, 1974, 1975/76
und 1978 sind mit der Westwindphase der QBO und positiven Temperaturanomalien an der
Tropopause verbunden, die negativen Anomalien in den Jahren dazwischen mit der Ostwind-
phase und negativen Temperaturanomalien. Die Amplitude der QBO-induzierten Wasserdampf-
anomalien ist in Abbildung 7.11a abgebildet (Koeffizient ,,az*, s. Anhang C.1). Die starksten
QBO-Anomalien treten mit +0.4 ppmv in der tropischen untersten Stratosphéare auf und breiten
sich von dort analog zum sog. ,,tape recorder“-Signal (Abb. 5.15) nach oben und in Richtung
der mittleren Breiten beider Hemisphéaren aus. In mittleren Breiten betragt die Amplitude der
QBO-Anomalien noch etwa +0.1 ppmv. Die Ausbreitung des QBO-Signals von den Tropen in
mittlere Breiten ist in Abbildung 7.11b dargestellt: Ausgehend von den Tropen breitet sich das
QBO-Signal innerhalb von 3 bis 9 Monaten in die mittleren Breiten beider Hemispharen aus.
Polwarts von ungefahr 60°ist keine Korrelation mit der Wasserdampfzeitreihe am Aquator fest-
zustellen, d.h. die Rander der Polarwirbel bilden offensichtlich eine effektive Transportbarriere.
Ein vergleichbares Ausbreitungsmuster lasst sich auch in HALOE-Daten beobachten (Randel
etal., 2004, Abb. 5). Randel et al. (2004) berechneten aus HALOE-Daten QBO-induzierte Was-
serdampfanomalien von etwa 4+0.3 ppmv (Mittelwert 60°N bis 60°S). Dieser Vergleich zeigt,
dass das Modell sowohl das Muster als auch die GrofRenordnung des QBO-Signals im strato-
spharischen Wasserdampf realistisch erfasst. Im Gegensatz zu den ENSO-induzierten Wasser-
dampfanomalien in der tropischen oberen Troposphére weisen die QBO-induzierten Wasser-
dampfanomalien im Modell einen deterministischen Charakter auf.

Interannuale Variabilitdt — Dehydrierung der Polargebiete

Den ausgepragtesten Jahresgang des Wasserdampfgehalts weisen die hohen Breiten der Stidhe-
misphdre auf. Aufgrund der strahlungsbedingten Abkuhlung der polaren Stratosphare wéhrend
der Polarnacht werden die Luftmassen im Polarwirbel stark dehydriert und das Wasserdampf-
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mischungsverhéltnis sinkt in Polndhe auf Werte unter 1 ppmv (s. Abb. 5.16). Verbunden mit
dem negativen Temperaturtrend in der antarktischen Stratosphére wahrend der Sudfriihlings-
und Sommermonate (s. Abb. 7.1) verstarkt sich in der Modellsimulation CNTL_1999 die De-
hydrierung der polaren Stratosphare im Stdwinter etwa seit Beginn der 1980er Jahre. Zusétzlich
verlangert sich die Phase mit extrem niedrigen Volumenmischungsverhéltnissen in der polaren
Stratosphare bis in den Frihling/Frihsommer hinein. Dies wird an den negativen Abweichun-
gen in Abbildung 7.7b deutlich. Eine vergleichbare Dehydrierung der arktischen Stratosphére
wird nur in einzelnen, sehr kalten Wintern wie z.B. im Winter 1977/78 simuliert. Eine Zunah-
me der Winter mit starker Dehydrierung der arktischen Stratosphare ist in CNTL_1999 nicht
festzustellen. Dies stimmt mit dem Ergebnis Uberein, dass die Temperaturen in der arktischen
Stratosphére keine signifikanten Verdnderungen aufweisen (s. Abb. 7.1).

Interannuale Variabilitdit — Vulkanausbriiche

Sowohl in Abbildung 7.7a als auch in Abbildung 7.7b ist der Einfluss der Vulkanausbriiche
auf den stratospharischen Wasserdampfgehalt in CNTL_1999 deutlich zu erkennen. Infolge der
Erwarmung der tropischen Tropopause, die knapp zwei Jahre nach dem Vulkanausbruch andau-
ert, gelangt vermehrt Wasserdampf in die Stratosphare. Dieser zusatzliche Wasserdampf breitet
sich analog zum QBO-Signal mit der mittleren Meridionalzirkulation in der gesamten Strato-
sphére aus. Wahrend die maximale Wasserdampfzunahme nach dem Ausbruch des Pinatubo im
Juni 1991 in 80 hPa bereits ein Jahr nach dem Vulkanausbruch erreicht wird, ist das Maximum
in 10 hPa erst in der zweiten Hélfte des Jahres 1993 erreicht. Mit Hilfe des Sensitivitatsex-
periments NOVOLC_1999 lasst sich die Lebenszeit! der vulkanischen Wasserdampfstérung
abschétzen, wobei zu berlicksichtigen ist, dass die simulierten Meteorologien in CNTL_1999
und NOVOLC 1999 nicht identisch sind. In 80 hPa betrégt die Lebenszeit des vulkanischen
Wasserdampfs nur etwa 3—4 Monate. Starke Vermischungsprozesse fuhren dazu, dass sich der
zusétzliche Wasserdampf rasch verteilt. Mit zunehmender Hohe steigt die Lebenszeit auf etwa
2.5 bis 3 Jahre in 10 hPa an.

Joshi und Shine (2003) stellten die Hypothese auf, dass ein Teil des stratospharischen Wasser-
dampfanstiegs von 1%/yr seit 1955 (Rosenlof et al., 2001) durch eine Reihe grof3er Vulkanaus-
briiche hervorgerufen wird: Je nach Lebensdauer kénnen sich die Wasserdampfstérungen der
aufeinander folgenden Vulkanausbriiche akkumulieren und zu einem Anstieg des stratosphéri-
schen Wasserdampfgehalts fihren. Nach Joshi und Shine (2003) ereigneten sich zwischen 1960
und 2000 funf Vulkanausbriche in unterschiedlicher zeitlicher Abfolge, die stark genug waren,
um einen Anstieg des stratospharischen Wasserdampfgehalts zu bewirken. Bei einer maximalen
Wasserdampfzunahme um 15% und einer exponentiellen Abnahme der Wasserdampfstorung
mit einer Lebensdauer von 5 Jahren errechneten Joshi und Shine (2003) einen Wasserdampf-
trend von 0.22%l/yr. Bei einer Lebensdauer von 10 Jahren erhoht sich der Wasserdampftrend
auf 0.47%/yr. Zusammen mit der Wasserdampfzunahme, die sich aus dem erhohten strato-
spharischen Methangehalt ergibt, konnte dieser Mechanismus den von Rosenlof et al. (2001)
errechneten Wasserdampftrend annahernd erklaren.

In Abbildung 7.12 ist die Differenz des Wasserdampfmischungsverhaltnisses in 40°N, 50 hPa
zwischen CNTL_1999 und NOVOLC_1999 dargestellt. Nach dem Erreichen des Maximums
der vulkanischen Wasserdampfstorung klingt die Stérung nahezu linear mit einer Lebenszeit
von etwa zwei bis drei Jahren wieder ab. Vor dem Ausbruch des Pinatubo erreichen die Was-

Der Begriff Lebensdauer bezeichnet hier die Zeit, bis nur noch der 1/e-fache Wert der Wasserdampfstérung
vorhanden ist.
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Abbildung 7.12: Differenz des Wasserdampfmischungsverhéltnisses in 40°N und 50 hPa zwischen den
Modellsimulationen CNTL_1999 und NOVOLC_1999, Einheit: ppmv. Die vertikalen Linien kennzeich-
nen den Zeitpunkt der Ausbriche des EI Chichon (1982) und des Pinatubo (1991).

serdampfwerte in CNTL_1999 das Niveau der Simulation NOVOLC 1999, d.h. die Lebenszeit
der vulkanischen Wasserdampfstérung ist nicht ausreichend lang, um zu einer Akkumulation
der vulkanischen Wasserdampfstorung zu fuhren. Die Hypothese von Joshi und Shine (2003)
wird folglich von den hier gezeigten Ergebnissen nicht bestatigt.

Da der modellierte Temperaturanstieg nach einem Vulkanausbruch im Vergleich zu Beobach-
tungen deutlich zu stark ausféllt, ist davon auszugehen, dass auch der modellierte stratosphé-
rische Wasserdampfanstieg nach einem Vulkanausbruch Gberschatzt wird. Ein Vergleich mit
Beobachtungsdaten gestaltet sich schwierig, da HALOE-Daten erst seit Oktober 1991 zur Ver-
fugung stehen und somit keine Vergleichsmdoglichkeit mit Messungen vor dem Pinatuboaus-
bruch besteht. Zusétzlich sind die Daten vor 1995 durch das vulkanische Aerosol des Pinatu-
boausbruchs beeinflusst. Auch in der Messreihe tber Boulder ist kein eindeutiger Anstieg der
Wasserdampfwerte nach 1991 festzustellen (s. Abb. 7.10). Allerdings handelt es sich bei den
Messwerten um Einzelmessungen und nicht um Monatsmittelwerte, so dass die Messreihe Uber
Boulder stark durch die jeweilige meteorologische Situation zum Messzeitpunkt gepragt ist.

7.1.3 Fazit

Verbunden mit dem Anstieg der Treibhausgaskonzentrationen und dem Riickgang der strato-
spharischen Ozonkonzentrationen zeigt das Modell zwischen 1960 und 2000 eine Abkuhlung
der Stratosphare sowie eine Erwarmung der Troposphére. In der mittleren Troposphdre und in
der Stratosphére wird die Starke des beobachteten Temperaturtrends vom Modell gut wieder-
gegeben. Die Abklhlung der Stratosphére erfolgt scheinbar in zwei Stufen von jeweils 0.5 K,
die zeitlich mit den Ausbriichen der Vulkane EI Chichon und Pinatubo zusammenfallen. Dieser
stufenweise Verlauf ergibt sich aus der Uberlagerung eines negativen linearen Temperaturtrends
und einer mit der Sonnenaktivitdt verbundenen stratospharischen Temperaturschwingung. Die
Vulkanausbriiche verstérken lediglich den Eindruck der stufenweisen Abkihlung.

Die Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause zeigt in den ersten 10 Jahren der
Simulation eine signifikante Abkuhlung, gefolgt von einem nahezu konstanten Verlauf in den
1970er Jahren und einem Anstieg in den letzten 20 Jahren, der allerdings nicht beobachtet wird.
Die Ursachen fir diesen Temperaturverlauf sind bislang noch ungeklart, allerdings ist zu ver-
muten, dass die Tropopausentemperatur zu Beginn der Simulation von der stratospharischen
Abkuhlung und spéater von der troposphérischen Erwérmung dominiert wird.
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Ein Grofteil der interannualen Variabilitat der Temperatur in der tropischen Stratosphare ist auf
die QBO zurlckzufuhren, wobei sich die Temperaturanomalien aus der oberen Stratosphére bis
in die untere Stratosphdre ausbreiten und im Tropopausenbereich im Mittel etwa +0.5 K betra-
gen. In der tropischen oberen Troposphére wird die Temperatur stark durch die ENSO-Phase ge-
pragt. Allerdings beeinflussen diese Temperaturanomalien nur in Ausnahmefallen wie 1997/98
den Tropopausenbereich. Die interannuale Variabilitat der Tropopausentemperatur wird somit
sowohl von stratospharischen als auch von troposphérischen Prozessen bestimmt.

Verbunden mit der Erwdarmung der tropischen oberen Troposphdre nimmt der Wasserdampf-
gehalt in diesem Bereich seit Mitte der 1970er Jahre zu. Desweiteren zeigt der Wasserdampf
in der tropischen oberen Troposphére einen engen Zusammenhang mit der ENSO-Phase, die
in den Modellsimulationen implizit Gber die vorgeschriebenen Meeresoberflachentemperatu-
ren beriicksichtigt wird. Allerdings besitzen die ENSO-induzierten Wasserdampfanomalien nur
einen quasi-deterministischen Charakter: Wéhrend einzelne ENSO-Ereignisse nahezu identisch
reproduziert werden, weichen andere Jahre deutlich von den Beobachtungen ab.

Der stratospharische Wasserdampfgehalt weist in den ersten 10 Jahren einen signifikanten ne-
gativen Trend auf, der auf die Abklhlung der tropischen Cold Point-Tropopause zuriickzufiih-
ren ist. Im Gegensatz dazu fuhren der Anstieg der Methankonzentration und die Erwérmung
der tropischen Tropopause in den letzten 20 Jahren zu einem Anstieg des stratospharischen
Wasserdampfs, der im Rahmen der Unsicherheiten mit den beobachteten Wasserdampftrends
vergleichbar ist.

Neben den langfristigen Veranderungen ist der Wasserdampf in der Stratosphare von einer ho-
hen interannualen Variabilitat gepragt, die von der QBO und den Vulkanausbrichen hervor-
gerufen wird. Dabei ist festzustellen, dass sowohl Muster als auch GrélRenordnung der QBO-
induzierten Wasserdampfanomalien vom Modell realistisch reproduziert werden. Im Gegensatz
zu der ENSO-Phase reagiert das Modell somit deterministisch auf die Vorgabe der QBO-Phase.
Der Einfluss der Vulkanausbriiche auf den Wasserdampfgehalt wird vom Modell aufgrund der
zu starken Erwdrmung der tropischen Tropopause Uberschatzt. Die Lebensdauer der vulkani-
schen Wasserdampfstorungen betragt im Modell abh&ngig von der geographischen Region zwi-
schen wenigen Monaten und 3 Jahren. Somit wird die Hypothese von Joshi und Shine (2003),
dass sich vulkanische Wasserdampfstorungen in der Stratosphare akkumulieren und zu einem
Wasserdampftrend beitragen kénnen, von den hier gezeigten Modellergebnissen nicht bestétigt.

7.2 Entwicklung von 2000 bis 2019

Dieser Abschnitt beschéftigt sich mit der vom Modell berechneten zukinftigen Entwicklung
der stratospharischen Wasserdampfverteilung. Die in diesem Abschnitt prasentierten Ergebnis-
se basieren auf der transienten Modellsimulation CNTL_2019 des Zeitraums 2000 bis 2019
(s. Kapitel 4.1). Die vorgeschriebenen Konzentrationsanderungen der Treibhausgase Kohlen-
dioxid, Methan, Lachgas und der Fluorchlorkohlenwasserstoffe entsprechen dem sogenannten
A2-Szenario (,,business as usual®“, IPCC (2001), s. Abb. 4.1). Das Hauptaugenmerk dieser Stu-
die liegt auf der langerfristigen Entwicklung des Wasserdampfgehalts in der oberen Troposphé-
re und in der Stratosphare. Ereignisse wie QBO oder ENSO werden in der Modellsimulati-
on CNTL_2019 zwar parametrisiert bzw. indirekt tber die vorgeschriebenen Meeresoberfla-
chentemperaturen bertcksichtigt, aber selbstverstandlich kann eine transiente Modellsimulati-
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on nicht als ,,Vorhersage* flir einzelne Jahre aufgefasst werden. Dennoch sollten die generellen
Entwicklungen im Rahmen eines vorgeschriebenen Zukunftszenarios erfasst werden kénnen.

Die Zukunftsimulation CNTL_2019 darf nicht als Fortsetzung der Simulation CNTL_1999 be-
trachtet werden, da zwischen den Jahren 1999 und 2000 eine Diskontinuitat der verwende-
ten Meeresoberflachentemperaturen vorliegt. Fiir den Zeitraum 2000 bis 2019 werden Meeres-
oberflachentemperaturen aus einer Langzeitsimulation des gekoppelten Ozean-Atmospharen-
Modells des Hadley Centre verwendet (Williams et al., 2001). Fir die Jahre 1960 bis 1999 steht
ein Datensatz beobachteter Meeresoberflachentemperaturen zur Verfligung. Die modellierten
Meeresoberflachentemperaturen wurden zwar den Beobachtungsdaten angepasst (Anomalie-
kopplung, s. Abschnitt 4.1), so dass ein harmonischer Datensatz entstand, allerdings basieren
die beiden Datensatze auf unterschiedlichen Land-See-Masken, was insbesondere bei der Mee-
reisgrenze zu Verschiebungen fihrt. Wie bereits erwéhnt wurde, ist die Bedeutung der Mee-
resoberflachentemperaturen und solcher Diskontinuitaten flr die stratospharische Zirkulation
Gegenstand aktueller Forschung (z.B. Braesicke und Pyle, 2004).

Im vorangegangenen Abschnitt konnte gezeigt werden, dass das hier verwendete gekoppelte
Modellsystem E39/C in der Lage ist, sowohl die beobachtete interannuale Variabilitat des Was-
serdampfgehalts im Bereich der UT/LS als auch langfristige Veranderungen im Allgemeinen
realistisch nachzuvollziehen. Desweiteren werden auch die beobachteten Temperaturtrends vom
Modell zufriedenstellend erfasst. Auf dieser Basis stellt das Modell ein geeignetes Werkzeug
fur Untersuchungen der zukinftigen Entwicklung der Wasserdampfverteilung in der UT/LS dar.

Wie in Abbildung 4.1 dargestellt ist, wird davon ausgegangen, dass sich der Anstieg der Methan-
Emissionen in den kommenden Jahren fortsetzt. Damit einhergehend ist ein weiterer Anstieg
der Methankonzentrationen und eine Zunahme der chemischen Wasserdampfproduktion in der
Stratosphdre zu erwarten. Neben der Methanchemie wirken sich aber auch Verdnderungen der
Temperaturverteilung oder der globalen Zirkulation auf die Wasserdampfverteilung aus. All
diese Faktoren bilden ein komplexes System, in welchem chemische und physikalische Prozes-
se durch unterschiedliche Ruckkopplungsmechanismen miteinander verbunden sind. Die sich
daraus ergebenden Temperaturdnderungen werden im nachsten Abschnitt beschrieben. In Ab-
schnitt 7.2.2 folgen die modellierten zukinftigen Veranderungen der Wasserdampfverteilung.

7.2.1 Temperatur

Der Anstieg der Treibhausgaskonzentrationen sowie der Rickgang der stratospharischen Ozon-
konzentrationen haben in CNTL_1999 zu einer Erwarmung der Troposphare sowie einer Ab-
kihlung der Stratosphare gefuhrt. Das sog. A2-Szenario (IPCC, 2001), das die Grundlage fir
die Simulation CNTL_2019 bildet, geht von einer Fortsetzung der Zunahme der Treibhausgas-
konzentrationen in der Zukunft aus, wahrend fur die stratosphérische Chlorbeladung infolge des
Montrealer Protokolls und seiner Nachfolgeprotokolle eine langsame Abnahme erwartet wird
(s. Abb. 4.1). Neben dem Chlorgehalt héngt die Entwicklung der stratosphérischen Ozonkon-
zentrationen aber noch von einer Reihe anderer Faktoren wie der Temperatur, der stratosphéri-
schen Dynamik oder dem stratospharischen Wasserdampf als Quelle fir das Hydroxyl-Radikal
ab (Schnadt et al., 2002). So ist in der Simulation CNTL_2019 (iber die 20 Jahre Simulationszeit
noch keine Erholung des antarktischen Ozonlochs festzustellen (Sigrun Matthes, persénliche
Mitteilung), was mit Modellergebnissen von Schnadt et al. (2002) zur zeitlichen Entwicklung
der stratospharischen Ozonschicht zwischen 1990 und 2015 bereinstimmt.
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Abbildung 7.13: Zeitreihe der zonal gemittelten Cold Point-Temperatur zwischen 20°N und 20°S in
CNTL_2019. Gezeigt sind Abweichungen von einem klimatologischen Jahresgang sowie die Regressi-
onsgerade (Steigung: 0.017 £ 0.013 K/yr). Einheit: K.

Tropo- und Stratosphére

Die zonal gemittelten Temperaturdnderungen (nicht gezeigt) zwischen den ersten (2000—2007)
und den letzten acht Jahren (2012—2019) der Simulation CNTL_2019 zeigen ein &hnliches Mu-
ster wie die Temperaturdnderungen in Abbildung 7.1. Die Stratosphére kuhlt sich um 0.5-1 K
ab, wéhrend die Temperaturen in der Troposphare weiterhin leicht zunehmen. Die maxima-
le Erwédrmung tritt dabei mit Werten um 0.5 K wieder in der tropischen oberen Troposphére
auf. Allerdings sind die Temperaturdnderungen mit Ausnahme der Region oberhalb von 40 hPa
in der jeweiligen Sommerhemisphdre statistisch nicht signifikant. Die signifikante Erwérmung
der tropischen oberen Troposphére (200 hPa-Niveau) seit Mitte der 1970er Jahre um etwa
0.6 K/Dekade setzt sich in CNTL_2019 somit nicht fort.

Dennoch ist das Muster der Temperaturdanderungen mit den Ergebnissen von Schnadt et al.
(2002) vergleichbar, die die Klima&nderung zwischen 1990 und 2015 mit dem gekoppelten
Klima-Chemie-Modell E39/C untersuchten und deren Modellergebnisse in weiten Teilen der
Stratosphare eine signifikante Abklhlung um etwa 1.5 K sowie eine signifikante Erwéarmung
der Troposphére um bis zu 1.5 K zeigen. Die Ursachen dafiir, dass die Temperaturanderungen
in CNTL_2019 statistisch nicht signifikant sind, liegen mdglicherweise in dem kurzen Mitte-
lungszeitraum oder in dem Experimentdesign der Simulation CNTL_2019, bei der die ersten
10 Jahre Einschwingzeit bei konstanten Randbedingungen ,,2000“ integriert wurden und somit
unter Umsténden ein Teil der zeitlichen Entwicklung ,,vorweggenommen* wurde.

