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Die Wolke

Die Wolken, die vorm Monde ziehn,
verdunkeln ihn,

und auch die Sonne unsrer Breiten

hat mit den Wolken Schwierigkeiten.

Wie soll der Mensch nun auf der bésen
Welt kdmpfen und Probleme l6sen
mit seinem kleinen dummen Hirn,
wenn selbst das gottliche Gestirn,

die Sonne, téglich resigniert
und ihren Kampf verliert
gegen ein bisschen Wasser(dampf)...?!

Heinz Erhardt
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Kurzfassung

Die Chemie der Stratosphére ist bedeutend fiir das Leben auf unserer Erde. Die Ozonschicht
schiitzt uns vor schédlicher UV-Strahlung und Treibhausgase entwickeln in der Stratosphére
ihr grofftes erwdarmendes Potential. Der grofite Teil des Luftmasseneintrags von der Tro-
posphére in die Stratosphére findet in den Tropen statt. Von dort aus werden die eingetra-
genen Partikel und Gase mit der Brewer-Dobson-Zirkulation in die gesamte Stratosphére
transportiert. Die Transportprozesse in der TTL haben daher Auswirkungen auf die globale
stratosphérische Chemie. Der tropische Tropopausenbereich (TTL) ist sozusagen das Tor
zur Stratosphére. Die sich dort befindende Luftmasse wird durch die solare und thermische
Strahlung erwéarmt und steigt durch die stabil geschichtete TTL in die Stratosphére auf.
Dabher riickte in den letzten fiinf bis zehn Jahren die Erforschung der Erwarmungsrate in der
TTL zunehmend in das wissenschaftliche Interesse. Insbesondere der Einfluss der Bewolkung
auf die Erwdrmungsrate ist noch nicht zufriedenstellend erfasst.

In dieser Arbeit werden die Einfliisse der Spurengase und der Bewolkung auf die Erwérmungs-
rate untersucht. Vor allem Wasserdampf, Ozon und Kohlendioxid sowie die Temperatur be-
stimmen die Erwdrmungsrate bei wolkenlosem Himmel. Die Bewolkung vergréflert die solare
Erwarmungsrate dadurch, dass die Wassertropfchen bzw. Eispartikel einen Teil der solaren
Strahlung absorbieren. Auflerdem wird durch die Streuung der optische Weg innerhalb des
Wolkenvolumens erhoht, wodurch die Absorption durch die Wolkenpartikel als auch durch
Spurengase vergroflert wird. Die thermische Erwédrmungsrate im unteren Teil der Wolken-
schicht ist i. A. positiv und im oberen negativ. Der Einfluss der drei-dimensionalen Struktur
der Bewdlkung auf die Erwidrmungsrate wird anhand einer Fallstudie untersucht. Die Ge-
nauigkeit der Erwirmungsratensimulation kann mithilfe des maximal-zufilligen Uberlapp-
schemas um ca. 60 % gegeniiber der Annahme horizontaler Homogenitit verbessert werden.

Weiterhin wird die Erwérmungsrate in den Tropen fiir ein Jahr simuliert. Die Netto-Erwér-
mungsrate ist in der Troposphére negativ und wird in einer Héhe von 15.66 km positiv. Wenn
keine Bewolkung bei der Simulation beriicksichtigt wird, liegt dieses Level ca. 220 m tiefer.
Auch die regionale Struktur der Netto-Erwérmungsrate wird untersucht. Oberhalb der in-
nertropischen Konvergenzzone ist die Netto-Erwarmungsrate in der TTL durch den Effekt
der Bewolkung kleiner als in den &dufleren Tropen. Weiterhin wird die zeitliche Entwicklung
wéahrend eines Jahres untersucht. Die Erwérmungsrate in der TTL ist in der Winterhe-
misphére hoher als in der Sommerhemisphére. Von Januar bis April, in den Monaten, in
denen der grofite Transport durch die TTL stattfindet, ist die Netto-Erwarmungsrate in der
TTL 0.1 K/d grofer als im Jahresdurchschnitt.

Die Ergebnisse dieser Arbeit werden mit den bisherigen in diesem Bereich erschienenen Pu-
blikationen verglichen. Die Erwéirmungsraten unterscheiden sich in der TTL um 0.1K/d
bis 0.4K/d. Obwohl dieser Zahlenwert klein erscheint, verursacht dies eine grofie relati-
ve Anderung der Netto-Erwirmungsrate, die den Vertikaltransport stark beeinflusst. Diese
Unterschiede konnen auf die Verwendung unterschiedlicher Ozon- und Wolkendatensétze
zuriickgefiihrt werden.