Tropische Cold Point-Tropopause

In Abschnitt 7.1 wurde gezeigt, dass im Modell der stratospharische Wasserdampfgehalt stark
mit der Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause korreliert ist. Abbildung 7.13
zeigt die zeitliche Entwicklung der Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause in
CNTL_2019. Analog zu Abbildung 7.4 ist hier der Einfluss der QBO auf die modellierte Tem-
peratur der tropischen Cold Point-Tropopause zu erkennen, besonders in den Jahren nach 2008.
Der QBO induzierten Temperaturschwankungen betragen im Modell ungeféhr +£0.5-1 K und
bewegen sich damit im Rahmen der Beobachtungen in der Vergangenheit. Neben der interan-
nualen Variabilitat weist die tropische Cold Point-Temperatur tber den Simulationszeitraum
2000 bis 2019 ein leichten Anstieg von 0.017+0.013 K/yr (die angegebenen Unsicherheiten
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geben den 95%-Vertrauensbereich an) auf, der mit einer Irrtumswahrscheinlichkeit von 1%
signifikant ist. Verbunden mit der Zunahme der tropischen Cold Point-Temperatur steigt der
Wasserdampfgehalt an der tropischen Cold Point-Tropopause (,,entry value*) in der Simulation
CNTL_2019 statistisch signifikant (Irrtumswahrscheinlichkeit 1%) um 0.0194-0.009 ppmv/yr
zu. Somit setzt sich der Trend der Cold Point-Temperatur und des ,.entry value* zwischen 1980
und 1999 (s. Abb. 7.4) auch in der Zukunftssimulation CNTL_2019 weiterhin fort.

7.2.2 Wasserdampf
Troposphare

In Abschnitt 7.1 wurde bereits deutlich, dass der Wasserdampfgehalt in der tropischen obe-
ren Troposphédre zum einen von langfristigen Temperaturdnderungen und zum anderen von
der ENSO-Phase beeinflusst wird. In Abbildung 7.14 sind die Anomalien des Wasserdampf-
mischungsverhéltnisses in der tropischen oberen Troposphare in CNTL_2019 dargestellt. Fir
die Zukunftssimulation wurde wieder der Nifio3-Wert als ein MaR fur die Starke eines ENSO-
Ereignisses verwendet. In der Simulation CNTL_2019 werden auf Grundlage der vorgeschrie-
benen Meeresoberflachentemperaturen in den Jahren 2002/03 und 2017/18 zwei sehr starke
El Nifio-Ereignisse simuliert, die mit dem El Nifio-Ereignis von 1997/98 vergleichbar sind.
Wahrend dem auRergewdhnlich starken EI Nifio-Ereignis 1997/98 betrug die Abweichung der
Meeresoberflachentemperatur in dem Nifio3-Gebiet 3.8 K, 2002/03 betrdagt die SST-Anomalie
etwa 2.8 K, 2017/18 knapp 4 K. Im Jahr 2006/07 wird zusétzlich ein mittleres EI Nifio-Ereignis
simuliert. Der Zeitraum 2011 bis 2015 ist durch andauernde El Nifio-Aktivitadt gekennzeich-
net. Interessanterweise war das Jahr 2002/03 auch in der Realitét ein El Nifio-Jahr, allerdings
war dieses El Nifio-Ereignis eher schwach. Die beiden starken El Nifio-Ereignisse 2002/03 und
2017/18 flhren zu positiven Wasserdampfanomalien von etwa 30 ppmv in der tropischen obe-
ren Troposphére. Somit ist der Wasserdampfrespons in diesen Jahren mit dem EI Nifio-Ereignis
von 1997/98 in der Simulation CNTL_1999 vergleichbar. Im Mittel nimmt der Wasserdampf-
gehalt in der tropischen oberen Troposphare mit den Meeresoberflachentemperaturen in dem
Nifio3-Gebiet um 5.3 ppmv/K zu bzw. ab, was den Ergebnissen in CNTL_1999 entspricht.
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Abbildung 7.14: Zeitreihe des tropischen Wasserdampfmischungsverhaltnisses in 200 hPa aus der Simu-
lation CNTL_2019 (schwarze Linie). Dargestellt sind Abweichungen von einem klimatologisch gemit-
telten Jahresgang. Der lineare Trend ist abgezogen. Einheit: ppmv. Die grau hinterlegten Flachen zeigen
Anomalien der Meeresoberflachentemperaturen zwischen 5 °N und 5°S, 150°W und 90°W. Einheit: K
(rechte y-Achse).
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Abbildung 7.15: Zeitreihe des zonal gemittelten Wasserdampfmischungsverhaltnisses aus der Simula-
tion CNTL_2019 in 50 hPa (a) sowie die Abweichungen zum klimatologischen Mittelwert der Jahre
2000-2010 (b). Einheit: ppmv.

Desweiteren zeigt der Wasserdampf in der tropischen oberen Troposphére eine statistisch si-
gnifikante Zunahme von 0.24+0.18 ppmv/yr (die hier und im Folgenden angegebenen Unsi-
cherheiten geben den 95%-Vertrauensbereich an). Damit fallt der Wasserdampfanstieg in der
tropischen oberen Troposphére in CNTL_2019 deutlich geringer aus als in der Simulation
CNTL_1999 (0.68+0.06 ppmv/yr). Dieser Unterschied ist auf die unterschiedlich starke Erwar-
mung der tropischen oberen Troposphére in den Simulationen CNTL_1999 und CNTL_2019
zurlickzufihren (s. Abschnitt 7.2.1).

Stratosphére

In Abbildung 7.15a ist die zeitliche Entwicklung des Wasserdampfgehalts in 50 hPa in der
Modellsimulation CNTL_2019 dargestellt. In Abbildung 7.15b sind analog dazu die entspre-
chenden Abweichungen zum mittleren Jahresgang der Jahre 2000 bis 2010 gezeigt. Wie bereits
die Simulation CNTL_1999 zeigt auch CNTL_2019 den fur das Modell E39/C charakteristi-
schen interhemisphérischen Unterschied mit hoheren Wasserdampfwerten auf der Nordhemi-
sphére. Im Gegensatz zur Simulation CNTL_1999 ist in CNTL_2019 keine Zunahme der De-
hydrierung der polaren Stratosphére im Sldwinter festzustellen, was darauf zurtickzufihren
ist, dass eine mit CNTL_1999 vergleichbare Abktihlung der polaren Stratosphare in den Win-
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Abbildung 7.16: Lineare Wasserdampfanderungen (,a3" gemal Regressionsmodell (7.1)) in der Mo-
dellsimulation CNTL_2019. Die grauen Flachen markieren Regionen, in denen die Anderungen auf dem
95%-Niveau statistisch signifikant sind. Einheit: ppmv/yr.

termonaten in CNTL_2019 fehlt. Das bereits in der Temperatur an der tropischen Cold Point-
Tropopause erkennbare QBO-Signal ist auch in Abbildung 7.15b sichtbar. Die QBO-induzierten
Wasserdampfschwankungen in den Tropen betragen etwa +0.2—0.3 ppmv und sind damit mit
CNTL_1999 vergleichbar.

Die linearen Anderungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts zwischen 2000 und 2019
sind in Abbildung 7.16 gezeigt. In weiten Teilen der Stratosphéare nimmt der Wasserdampfgehalt
signifikant zu. Die einzige Ausnahme bildet dabei die polare Stratosphére der Stdhemisphére.
Analog zu Abbildung 7.9 (rechts) ist der stratospharische Wasserdampftrend in den Tropen
am starksten und nimmt zu den Polen hin ab. In den mittleren Breiten der Nordhemisphére
nimmt der Wasserdampf um etwa 0.02 ppmv/yr zu. Auf der Stidhemisphére féllt der Anstieg
etwas geringer aus. Der hier gezeigte Wasserdampfanstieg in CNTL_2019 mit den Ergebnissen
der Simulation NOVOLC_1999 vergleichbar, wobei der Anstieg insgesamt etwas schwécher
ausfallt als in NOVOLC_1999.

Einen Beitrag zu dem Wasserdampfanstieg leistet die Zunahme der chemischen Wasserdampf-
produktion in der Stratosphére. Im 50 hPa-Niveau nimmt die Methankonzentration im globa-
len Mittel um 0.01540.0004 ppmv/yr zu und steigt somit etwas starker an als in CNTL_1999
(0.009+0.0004 ppmv/yr). Dies ist mit einem schnelleren Anstieg der Methanemissionen ab dem
Jahr 2000 verbunden (vgl. Abb. 4.1). Verbunden mit dem Ansteig der stratosphérischen Methan-
konzentration nimmt die chemische Wasserdampfproduktion jahrlich um ungeféhr 0.6% zu.
Mit Hilfe der Ergebnisse aus dem Sensitivitatsexperiment CH4_1990 lasst sich damit ein Bei-
trag der Methanoxidation zum stratospharischen Wasserdampftrend von wiederum etwa 30%
abschétzen. Hinzukommt der erhéhte Eintrag von Wasserdampf in die Stratosphére.

Die Modellergebnisse von Schnadt et al. (2002) zeigen neben einem Anstieg des troposphari-
schen Wasserdampfgehalts aufgrund der Erwarmung der Troposphére auch eine Zunahme des
stratosphérischen Wasserdampfs. Das Muster der Wasserdampfanderungen ist mit den Ergeb-
nissen der Simulationen CNTL_1999 und CNTL_2019 vergleichbar. Die geringsten Zunahmen
sind in der tropischen Tropopausenregion und den polaren Breiten zu finden. Auch die Gro-
Renordnung der Wasserdampfanderungen ist mit den hier gezeigten Ergebnissen vergleichbar:
Die von Schnadt et al. (2002) berechneten Anderungen des stratospharischen Wasserdampfs
betrugen zwischen 0.5 und 1 ppmv, was einer Zunahme um 0.02—0.04 ppmv/yr entspricht.
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7.2.3 Fazit

In der Simulation CNTL_2019 setzt sich verbunden mit einem fortschreitenden Anstieg der
Treibhausgaskonzentrationen die Abkiihlung der Stratosphére sowie die Erwdarmung der Tro-
posphare weiter fort. Aufgrund des kurzen Mittelungszeitraums und evtl. auch aufgrund des
Experimentdesigns sind die modellierten Temperaturanderungen gréf3tenteils nicht signifikant.

Desweiteren steigt in CNTL_2019 analog zu den letzten 20 Jahren der Simulation CNTL_1999
die Temperatur und direkt damit verbunden der Wasserdampfgehalt (,,entry value®) an der tro-
pischen Cold Point-Tropopause um 0.017+0.013 K/yr bzw. 0.0194-0.009 ppmv/yr an.

Der Anstieg der stratospharischen Methankonzentration bewirkt eine Zunahme chemische Was-
serdampfproduktion um jahrlich etwa 0.6%. Somit setzt sich der bereits in CNTL_1999 be-
obachtete Anstieg der chemischen Wasserdampfproduktion in etwa fort. Zusammen mit der
Erwarmung der tropischen Tropopause und dem damit verbundenen verstérkten Eintrag von
Wasserdampf in die Stratosphdre bewirkt die gestiegene Methanoxidation eine Zunahme der
stratosphéarischen Wasserdampfgehalts in CNTL_2019, die in etwa dem Wasserdampftrend im
Zeitraum 1980 bis 1999 in CNTL_1999 entspricht. In der tropischen oberen Troposphére fallt
der Wasserdampfanstieg in CNTL_2019 mit 0.24+0.18 ppmv/yr hingegen deutlich schwécher
aus als in CNTL_1999 (0.68+40,06 ppmv/yr), was auf die schwéchere Erwarmung der oberen
Troposphére in CNTL_2019 zurlckzufihren ist.

Desweiteren setzt sich die in CNTL_1999 modellierte Variabilitat des Wasserdampfgehalts in
der UT/LS-Region, die auf den Einfluss von ENSO-Ereignissen bzw. der QBO zuriickzufiihren
ist, auch in der Simulation CNTL_2019 fort.

7.3 Diskussion

In diesem Kapitel wurden Ergebnisse von verschiedenen transienten Modellsimulationen mit
dem interaktiv gekoppelten Klima-Chemie-Modell E39/C vorgestellt. Um die Entwicklung des
Klimas in den Modellsimulationen moéglichst realistisch reproduzieren zu kénnen, wurde eine
Vielzahl externer Klimaantriebe berticksichtigt. Neben interannualen Schwankungen des strato-
spharischen Wasserdampfs zeigen die Modellergebnisse sowohl fur den Zeitraum 1980 bis 1999
als auch fir den Zeitraum 2000 bis 2019 einen stetigen Anstieg des stratospharischen Wasser-
dampfgehalts. Ansteigende Methanemissionen kénnen den simulierten Wasserdampftrend nur
teilweise erklaren. Daneben wird in den Modellsimulationen der stratospharische Wasserdampf-
gehalt vorallem von der Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause kontrolliert.

Verléssliche Aussagen Uber langfristige Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampf-
gehalts werden dadurch erschwert, dass die vorhandenen Messreihen relativ kurz sind. Die
langste zusammenhangende Messreihe bilden die Sondierungen uber Boulder die allerdings
nur etwa einmal im Monat stattfinden. Globale Datensétze stehen mit HALOE seit 1991 zur
Verfligung. Die anhand der HALOE-Daten beobachteten Verdnderungen des stratospharischen
Wasserdampfgehalts fallen jedoch je nach Lange der verwendeten Messreihe sehr unterschied-
lich aus: Nedoluha et al. (1998) untersuchten 6 Jahre HALOE-Daten von 1991 bis 1997 und
berechneten eine deutliche Wasserdampfzunahme von etwa 0.1 ppmv/yr. Rosenlof (2002) ana-
lysierte HALOE-Daten zwischen 1992 und 2001 und berechneten mit Werten zwischen 0.015
und 0.03 ppmv/yr einen deutlich geringeren Wasserdampfanstieg als Nedoluha et al. (1998). In
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der unteren Stratosphare fielen die von Rosenlof (2002) berechneten Wasserdampfénderungen
sogar negativ aus. Im Gegensatz zu dem starken Wasserdampftrend zu Beginn der neunziger
Jahre fanden Nedoluha et al. (2003) fur den Zeitraum 1996 bis 2002 unterhalb von 60 km
nahezu keine Wasserdampfanstieg in den HALOE-Daten, so dass der Wasserdampfanstieg zwi-
schen 1991 und 2002 insgesamt weniger als 1%/yr betrug. Eine kirzlich erschienene Studie
von Randel et al. (2004) hat weiterhin gezeigt, dass der stratospharische Wasserdampfgehalt seit
2001 auRergewdhnlich niedrig ist?. Dieser starke Riickgang der Wasserdampfwerte ist sowohl in
HALOE- und POAM-Daten als auch in den Boulder-Messungen festzustellen. Desweiteren hat
die Studie von Randel et al. (2004) gezeigt, dass die Messungen tber Boulder und die HALOE-
Daten seit 1997 voneinander abweichen, wodurch sich die unterschiedlichen Trendergebnisse
erklaren lassen: Wahrend die Boulder-Messreihe einen Wasserdampfanstieg von 0.5%—1%/yr
zeigt, ergibt eine Analyse der HALOE-Daten einen negativen Wasserdampftrend fir die untere
Stratosphare. Die Ursachen flr diese Differenz sind noch nicht geklart, allerdings haben die
Ergebnisse von Randel et al. (2004) die Diskussion um Wasserdampftrends neu er6ffnet.

Ahnlich unterschiedliche Ergebnisse zeigen verschiedene Studien zur Veranderung der tro-
pischen Tropopausentemperatur. So schwanken die Ergebnisse verschiedener Trendanalysen
der 100 hPa-Temperaturen fir den Zeitraum 1979 bis 1994 zwischen +0.3 K/Dekade und
—0.5 K/Dekade (WMO, 1999). Simmons et al. (1999) fanden in ERA-Daten einen Anstieg
der 100 hPa-Temperaturen um etwa 0.6 K/Dekade fur den Zeitraum 1979 bis 1998. Im Ge-
gensatz zu den eben genannten Studien analysierten Zhou et al. (2001a) nicht die Temperatu-
ren in 100 hPa, sondern die Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause anhand von
operationellen Radiosondenaufstiegen an 37 Stationen. lhre Analysen zeigen eine mittlere Ab-
kihlung der tropischen Cold Point-Temperatur um 0.57 K/Dekade zwischen 1973 und 1998,
wobei die einzelnen Messstationen zum Teil sehr unterschiedliche Temperaturtrends bis hin zu
einer Erwarmung der Cold Point-Tropopause aufweisen. Analysen von Seidel et al. (2001), die
flr den Zeitraum 1978 bis 1997 ebenfalls anhand von operationellen Radiosondenaufstiegen an
20 Messstationen eine mittlere Abkuhlung der tropischen Tropopause um etwa 0.5 K/Dekade
zeigen, bestatigen die Ergebnisse von Zhou et al. (2001a). Zuséatzlich fanden sie eine Abnahme
des Sattigungsmischungsverhéltnisses an der tropischen Tropopause um 0.3 ppmv/Dekade. Die
Mehrzahl der hier genannten Studien geht von einer Abklhlung der tropischen Tropopausen-
temperaturen aus, wobei aber immer beriicksichtigt werden muss, dass Veranderungen an den
Messinstrumenten oder Auswertealgorithmen die Trendanalysen insbesondere bei der Verwen-
dung von Radiosondenmessungen beeinflussen kénnen.

Aufgrund der Unsicherheiten hinsichtlich der beobachteten Wasserdampftrends kann nicht so-
fort geschlussfolgert werden, dass der modellierte Zusammenhang zwischen stratospharischem
Wasserdampfgehalt und tropischer Cold Point-Temperatur den Beobachtungen widerspricht. So
konnten sich z.B. die Abkiihlung der tropischen Tropopause und die gestiegene Wasserdampf-
produktion aufgrund der Methanoxidation kompensieren. Randel et al. (2004) untersuchten
interannuale Schwankungen des stratospharischen Wasserdampfgehalts anhand von HALOE-
und POAM-Daten sowie der Boulder-Zeitreihe und deren Zusammenhang mit der tropischen
Tropopausentemperatur. Dabei zeigen die Ergebnisse generell eine deutliche Korrelation der
Wasserdampfvariationen mit der Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause, was mit
den Modellstudien von Holton und Gettelman (2001) und Jensen und Pfister (2004) konsistent
ist. Weniger klar ist dagegen die Ursache der extrem niedrigen Wasserdampfwerte in den Jah-
ren 2001 bis 2003, da die Temperaturen an der tropischen Tropopause in diesem Zeitraum zwar

2siehe auch: http://acd.ucar.edu/~randel/H20_changes.html
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kalt, aber nicht aul3ergewdhnlich kalt waren. Allerdings hielten die niedrigen Tropopausentem-
peraturen tber einen Zeitraum von zwei Jahren an, wéhrend die kalten Perioden in den Jahren
zuvor wesentlich kiirzer ausfielen.

Somit ist das Modellergebnis, dass die interannuale Variabilitat des stratosphérischen Wasser-
dampfs mit den Temperaturschwankungen an der tropischen Cold Point-Tropopause zusam-
menhangt, konsistent mit der Studie von Randel et al. (2004). Die Frage, inwieweit der simu-
lierte Zusammenhang zwischen den langfristigen Verdnderungen des stratospharischen Wasser-
dampfgehalts und der tropischen Cold Point-Temperatur ebenso von den Beobachtungsdaten
bestatigt wird, kann an dieser Stelle nicht abschlielend beantwortet werden.



Kapitel 8

Bedeutung von Wasserdampfanderungen
fur die Ozonchemie

Der in der Modellsimulation CNTL_1999 beriicksichtigte Anstieg der Treibhausgaskonzentra-
tionen beeinflusst die Temperatur, die atmosphérische Zirkulation und somit die Ozonchemie.
Verstarkte Emissionen von Stickoxiden und FCKWs oder auch der Anstieg der Wasserdampf-
konzentration bewirken eine veranderte chemische Zusammensetzung der Atmosphére, die sich
ebenfalls auf die Ozonchemie auswirkt. All diese Einflussfaktoren bilden ein komplexes Sy-
stem, in dem die verschiedenen physikalischen und chemischen Prozesse durch unterschied-
liche Rickkopplungsmechanismen nicht-linear miteinander verknipft sind. Die Berlicksichti-
gung all dieser Prozesse in gekoppelten Klima-Chemie-Modellen gewéhrleistet auf der einen
Seite eine groRtmadgliche Realitatsnahe, auf der anderen Seite lasst sich der Beitrag, den die
einzelnen Prozesse z.B. zu Verdnderungen der Ozonschicht leisten, nicht mehr quantifizieren.

In Ubereinstimmung mit Beobachtungen (vgl. Fioletov et al. (2002), Abb. 3) tritt in der Simula-
tion CNTL_1999 zu Beginn der 1980er Jahre ein globaler Riickgang der Gesamtozonwerte auf
(Abb. 8.1a), wobei die Anomalien in den neunziger Jahren etwas schwécher ausfallen als beob-
achtet. Der simulierte Ozonriickgang in polaren Breiten betragt im stidhemispharischen Frih-
ling etwa 20%/Dekade, im nordhemisphérischen Frihling 5%/Dekade (Dameris et al., 2005).

Neben dem generellen Ozonrickgang zeigt die Simulation CNTL_1999 jeweils nach einem
Vulkanausbruch eine voribergehende, markante Abnahme der tropischen Ozonséule (Dameris
et al., 2005). In Abbildung 8.1b ist der zeitliche Verlauf des tropischen Gesamtozons nach ei-
nem Vulkanausbruch dargestellt. Dazu wurde das Ozonminimum nach einem Vulkanausbruch
als Referenzzeitpunkt (Monat 0) gewahlt und so ein Mittelwert tber alle drei Vulkanperioden
(Agung, EI Chichon, Pinatubo) gebildet. Der eigentliche Vulkanausbruch ereignete sich zwi-
schen 8 und 15 Monaten vorher. Im Mittel betragt die simulierte Ozonanomalie in den Tropen
etwa —5%. Ein Jahr nach dem Minimum erreichen die Ozonwerte wieder das Ausgangsniveau.

Dieses Kapitel beschaftigt sich mit der Frage, welchen Einfluss kurz- und langfristige Ver-
anderungen des Wasserdampfgehalts auf die stratospharische Ozonchemie ausiiben und wel-
chen Beitrag die im vorangegangenen Kapitel gezeigten vulkanischen Wasserdampfstorun-
gen bzw. langfristigen Veranderungen zu den simulierten Anderungen der Ozonsaule leisten.
Schwankungen des Wasserdampfgehalts beeinflussen tber die Konzentration des ozonzersto-
renden OH-Radikals die Ozonchemie, wobei eine Zunahme der OH-Konzentration aufgrund
von Kopplungsreaktionen mit anderen Radikalgruppen nicht unweigerlich zu einem erhdhten
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Abbildung 8.1: a) Abweichungen des globalen Gesamtozons in der Simulation CNTL_1999 relativ zum
Mittelwert Uber den Zeitraum 1964—1980 (berechnet nach der Methode von Fioletov et al. (2002)). Die
fett eingezeichnete Linie zeigt ein gleitendes Mittel Gber 13 Monate. b) Abweichungen des Gesamto-
zons in den Tropen (10°N—10°S) nach einem Vulkanausbruch, gemittelt Gber die drei in CNTL_1999
bertcksichtigten Vulkanausbriche. Mit Monat 0 wird der Zeitpunkt des Ozonminimums bezeichnet, die
Vulkanausbriiche ereigneten sich zwischen 8 und 15 Monate vorher. Die Sterne markieren die mit einem
linearen Chemie-Transport-Sdulenmodell abgeschétzten Ozonanomalien, wie sie durch eine verstérkte
Aufwaértsbewegung nach einem Vulkanausbruch verursacht werden. Einheit: %.

Ozonabbau fiihren muss (s. Abschnitt 2.3.2). Desweiteren hangt die PSC-Bildungstemperatur
stark nicht-linear vom Wasserdampfmischungsverhéltnis ab, so dass sich Veranderungen des
Wasserdampfgehalts nicht nur auf die Gasphasenchemie, sondern auch auf die PSC-Bildung
und damit die heterogene Ozonchemie auswirken kénnen.

Neben einer veranderten chemischen Zusammensetzung und einer veranderten PSC-Bildung
bewirkt ein langfristiger Anstieg des stratospharischen Wasserdampfgehalts eine Abkuhlung
der Stratosphéare (Forster und Shine, 1999; Forster und Shine, 2002). Der von Forster und Shine
(1999) berechnete Temperaturriickgang fiel dabei mit 3—7 K im arktischen Frihling am stark-
sten aus. Nach Shindell et al. (1998) kénnte eine derartige Abkihlung der arktischen Stratospha-
re aufgrund einer verstarkten PSC-Bildung zu einem signifikanten Riickgang der Ozonsdaule in
polaren Breiten um bis zu 50% fiihren. Die Auswirkungen eines Wasserdampftrends auf die
stratosphérische Temperatur und die damit verbundenen Folgen fiir die Ozonschicht wurden
bereits in WMO (2003) intensiv diskutiert und sind nicht Gegenstand dieser Arbeit.

Zur Bestimmung des rein ,,chemischen* Effekts einer verdnderten stratospharischen Wasser-
dampfkonzentration auf die Ozonchemie, wurden eine kurzfristige sowie zwei unterschiedlich
starke langfristige Wasserdampfstérungen simuliert. Um Verénderungen der Ozonchemie, die
sich aus dem Einfluss der Wasserdampfstérung auf die Temperatur und die atmospharische Zir-
kulation ergeben wiirden, zu unterbinden, wurde fur diese Arbeit eine spezielle Methodik ent-
wickelt, mit deren Hilfe die Wasserdampfstérung ausschliellich auf die Modellchemie, nicht
aber auf die Modelldynamik wirkt (s. Kapitel 4.3). Abschnitt 8.1 beschreibt den Einfluss eines
kurzfristigen Anstiegs des Wasserdampfgehalts, wahrend Abschnitt 8.2 die Auswirkungen der
langfristigen Wasserdampfstorungen untersucht. Die in diesem Kapitel prasentierten Ergebnisse
sind in Stenke und Grewe (2005) veroffentlicht.
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Abbildung 8.2: Zeitliche Entwicklung der Wasserdampfstérung in den funf 1-Jahressimulationen von
VOLC in 90 hPa und verschiedenen geographischen Breiten. Links: 30°N/S, rechts: 60°N/S. Ein-
heit: ppmv.

8.1 Kurzfristige Anderung

Dieser Abschnitt beschéaftigt sich mit den Auswirkungen einer kurzfristigen Wasserdampfsto-
rung, wie sie nach Vulkanausbriichen auftreten kann, auf die Ozonchemie. Die vorgestellten
Ergebnisse basieren auf dem Sensitivitatsexperiment VOLC. Als Kontrollsimulation dient das
Modellexperiment CNTL. Beide Simulationen wurden bereits in Kapitel 4.3 naher beschrieben.

Wasserdampf und OH-Konzentration

In Abbildung 8.2 ist der Verlauf der Wasserdampfstérung in den finf unterschiedlichen 1-
Jahressimulationen des Ensembles VOLC in der unteren Stratosphdre bei 30°N/S bzw. 60°N/S
dargestellt. In den Monaten Juli und August wurde die Wasserdampfstorung in der tropischen
unteren Stratosphdre auf einen konstanten Wert von 2 ppmv fixiert. In den Monaten Septem-
ber bis Juli wurde die ,,Wasserdampfemission* eingestellt, so dass die Wasserdampfstérung
langsam abklingt. In den Subtropen ergibt sich ein sehr einheitliches Bild. Es treten weder
groRe interhemisphérische Differenzen noch grof3e Unterschiede zwischen den flnf einzelnen
1-Jahressimulationen des Ensembles auf. Die Wasserdampfstorung erreicht im August ihr Ma-
ximum und nimmt anschlieBend exponentiell ab. Nach etwa zwei Monaten ist die Wasserdampf-
storung auf den 1/e-fachen Wert abgesunken. In héheren Breiten treten dagegen deutliche inter-
hemispharische Unterschiede auf. Wahrend auf der Nordhemisphére das Maximum der Was-
serdampfstorung bereits im September auftritt, erreicht die Stérung auf der Stidhemisphére erst
einige Monate spater die starkste Auspréagung, wobei sich hier auch Unterschiede zwischen den
einzelnen Simulationen zeigen. In den meisten Simulationen tritt das Maximum im Januar auf,
in einem Fall allerdings bereits im November. Ebenso unterscheidet sich die Starke der Was-
serdampfstorung. In 60°N betragt die maximale Wasserdampfstorung 0.6—0.7 ppmv, wéhrend
das Maximum in 60°S nur bei 0.1-0.2 ppmv liegt. Dieses Muster lasst darauf schlief3en, dass
der vom Modell simulierte, meridionale Transport in der unteren Stratosphare in den Sommer-
monaten in Richtung Nordpol stérker ist als in Richtung Sldpol. Ein solches Verhalten lasst
sich anhand des vertikalen Gradienten der Stromlinien im Bereich der unteren Stratosphare
auch aus Abbildung 5.3 ableiten. Zusatzlich zeigen die Ergebnisse von Grewe et al. (2004), die
den Einfluss des horizontalen Transports durch sogenannte Streamer auf die chemische Zusam-
mensetzung der Tropopausenregion untersuchten, ein solches Muster. In 50 hPa (nicht gezeigt),
d.h. oberhalb der Region, in der die Wasserdampfstorung fixiert wird, tritt das Maximum der
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Abbildung 8.3: Anderungen der OH-Konzentration in der Simulation VOLC im Vergleich zur Kontroll-
simulation CNTL in Abh&ngigkeit von der geographischen Breite und der Jahreszeit. Links: 80 hPa,
rechts: 50 hPa. Einheit: 102 molec cm~2. Helle (dunkle) Flachen markieren Gebiete, in denen die Unter-
schiede auf dem 95% (99%)-Niveau signifikant sind.

Wasserdampfstérung im September auf. Ausgehend von den Tropen verteilt sich die Wasser-
dampfstorung gleichmélig in beide Hemisphéren, d.h. ein interhemisphérischer Unterschied
wie in 90 hPa ist nicht vorhanden.

Uber Reaktion (2.4) reagiert Wasserdampf mit angeregten Sauerstoffatomen zu OH-Radikalen
und bildet somit eine OH-Quelle in der Stratosphére. Die Veranderungen der stratospharischen
OH-Konzentration, die sich in VOLC aufgrund der Wasserdampfstorung gegeniiber der Kon-
trollsimulation CNTL ergeben, sind in Abbildung 8.3 als Funktion der geographischen Breite
und der Jahreszeit gezeigt. Dargestellt ist in dieser Abbildung sowie in allen folgenden Abbil-
dungen ein Mittelwert tber die fiinf einzelnen Simulationen in VOLC. Verbunden mit der Stéarke
der Wasserdampfstorung treten die groRten OH-Anderungen in den Tropen auf. In 80 hPa er-
reicht die OH-Zunahme ihre starkste Auspragung mit Werten um 75-10% molec cm~2 in den
Monaten Juli und August. Dies entspricht einer Erhéhung der lokalen OH-Konzentration um
10 bis 15%. In 50 hPa ist der OH-Anstieg im August und September mit Werten um 50-102 mo-
lec cm~2 (entspricht etwa 7%) am hochsten. Diese zeitliche Verschiebung ist mit der bereits
erwahnten Ausbreitungszeit der Wasserdampfstorung verbunden. Ausgehend von dem jeweili-
gen Maximum nehmen die OH-Anderungen polwirts und im Laufe des Jahres wieder ab. Dabei
folgen die OH-Anderungen nicht nur der Ausbreitung der Wasserdampfstorung, sondern auch
dem Stand der Sonne, da die Bildung von OH ist an das Vorhandensein von Sonnenlicht gebun-
den ist. Sowohl in 50 als auch in 80 hPa sind die OH-Anderungen wahrend der Wintermonate
auf der Stidhemisphare starker als auf der Nordhemisphére. Die gezeigten Anderungen sind mit
wenigen Ausnahmen statistisch signifikant (t-Test). Die Anderungen in den Polargebieten der
jeweiligen Winterhemisphare sind aufgrund der geringen Hintergrundkonzentrationen wéhrend
der Polarnacht statistisch nicht signifikant.

Ozonproduktion und -abbau

Der in Abbildung 8.3 gezeigt OH-Anstieg hat unterschiedliche Auswirkungen auf die einzelnen
Ozonproduktions- und Ozonabbaureaktionen. Ein Anstieg der OH-Konzentration flhrt direkt
zu einem verstarkten Ozonabbau durch den HOx-Zyklus. Desweiteren beeinflussen Kopplungs-
mechanismen zwischen dem HO- und dem NOy- bzw. CIOy-Zyklus auch die beiden letztge-
nannten Ozonabbauzyklen (s. Kapitel 2.3.2). Folgende Wechselwirkungen sind zu erwarten:
Uber Reaktion (2.29) bewirkt eine Zunahme der OH-Konzentration, dass NO, verstarkt in die
Reservoirsubstanz HNO3 uberfiihrt wird. Da die Riickgewinnung von NO», tiber Reaktion (2.32)
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Abbildung 8.4: Links: Jahresgang des Ozonabbaus durch unterschiedliche Reaktionszyklen in den Tro-
pen (5°S-5°N) in 30, 50 und 80 hPa, Simulation CNTL. Rechts: Verédnderungen des Ozonabbaus in der
Simulation VOLC. Negative Anderungen kennzeichnen eine Zunahme, positive Anderungen eine Ab-
nahme des Ozonabbaus. Einheit: 10° molec cm—3s1,

langsamer ablduft, sollte somit der chemische Ozonabbau durch den NOx-Zyklus abnehmen.
Im Gegensatz dazu ist zu erwarten, dass der Ozonabbau durch den ClOx-Zyklus mit steigen-
den OH-Konzentrationen zunimmt, da das Reservoirgas HCI Gber Reaktion (2.34) vermehrt in
reaktive Cl-Radikale Uberfuhrt wird. Im Folgenden werden die Veradnderungen der einzelnen
Ozonproduktions- und Ozonabbaureaktionen genauer quantifiziert.

Auf der linken Seite von Abbildung 8.4 ist sowohl der Ozonabbau insgesamt als auch der Ozon-
abbau durch verschiedene Reaktionszyklen in &quatorialen Breiten in Abhéngigkeit von der
Jahreszeit flr verschiedene Hohenniveaus dargestellt. Der Ozonabbau weist einen Jahresgang
auf, wobei der starkste Ozonabbau in den Sommermonaten stattfindet. Desweiteren nimmt der
Ozonabbau mit der Hohe zu. Der Jahresgang des Ozonabbaus ist zum einem mit dem tempera-
turbedingten Anstieg der Reaktionsraten in den Sommermonaten verbunden. Zum anderen be-
ricksichtigen die Ozonabbauraten die aktuelle Ozonkonzentration, so dass sich der Jahresgang
des Ozons im Ozonabbau widerspiegelt. Der Ozonabbau in den Tropen wird vom HOy-Zyklus
dominiert, gefolgt von NOx- und CIOx-Zyklus. In 80 hPa betrégt der Anteil des HOx-Zyklus
am Ozonabbau etwa 90%. Der Beitrag des NOy-Zyklus liegt bei 4%. Mit zunehmender Ho-
he verliert der HOx-Zyklus an Bedeutung, wahrend der NOy-Zyklus verstarkt zum Ozonabbau
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beitragt. In 30 hPa betragt der Anteil des HOy-Zyklus am Ozonabbau nur noch knapp 50%,
wahrend der Anteil des NOx-Zyklus auf 35% gestiegen ist. Der CIOx-Zyklus ist in den Tropen
unbedeutend (s. Tabelle 8.1, CNTL). Wie ein Vergleich mit Kapitel 2.3.2 zeigt, werden die be-
obachteten Veranderungen der relativen Beitrdge der einzelnen Ozonabbauzyklen mit der Hohe
vom Modell realistisch wiedergegeben.

Auf der rechten Seite von Abbildung 8.4 sind die Anderungen des Ozonabbaus in den Tropen
in der Simulation VOLC gegeniiber CNTL dargestellt. Negative (positive) Anderungen kenn-
zeichnen einen verstérkten (abgeschwéchten) Ozonabbau. In 80 hPa tritt die starkste Zunahme
des Ozonabbaus zusammen mit der groRten OH-Zunahme gleich zu Beginn der Simulation
VOLC in den Monaten Juli und August auf. Der Ozonabbau nimmt um etwa 15% zu, wobei
dieser Anstieg fast vollstandig auf einen verstarkten Ozonabbau durch den HOx-Zyklus zurlick-
zufithren ist. Die Anderungen des NOy- bzw. CIOx-Zyklus sind in diesem Hohenbereich zu
vernachldssigen. Mit zunehmender Hohe verschiebt sich die maximale Zunahme des Ozonab-
baus zu den Monaten September und Oktober. Der zeitliche Verlauf sowie die Stérke der Veran-
derungen hangen direkt mit der Ausbreitung der Wasserdampfstérung und der daraus resultie-
renden Zunahme der OH-Konzentration zusammen. In 50 hPa betrégt die maximale Zunahme
des Ozonabbaus 6%, in 30 hPa aufgrund der héheren Hintergrundwerte 1.25%. In den héheren
Druckniveaus sind auch leichte Anderungen der Effektivitat von ClOy- bzw. NOx-Zyklus zu
erkennen, wobei der Ozonabbau durch den ClOx-Zyklus leicht zunimmt, wéhrend der NOy-
Zyklus etwas an Effektivitat verliert. Allerdings liegen selbst die maximalen Anderungen des
NOy-Zyklus nur bei etwa 1%. Die Zunahme des Ozonabbaus durch den ClOx-Zyklus ist auf-
grund der geringen Hintergrundwerte ebenfalls zu vernachlédssigen. Neben den hier gezeigten
Ozonabbauzyklen tragen zwar noch weitere Reaktionen zum Ozonabbau bei, wie z.B. Reakti-
on (2.21), aber die Unterschiede zwischen den Simulationen CNTL und VOLC sind sehr gering
und daher an dieser Stelle nicht von Bedeutung.

In Richtung der Pole nimmt der Ozonabbau insgesamt zu, wobei sich auch der Jahresgang ver-
stérkt. So findet z.B. in polaren Breiten wéhrend der Polarnacht nahezu kein Ozonabbau statt.
Mit zunehmender geographischer Breite nimmt der Anteil des HOx-Zyklus am Ozonabbau ab,
wéhrend NOy- und ClOx-Zyklus an Bedeutung gewinnen (s. Tabelle 8.1, CNTL). In mittleren
Breiten variieren die Veranderungen des Ozonabbaus, die sich in VOLC aufgrund der Was-
serdampfzunahme ergeben, stark mit der Hohe (nicht gezeigt). In 80 hPa ist die Zunahme des
Ozonabbaus in mittleren Breiten etwa doppelt so grol? wie in den Tropen. In den héher gelege-
nen Druckniveaus betragen die Anderungen in mittleren Breiten etwa 50% (50 hPa) bzw. 25%
(30 hPa) der Anderungen in den Tropen. Insgesamt dominiert auch in mittleren Breiten die
Zunahme des HOyx-Zyklus gegenliber den Verdnderungen der tbrigen Ozonabbaureaktionen.

Veranderungen der Ozonschicht

Die beschriebenen Verénderungen der Ozonchemie bewirken die in Abbildung 8.5 gezeigten
Veranderungen des Volumenmischungsverhaltnisses von Ozon bzw. des Gesamtozongehalts. In
80 hPa zeigt sich der starkste Ozonriickgang nicht wie erwartet in den Tropen, sondern in ho-
hen Breiten der Nordhemisphére wahrend des Frilhsommers. In den Tropen kommt es in den
Monaten Juli bis Oktober sogar zu einer leichten Ozonzunahme von etwa 0.25%. In 80 hPa
dominiert wéhrend dieser Zeit eine verstarkte Ozonproduktion tiber dem Anstieg der Ozonab-
bauraten. Diese Zunahme der Ozonproduktion ist darauf zurtickzufiihren, dass aufgrund der
erhohten OH-Konzentration die Oxidation von Methan zunimmt, in deren Verlauf NO, gebil-
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Abbildung 8.5: Anderungen des Volumenmischungsverhaltnisses von Ozon in der Simulation VOLC
im Vergleich zur Kontrollsimulation CNTL in Abhéngigkeit von der geographischen Breite und der
Jahreszeit in 80 hPa (a), 50 hPa (b) und 30 Pa (c). Einheit: ppbv. d) Anderungen der Gesamtozonsaule.
Einheit: 0.01%. Helle (dunkle) Flachen markieren Gebiete, in denen die Unterschiede auf dem 95%
(99%)-Niveau signifikant sind.

det wird (Reaktion (2.8) und (2.10)), welches anschlielend photolysiert wird und ber Reak-
tion (2.16) zu einer vermehrten Produktion von Ozon fuhrt. In hoher gelegenen Drucknive-
aus dominiert dagegen der verstarkte Ozonabbau gegenuber der veranderten Ozonproduktion.
Bereits in 50 hPa ist die Ozonzunahme nicht mehr zu erkennen. Dieses Hohenniveau ist mit
Ausnahme der hohen Breiten der Stidhemisphare durch einen Riickgang des Ozongehalts ge-
kennzeichnet, der zum grof3ten Teil signifikant ist. Der groRte Ozonriickgang zeigt sich auch
hier nicht in den Tropen, sondern in mittleren bis hohen Breiten der Nordhemisphdare wéhrend
des Spéatwinters. Dieses Muster ist folgendermalien zu erklaren: Der grofite Ozonrtickgang tritt
in der Tropen oberhalb von etwa 40 hPa wéhrend der Herbstmonate auf (s. Abb. 8.5c). Von
den Tropen werden ozonarme Luftmassen mit der mittleren Meridionalzirkulation in Richtung
Nordpol transportiert und sinken dort ab. Insgesamt liegen selbst die maximalen Ozonénde-
rungen in den einzelnen Niveaus unter 10 ppbv, d.h. die lokale Ozonabnahme, die durch die
vorgegebene kurzfristige Wasserdampfstorung hervorgerufen wird, bleibt unter 1%.