Kapitel 1

Einleitung

Oberhalb der Troposphére, in der das hautsidchliche Wettergeschehen stattfindet, liegt die
Stratosphére. Der Einfluss der Stratosphére auf das Wetter ist nur gering, dennoch ist sie
aus mehreren Griinden wichtig. In der Stratosphére liegt die Ozonschicht, die einen Grof-
teil der ultra-violetten Strahlung absorbiert und somit von grundlegender Bedeutung fiir die
Biosphére ist. Dies wurde besonders deutlich, als durch Einwirkung des Menschen das Ozon-
loch entstand, das Ende der 1970er Jahre iiber der Siidpolarregion entdeckt wurde. Spéter
riickte auch der Einfluss der Stratosphére auf das Klima ins Interesse. Spurengase, die sich in
der Stratosphére befinden, dndern sehr effektiv die Strahlungsbilanz der Erde. Dies sind in
erster Linie Kohlendioxid und Methan, des Weiteren aber auch Halogenkohlenwasserstoffe,
Ozon, Stickoxide und Wasserdampf (Solomon et al., |2007). Daher werden zunehmend auch
die stratosphérische Chemie und Dynamik untersucht.

Die Stratosphiére ist von der Troposphére durch eine scharfe Inversion getrennt (Birner et al.,
2002; Birner, 2006)). Daher ist der Luftmassenaustausch zwischen ihnen hiufig sehr gering.
Spurengase und Partikel haben eine lange Lebensdauer in der Stratosphére. Neben dem
Luftverkehr und Vulkanausbriichen, bei denen Spurengase und Partikel direkt in die Strato-
sphére eingetragen werden, findet der Grof3teil des kontinuierlichen Luftmassentransportes
von der Troposphére in die Stratosphére in der tropischen Tropopausenregion, der TTL
(tropical tropopause layer), statt (Dobson et al. 1946; Brewer, |1949). In diesem Kontext
entwickelte sich das wissenschaftliche Interesse an der tropischen Tropopausenregion. Sie be-
findet sich in den Tropen in einer Hohe von 15km bis 20 km. Im Gegensatz zu der scharfen
extratropischen Tropopause ist die TTL eher eine kontinuierliche Ubergangsregion, in der die
troposphérischen Eigenschaften kontinuierlich innerhalb von einigen km in stratosphérische
iibergehen.

Die Dauer des Transports in die Stratosphére sowie die Temperatur- und Druckverhéltnisse
wahrenddessen sind entscheidend fiir den Eintrag in die Stratosphére. Beispielsweise kon-
densiert der in der Luft enthaltene Wasserdampf zu einem groflen Teil beim Durchqueren der
Kaltpunkttropopause und sedimentiert in Form von Eiskristallen. Die in die Stratosphére
eingetragene Luft ist daher sehr trocken.

In den Tropen werden Luftmassen hauptsichlich durch hochreichende Konvektion innerhalb
weniger Stunden von der Grenzschicht bis in die obere Troposphére transportiert. Dieser
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2 1. Einleitung

Transport reicht meisten bis in eine Hoéhe von 10km bis 14 km, kann jedoch in sehr sel-
tenen Fillen auch Luft bis in eine Hohe von 19km in die Stratosphére einbringen. Die
Erwadrmungsrate durch Strahlung ist in der Troposphére im Mittel negativ, daher sinkt ein
Grofiteil der konvektiv transportierten Luftmasse nach einiger Zeit wieder ab. Oberhalb der
Konvektion ist die Erwarmung durch Strahlung entscheidend fiir den vertikalen Transport in
die Stratosphére. Ist die Erwdrmungsrate durch Strahlung positiv, so wird die Luft erwarmt
und die Luft kann auch durch stabil geschichtete Atmosphérenschichten aufsteigen. Dies ist
ein entscheidender Prozess in der gesamten Stratosphére. Daher ist die genaue Simulati-
on der Erwiarmungsrate in der TTL und der Stratosphére sehr wichtig zur Berechnung der
stratosphérischen Dynamik. Fiir den Ubergang vom konvektiven zum strahlungsgetriebenen
Transport ist die Hohe wichtig, in der die Erwarmungsrate positiv wird. Dieses Level, das
LZH (level of zero net radiative heating), befindet sich in ca. 15km (125hPa bzw. 360 K
potentielle Temperatur) (Gettelman et al., [2004)).

In dieser Arbeit wird die solare und thermische Erwirmungsrate durch Strahlung im Be-
reich der TTL untersucht. Dabei wird die Wirkung strahlungsrelevanter Spurengase, dem
Temperaturprofil und der Bewdlkung auf die Erwérmungsrate bestimmt. Insbesondere die
Rolle der Wolken ist noch ungeklart, die die Erwarmungsrate entscheidend beeinflussen. Im
solaren Spektralbereich wird die Erwarmungsrate im oberen Wolkenbereich durch Absorp-
tion und Verldngerung des optischen Weges erhoht, die tiefere Atmosphére wird hingegen
abgeschattet. Im thermischen Spektralbereich werden die Wolkenunterkanten meist durch
Absorption erwarmt, die Wolkenoberkanten hingegen durch Emission abgekiihlt. Je nach
Bewolkungssituation kann somit der Gesamteffekt der Bewolkung auf die Erwédrmungsrate
positiv oder negativ sein.