Die soeben beschriebenen Anderungen im Volumenmischungsverhaltnis von Ozon resultieren
in einem geringen Riickgang der Ozonsaule (Abb. 8.5d), der unter 1% liegt. In Ubereinstim-
mung mit den Ozonverinderungen 80 und 50 hPa treten die groRten Anderungen im Gesamt-
ozon in den hohen Breiten der Nordhemisphare wahrend der Frihlingsmonate auf. Der grofite
Rickgang der tropischen Ozonsdule tritt in den Wintermonaten mit Werten um 0.07%. Damit
zeigt sich deutlich, dass der rein chemische Effekt eines kurzfristigen Anstiegs des Wasser-
dampfgehalts in der tropischen unteren Stratosphére um 2 ppmv nicht ausreicht, um den in
CNTL_1999 simulierten Ruckgang der tropischen Ozonsaule um bis zu 4% nach einem Vul-
kanausbruch zu erklaren.
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Nachdem der Riickgang der tropischen Ozonsdule nach einem Vulkanausbruch nicht allein
durch den chemischen Effekt der Wasserdampfstorung zu erkléren ist, sind weitere Ursachen
in einer veranderten Dynamik zu suchen. Der zusatzliche Eintrag von Aerosolen in die At-
mosphére durch einen Vulkanausbruch verursacht eine Erwarmung der tropischen Stratosphére
und damit eine verstarkte Meridionalzirkulation. In der Modellsimulation CNTL_1999 ist der
Vertikaltransport in den Tropen nach einem Vulkanausbruch um etwa 20% erhoht, was zu einer
Anhebung des Ozonprofils, also einem grof3eren Anteil ozonarmer, tropospharischer Luftmas-
sen in der Luftsdule, und damit einem Rlickgang der Gesamtozonwerte flhrt. In Abbildung 8.1b
sind zusétzlich die mit einem linearen Chemie-Transport-Sdulenmodell abgeschétzten Ozon-
anomalien dargestellt. Fir diese Abschatzung wurden Ozonproduktions- und Ozonabbauraten
sowie Vertikalgeschwindigkeiten aus der transienten Modellsimulation CNTL_1999 verwendet.
Die maximalen Ozonanomalien, die durch eine verénderte Zirkulation nach einem Vulkanaus-
bruch hervorgerufen werden, betragen etwa —5%. Somit zeigt sich, dass die in CNTL_1999
simulierten Ozonanomalien nach einem Vulkanausbruch hauptsachlich dynamisch verursacht
sind und der chemische Effekt eines zusétzlichen Wasserdampfeintrags vernachlassigbar ist.

Kinne et al. (1992) untersuchten die Auswirkungen des Pinatubo-Aerosols auf die Temperatur
der Stratosphéare sowie auf den tropischen Vertikaltransport. Ihre Abschatzungen ergaben eine
Anhebung des Ozonprofils in den Tropen um etwa 1.8 km in einem Zeitraum von etwa 5 Mo-
naten nach dem Ausbruch des Pinatubo. Mit Hilfe der veréanderten tropischen Aufstiegsraten si-
mulierten Kinne et al. (1992) die Veranderungen des Gesamtozons. Der starkste Ozonriickgang
zeigt sich sowohl in den Simulationsergebnissen von Kinne et al. (1992) mit 26 DU (= 12%) als
auch in TOMS-Satellitendaten mit 18 DU (= 7%) im November 1991, also funf Monate nach
dem Vulkanausbruch. In CNTL_1999 tritt die starkste Ozonanomalie mit —17 DU (=~ 6%) erst
ungeféhr 8 Monate nach dem Pinatuboausbruch auf. Die Starke des simulierten Ozonminimums
fallt etwas geringer aus als bei Kinne et al. (1992), stimmt allerdings sehr gut mit Satellitenbe-
obachtungen Uberein (Randel et al., 1995).

8.2 Langfristige Anderung

Im vorangegangenen Abschnitt wurde gezeigt, dass ein kurzfristiger Anstieg des stratosphé-
rischen Wasserdampfs nur geringe Auswirkungen auf die Ozonchemie hat. Dieser Abschnitt
befasst sich nun mit den Auswirkungen von langfristigen Veranderungen des stratospharischen
Wasserdampfgehalts. Die in diesem Abschnitt vorgestellten Ergebnisse basieren auf den Mo-
dellexperimenten H20_1 und H20_5, mit denen eine Zunahme des Wasserdampfgehalts in der
Stratosphare um 1 bzw. 5 ppmv simuliert wird (s. Kapitel 4.3). Als Kontrollsimulation dient, wie
in Abschnitt 8.1, die Modellsimulation CNTL. Da sich die Ergebnisse der Simulationen H20 1
und H20_5 qualitativ nicht unterscheiden, werden im Folgenden ausschlieBlich die Ergebnisse
der Simulation H2O_5 vorgestellt.

Wasserdampf und OH-Konzentration

In Abbildung 8.6 ist die mittlere Verteilung der Wasserdampfstorung in der Simulation H20_5
fiir die Monate Januar (links) und Juli (rechts) gezeigt. Der grau markierte Bereich kennzeich-
net die ,,Quellregion* der Wasserdampfstorung in der tropischen unteren Stratosphdre zwischen
30°N und 30°S, in der die Wasserdampfstorung tiber die gesamte Simulationsdauer auf 5 ppmv
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Abbildung 8.6: Zonal gemittelte Verteilung der Wasserdampfstorung in der Simulation H20_5 fir die
Monate Januar (links) und Juli (rechts). Einheit: ppmv. Der grau markierte Bereich kennzeichnet die
,Quellregion” der Wasserdampfstorung.

fixiert wurde. Ausgehend von der tropischen unteren Stratosphare breitet sich der Wasserdampf
vertikal und horizontal aus. Analog zu Abschnitt 8.1 zeigt sich auch hier eine starkere Ausbrei-
tung in Richtung Nordpol. In den Extratropen der Stidhemisphére ist der Gehalt der Wasser-
dampfstérung um etwa 15—20% geringer als auf der Nordhemisphare. Desweiteren zeigt sich
im Sudwinter (Juli) eine deutliche Dehydrierung der polaren unteren Stratosphare, wodurch der
Gehalt der Wasserdampfstorung auf Werte unter 1 ppmv féllt. Die Simulation H20 _1 zeigt ei-
ne identische Verteilung, wobei die Wasserdampfstorung etwa ein Finftel der in Abbildung 8.6
gezeigten Werte betrégt.

Die Anderungen der OH-Konzentration, die sich aus der in Abbildung 8.6 gezeigten Wasser-
dampfstorung ergeben (Reaktion (2.4)), sind in Abbildung 8.7 fiir die Monate Januar (links)
und Juli (rechts) dargestellt. Die starkste OH-Zunahme tritt dabei in der unteren Stratosphére
der Tropen und Subtropen sowie zum Modelloberrand hin in den mittleren und hohen Breiten
der jeweiligen Sommerhemisphare auf. In der unteren Stratosphare entspricht dies einer Zunah-
me des OH-Gehalts um mehr als 25%, in den hoheren Druckniveaus um 10-25%. In H20_1
betragen die maximalen Anderungen in den Tropen 5-10%. Ein genauerer Vergleich der bei-
den Simulationen H20_1 und H20 _5 zeigt, dass die OH-Konzentration linear mit der Wasser-
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Abbildung 8.7: Anderungen der OH-Konzentration in H20_5 im Vergleich zu CNTL fiir Januar (links)
und Juli (rechts). Einheit: 103 molec cm~3. Die fett eingezeichnete Linie markiert den Ubergang zwi-
schen positiven und negativen Differenzen. Die Anderungen wihrend des polaren Winters sind aufgrund
der geringen Hintergrundkonzentration zu vernachlassigen und deswegen nicht gezeigt. Helle (dunkle)
Flachen markieren Gebiete, in denen die Unterschiede auf dem 95% (99%)-Niveau signifikant sind.
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dampfstorung ansteigt (ohne Abb.). Da OH-Radikale nur im sonnenbeschienenen Teil der At-
mosphare bestehen konnen, ist die Hintergrundkonzentration in der winterlichen polaren Stra-
tosphire sehr gering. Aus diesem Grund sind die in Abbildung 8.7 gezeigten OH-Anderungen
in polaren Breiten der jeweiligen Winterhemisphére zu vernachlassigen.

Verbunden mit der erhéhten OH-Konzentration nimmt in der Simulation H20_5 die chemi-
sche Wasserdampfproduktion durch die Oxidation von Methan (Reaktion (2.6) bis (2.14)) in
der Stratosphére ebenfalls zu. In H20_5 erhoht sich die Wasserdampfproduktion im Bereich
der Tropen und mittleren Breiten oberhalb von 20 hPa um etwa 5%. In der Modellsimulation
H20 1 erhoht sich die chemische Wasserdampfproduktion entsprechend um etwa 1%. Unter-
halb von 20 hPa ist die Wasserdampfproduktion aufgrund der Methanoxidation unbedeutend
und die sich ergebenden Anderungen dementsprechend zu vernachlassigen.

Ozonproduktion und -abbau

Wie bereits im vorangegangenen Abschnitt erldutert wurde, verdndert der Anstieg der OH-
Konzentration die Effektivitat der einzelnen Ozonproduktions- und Ozonabbauzyklen in unter-
schiedlicher Art und Weise. Der dominierende Effekt ist dabei eine Zunahme des katalytischen
Ozonabbaus durch den HOx-Zyklus (Reaktion (2.19) bis (2.21)), die direkt mit der erhéhten
OH-Konzentration verbunden ist. In Tabelle 8.1 sind die Veranderungen der wichtigsten Ozon-
abbauzyklen in 50 hPa fiir verschiedene geographische Breiten zusammengestellt. Zusatzlich
ist der Anteil der einzelnen Reaktionszyklen am Ozonabbau in der Simulation CNTL angege-
ben. Den grofiten Beitrag zum Ozonabbau in den Tropen liefert der HOx-Zyklus gefolgt vom
NOy-Zyklus. Der ClOx-Zyklus spielt in den Tropen nur eine untergeordnete Rolle. In den Tro-
pen nimmt der Ozonabbau in H20 5 (H20_1) insgesamt um etwa 26% (5%) zu, wobei der
Ozonabbau durch den HOx-Zyklus mit 29% (6.4%) am starksten zunimmt. Im Gegensatz da-
zu nimmt der Ozonabbau durch den NO-Zyklus in den Tropen leicht um 7.7% (1.6%) ab.
Die Zunahme der OH-Konzentration flhrt in H20_5 Uber Reaktion (2.29) zu einer verstérk-
ten Bildung des Reservoirgases HNO3 und einer verringerten Effektivitat des NOx-Zyklus. Im
Falle des ClOx-Zyklus bewirkt ein Anstieg der OH-Konzentrationen durch Reaktion (2.34) ei-
ne gesteigerte Konvertierung des Reservoirgas HCI in Cl-Radikale. Zusétzlich bewirkt Reak-
tion (2.35) und die anschlielende Photolyse des entstehenden HOCI eine Beschleunigung des
katalytischen Ozonabbaus, da zusétzlich zu dem entstehenden Cl-Radikal ein OH-Radikal ent-
steht, das ebenfalls zum katalytischen Ozonabbau beitragt. Die Verédnderungen des CIOx-Zyklus
sind aufgrund des geringen Beitrags zum Ozonabbau allerdings vernachlassigbar.

In mittleren Breiten zeigt sich ein dhnliches Muster. Generell steigen die Ozonabbauraten in
Richtung der Pole an, wobei der NOy- und der CIOy-Zyklus im Vergleich zu den Tropen an Be-
deutung gewinnen, wahrend der Anteil des HOx-Zyklus am Ozonabbau etwas geringer wird. In
mittleren Breiten nimmt der Ozonabbau in H20 5 (H20_1) im Vergleich zu CNTL insgesamt
um 11% (2.4%) zu. Dabei steigt die Effektivitat des HOx-Zyklus um 19% (4.1%) und die des
ClOx-Zyklus um 3.4% (2.7%), wahrend die des NOx-Zyklus um 7% (2.2%) abnimmit.

Neben einer Zunahme des chemischen Ozonabbaus bewirkt die in H20 5 simulierte OH-
Zunahme auch eine verstarkte Ozonproduktion. Zum einen fihrt ein Riickgang des strato-
spharischen Ozongehalts dazu, dass ultraviolette Strahlung vermehrt in tieferliegende Atmo-
sphérenschichten vordringen kann und dadurch in der unteren Stratosphare tGber den Chapman-
Mechanismus (Reaktion (2.15) und (2.16)) mehr Ozon produziert wird. Dieser Effekt betrifft
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Tabelle 8.1: Ozonabbauzyklen in 50 hPa in verschiedenen Breiten und Jahreszeiten. CNTL: Prozentua-
ler Anteil der einzelnen Reaktionszyklen am gesamten Ozonabbau. H20_1 und H20_5: Prozentuale
Anderung im Vergleich zu CNTL. Der Term Oz-Abbau bezeichnet die Summe aller im Modell beriick-
sichtigten Abbaureaktionen. Positive (negative) Werte kennzeichnen einen verstarkten (abgeschwéchten)
Ozonabbau.

O3-Abbau HOy NOy ClOy
Jahresmittel, Tropen
CNTL — 77.1 14.0 1.4
H20 1 +5.1 +6.4 -1.6 +7.8
H20 5 +25.8 +29.0 —7.7 +114.9
Jahresmittel, mittlere Breiten
CNTL — 60.8 19.6 8.4
H20 1 +2.4 +4.1 —2.2 +2.7
H20 5 +11.0 +19.0 —7.0 +3.4
arktischer Frihling, polare Breiten
CNTL — 26.8 47.7 7.9
H20_1 -0.9 +5.6 —6.7 +12.4
H20 5 -15 +23.3 —17.5 +16.5
antarktischer Fruhling, polare Breiten

CNTL — 6.7 4.0 88.7
H20 1 +38.9 -3.4 —47.4 +46.4
H20_5 +126.6 —22.8 —94.9 +149.1

hauptsachlich die tropische Stratosphare zwischen 20 und 40 hPa, wobei die Ozonproduktion
durch den Chapman-Mechanismus in H20_5 (H20_1) mit 1-3% (~0.5%) nur wenig zunimmt.
Zum anderen kommt es im Zusammenhang mit der erhdhten Methanoxidation zu einer Zunah-
me von NO3, das anschlieRend photolysiert wird und damit (iber Reaktion (2.16) zu einer ver-
starkten Ozonproduktion flhrt. Insgesamt dominiert der Anstieg des Ozonabbaus, so dass die
simulierte Wasserdampfstérung zu einem Riickgang des stratosphérischen Ozongehalts fihrt.

In Abbildung 8.8 sind die Ozonanderungen in der Simulation H20 5 im Vergleich zur Kon-
trollsimulation CNTL in Abhangigkeit von der geographischen Breite und der Hoéhe fir Janu-
ar (links) und Juli (rechts) dargestellt. Der stérkste Ozonruckgang tritt mit Werten um 150—
200 ppbv im Bereich der Tropen und den mittleren bis hohen Breiten der jeweiligen Winterhe-
misphare oberhalb von etwa 30 hPa sowie in der unteren extratropischen Stratosphare der jewei-
ligen Sommerhemisphare auf. Neben den stratospharischen Anderungen ist in Abbildung 8.8
auch ein leichter Ruckgang des troposphérischen Ozongehalts um etwa 1% zu erkennen.

Polare Stratospharenwolken

Die bisher genannten Prozesse haben nur die Gasphasenchemie, nicht aber heterogene Prozesse
an den Oberflachen polarer Stratospharenwolken (PSCs) berlicksichtigt. PSCs bilden sich bei
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Abbildung 8.8: Zonal und klimatologisch gemittelte Ozoné&nderungen in der Simulation H20_5 im Ver-
gleich zur Kontrollsimulation CNTL. Einheit; ppbv. Helle (dunkle) Flachen markieren Gebiete, in denen
die Unterschiede auf dem 95% (99%)-Niveau signifikant sind.

Temperaturen unterhalb von etwa 195 K (s. Kapitel 2.3.2), wie sie in der Stratosphére wahrend
der Polarnacht auftreten konnen. An den Oberflachen der PSCs werden sogenannte Reservoir-
substanzen in reaktive Substanzen tberfiihrt (Reaktionen (2.36) bis (2.39)), die am Ende der
Polarnacht photolysiert werden und einen effektiven katalytischen Ozonabbau in Gang setzten.
Dabei zeigen sich deutliche interhemisphérische Unterschiede. Die Temperaturen im nordhe-
mispharischen Polarwirbel sind im Mittel wesentlich hoher als im sidhemisphérischen Polar-
wirbel. Daraus folgt eine geringere PSC-Bildung sowie eine schwéchere Denitrifizierung der
arktischen Stratosphére. Aufgrund der starken Denitrifizierung der antarktischen Stratosphére
wird zudem die Rickbildung des Reservoirgases CIONO, verhindert, wodurch der katalyti-
sche Ozonabbau durch den ClOx-Zyklus weiter begtnstigt wird (Douglass et al., 1995; So-
lomon, 1999). Diese interhemispharischen Unterschiede hinsichtlich der Denitrifizierung der
polaren Stratosphére sowie der Riickbildung der Reservoirgase werden vom Modell realistisch
wiedergegeben (Steil et al., 1998). Dies zeigt sich auch in den polaren Ozonabbauraten, die im
nordhemispharischen Frihling nur etwa 30% der Ozonabbauraten im antarktischen Friihling
betragen. Desweiteren tragt auf der Nordhemisphére der NOx-Zyklus den groflten Teil (=50%)
zum Ozonabbau bei, wéhrend auf der Stidhemisphare mit knapp 90% Anteil der CIOx-Zyklus
dominiert (s. Tabelle 8.1).

Ein Zunahme der Wasserdampfkonzentration bewirkt eine Zunahme der Sattigungstemperatur
(s. Gleichung 2.1) und beeinflusst damit die PSC-Bildung. Unter normalen atmosphérischen
Bedingungen (H2O: 5 ppmv) betrdgt die Sattigungstemperatur in 50 hPa ungeféhr 188.4 K
(nach Salby (1996)). Ein Zunahme des stratosphérischen Wasserdampfgehalts um 3 ppmv flihrt
zu einem Anstieg der Sattigungstemperatur auf 191.2 K (50 hPa), d.h. die Anderungsrate betragt
unter den gegebenen Bedingungen ungeféhr 0.8 K/ppmv.

Das Chemiemodul CHEM unterscheidet zwischen PSC Typ | (NAT) und Typ Il (Eis) (s. Ab-
schnitt 3.2). Da die Bildung von PSCs Typ Il im Modell nur von der simulierten Temperatur und
dem Wasserdampfmischungsverhaltnis abhangt, bewirkt ein erhéhter stratospharischer Wasser-
dampfgehalt direkt eine verstarkte PSC-Bildung sobald die simulierten Temperaturen unter die
jeweilige Sattigungstemperatur fallen. In Abbildung 8.9 ist der Jahresgang der zonal gemittel-
ten Temperatur in 50 hPa, 80°N/S fir 10 Modelljahre der Simulation CNTL dargestellt. Dabei
zeigen sich die bereits angesprochenen interhemisphérischen Unterschiede: Die Temperaturen
im nordpolaren Winter liegen um mehr als 10 K (iber den Temperaturen im stidpolaren Winter.
Desweiteren sind die Temperaturen im nordhemispharischen Polarwirbel von einer deutlich ho-
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Abbildung 8.9: Jahresgang der zonal gemittelten Temperatur in 50 hPa, 80°N (links) und 80°S (rechts) in
der Simulation CNTL. Abgebildet sind 10 verschiedene Jahre. Zur besseren Ubersicht ist die Zeitachse
in der linken Abbildung um 6 Monate verschoben. Die gestrichelten Linien zeigen beobachtete Tempe-
raturen (NCEP Reanalysen, http://hyperion.gsfc.nasa.gov), gemittelt Gber den Zeitraum 1979-2004. Die
horizontalen Linien markieren die Sattigungstemperatur fir PSC Typ Il bei einem H,O Mischungsver-
héltnis von 5 ppmv (188.4 K, durchgezogen) bzw. 8 ppmv (191.2 K, gestrichelt). Die graue Schattierung
markiert die Verlangerung des Zeitraums, in dem PSC-Bildung maglich ist (hell: E39/C, dunkel: NCEP).

heren Variabilitit gekennzeichnet. Dieser Temperaturunterschied macht sich dementsprechend
in der PSC-Bildung bemerkbar: In der sudpolaren Stratosphére fallen die Temperaturen zwi-
schen Juni und September/Oktober bereits bei normalen Bedingungen (H,O: 5 ppmv) anhaltend
unter die PSC-Bildungstemperatur (schwarze horizontale Linie in Abb. 8.9). In der nordpolaren
Stratosphare fallen die Temperaturen im Winter dagegen nur an einzelnen Tagen unter die PSC-
Bildungstemperatur. Daraus ergibt sich im Modell fur die Stidhemisphare ein mehr als doppelt
so grolRes PSC-Potential als fir die Nordhemisphare (Schnadt, 2001).

Eine Zunahme des stratospharischen Wasserdampfgehalts und die damit verbundene Zunahme
der Sattigungstemperatur (gestrichelte horizontale Linie in Abb. 8.9) bewirkt in der stidpolaren
Stratosphare nun zweierlei: Zum einen verlangert sich der Zeitraum der PSC-Bildung, da die
PSC-Bildung zu Beginn des Winters bereits bei htheren Temperaturen einsetzt und am Ende
des Winters auch noch bei hoheren Temperaturen fortdauert. Wie in Abbildung 8.9 durch die
graue Schattierung angedeutet, setzt die PSC-Bildung bei einem um 3 ppmv erhdhten Wasser-
dampfgehalt anstatt Anfang Juni bereits etwa zwei Wochen friiher gegen Ende Mai ein. Im Ok-
tober verlangert sich der Zeitraum, in dem sich PSCs bilden kdnnen, um etwa eine Woche. Zum
anderen fihrt die erhohte Wasserdampfkonzentration zu einem Anstieg der PSC-Oberflachen.

Im Gegensatz zur Stiidhemisphare fuhrt eine Zunahme des stratosphérischen Wasserdampfge-
halts und die damit verbundene Erhéhung der Sattigungstemperatur im nordhemispharischen
Polarwirbel nicht zu einer signifikanten Zunahme der PSC-Bildung. Wie in Abbildung 8.9 deut-
lich zu erkennen ist, wird auch die erhohte Sattigungstemperatur nur vereinzelt wéhrend sehr
kalten Episoden unterschritten.

Um die Realitatsnahe der Modellergebnisse bewerten zu kénnen, werden die modellierten Tem-
peraturen in der polaren Stratosphdre in Abbildung 8.9 zusétzlich mit NCEP-Reanalysen ver-
glichen, die auf langjahrigen Beobachtungen (1979—-2004) basieren. Fir die Nordhemisphére
ergibt sich ein gute Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtungen, wobei die mittlere
Tiefsttemperatur im Modell etwas niedriger ausfallt als in den NCEP-Daten (Hein et al., 2001).
Wie oben bereits erwahnt bewirkt ein Wasserdampfanstieg in der nordpolaren Stratosphare kei-
nen Anstieg der PSC-Bildung, da die Sattigungstemperaturen nicht unterschritten werden. Da
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die modellierten Temperaturen in der polaren Stratosphére sogar noch etwas niedriger sind als
beobachtet, ist zu erwarten, dass dieses Ergebnis auch auf die reale Atmosphére tbertragbar
ist. Um einen signifikanten Anstieg der PSC-Bildung in der arktischen Stratosphére zu erhal-
ten, ware eine deutliche Abkihlung der Stratosphare notwendig, zu der auch ein Anstieg des
stratosphérischen Wasserdampfgehalts betragen wiirde. Allerdings bestehen bzgl. der GroRen-
ordnung der stratospharischen Abkihlung, die durch einen Anstieg der Treibhausgase hervor-
gerufen wird, noch groRe Unsicherheiten (WMO, 2003, Kapitel 3).

Auf der Stidhemisphére zeigen sich grolRere Unterschiede zwischen Modell und NCEP-Daten.
Die mittleren Tiefsttemperaturen im Winter sind im Modell deutlich niedriger als in den Be-
obachtungen (Hein et al., 2001). Dennoch wird wahrend der Wintermonate Juni bis September
auch in den Beobachtungen die Bildungstemperatur von PSCs dauerhaft unterschritten. Es ist
also zu erwarten, dass ein Wasserdampfanstieg auch in der realen Atmosphére zu einer Zu-
nahme der PSC-Bildung bzw. einer Verlangerung des PSC-Zeitraums fuhrt. Méglicherweise ist
der Effekt eines verlangerten Zeitraums der PSC-Bildung in der realen Atmosphdre (dunkel-
graue Schattierung in Abbildung 8.9) sogar starker ausgepragt als in den Modellsimulationen
(hellgraue Schattierung): Im Juni, d.h. zu Beginn der PSC-Bildung, schreitet die Abkiihlung
der Stratosphére bereits langsamer voran als im Vormonat Mai. Ein vergleichbares Verhalten ist
auch gegen Ende der PSC-Phase im September und dem Folgemonat Oktober zu erkennen.

Neben der simulierten Temperatur und dem simulierten Wasserdampfmischungsverhaltnis wird
bei der Bildung von PSCs Typ | (NAT) nach der Theorie von Hanson und Mauersberger (1988)
zusatzlich noch das simulierte HNO3 Mischungsverhaltnis beriicksichtigt (s. Abschnitt 3.2). Bei
konstantem HNO3 Mischungsverhaltnis wiirde eine Zunahme des Wasserdampfgehalts analog
zu PSCs Typ Il zu einer Erhéhung der Sattigungstemperatur fur PSCs Typ | fuhren (Hanson und
Mauersberger, 1988, Abb. 1). Dieser Zusammenhang hétte auch bei einem Riickgang des HNO3
Mischungsverhaltnisses bis zu einem gewissen Grad noch Gultigkeit. Um die Auswirkungen
einer Wasserdampfzunahme auf die NAT-Bildung bestimmen zu kénnen, miissen demnach An-
derungen des HNO3; Mischungsverhéaltnisses mit in Betracht gezogen werden. Die Modellsi-
mulationen H20_1 sowie H20_5 zeigen zu Beginn des Winters (NH: November, SH: Mai)
jeweils eine leichte Zunahme des NAT-Mischungsverhaltnisses! in der polaren Stratosphare. In
den jeweiligen Wintermonaten (NH: Dezember bis Marz/April, SH: Juni bis Oktober) nimmt
das NAT Mischungsverhéltnis in den Simulationen H20_1 und H20_5 im Vergleich zur Kon-
trollsimulation CNTL dagegen ab (s. Abb. 8.10b). Dieses Verhalten ist auf eine verstéarkte De-
nitrifizierung der polaren Stratosphére im Fruhwinter zurlickzufiihren, die die NAT-Bildung im
weiteren Verlauf des Winters verringert.

Ozonloch

Die soeben beschriebenen Verdnderungen der PSC-Bildung in der polaren Stratosphdare bewir-
ken auf der Stidhemisphare einen verstarkten heterogenen Ozonabbau im antarktischen Frihling
(s. Tabelle 8.1). Auf der Nordhemisphére zeigen die Modellsimulationen H20_1 und H20_5
nahezu keine Anderung der Ozonabbauraten im polaren Frihling. Es kommt lediglich zu ei-
ner Verschiebung zwischen den einzelnen Reaktionszyklen, wobei sich die Effekte gegensei-
tig nahezu aufheben. Auf der Sudhemisphére fuhrt die Wasserdampfstérung in der Simulation
H20 5 dagegen zu einer Verdopplung des Ozonabbaus. In H20O_1 steigen die Ozonabbaura-

IDie Formulierung ,NAT-Mischungsverhéltnis* beschreibt den in NAT gebundenen Anteil der Salpetersaure.
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ten um knapp 40% an. Wéhrend in den bisher diskutierten Regionen die gestiegene Effektivitét
des HOx-Zyklus der dominierende Faktor war, zeigt sich im antarktischen Friihling ein deutlich
anderes Bild. Sowohl der HOy- als auch der NOy-Zyklus verlieren an Effektivitat, wobei der
Anteil dieser beiden Abbauzyklen eher gering ist. Die Zunahme des Ozonabbaus wird eindeutig
von einer verstarkten Effektivitat des CIOy-Zyklus dominiert.

Zur detaillierten Analyse der verdnderten Ozonchemie im antarktischen Polarwirbel, die sich
in H20_5 aufgrund des gestiegenen stratospharischen Wasserdampfgehalts ergibt, sind in Ab-
bildung 8.10 sind die Anderungen verschiedener ozonrelevanter Spezies in der antarktischen
Stratosphare fir den Zeitraum Juli bis November dargestellt. Abbildung 8.10b und 8.10c zei-
gen die Differenz des Mischungsverhaltnisses von PSC Typ | (NAT) und Typ Il (Eis) zwischen
H20 5 und CNTL. In den Abbildungen sind die bereits erwahnte Abnahme von NAT-Teilchen
aufgrund einer verstarkten Denitrifizierung sowie die Zunahme von Eisteilchen im antarkti-
schen Polarwirbel deutlich zu erkennen. Die groRten Anderungen treten dabei verbunden mit
den tiefsten Temperaturen wéhrend der Polarnacht im Wirbelzentrum auf. Insgesamt tiberkom-
pensiert die Zunahme der PSCs Typ Il den Ruickgang der PSCs Typ I, was zu einer Zunahme der
Gesamtoberflache von PSCs fuhrt. An der Oberflache dieser zusétzlichen Partikel werden durch
heterogene Reaktionen verstarkt Chlorsubstanzen freigesetzt. Im Bereich zwischen 50 und 60°S
setzt eine signifikante Zunahme des aktivierten Chlors bereits im August ein (s. Abb. 8.10f),
wobei die maximale Zunahme mit Werten um 0.7 ppbv in polaren Breiten nach dem Ende der
Polarnacht auftritt. Die zeitliche Entwicklung der beiden Reservoirsubstanzen CIONO, und
HCI ist mit den eben beschriebenen Veranderungen der Chloraktivierung in Ubereinstimmung:
\Von August bis Oktober zeigt Abbildung 8.10h einen signifikanten Riickgang von CIONO> in
den polaren Breiten der Stidhemisphare, der mit der verstarkten Chloraktivierung an den PSC-
Oberflachen verbunden ist. Der starkste Riickgang des CIONO2-Mischungsverhéltnisses tritt in
raumlicher und zeitlicher Ubereinstimmung mit der starksten Zunahme von aktiviertem Chlor
auf. Das Mischungsverhéltnis von HCI (Abb. 8.109) zeigt im Bereich des Polarwirbels keine
Anderungen. Erst in den Monaten Oktober und November steigt das HCI-Mischungsverhéltnis
in hohen Breiten der Sudhemisphére an. Aufgrund der starken Denitrifizierung der polaren
Stratosphdre stehen im antarktischen Fruhling Stickoxide nicht mehr ausreichend zur Verfu-
gung, um reaktive Chlorverbindungen wieder in der Reservoirsubstanz CIONO; zu speichern.
Stattdessen erfolgt eine verstarkte Bildung von HCI. Allerdings sind die gezeigten Differenzen
statistisch nicht signifikant, was wahrscheinlich auf die zeitliche Variabilitat bzgl. des Ende des
Polarwirbels zurlickzufiihren ist. Die Abbildungen 8.10d und 8.10e verdeutlichen die verstarkte
Denitrifizierung der antarktischen Stratosphéare. Sowohl das Mischungsverhaltnis von Salpeter-
sédure (HNO3) als auch der Stickoxide (NOy) zeigen einen deutlichen Riickgang, insbesondere
im Fruhling, was auf ein irreversibles Entfernen der Stickoxide aus der Gasphase hindeutet. Die
Denitrifizierung der antarktischen Stratosphére wird durch die Verdnderungen der NOyZ-Werte
bestatigt (nicht gezeigt), die ebenfalls einen deutlichen Ruckgang wéhrend der Polarnacht zei-
gen und somit eine Verschiebung innerhalb der NOy-Familie ausschlieRen. Insgesamt fiihren
die eben erl&uterten Prozesse zu einem verstéarkten stratosphérischen Ozonabbau, der Ende Ok-
tober mit Werten um 900 ppbv ein Maximum erreicht (Abb. 8.10a).

Die aus den bisher gezeigten Ergebnissen resultierenden Anderungen der Gesamtozonséule in
der Simulation H20_5 sind in Abbildung 8.11 als Funktion der geographischen Breite und der
Jahreszeit dargestellt. Auf der Nordhemisphdre und in den Tropen zeigt sich ein sehr einheitli-
ches Muster ohne ausgepragten Jahresgang. In diesen Bereichen betrégt die Abnahme des Ge-

2NOy=NOX+HNOz+NAT
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Abbildung 8.10: Zeitlicher Verlauf der Anderungen verschiedener chemischer Spezies in H20_5 von
Juli bis November in Abhéngigkeit von der geographischen Breite in 50 hPa, Stidhemisphére. a) O3
(ppbv), b) NAT (ppbv), c) Eis (ppmv), d) NOx(pptv), &) HNOs (ppbv), f) CIOx (ppbv), g) HCI (ppbv),
h) CIONO; (ppbv). Helle (dunkle) Flachen markieren Gebiete, in denen die Unterschiede auf dem 95%
(99%)-Niveau signifikant sind.
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Abbildung 8.11: Anderungen des Ge-
samtozons in H20_5 im Vergleich zur
Kontrollsimulation CNTL in Abhén-
gigkeit von der geographischen Brei-
te und der Jahreszeit. Einheit: %. Hel-
le (dunkle) Flachen markieren Gebiete,
in denen die Unterschiede auf dem 95%
(99%)-Niveau signifikant sind.
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samtozons in der Simulation H20_5 etwa 2%. In den hohen Breiten der Stidhemisphare fiihrt
der verstérkte heterogene Ozonabbau im antarktischen Frihling in der Simulation H20_5 zu
einer weiteren Intensivierung des antarktischen Ozonlochs um bis zu 15%. Die gezeigten An-
derungen der Gesamtozonséule sind bis auf wenige Bereiche statistisch signifikant. Die nicht-
signifikanten Anderungen im September bzw. Dezember/Januar sind auf die interannuale Va-
riabilitat des Anfangs und der Dauer des sudpolaren Ozonlochs zuriickzufiihren.

Veranderungen in der Troposphéare

Wie bereits erwahnt wurde, verringert der stratospharische Ozonriickgang die Absorption von
ultravioletter Strahlung. In Abbildung 8.12 sind die Anderungen des aktinischen Flusses an der
Erdoberflache im Wellenlangenbereich 305.5-313.5 nm in Abhdangigkeit der geographischen
Breite und der Jahreszeit gezeigt. Die schwarze Schattierung markiert Gebiete, in denen wah-
rend der Polarnacht keine Strahlung dieser Wellenldnge am Erdboden ankommt. Der Riickgang
der Ozonsaule in H20 5 spiegelt sich auch in einem veranderten aktinischen Fluss wieder: In
den Tropen und auf der Nordhemisphére nimmt die ultraviolette Strahlung nahezu einheitlich
um 2-5% zu. Die starkste Zunahme des Strahlungsflusses im ultravioletten Spektralbereich tritt
mit mehr als 30% in den polaren Breiten der Stidhemisphare wahrend des maximalen Ozon-
rickgangs auf. Resultat dieser Zunahme der kurzwelligen Strahlung ist eine verstarkte Photo-
lyse von Ozon (Reaktion (2.2)), was Uber die Reaktionen (2.4) und (2.5) zu einer Zunahme der
OH-Konzentration fiihrt. Dabei spielt die Reaktion (2.4) insbesondere fur die troposphérische
OH-Konzentration eine wichtige Rolle. Wie in Abbildung 8.7 gezeigt, nimmt in H20_5 nicht
nur der stratospharische, sondern auch der tropospharische OH-Gehalt zu. Die troposphérischen
Anderungen betragen allerdings nur etwa 1%.
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Abbildung 8.13: Riickgang der Gesamtozonsdule in verschiedenen geographischen Regionen in den Si-
mulationen H20_1 und H20_5 im Vergleich zu CNTL (Jahresmittelwerte). Die Fehlerbalken zeigen die
Standardabweichung. Die gestrichelte vertikale Linie markiert die GroRenordnung des stratospharischen
Wasserdampfanstiegs zwischen 1980 und 1999 in der Simulation CNTL_1999.

Ozontrend

Abbildung 8.13 vergleicht den Ozonriickgang in verschiedenen geographischen Breiten in Ab-
héngigkeit von der simulierten Wasserdampfstérung in den Simulationen H20 1 und H20O 5.
Der Ozonabbau nimmt bei ansonsten gleichbleibenden atmosphérischen Bedingungen nahe-
zu linear mit der Wasserdampfstorung zu. Die Ozondnderungen in H20_5 weichen etwa 10%
von einem vollstandig linearen Verhalten ab. Die vertikale Linie in Abbildung 8.13 markiert
den in der Simulation CNTL_1999 simulierten stratospharischen Wasserdampfanstieg von et-
wa 0.6 ppmv Uber den Zeitraum von 1980 bis 2000 (s. Kapitel 7.1.2). Unter der Annahme eines
linearen Ozonriickgangs fuhrt allein dieser Wasserdampfanstieg zu einer globalen Gesamtozon-
abnahme von etwa 0.5%. Unter Berlicksichtigung der ansteigenden stratospharischen Chlorbe-
lastung sowie des Klimawandels ergibt sich aus der transienten Modellsimulation CNTL_1999
ein globaler Ozonriickgang zwischen 1980 und 2000 von etwa 3.4% (Dameris et al., 2005).
Daraus ergibt sich in der transienten Modellsimulation ein Anteil des simulierten Wasserdampf-
anstiegs am globalen Ozonabbau von knapp 15%.

8.3 Diskussion

In diesem Abschnitt sollen die in den beiden vorangegangenen Abschnitten vorgestellten Mo-
dellergebnissen untereinander sowie im Vergleich mit anderen Studien diskutiert werden.

Vergleich kurz- und langfristige Wasserdampfstorung

Ein Vergleich zwischen der simulierten kurzfristigen Wasserdampfstérung (VOLC) und den
simulierten langfristigen Wasserdampfstérungen (H20_1, H20O_5) l&sst einige Unterschiede
erkennen, die nun diskutiert werden sollen. Simulation VOLC zeigt in den ersten zwei Monaten
der Simulationszeit Juli und August einen Anstieg der Gesamtozonwerte im Bereich der Tro-
pen. Ein &hnliches Muster ist in den Simulationen H20_1 bzw. H20_5 nicht zu beobachten.
Dieser Unterschied ist auf die unterschiedliche Verteilung der Wasserdampfstorung in beiden
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Simulationen zurtickzufuhren: In den ersten beiden Monaten der Simulationszeit von VOLC hat
sich die Wasserdampfstérung noch nicht gleichméRig in der Modellstratosphare ausgebreitet, so
dass sich der Anstieg der OH-Konzentration auf die untere tropische Stratosphére beschrankt.
Verbunden mit dem OH-Anstieg nimmt die Ozonproduktion innerhalb der Methanoxidations-
kette zu. Im weiteren Verlauf der Simulation breitet sich die Wasserdampfstérung auch in gro-
Rere Hohen aus und erreicht somit Bereiche, in denen der Ozonabbau durch den HOx-Zyklus
zunehmend an Bedeutung gewinnt. Ab diesem Zeitpunkt dominiert der verstarkte Ozonabbau
durch den HOx-ZyKklus die zusétzliche Ozonproduktion in tieferliegenden Atmospharenschich-
ten, was sich in einem Rickgang der Gesamtozonwerte &ulert. Im Gegensatz dazu zeigt die
Wasserdampfstorung in den Simulationen H20 1 bzw. H20 5 bereits eine gleichméRige Ver-
teilung, so dass der verstarkte Ozonabbau durch den HOx-Zyklus tiber andere Veranderungen
der Ozonproduktions- bzw. Ozonabbaureaktionen dominiert.

Desweiteren zeigen die Simulationen VOLC und H20 _1 trotz eines vergleichbaren Anstiegs
der OH-Konzentration einen unterschiedlich starken Riickgang des stratosphérischen Ozonge-
halts. In der Simulation VOLC betrégt die simulierte Wasserdampfstérung in den Tropen in
50 hPa wahrend der Monate August und September etwa 1 ppmv. Damit verbunden erhéht sich
die OH-Konzentration in 50 hPa um etwa 7%, wahrend sich der lokale Ozongehalt aufgrund
verdnderter chemischer Prozesse um 0.1% reduziert. Simulation H20_1 zeigt in diesem Hohen-
bereich einen vergleichbaren Anstieg des Wasserdampfgehalts sowie der OH-Konzentration.
Der daraus resultierende Riickgang des lokalen Ozongehalts in 50 hPa fallt allerdings mit circa
1% starker aus als in der Simulation VOLC. In diesem Hohenbereich (Tropen, 50 hPa) wird
der Ozongehalt im Wesentlichen von dynamischen Prozessen beeinflusst (Seinfeld und Pan-
dis, 1998, S. 170). Chemische Prozesse spielen eine eher untergeordnete Rolle. Wie der \er-
gleich der beiden Simulationen VOLC und H20_1 zeigt, tragt in H20_1 neben dem erhéhten
chemischen Ozonabbau ein veranderter Ozontransport wesentlich zum Riickgang des lokalen
Ozongehalts bei, wobei unter einem veranderten Ozontransport in diesem Fall ein verander-
ter Ozongehalt der transportierten Luftmassen zu verstehen ist. Die modellierte Meteorologie
und damit der Luftmassentransport ist in den Modellsimulationen VOLC, H20_1, H20_5 und
CNTL identisch (s. Abschnitt 4.3).

Vergleich mit anderen Studien

Die bisher veroffentlichten Arbeiten zum Einfluss von Wasserdampf auf die Ozonchemie be-
schrénken sich im Wesentlichen auf Modellstudien mit 2-D Modellen, wahrend in dieser Arbeit
mit E39/C ein 3-D Klima-Chemie-Modell verwendet wurde. Im Gegensatz zu 2-D Modellen
sind 3-D Modelle in der Lage, zonal asymmetrische Zirkulationsmuster und Spurenstoffver-
teilungen zu berticksichtigen. Gerade auf der Nordhemisphare weist die Ozonverteilung eine
hohe zonale Variabilitat auf. Um belastbare Aussagen Uber Verédnderungen der Ozonchemie
bzw. Ozonverteilung machen zu kdnnen, muss diese zonale Variabilitat berticksichtigt werden.

Dvortsov und Solomon (2001) untersuchten den Einfluss eines Wasserdampftrends von 1%/yr
auf Temperatur und Ozongehalt mit Hilfe eines 2-D Strahlungs-Chemie-Dynamik-Modells. Da-
bei unterschieden die Autoren wiederum zwischen den (photo)chemischen und den dynami-
schen Effekten der Wasserdampfzunahme. Allerdings beschrankt sich die Studie von Dvortsov
und Solomon (2001) auf die Gasphasenchemie in mittleren Breiten der Nordhemisphdre. Im
Gegensatz dazu umfasst die vorliegende Arbeit auch die Polarregionen und bertcksichtigt ne-
ben der Gasphasenchemie auch heterogene Reaktionen an Sulfataerosolen und PSCs.
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FUr den Zeitraum 1979 bis 1997 zeigen die Ergebnisse von Dvortsov und Solomon (2001)
einen zusatzlichen Rickgang der Gesamtozonwerte um 0.5% bei einem Wasserdampftrend von
35 ppbv/yr. Eine Verdopplung des simulierten Wasserdampftrends auf 70 ppbv/yr (2%/yr) be-
wirkte auch eine Verdopplung des zusatzlichen Ozontrends auf 1%. Somit bestatigt die Arbeit
von Dvortsov und Solomon (2001) den in Abbildung 8.13 gezeigten linearen Zusammenhang
zwischen Ozonriickgang und Wasserdampfanstieg. Ein linearer Anstieg des stratospharischen
Wasserdampfs um 35 ppbv/yr iber einen Zeitraum von 19 Jahren (1979-1997) entspricht einer
Wasserdampfzunahme von insgesamt etwa 0.7 ppmv, was ungefahr im Bereich der in H20_1
simulierten stratosphérischen Wasserdampfstorung (0.5—-0.8 ppmv) in den mittleren Breiten der
Nordhemisphare liegt. Der mit dieser Wasserdampfstorung verbundene Riickgang der Gesamt-
ozonsdule in H20_1 betragt etwa 0.5%. Somit stimmen die Ergebnisse dieser Arbeit hinsicht-
lich der Gasphasenchemie gut mit den Ergebnissen von Dvortsov und Solomon (2001) tberein.

Die Auswirkungen einer Zunahme des stratospharischen Wasserdampfgehalts wurden auch im
Zusammenhang mit den Emissionen einer zukinftigen Flotte von Uberschallflugzeugen un-
tersucht. Im Rahmen des IPCC (1999) wurden Veranderungen des stratosphdrischen Wasser-
dampfs und Ozons aufgrund des Uberschallflugverkehrs mit verschiedenen zwei- und dreidi-
mensionalen Chemie-Transport-Modellen analysiert. Die Modellsimulationen zeigen den groR-
ten Wasserdampfanstieg im Bereich der mittleren Breiten der nordhemisphdrischen unteren
Stratosphére (~20 km) mit Werten zwischen 0.4 und 0.7 ppmv. Verbunden mit diesem Wasser-
dampfanstieg simulieren die Modelle einen Riickgang der nordhemisphérischen Gesamtozon-
werte um 0.3 bis 0.6%. Ein Vergleich der IPCC-Studien mit den oben erwahnten Ergebnissen
der Simulation H20 1 zeigt, dass die in dieser Arbeit prasentierten Modellergebnisse ebenso
mit den Ergebnissen aus IPCC (1999) gut tbereinstimmen. Neben den Wasserdampfemissionen
wurden in weiteren Simulationen auch Stickoxidemissionen aus dem Uberschallflugverkehr be-
riicksichtigt. Dabei hat sich jedoch gezeigt, dass die Wasserdampfemissionen den gréfiten Ein-
fluss auf das stratospharische Ozon ausiiben, wahrend die zusatzliche Berlcksichtigung von
Stickoxidemissionen nur zu einem leichten Riickgang des Ozonabbaus fihrt.

Waéhrend in der Studie von Dvortsov und Solomon (2001) ausschlieRlich die Verdnderungen der
Gasphasenchemie betrachtet wurden, berticksichtigen die Modellsimulationen in IPCC (1999)
auch die Veranderungen der PSC-Bildung bzw. des heterogenen Ozonabbaus, wobei sich hier-
bei grofRe Unterschiede zwischen den einzelnen Modellen zeigen. Nur zwei der 9 Modelle simu-
lierten einen verstarkten Ozonruickgang im antarktischen Frihling aufgrund der Wasserdampf-
und Stickoxidemissionen aus dem Uberschallflugverkehr. Eine Analyse der simulierten PSCs
zeigt eine generelle Zunahme der Oberflachendichte von PSCs aufgrund der Flugzeugemis-
sionen, wobei auch hier groRe Unterschiede zwischen den verschiedenen Modellen existieren.
Generell deuten aber auch die IPCC-Ergebnisse darauf hin, dass die durch die Wasserdampf-
emissionen verursachten Veranderungen der PSC-Bildung in der antarktischen Stratosphére
deutlich starker ausgepragt sind als in der Nordhemisphare. Die Anderungen der PSC-Bildung
in der polaren Nordhemisphére betragen je nach Modell zwischen 15 und 25% der Anderungen
in der Sudhemisphére, wobei zu berlcksichtigen ist, dass die durch den Luftverkehr verursach-
ten Wasserdampfstorungen nicht gleichméafiig verteilt sind, sondern ihr Maximum in mittleren
Breiten der Nordhemisphare aufweisen. Desweiteren zeigen die IPCC-Studien, dass eine zu-
satzliche Beruicksichtigung von Stickoxidemissionen in der Stidhemisphére eine geringere Zu-
nahme der PSC-Bildung bewirkt als in der Nordhemisphére, was eine Folge der anhaltenden
Bildung von PSCs Typ Il in der antarktischen Stratosphére ist. In der Nordhemisphére dominie-
ren dagegen PSCs vom Typ I.
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8.4 Fazit

In diesem Kapitel wurden mit Hilfe des gekoppelten Klima-Chemie-Modells E39/C die Auswir-
kungen verschiedener Wasserdampfstérungen auf die stratospharische Ozonchemie untersucht.
Dazu wurde eine neue Methodik entwickelt, um den chemischen Effekt der Wasserdampfsto-
rungen von den dynamischen Effekten zu trennen (s. Abschnitt 4.3). Insgesamt wurden drei
unterschiedliche Wasserdampfstérungen simuliert: Eine kurzfristige Wasserdampfstérung von
2 ppmv mit einer Lebensdauer von zwei Monaten (VOLC) sowie zwei langfristige Wasser-
dampfstoérungen von 1 ppmv und 5 ppmv (H20_1, H20_5). Die Ergebnisse der Modellsimula-
tionen lassen sich wie folgt zusammenfassen:

Eine Zunahme des stratospharischen Wasserdampfgehalts bewirkt zunéchst einen Anstieg der
stratosphérischen OH-Konzentrationen. Direkt verbunden mit diesem OH-Anstieg verstarkt
sich der katalytische Ozonabbau durch den HOx-Zyklus. Kopplungsprozesse fuhren deswei-
teren zu einem verénderten katalytischen Ozonabbau durch den NOx- und den CIOx-ZykKlus,
wobei die Effektivitdt des ClOx-Zyklus erhoht wird, wahrend die des NOy-Zyklus abnimmt. Ne-
ben den verschiedenen Ozonabbauzyklen beeinflusst ein Wasserdampfanstieg auch die Ozon-
produktion: Aufgrund der OH-Zunahme kommt es zu einer verstérkten Oxidation von Methan,
in deren Verlauf vermehrt Ozon gebildet wird. SchlieBlich verstarkt sich auch die Ozonpro-
duktion durch den Chapman-Mechanismus: Bei einem Ruckgang der stratosphérischen Ozon-
konzentrationen kann ultraviolette Strahlung vermehrt in tieferliegende Atmospharenschich-
ten vordringen und dadurch in der unteren Stratosphére iber Reaktion (2.15) und (2.16) mehr
Ozon produziert werden. Abhangig von der Hohe, der Jahreszeit und der Verteilung der Wasser-
dampfstérung kann es somit zu einer Zunahme oder Abnahme der lokalen Ozonkonzentration
kommen, was sich dementsprechend in den Gesamtozonwerten widerspiegelt.

Neben den eben geschilderten \eranderungen der Gasphasenchemie beeinflusst eine langfristi-
ge, globale Wasserdampfzunahme durch eine erhohte Sattigungstemperatur die Bildung polarer
Stratospharenwolken und somit den heterogenen Ozonabbau in den Polargebieten. Dabei deu-
ten die Modellergebnisse auf einen klaren Unterschied zwischen Nord- und Stdhemisphare
hin. Wéhrend ein Anstieg des stratosphdrischen Wasserdampfgehalts auf der Sudhemisphére
eine verstarkte PSC-Bildung im Polarwirbel und damit verbunden einen verstérkten hetero-
genen Ozonabbau im antarktischen Fruhling verursacht, lassen sich auf der Nordhemisphére
keine Veranderungen der heterogenen Ozonchemie feststellen. Diese interhemispharischen Un-
terschiede sind darauf zurtickzuftihren, dass im nordhemispharischen Polarwirbel generell ho-
here Temperaturen vorherrschen und die Bildungstemperaturen fir PSCs seltener unterschrit-
ten werden. Selbst eine Erhéhung der Bildungstemperaturen fiihrt nicht zu einer signifikanten
Zunahme der PSC-Bildung. Im Gegensatz dazu wird die Bildungstemperatur fir PSCs im sud-
hemisphérischen Polarwirbel wahrend der Wintermonate dauerhaft unterschritten, so dass sich
eine erhohte Sattigungstemperatur direkt in einer verstarkten PSC-Bildung duRert.

Ein Ziel der in diesem Kapitel beschriebenen Simulationen war es, die Auswirkungen der im
vorangegangenen Kapitel vorgestellten lang- und kurzfristigen Wasserdampfénderungen auf die
Ozonchemie zu untersuchen und ein besseres Verstandnis der in der transienten Simulation
CNTL_1999 modellierten Ozonvariationen zu erlangen. Gegenstand der Simulation VOLC war
die Frage, inwieweit der tropische Ozonrlickgang nach einem Vulkanausbruch (s. Abb. 8.1b)
auf einen kurzfristigen Anstieg des stratospharischen Wasserdampfgehalts zurtickzufiihren ist.
Wie die Ergebnisse der Simulation VOLC zeigen, reicht der chemische Effekt einer kurzfristi-
gen Wasserdampfstorung in der tropischen unteren Stratosphare nicht aus, um einen Rickgang
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der tropischen Ozonsdule um 5% nach einem Vulkanausbruch zu erklaren. Vielmehr zeigt eine
Abschatzung des verénderten Vertikaltransports nach einem Vulkanausbruch, dass die analy-
sierten Ozonanomalien hauptséchlich durch eine verdnderte Dynamik verursacht werden. Der
hohe Aerosolgehalt nach einem Vulkanausbruch bewirkt eine Erwérmung der tropischen unte-
ren Stratosphére und damit verbunden einen verstérkten Vertikaltransport, was zu einer Anhe-
bung des Ozonprofils in den Tropen fihrt.

Dagegen zeigen die Ergebnisse der Simulationen H20 1 und H20 _5, dass ein langfristiger An-
stieg des stratosphérischen Wasserdampfgehalts einen nicht zu vernachlassigenden Beitrag zum
stratosphéarischen Ozonabbau leistet. Unter der Annahme eines linearen Zusammenhangs zwi-
schen Ozonabbau und Wasserdampfanstieg lassen sich knapp 15% des globalen Ozonriickgangs
(s. Abb. 8.1a) in der transienten Modellsimulation auf den Wasserdampftrend zurtickfihren.



Kapitel 9

Zusammenfassung und Ausblick

9.1 Zusammenfassung

Die Bedeutung der simulierten Wasserdampfverteilung fur die Qualitat von gekoppelten Klima-
Chemie-Simulationen wird sofort deutlich, wenn man sich die vielschichtige Rolle des Wasser-
dampfs als Treibhausgas, latenter Wéarmespeicher und OH-Quelle vor Augen fiihrt. Dennoch
wurde der modellierten Wasserdampfverteilung und insbesondere den verantwortlichen Steue-
rungsmechanismen bislang nur wenig Beachtung geschenkt. Gegenstand der vorliegenden Ar-
beit war die mit dem gekoppelten Klima-Chemie-Modell ECHAMA4.L39(DLR)/CHEM (E39/C)
modellierte Wasserdampfverteilung im Bereich der oberen Troposphére und unteren Strato-
sphére, deren Variabilitat sowie langfristige Veranderungen (Trends) des stratospharischen Was-
serdampfgehalts. Ziel der Untersuchungen war es, die fur die stratosphérische Wasserdampf-
verteilung verantwortlichen Steuerungsprozesse zu identifizieren, ihre Darstellung im Modell
zu validieren, bei Modelldefiziten deren Ursachen zu erkennen und gegebenenfalls Lésungs-
ansatze zu erarbeiten. Ferner wurde die Wirkung sich verdndernder Steuerungsmechanismen
auf die stratospharische Wasserdampfverteilung und die Ozonchemie untersucht. Die zentralen
Ergebnisse dieser Arbeit sind in Abbildung 9.1 schematisch zusammengefasst.

Zur Beantwortung der genannten Fragestellungen wurden verschiedene Simulationen mit dem
Klima-Chemie-Modell E39/C durchgefiihrt und ausgewertet. In diesem Modellsystem sind dy-
namischer Teil, Strahlungsroutine und Chemiemodul interaktiv miteinander gekoppelt, wobei
diese Rickkopplung je nach Fragestellung ausgeschaltet werden kann. E39/C ist somit hervor-
ragend geeignet, um das komplexe, aus gekoppelten chemischen und physikalischen Prozessen
bestehende System der Troposphére und der Stratosphare eingehend zu untersuchen.

Zur Analyse der modellierten Wasserdampfverteilung, deren Variabilitat sowie langfristiger
Verénderungen wurden verschiedene transiente Modellsimulationen des Zeitraums von 1960
bis 1999 (Dameris et al., 2005) bzw. von 2000 bis 2019 ausgewertet. Diese Modellsimulationen
beriicksichtigen verschiedene nattirliche und anthropogene Klimaantriebe und gewéhrleisten
somit eine groRtmaogliche Realitatsnahe. Die in dieser Arbeit analysierten transienten Modellsi-
mulationen gehdren mit zu den ersten Simulationen dieser Art, in denen neben dem Anstieg
der Treibhausgaskonzentrationen und der Stickoxidemissionen auch die Veréanderungen der
Meeresoberflachentemperaturen, der Einfluss groRer Vulkanausbriiche, der Sonnenfleckenzy-
klus und die quasi-zweijahrige Schwingung der Stratosphare (QBO) berucksichtigt wurden.

128
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Abbildung 9.1: Schematische Darstellung der wichtigsten Ergebnisse dieser Arbeit. Im Hintergrund ist
die zonal gemittelte Wasserdampfverteilung (Jahresmittelwert) in E39/C dargestellt. Die fett eingezeich-
nete schwarze Linie markiert eine klimatologische Modelltropopause. Die roten Pfeile repréasentieren die
numerische Diffusion des semi-Lagrangeschen Advektionsschemas (SLT), die zu einem Feuchtefehler in
der extratropischen untersten Stratosphare (LMS) flihrt (angedeutet durch rote Ellipsen). Blau kennzeich-
net die wesentlichen Prozesse, die zur Variabilitat der tropischen Cold Point-Temperatur und damit zur
Variabilitat des Wasserdampfgehalts in der UT/LS beitragen (QBO, ENSO, Vulkane). Der modellierte
Wasserdampftrend sowie dessen Auswirkungen auf die Ozonchemie sind griin dargestellt.

Um die Bedeutung von Veranderungen der stratospharischen Wasserdampfverteilung flr die
Ozonchemie bestimmen zu kénnen, wurde zunédchst eine Methode entwickelt, die eine separa-
te Betrachtung der chemischen Verénderungen ermdéglicht und unerwiinschte Rickkopplungen
zwischen Dynamik und Chemie unterbindet. Mit Hilfe dieser Methode wurden eine kurzfristige
Wasserdampfstérung von 2 ppmv mit einer Lebenszeit von 2 Monaten sowie zwei unterschied-
lich starke, langfristige Wasserdampfstérungen von 1 bzw. 5 ppmv simuliert (Stenke und Gre-
we, 2005). Die kurzfristige Wasserdampfstorung ist mit dem Effekt eines Vulkanausbruchs auf
den stratosphérischen Wasserdampfgehalt vergleichbar, wahrend die langfristigen Stérungen
einen mit der Klimaé&nderung verbundenen Anstieg des stratospharischen Wasserdampfs wider-
spiegeln sollen. Bisherige Studien zum Einfluss einer verédnderten Wasserdampfverteilung auf
die Ozonchemie beschrénken sich entweder auf die Gasphasenchemie in mittleren Breiten oder
wurden mit 2-D Modellen gerechnet, wahrend in dieser Arbeit ein 3-D Klima-Chemie-Modell
verwendet wurde, das sowohl die Polarregionen als auch heterogene Prozesse an polaren Stra-
tosphéarenwolken (PSCs) und Aerosolen bericksichtigt.

Modellevaluierung

Das Modellsystem E39/C weist einige Defizite hinsichtlich dynamischer GroRen auf, die sich
auf die modellierte Wasserdampfverteilung auswirken. Im Allgemeinen werden die beobach-
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teten Zirkulationsmuster wie die mittlere Meridionalzirkulation vom Modell zufriedenstellend
nachvollzogen. Allerdings weichen die Absolutwerte zum Teil von den Beobachtungen ab. Im
Vergleich zu den aus MLS-Beobachtungen abgeschétzten abwartsgerichteten Massenfliissen in
den Extratropen (Eluszkiewicz et al., 1996) fallt der modellierte Abwaértstransport etwa doppelt
so stark aus. Infolgedessen wird auch der aufwértsgerichtete Transport in den Tropen (ber-
schéatzt, wodurch der sog. ,,tape recorder“-Effekt vom Modell nur bedingt wiedergegeben wird.
Die Berticksichtigung der QBO bewirkt im Vergleich zu friiheren Modellversionen allerdings
eine deutliche Verbesserung der simulierten MassenflUsse.

Die beobachtete Temperaturverteilung wird vom Modell zufriedenstellend wiedergegeben, wo-
bei die Absolutwerte in einigen Regionen von den Beobachtungen (ERA) abweichen. So fallen
die modellierten Temperaturen im Bereich der polaren Tropopause um bis zu 12 K (sommer-
liche Nordhemisphére) bzw. 18 K (sommerliche Sudhemisphére) niedriger aus. Dieser syste-
matische Kaltefehler wird mit dem Begriff ,,Cold Bias* bezeichnet. Desweiteren unterschatzt
das Modell die Temperaturen in der polaren Stratosphare der jeweiligen Winterhemisphéare. Am
Modelloberrand betragen die Abweichungen bis zu —15 K. Im Gegensatz dazu ist die tropische
obere Troposphare im Modell um etwa 2 K zu warm, weswegen die tropische Modelltropopause
zu hoch liegt.

Hieraus ergeben sich im Vergleich zu den Beobachtungen einige Unterschiede hinsichtlich der
Wasserdampfverteilung im Bereich der UT/LS. Zun&chst einmal wird die Lage der Wasser-
dampfmaxima in der oberen Troposphére iber den tropischen Konvektionszentren vom Modell
annéhernd richtig wiedergegeben. Allerdings werden die Absolutwerte in 215 hPa vom Modell
unterschatzt, wahrend sie in 147 hPa (iberschétzt werden. Diese Unterschiede sind zum einen
auf eine etwas zu schwach ausgepragte Konvektion und zum anderen auf einen zu schwachen
vertikalen Temperaturgradienten in der tropischen oberen Troposphére zurtickzufuhren.

Desweiteren erfasst das Modell die wesentlichen Merkmale der Wasserdampfverteilung im Be-
reich der unteren Stratosphére wie den ausgepragten Wasserdampfgradienten im Tropopausen-
bereich, das Wasserdampfminimum oberhalb der tropischen Tropopause und die Zunahme des
Wasserdampfgehalts mit der Hohe aufgrund der Methanoxidation. Verbunden mit dem Tempe-
raturfehler in der tropischen oberen Troposphére féllt jedoch die Dehydrierung der Luftmassen
beim Eintritt in die Stratosphére zu gering aus. Infolgedessen wird der stratosphérische Was-
serdampfgehalt im Vergleich zu HALOE-Beobachtungen um 50% uberschétzt. Eine Ausnahme
dazu bildet die polare Stratosphére der Stidhemisphére, die wéhrend der Wintermonate aufgrund
des Kaéltefehlers zu stark dehydriert wird. Allgemein bleibt festzuhalten, dass der beobachtete
meridionale Wasserdampfgradient im Bereich der Subtropen, insbesondere im Bereich der sub-
tropischen Tropopausenbriiche, vom Modell nicht zufriedenstellend reproduziert wird. Infolge-
dessen wird der Wasserdampfgehalt im Bereich der extratropischen untersten Stratosphdare im
Vergleich zu MLS-Beobachtungen um etwa 50% Uberschétzt.

Lagrangescher Transport von Wasserdampf und Wolkenwasser

Zur Beantwortung der Frage, inwieweit der modellierte Feuchtefehler im Bereich der extratropi-
schen untersten Stratosphare auf den Einfluss des verwendeten Transportschemas zurtickzuftih-
ren ist, wurde im Rahmen dieser Arbeit ein Sensitivititsexperiment durchgefuhrt, in dem anstel-
le des operationellen semi-Lagrangeschen Transportschemas das rein Lagrangesche Transport-
schema ATTILA zum Transport von spezifischer Feuchte und Wolkenwasser eingesetzt wurde.
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ATTILA ist strikt massenerhaltend und numerisch nicht-diffusiv und bietet sich daher fiir den
Transport inhomogen verteilter Spurenstoffe an. Um ATTILA fur den Feuchtetransport verwen-
den zu kénnen, waren zunéchst einige Erweiterungen notwendig, die hauptséchlich die Trans-
formation zwischen Luftpaketen und Gitterpunktsraum betreffen, um die Parametrisierung von
Wolkenprozessen in den Luftpaketen zu realisieren. Mit der Entwicklung einer Modellversi-
on von E4/ATTILA fir den Feuchtetransport wurde in dieser Arbeit gewissermaRen Neuland
betreten. Bislang wurde ATTILA in ECHAMA4 nur flr den Transport passiver Spurenstoffe ein-
gesetzt. Dariiber hinaus wurde hier zum ersten Mal ein rein Lagrangesches Transportschema
flr den Feuchtetransport in einem Klimamodell eingesetzt.

Der Einsatz des rein-Lagrangeschen Advektionsschemas ATTILA flhrt zu einer deutlich ver-
besserten Darstellung des meridionalen Wasserdampfgradienten im Bereich der subtropischen
Tropopausenbriiche und einer bedeutenden Reduzierung des Wasserdampfgehalts in der extra-
tropischen untersten Stratosphare um mehr als 50% gegentiber dem Standardmodell. Verbun-
den mit der Verbesserung der modellierten Wasserdampfverteilung ergibt sich eine drastische
Reduzierung des systematischen Kaltefehlers im Bereich der polaren Tropopause um bis zu
70%, was sich auch in einer verbesserten Darstellung der Modelltropopause &ulert. Es bleibt
somit festzuhalten, dass ATTILA hinsichtlich des Feuchtetransports dem operationellen semi-
Lagrangeschen Transportschema eindeutig vorzuziehen ist.

Bei der hier vorgestellten Version von E4/ATTILA handelt es sich um eine vorlaufige Modell-
version. So haben sich die Strahlungsbilanzen am Oberrand der Atmosphare gegeniiber dem
Standardmodell etwas geéndert, was auf Veranderungen des Bedeckungsgrades in der oberen
tropischen Troposphére zuriickzufiihren ist. Eine Neukonfiguration dieser Modellversion mit
Hilfe verschiedener Anpassungsparameter wie der Sedimentationsgeschwindigkeit von Eiskri-
stallen ist sehr zeitintensiv und ware (iber den Rahmen dieser Arbeit hinausgegangen. Eine
grundlegende Veranderung der weiteren Ergebnisse dieser Arbeit ist dadurch nicht zu erwarten,
da davon ausgegangen werden kann, dass die ausschlaggebenden Variabilitats- und Trendmu-
ster auch bei einer verbesserten Hintergrundverteilung in etwa erhalten bleiben.

Variabilitat und Trends des Wasserdampf im Bereich der UT/LS

Neben der mittleren Wasserdampfverteilung wurde die modellierte Variabilitat sowie langfristi-
ge Veranderungen des Wasserdampfgehalts in der UT/LS-Region analysiert. Der stratosphéri-
sche Wasserdampfgehalt unterliegt periodischen sowie nicht-periodischen Schwankungen, die
von so unterschiedlichen Prozessen wie dem Jahresgang der tropischen Tropopausentempera-
tur, El Nifo-Ereignissen, der QBO oder Vulkanausbriichen hervorgerufen werden. Zusétzlich
werden gegenwartig langfristige Veranderungen des stratosphéarischen Wasserdampfgehalts ein-
gehend diskutiert, wobei die unterschiedlichen Beobachtungsdaten zum Teil sehr widerspriich-
liche Erkenntnisse liefern.

Variabilitat

Der Wasserdampfgehalt in der tropischen oberen Troposphare zeigt eine hohe Korrelation mit
der ENSO-Phase, die in den Modellsimulationen Uber die vorgeschriebenen Meeresoberfla-
chentemperaturen implizit bertcksichtigt wird. Knapp 60% der simulierten interannualen Va-
riabilitat kann mit ENSO-Ereignissen erklart werden. Im Mittel nimmt der Wasserdampfgehalt
in der oberen Troposphdre mit den Meeresoberflachentemperaturen im &quatorialen Westpazifik
um 5.2 ppmv/K zu bzw. ab. Eine genaue Betrachtung einzelner El Nifio-Ereignisse hat gezeigt,
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dass in einigen Jahren sowohl die rdumliche Struktur als auch die GréRenordnung der beobach-
teten Wasserdampfanomalien vom Modell nahezu identisch wiedergegeben werden. In anderen
Jahren dagegen weichen die Modellergebnisse deutlich von den Beobachtungen ab. Offensicht-
lich bildet die troposphérische Dynamik ein so komplexes System, dass die Vorgabe von Mee-
resoberflachentemperaturen allein nicht in jedem Fall ausreicht, um die ENSO-bedingten Was-
serdampfschwankungen identisch zu reproduzieren. ENSO-induzierte Wasserdampfanomalien
besitzen daher einen eher quasi-deterministischen Charakter.

Wie die Auswertung der transienten Modellsimulationen ergeben hat, zeigt der Wasserdampf-
gehalt in der Stratosphére eine hohe Korrelation mit der tropischen Cold Point-Temperatur. In
80 hPa lassen sich etwa 80% der interannualen Variabilitat des tropischen Wasserdampfgehalts
mit Veréanderungen der Cold Point-Temperatur erklaren, in 50 hPa sind es immerhin noch knapp
50%. Mit zunehmender Hohe und geographischer Breite nimmt die Korrelation aufgrund von
Mischungsprozessen ab.

Eine Ursache der interannualen Schwankungen der tropischen Cold Point-Temperatur ist die
QBO, die eine periodische Schwingung der Temperatur bewirkt, welche sich ber die dqua-
toriale Stratosphare bis hinunter zur tropischen Tropopause erstreckt. An der tropischen Tro-
popause betragen die mit der QBO verbundenen Temperaturanomalien +0.5 K. Die daraus
resultierenden Wasserdampfanomalien betragen etwa +0.25 ppmv und stimmen damit gut mit
beobachteten Werten von 0.3 ppmv berein (Randel et al., 2004). Das Anpassen des simulier-
ten Zonalwindes in der &quatorialen Stratosphére an Beobachtungsdaten ist somit ausreichend,
um den Einfluss der QBO auf die Zirkulation und damit auf die Verteilung verschiedener Spu-
renstoffe wie Wasserdampf oder Ozon in einem Klimamodell realistisch zu reproduzieren.

Zusatzlich bewirken starke Vulkanausbriiche in unregelméRigen Abstdnden eine Erwarmung
der tropischen Tropopause, die von einem erhohten Eintrag von Wasserdampf in die Strato-
sphére begleitet wird. Aus bislang ungeklérter Ursache fallt der Temperaturanstieg nach ei-
nem Vulkanausbruch in den Modellsimulationen jedoch deutlich stérker aus als beobachtet.
Verbunden damit wird auch der Wasserdampfanstieg in der Stratosphdre tUberschéatzt. Die mit
den Vulkanausbriichen verbundenen Wasserdampfanomalien betragen in der tropischen unteren
Stratosphare etwa 2—3 ppmv. Mit zunehmender Hohe schwachen sich die Anomalien aufgrund
von horizontalen Mischungsprozessen ab. Die Lebenszeit der vulkanischen Wasserdampfsto-
rung liegt je nach Hohe und geographischer Breite zwischen wenigen Monaten und drei Jahren.
Aufgrund dieser kurzen Lebenszeit kann die Hypothese von Joshi und Shine (2003), dass sich
die Wasserdampfstdrungen der vergangenen groRen Vulkanausbriiche in der Stratosphére akku-
muliert und damit zu einem Wasserdampftrend beigetragen haben, hier nicht bestatigt werden.

Langfristige Veranderungen

Die Zunahme der Treibhausgaskonzentrationen, aber auch die Anderungen der stratosphari-
schen Ozonkonzentrationen, bewirken in den Modellsimulationen eine Erwarmung der Tro-
posphare und eine Abkulhlung der Stratosphare. Zwischen den 1960er und den 1990er Jahren
erwarmt sich die tropische obere Troposphdre um mehr als 1 K. Im gleichen Zeitraum kuhlt
sich die Stratosphare um etwa 1 K, in der stidpolaren Stratosphére in den Frihlingsmonaten
um mehr als 7 K ab, so dass die beobachteten Temperaturdanderungen realistisch reproduziert
werden (Randel und Wu, 1999; Mears et al., 2003).

Die Abkuhlung der Stratosphére erfolgt dabei scheinbar in zwei Schritten von jeweils 0.5 K, die
zeitlich mit den Ausbriichen der Vulkane EI Chichon und Pinatubo zusammenfallen (Pawson
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et al., 1998). Anhand eines Sensitivitatsexperiments konnte gezeigt werden, dass der Beitrag
der Vulkanausbriiche zu diesem markanten Kurvenverlauf hauptséchlich ,,kosmetischer* Natur
ist. Offensichtlich ergibt sich die stufenweise Abkiihlung der Stratosphare aus der Uberlage-
rung einer linearen Abkihlung aufgrund der ansteigenden Treibhausgaskonzentrationen und
einer durch den Sonnenzyklus verursachten Temperaturschwankung in der Stratosphére. Die
Temperaturdifferenz zwischen solarem Maximum und solarem Minimum betrégt etwa 0.4 K
(Matthes, 2003a). Die beiden genannten Vulkanausbriiche ereigneten sich jeweils etwa drei
Jahre vor einem solaren Minimum und verstarken dadurch den Eindruck einer stufenweisen
Abkuhlung der Stratosphare. Somit ist es gelungen mit Hilfe von Klima-Chemie-Simulationen
die beobachtete stufenweise Temperaturabnahme zu erklaren.

Die Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause zeigt zu Beginn der Simulationsperi-
ode in den 1960er Jahren eine leichte Abkuhlung, gefolgt von einem nahezu konstanten Verlauf
in den 1970er Jahren und einer Erwarmung seit 1980. Die Ursachen fir die anfangliche Ab-
nahme und den spateren Anstieg der Tropopausentemperatur sind bislang noch ungeklart. Es
lasst sich aber vermuten, dass zu Beginn der 60er Jahre die stratosphdrische Abkiihlung die
Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause kontrolliert, wohingegen spéter die tropo-
spharische Erwarmung dominiert.

Verbunden mit der stetigen Erwarmung der tropischen oberen Troposphare seit Mitte der 1970er
Jahre steigt der Wasserdampfgehalt in diesem Bereich um etwa 0.6 ppmv/yr an. Dagegen spie-
gelt sich im stratospharischen Wasserdampfgehalt der zeitlich Verlauf der Tropopausentem-
peratur wider: In den 1960er Jahren wird zunédchst eine Abnahme der stratospharischen Was-
serdampfgehalts simuliert, gefolgt von nahezu konstanten Werten in der 1970er Jahren. Seit
Beginn der 1980er Jahre steigen die stratospharischen Wasserdampfkonzentrationen wieder um
etwa 0.02 ppmv/yr an. Neben den Veranderungen der tropischen Tropopausentemperatur tragt
die Zunahme der chemischen Wasserdampfproduktion aufgrund steigender Methanemissionen
zu diesem Wasserdampftrend bei. Der Beitrag des Methananstiegs zum simulierten Wasser-
dampftrend betrégt dabei etwa 30%. Der modellierte Wasserdampftrend seit 1980 fallt etwas
schwécher aus als der ber Boulder beobachtete Wasserdampfanstieg (Oltmans et al., 2000).
Allerdings mussen dabei die bestehenden Unsicherheiten hinsichtlich der beobachteten Wasser-
dampftrends bericksichtigt werden: HALOE-Messungen zeigen fir die Region uber Boulder
einen Rickgang des Wasserdampfgehalts (Randel et al., 2004).

Zukunftige Entwicklung

Fir den Zeitraum 2000 bis 2019 deuten die Modellergebnisse auf eine Fortsetzung der tro-
pospharischen Erwérmung sowie der Abkihlung der Stratosphére hin. Desweiteren setzt sich
der Anstieg der Temperatur an der tropischen Cold Point-Tropopause und damit verbunden die
Zunahme des ,,entry value* fort. Der anhaltende Anstieg der Methanemissionen sowie die fort-
dauernde Zunahme des Eintrags von Wasserdampf in die Stratosphdre sorgen dafiir, dass auch
der zwischen 1980 und 1999 simulierte stratosphérische Wasserdampftrend in den Jahren 2000
bis 2019 weiterhin anhalt.

Insgesamt ist das Modell E39/C in der Lage, die beobachtete Variabilitat und den beobachteten
Trend des stratosphérischen Wasserdampfs sowie die zugrundeliegenden Prozesse — soweit
sie bekannt sind — realistisch wiederzugeben. Mit Hilfe der durchgefuhrten Modellsimulatio-
nen konnten zum Teil auch unverstandene Beobachtungen wie die stufenweise Abkihlung der
Stratosphare erklart werden. Der Frage, wie die Veranderungen der stratosphérischen Wasser-
dampfverteilung die Ozonschicht beeinflussen, wurde im letzten Teil der Arbeit nachgegangen.



134 9. Zusammenfassung und Ausblick

Auswirkungen einer gednderten Wasserdampfverteilung auf die Ozonchemie

Wie gezeigt wurde, bewirkt eine Zunahme des stratosphérischen Wasserdampfgehalts einen An-
stieg der OH-Konzentrationen, welcher sich in unterschiedlicher Art und Weise auf die Ozon-
chemie auswirkt. Direkt verbunden mit dem OH-Anstieg verstérkt sich der katalytische Ozon-
abbau durch den HOx-Zyklus. Chemische Kopplungsprozesse fiihren im Weiteren zu einem
erhéhten Ozonabbau durch den CIOx-Zyklus sowie zu einem Riickgang des Ozonabbaus durch
den NOx-Zyklus. Nebenbei bewirkt eine erhohte OH-Konzentration eine verstarkte Methan-
Oxidation, in deren Verlauf vermehrt Ozon produziert wird. Dabei hat sich gezeigt, dass die
aus dem Wasserdampfanstieg resultierende Zu- oder Abnahme der lokalen Ozonkonzentration
stark von der Hohe, der Jahreszeit und der Verteilung der Wasserdampfstorung abhangt.

In den Polargebieten beeinflussen Veranderungen des stratosphérischen Wasserdampfgehalts
zusétzlich durch eine Erh6hung der Sattigungstemperatur die Bildung polarer Stratosphéren-
wolken (PSCs). Dabei treten deutliche interhemisphéarische Unterschiede auf: Wahrend ein
Wasserdampfanstieg auf der Sudhemisphére zu einer erhohten PSC-Bildung und damit ver-
bunden zu einem verstarkten heterogenen Ozonabbau im antarktischen Frihling flhrt, lassen
sich auf der Nordhemisphére keine Verénderungen des heterogenen Ozonabbaus feststellen.
Dieser Unterschied ist darauf zurtickzuftihren, dass im nordhemisphéarischen Polarwirbel, der
durch deutlich hohere Temperaturen gekennzeichnet ist als der sidhemisphérische Polarwirbel,
die Bildungstemperaturen fiir PSCs nicht anhaltend unterschritten werden.

Eine Zunahme des stratospharischen Wasserdampfgehalts um 1 ppmv fiihrt zu einem global
gemittelten Ozonrlckgang um etwa 0.6%. In den hohen Breiten der Nordhemisphare betragt
der aus dem simulierten Wasserdampfanstieg resultierende Ozonruickgang etwa 0.5%, wéhrend
der verstarkte heterogene Ozonabbau in der polaren Sudhemisphére zu einem Rickgang der
Ozonsdule um 1.4% fuhrt. Desweiteren zeigen die Modellexperimente, dass der Ozonverlust
mit steigenden Wasserdampfkonzentrationen in der Stratosphére nahezu linear zunimmt.

Aus den Prozessstudien zum Einfluss einer veranderten Wasserdampfverteilung auf die Ozon-
chemie geht auch hervor, dass der kurzfristige Anstieg der stratosphdrischen Wasserdampf-
konzentration nach einem Vulkanausbruch nicht in der Lage ist, den gleichzeitig simulierten
Riickgang der Gesamtozonwerte in den Tropen um etwa 5% (Dameris et al., 2005) vollstandig
zu erkldren. Eine Abschéatzung des verénderten Vertikaltransports nach einem Vulkanausbruch
zeigt, dass die simulierten Ozonanomalien hauptséchlich durch eine Anhebung des tropischen
Ozonprofils verursacht werden, was in Einklang mit friiheren Studien ist (Kinne et al., 1992).

Im Gegensatz dazu leistet eine langfristige Verdnderung des stratospharischen Wasserdampfge-
halts einen nicht zu vernachlassigenden Beitrag zum Ruickgang des stratosphérischen Ozons.
Knapp 15% des globalen Ozonriickgangs in der transienten Modellsimulation zwischen 1980
und 1999 (Dameris et al., 2005) lassen sich auf den modellierten Wasserdampftrend zuriickftih-
ren. Langfristige Veradnderungen des stratosphdarischen Wasserdampfgehalts sind somit bei der
Abschatzung der zukinftigen Entwicklung der Ozonschicht ebenfalls mit einzubeziehen, selbst
im Hinblick auf die aktuelle Diskussion um stratospharische Wasserdampftrends.

Insgesamt bietet diese Arbeit einen umfassenden Uberblick tiber die Wechselwirkungen zwi-
schen Klimaveranderungen, der Wasserdampfverteilung im Bereich der UT/LS und der strato-
spharischen Ozonchemie. Gleichzeitig verdeutlichen die Ergebnisse dieser Arbeit die Bedeu-
tung der simulierten Wasserdampfverteilung fiir die Qualitat von Klima-Chemie-Modellen und
bilden damit die Grundlage fur eine weiterfiihrende Modellentwicklung.
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9.2 Ausblick

In dieser Arbeit wurde gezeigt, dass der Einsatz des numerisch nicht-diffusiven Lagrangeschen
Transportschemas ATTILA zu einer deutlichen Verbesserung der modellierten Wasserdampf-
verteilung im extratropischen Tropopausenbereich und damit verbunden zu einer starken Re-
duzierung des ,,Cold Bias“ gegeniiber dem Standardmodell fihrt. Aufgrund dieser deutlichen
Verbesserung der Modellergebnisse erscheint ein weiterer Einsatz von ATTILA flr den Trans-
port von spezifischer Feuchte und Wolkenwasser in ECHAM lohnend. Das nachste Ziel muss es
nun sein, diese vorlaufige Modellversion mit Hilfe verschiedener Anpassungsparameter neu zu
konfigurieren, so dass E4/ATTILA fir zuklnftige Klimasimulationen als operationelles Modell
zur Verfiigung steht.

Desweiteren erfolgt die Berechnung der konvektiven Prozesse in der hier verwendeten Mo-
dellversion von E4/ATTILA noch auf dem ECHAM-Modellgitter, d.h. bislang werden durch
konvektive Prozesse ausschlielich die Spurenstoffkonzentrationen auf den Luftpaketen be-
einflusst, die Position der Luftpakete bleibt hingegen unveréndert. Allerdings stellen gerade
konvektive Ereignisse einen wichtigen Transportmechanismus fir Wasserdampf dar, so dass
die von ATTILA berechneten Trajektorien bislang nur unzureichende Informationen uber die
Transportwege in ECHAM4 liefern. Gegenwartig wird an einer ebenfalls rein Lagrangeschen
Behandlung der Konvektion in ATTILA gearbeitet (S. Brinkop, personliche Mitteilung). Die-
se Erweiterung bietet dann die Mdéglichkeit, die von ATTILA berechneten Trajektorien direkt
auszuwerten und so bestimmte Transportwege des Wasserdampfs in ECHAM4 zu untersuchen.

Um den Beitrag der einzelnen Steuerungsprozesse zur stratospharischen Wasserdampfvertei-
lung in ECHAM4 genau quantifizieren zu kdnnen, wére neben dem Lagrangeschen Transport
eine rein Lagrangesche Behandlung aller fiir die Wasserdampfverteilung relevanten Prozesse
winschenswert. Dazu waére es notwendig alle wolkenphysikalischen Berechnungen anstatt auf
dem ECHAM-Gitter auf den einzelnen Luftpaketen durchzufiihren, was aufgrund der Komple-
xitat der betroffenen Modellteile eine anspruchsvolle und zeitintensive Aufgabe darstellt. Eine
Lagrangesche Behandlung des Wasserdampfs hétte auRerdem den Vorteil, dass die Transforma-
tion zwischen Luftpaketen und Gitterpunktsraum als potentielle Fehlerquelle entfallen wiirde.

Desweiteren bietet die Auswertung der transienten Modellsimulationen noch vielfaltige For-
schungsmaoglichkeiten. So ist bislang noch nicht geklart, welche Prozesse die Temperatur an
der tropischen Tropopause bestimmen. Desweiteren werden zur Zeit weitere transiente Mo-
dellsimulationen durchgefuhrt, um ein Ensemble an Simulationen zu erhalten und somit den
deterministischen Charakter verschiedener Ereignisse untersuchen zu kénnen. Geplant sind au-
Rerdem zusatzliche Modellsimulationen, in denen analog zu den Vulkanausbriichen einzelne
Klimaantriebe wie z.B. die QBO gezielt ausgeschaltet werden, um deren Einfluss auf die At-
mosphére naher zu bestimmen. Solche Sensitivitatsstudien tragen in groRem Male zu einem
besseren Verstandnis der atmosphdrischen Prozesse und insbesondere ihrer komplexen Wech-
selwirkungen bei.



Anhang A

Parametrisierungen

A.1 Kumulus-Konvektion

Die Parametrisierung des konvektiven Austauschs von Warme, Feuchte, Impuls und Spurenstof-
fen basiert auf dem Massenflussschema nach Tiedtke (1989), wobei hochreichende, mittelhohe
und niedrige Konvektion beriicksichtigt wird. Konvektive Systeme bestehen im Allgemeinen
aus einem Ensemble von Wolken mit unterschiedlichen Wolkenhdhen. In der vorliegenden Pa-
rametrisierung werden die einzelnen Komponenten des Wolkenspektrums nicht aufgeldst, son-
dern die Wolken werden als Ganzes behandelt (,,bulk model*, Abb. A.1). Die Gitterbox wird da-
zu in einen Aufwind- (updraft), einen Abwind- (downdraft) Bereich und einen Bereich der kom-
pensierenden Absinkbewegung in der Umgebung der Konvektion eingeteilt. Es wird angenom-
men, dass der konvektive Massenfluss im Downdraft proportional zum Massenfluss im Updraft-
Bereich ist. Bei der Berechung der vertikalen Massenflisse werden neben mikrophysikalischen
Prozessen wie der Bildung bzw. Verdunstung von Niederschlag auch Vermischungsprozesse mit
der Umgebungsluft berlcksichtigt. Das Einmischen trockener Umgebungsluft (Entrainment) in
die Wolke erfolgt durch turbulenten Massenaustausch an den Wolkenréndern sowie durch or-
ganisiertes Einstromen, das vom Auftrieb innerhalb der Wolke abhéngig ist (Nordeng, 1994).
Das Ausmischen von Wolkenluft in die Umgebung (Detrainment) erfolgt ebenfalls durch turbu-
lenten Massenaustausch sowie durch organisiertes Detrainment an der Wolkenoberseite, wobei
unterschiedliche Wolkenhohen (,,bulk model*, Abb. A.1) angenommen werden. Wolkenwasser,
das durch organisiertes Detrainment an der Wolkenoberseite ausflieRt, bildet eine Quelle fiir
stratiforme Wolken. Konvektiver Niederschlag ist mit den Downdraft-Bereichen verbunden.

Fir die hochreichende Konvektion wird ein SchlieBungsansatz nach Nordeng (1994) verwen-
det, der den Massenfluss an der Wolkenbasis in Beziehung zur konvektiven Instabilitat setzt.
Zur Bestimmung des Massenflusses an der Wolkenunterseite wird die konvektive verfligbare
potentielle Energie (CAPE) verwendet. Dabei wird angenommen, dass das Feuchteangebot un-
terhalb der Wolkenbasis konstant bleibt und sich grof3skalige Advektion sowie turbulenter und
konvektiver Transport ausgleichen.

Mittelhohe Konvektion entsteht durch Hebung von Luftmassen aus tieferen Schichten bis Sat-
tigung eintritt. Dabei liegt die Wolkenbasis oberhalb der Grenzschicht. Die Hauptfeuchtequel-
le ist groRskalige Konvergenz in den unteren Schichten. Mittelhohe Cumuli treten an Nieder-
schlagsbéndern von Warmfronten und im Warmluftsektor von Tiefdruckgebieten auf.

136
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Abbildung A.1: Schematische Darstellung eines ,bulk mo-
del*. Entrainment wird durch Pfeile von links gekennzeich-
net, Detrainment durch Pfeile nach rechts. Die verschiede-
nen Detrainment-Level représentieren ein Ensemble von Wol-
ken innerhalb eines konvektiven Systems mit unterschiedli-
chen Wolkenhéhen, das in einem ,bulk model* nicht explizit
aufgeldst wird.
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Typische Beispiele niedriger Konvektion sind Passatwind-Cumuli, die unter einer Absinkinver-
sion entstehen, Konvektion auf der Riickseite tropischer Wellen, die nach Osten wandern, sowie
konvektive Bewdlkung, die sich tagstber Gber Land bildet. Diese Art der Konvektion wird durch
den turbulenten Feuchtetransport in den Schichten unterhalb der Wolke bestimmt.

A.2 Stratiforme Wolken

Die Parametrisierung stratiformer Wolken in ECHAMA4 verwendet einen Ansatz von Sundqvist
(1978), nach dem die Modellgitterbox in einen wolkenbedeckten Teil (b) und einen wolkenfrei-
en Teil (1 —b) aufgeteilt wird. Der Bedeckungsgrad b wird aus der mittleren relativen Feuchte
r in der Gitterbox berechnet (Sundgvist et al., 1989),

1— /== firr>r
b:{ 0

Fsat—To (A1)
0 farr <ry

wobei re (=1) den Sattigungswert und ro einen Grenzwert der relative Feuchte bezeichnet,
unterhalb dessen die Gitterbox vollkommen wolkenfrei ist (Xu und Kriiger, 1991).

Die Parametrisierung stratiformer Wolken basiert auf den Bilanzgleichungen fir die progno-
stischen Variablen Wasserdampfmischungsverhaltnis (g,) und Wolkenwasser (qw, fliissige und
feste Phase). Die Aufteilung zwischen flussigen Wolkentrépfchen und Eisteilchen erfolgt rein
nach der Temperatur in der Gitterbox (Rockel et al., 1991).

% =R(qy) —bCe— (1 —b)Co+ (1 —b)Eg (A.2)

7}

% = R(qw) +bCe+ (1 —b)Co — bP, (A3)
Die Indizes c und 0 bezeichnen den bedeckten bzw. den wolkenfreien Teil der Gitterbox. Der
Term R bezeichnet die Summe aller Transportvorgange wie Advektion, Turbulenz und Konvek-
tion (Detrainment von Wasserdampf und Wolkenwasser aus der obersten Schicht einer Cumulus-

Wolke). Zu den wolkenphysikalischen Termen gehéren Kondensation von Wasserdampf (C > 0)
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Tabelle A.1: Aufgeldste Absorptionsbanden im langwelligen Spektralbereich in ECHAMA4.

Spektralbereich (cm~1) Korrespondierende Absorptionsbande
0-350 Rotations- und Rotationsvibrationsbande H,O

350 - 500 25 um ,,Fenster*

500 - 800 Ozon (14.6 um), CO5 (15 um)

800 - 970 atmospharisches Fenster

970 - 1110 Ozon (9.6 um)
1110- 1250 atmospharisches Fenster
1250 - 1450 Rotationsvibrationsbande H,0, CHy4 (7.7 um), N2O (7.8 um)
1450 - 1880 Rotations- und Rotationsvibrationsbande H,O
1880 - 2820 Rotationsvibrationsbande H,O

bzw. Verdunstung von Wolkenwasser (C < 0) als Senke (Quelle) bzw. Quelle (Senke) von Was-
serdampf (Wolkenwasser), Niederschlagsbildung durch Koaleszenz von Wolkentropfchen so-
wie Sedimentation von Eiskristallen (P) als Senke fiir Wolkenwasser und Verdunstung von Nie-
derschlag (E) im bedeckungsfreien Teil der Gitterbox als Quelle fur Wasserdampf. Der wolken-
bedeckte Teil der Gitterbox ist dabei je nach Temperatur beztglich Eis oder Wasser geséttigt
(Qve = Qusat (T)), wahrend der wolkenfreie Teil stets untersattigt ist (qyo < qusat (T )). Das Auf-
treten eisuberséattigter Regionen ist demnach im Modell ausgeschlossen.

Die Bildung des Niederschlags hangt von dem Aggregatzustand des Wolkenwassers ab. Dazu
wird das Wolkenwasser innerhalb einer Gitterbox in fllssige und feste Phase aufgeteilt. Die
Aufteilung erfolgt rein nach der Temperatur in der Gitterbox (Rockel et al., 1991). Oberhalb
von 0°C existieren nur reine Wasserwolken, bei —40°C betragt der Eiswasseranteil 99%. Die
Koagulation von flussigen Wolkentropfchen zu Regentropfen geschieht in Abhangigkeit vom
Flussigwassergehalt nach Sundqvist (1978). Ebenso wird die Kollision und Koaleszenz von
Wolkentropfchen mit grofReren Regentropfen beriicksichtigt (Smith, 1990). In der Realitét ist
die Sedimentationsrate von Eiskristallen abhéngig von der Kristallform und -grof3e. Da diese
Groélen im Modell nicht bekannt sind, wird die Sedimentation von Eiskristallen in Abhdngigkeit
vom Eiswassergehalt parametrisiert (Heymsfield, 1977). Die Verdunstung von Niederschlag,
der in den wolkenfreien Teil einer Gitterbox fallt, ist proportional zum Sattigungsdefizit.

A.3 Strahlung

Die Strahlungsparametrisierung in ECHAM4 basiert auf dem Strahlungstransfermodell von
Morcrette (1991). Der langwellige Spektralbereich wird in 9 Absorptionsbanden aufgeldst (Tab.
A.1). Im kurzwelligen Spektralbereich wird zwischen dem sichtbaren Spektralbereich (0.2 -
0.68 um) und dem nahen Infrarot (0.68 - 4.0 um) unterschieden. Das Strahlungsschema berech-
net die Strahlungsheizrate, d.h. die Temperaturdnderung, die durch die vertikale Divergenz des
Netto-Strahlungsflusses hervorgerufen wird. Da die Lésung der Strahlungsibertragungsglei-
chung sehr rechenzeitaufwendig ist, geschieht dies nur alle zwei Stunden. Die Strahlungstiber-
tragungsgleichung wird nach der sog. Zwei-Strom-Approximation geldst, d.h. es werden nur
die vertikalen Strahlungsflisse beruicksichtigt. Die Berechnung der vertikalen Strahlungsfliisse
fur die unterschiedlichen Absorptionsbanden im langwelligen Spektralbereich erfolgt unter der
Annahme einer nicht-streuenden Atmosphére im lokalen thermodynamischen Gleichgewicht.
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Der solare Strahlungsfluss wird sowohl durch Absorption durch Gase wie Wasserdampf, Koh-
lendioxid, Sauerstoff und Ozon als auch durch Streuung an Molekilen (Rayleigh-Streuung),
Aerosolen und Wolkenpartikeln (Mie-Streuung) beeinflusst. Da beide Prozesse gleichzeitig
stattfinden, ist die exakte Menge der jeweiligen Absorber entlang des Protonenpfades nicht
bekannt. Somit ist die Verwendung von Banden-Modellen analog zum langwelligen Spektral-
bereich nicht méglich. Im solaren Spektralbereich wird deswegen nach der Photonen-Pfad-
Methode die Wahrscheinlichkeit fur das Auftreffen eines Photons auf einen Absorber bestimmt.

Die wichtigsten Eingangsparameter des Strahlungsschemas sind die Temperaturverteilung, die
Albedo der Erdoberflache und die Konzentrationen der strahlungsrelevanten Gase.



Anhang B

Residuale meridionale Stromfunktion

Mit dem Druck p als Vertikalkoordinate sind die residualen Geschwindigkeiten [v*] und [w*]
definiert als (Edmon et al., 1980):

. 0 V6]
v = 9 55 (a17a0) &1

(W] = [+ Os¢d[[\g]701'p)' (B.2)

acosg ap (C

v ist die meridionale Geschwindigkeit, w ist die vertikale Geschwindigkeit, 6 bezeichnet die
potentielle Temperatur, a den Erdradius und ¢ die geographische Breite. Die Grof3en in ecki-
gen Klammern sind zonale Mittelwerte. v/ und 6’ bezeichnen die Abweichung vom jeweiligen
zonalen Mittel.

Durch Einsetzen der beiden Geschwindigkeiten [v*] und [w*] in die zonal gemittelte Form der
primitiven Gleichungen erhélt man diese in der transformierten Eulersch gemittelten (TEM)
Formulierung. Aus der Kontinuitatsbedingung der TEM-Gleichungen

20059 %([V ]COS¢)+0~.—D([W ])=0 (B.3)

ergibt sich eine Definition der residualen meridionalen Stromfunktion W tber

oV .
p = —[V*]cos¢ (B.4)

1 v .
20050 09 = [w']. (B.5)

Unmittelbar am Modelloberrand nimmt der zonale Mittelwert des meridionalen Windes [v]
unrealistisch hohe Werte an. Dies fiihrt dazu, dass die residuale Meridionalgeschwindigkeit
[v*] am Modelloberrand vom zonalen Mittel [v] dominiert wird. Aus diesem Grund werden fir
die Berechung von W die Gleichungen B.2 und B.5 verwendet:
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Y=Y, —acose /_TZ/ZZ[w*]dcp (B.6)

Die Randbedingung W — 0 fur ¢ — +711/2 bestimmt die Integrationskonstante Wo.

Der Massenfluss durch die residuale Meridionalzirkulation kann mit der Massenstromfunktion
Fm berechnet werden

Fon— %Taw, (B.7)

wobei g die Schwerebeschleunigung bezeichnet.



Anhang C

Statistische Auswertungsmethoden

C.1 Nicht-lineares Regressionsmodell

Zur Beschreibung der modellierten Wasserdampfzeitreihen wurde das folgende nicht-lineare
Regressionsmodell verwendet:

f(t)= ag +§1sm(2£tt+ag)+ ast +§4S|n((12/36)2nt+a52+ e,
(1) () (3) (4) (5)
wobei t die Zeit bezeichnet. Die einzelnen Terme haben dabei folgende Bedeutung:

(C.1)

(1): Klimatologischer Mittelwert

(2): Jahresgang

(3): Linearer Trend

(4):  Quasi-zweijahrige Schwingung (QBO) mit einer mittleren Periode von 26 Monaten
(5): Residuum

Die Berechnung des nicht-linearen Regressionsmodells erfolgte nach der Levenberg-Marquardt-
Methode (Press et al., 2001). Dabei werden in einem iterativen Verfahren die Modellparameter
ap bis as solange neu bestimmit, bis die Giitefunktion x2 minimal wird:

X2(a) = ; {y_yaﬂ} } (C2)

wobei a die Modellparameter, y; den i-ten Messwert, n die Lange der Zeitreihe, y den Modell-
wert zum Zeitpunkt x; und o; die Standardabweichung von y; bezeichnet.

Da die QBO eine variable Periode besitzt, wurden auch Testrechnungen mit anderen Perioden
zwischen 24 und 30 Monaten durchgefuhrt, was allerdings nur wenig Einfluss auf die Ergeb-
nisse hatte.

C.2 Mann-Kendall-Test

Die statistische Signifikanz der in Kapitel 7 berechneten linearen Trends wurde mit Hilfe des
Mann-Kendall-Tests geprift. Der Mann-Kendall-Test ist ein nicht-parametrischer Test der Si-
gnifikanz eines Trends einer Zeitreihe x(i), i=1,..., n (Kendall, 1938; Mann, 1945). Dabei soll
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die Hypothese, dass die Zeitreihe keinen Trend aufweist, gegen die Alternativhypothese, dass
ein Trend vorliegt, getestet werden.

Nullhypothese Hy : ,.kein Trend*
Alternativhypothese H1 : ,,auf- oder absteigender Trend” (zweiseitiger Test)
Alternativhypothese H, : ,aufsteigender (absteigender) Trend” (einseitiger Test)
Dazu wird folgende PriifgroRe (Teststatistik) S* berechnet:

n

gt . i) (i), . c3
|1215|gn[X(J) x(i)], mit (C.3)
1<]
1, x(j) > x(i)
sign[x(j) —x(i)] = { 0, x(j) = x(i)
=1, x(J) < x(i)

Unter der Annahme, dass die Nullhypothese Hg gultig ist, berechnet sich die Varianz von S*
nach folgender Formel

P
VAR(S*)zl%[ n(n—1)(2n+5) — Z 1)(2uj +5)], (C.4)

wobei n die Lange der Zeitreihe, p die Anzahl der verbundenen Gruppen und uj die Anzahl der
Werte innerhalb der Gruppe j bezeichnet.

Unter der Annahme der Nullhypothese Hg ist S* fiir grof3e n normalverteilt. Damit l&sst sich die
Wahrscheinlichkeit p berechnen, dass |S*| groRer als ein kritischer Wert x4 ist.

1—erf(VA‘|§E‘ ) (zweiseitiger Test)

\/

p=<1+erf (VAR(9)> x0.5 (einseitiger Test, absteigender Trend) (C.5)
1—erf (VA|§E§)) «0.5 (einseitiger Test, aufsteigender Trend), mit

X
erf(x) = %‘r /O e ’dt (Gausssches Fehlerintegral)

Die Nullhypothese Hg wird dann zugunsten der Alternativhypothese H1 zurlickgewiesen, wenn
p < a,z.B. p<0.01, wobei a ein vorgegebenes Signifikanzniveau bezeichnet.
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Abkurzungen

ASR
ATTILA
CAPE

CCM
CHEM
CHj
CH30
CH30,
CH300H
CHy,
CIONO,
ClOy

co

CO;,
CPT
DLR
DJF

DU
ECHAM
ECHAMA4.L39(DLR)
ECMWF
ENSO
ENVISAT
ERA
ERBE
FCKW

Absorbed Solar Radiation

Atmospheric Tracer Transport In a LAgrangian model
Convective Available Potential Energy,

verfugbare potentielle konvektive Energie

Chemistry Climate Model

Chemiemodul, das mit ECHAM gekoppelt werden kann
Methyl-Radikal

Methoxy-Radikal

Methylperoxy-Radikal

Methylhydroperoxid

Methan

Chlornitrat

aktive Chlorverbindungen (CI+CIO+HOCI)
Kohlenmonoxid

Kohlendioxid

Cold Point-Tropopause

Deutsches Zentrum fur Luft- und Raumfahrt
Dezember/Januar/Februar

Dobson Unit

Modell des ECMWF, HAMburger \Version

Am DLR entwickelte Version von ECHAM4 mit 39 vertikalen Schichten
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
El Nifio/Southern Oscillation

ENVIronment SATellite

ECMWEF ReAnalysis

Earth Radiation Budget Experiment
Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoff
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GCM General Circulation Model

Ha Wasserstoff

H,O Wasser

H»S04 Schwefelsdure

HALOE HALogen Occultation Experiment

HCHO Formaldehyd

HCI Chlorwasserstoff

HNO3 Salpeterséure

HO, Hydroperoxy-Radikal

HOy Hydrogen-Oxide (H+OH+HO,)

IPCC Intergovernmental Panel on Climate Change

ITCZ Inter Tropical Convergence Zone

JIA Juni/Juli/August

LIMS Limb Infrared Monitor of the Stratosphere

MAM Marz/April/Mai

MIPAS Michelson Interferometer for Passive Atmospheric Sounding
MLS Microwave Limb Sounder

MSU Microwave Sounding Unit

N,O Distickstoffoxid, Lachgas

NAT Nitric Acid Trihydrate, Salpetersaure-Trihydrat

NCEP National Centers for Environmental Prediction

NMHC Non-Methane HydroCarbons, Nicht-Methan Kohlenwasserstoffe
NO Stickstoffmonoxid

NO, Stickstoffdioxid

NOy Stickoxide (NO+NO»)

o('D) angeregtes Sauerstoffatom

0O, Sauerstoff

O3 Ozon

OH Hydroxyl-Radikal

OLR Outgoing Longwave Radiation

POAM 11 Polar Ozone and Aerosol Measurement 111

PSC Polar Stratospheric Cloud, polare Stratosphérenwolke
QBO Quasi-Biennial Oscillation, quasi-zweijéhrige Schwingung
SAGE Il Stratospheric Aerosol and Gas Experiment |1

SAT Sulphuric Acid Tetrahydrate, Schwefelsdure-Tetrahydrat
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SLT
SON
SPARC
SSA
SST
STE
STS
TOMS
TP
TTL
UARS
UT/LS
WMO

Semi-Lagrangescher Transport
September/Oktober/November

Stratospheric Processes And their Role in Climate
Stratospheric Sulfate Aerosol, Stratosphérisches Schwefelaerosol
Sea Surface Temperature, Meeresoberflachentemperatur
Stratosphere-Troposphere Exchange

Supercooled Ternary Solution, unterkihlte terndre Losung
Total Ozone Mapping Spectrmeter

(thermische) Tropopause

Tropical Tropopause Layer

Upper Atmosphere Reserch Satellite

Upper Troposphere/Lower Stratosphere

World Meteorological Organization
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