1.1 Stand der Wissenschaft

In den 40er Jahren wird das grundlegende Konzept der stratosphérischen Zirkulation (Bre-
wer), |1949), basierend auf den ersten Wasserdampfmessungen in der Stratosphére (Dobson
et al. [1946), entworfen. Dobson et al. folgerten aus der niedrigen Feuchtigkeit der Strato-
sphére, dass die eingetragene Luftmassen eine besonders kalte Region passiert haben miissen,
wo der Sattigungsdampfdruck entsprechend klein ist. Sie zeigen, dass nur die Temperatur der
tropischen Kaltpunkttropopause ausreichend kalt ist, um die niedrige Wasserdampfkonzen-
tration zu erkldren. Die mittlere Zirkulation wird nach den beiden Wissenschaftlern Brewer-
Dobson-Zirkulation genannt. Murgatroyd und Singleton| (1961]) entwickeln Anfang der 60er
Jahre eine Methode, mit der, basierend auf der Erwarmungsrate, die mittlere meridionale
Zirkulation diagnostiziert werden kann. Die so abgeleiteten Winde werden diabatische Zirku-
lation genannt. Ende der 70er Jahre leiten Andrews und Mclntyre| (1976, 1978)) die transfor-
mierten Fulerschen Gleichungen (TEM) ab, die die Wechselwirkung zwischen der mittleren,
stratosphérischen Stromung und den atmosphérischen Wellen vollstdndig beschreiben. Die
TEM-Gleichungen kénnen daher im Gegensatz zu dem Formalismus der diabatischen Zir-
kulation auch zur Vorhersage der stratosphérischen Dynamik genutzt werden. In den 80Oer
Jahren wird erstmals eine drastische Abnahme des Ozons in der Siidpolarregion beobachtet
(Farman et al., [1985)). Durch die direkte Relevanz auf die Biosphére und den Menschen wird
die Forschung beziiglich des Ozons und der Stratosphére stark forciert.



1.1 Stand der Wissenschaft 3

Ein Zweig dieser Forschungsarbeiten beschiftigt sich mit dem Ubergangsbereich zwischen
der oberen Troposphére und der unteren Stratosphére in den Tropen. In dieser Region fin-
det der Hauptteil des Luftmassentransports in die Stratosphire statt. In den letzten 10
Jahren konkretisierte sich zunehmend das Modell der tropischen Tropopausenregion (Get-
telman und de Forster, 2002; |Gettelman und Birner, [2007; |Fueglistaler et al., 2009a)), das
den im Gegensatz zu den Extratropen wesentlich kontinuierlicheren Ubergang zwischen den
Atmosphérenschichten beschreibt. Im Kontext mit der diabatischen Zirkulation wird auch
die Erwadrmungsrate in der TTL untersucht, insbesondere auch der Einfluss der Wolken auf
diese (Gettelman et al., | 2004; |Corti, 2005; |Corti et al., [2006; Marshak et al., 2007; Feldman
et al., [2008; Fueglistaler et al., 2009b)). Die vorliegende Arbeit leistet einen Beitrag zu dieser
Forschung.

Im Folgenden werden daher die Verdffentlichungen der letzten Jahre auf diesem Gebiet zu-
sammengefasst, und in Bezug darauf im folgenden Abschnitt die Ziele dieser Arbeit formu-
liert. |Gettelman et al.| (2004)) berechnen die Erwadrmungsrate der tropischen Atmosphére auf
Grundlage von Radiosondendaten von den Galapagosinseln, ohne die Bewdlkung zu beriick-
sichtigen. Sie vergleichen die Ergebnisse verschiedener Strahlungstransferprogramme von fiinf

Klima- und Wettermodellen, siehe Abbildung [I.1] Sie stellen fest, dass das LZH, unterhalb
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Abbildung 1.1: Die Erwérmungsrate fiir ein atmosphérisches Profil von den Galapagosinseln ohne
Beriicksichtigung von Bewolkung, berechnet durch fiinf verschiedene Modelle. Abbildung a) zeigt
die Erwirmungsrate zwischen 0 und 30km, Abbildung b) den Bereich um die TTL von 12 bis
18 km. Farben zeigen verschiedene Modelle. Es wird unterschieden in solare (gestrichelt), thermische
(gepunktet) und Nettoerwdrmungsrate (durchgezogen) (Gettelman et al., 2004).

dessen die Erwdrmungsrate negativ und oberhalb positiv ist, in 15km Hoéhe (125 hPa bzw.
360 K potentielle Temperatur) liegt. |Gettelman et al.| (2004) schitzen die Standardabwei-
chung des LZH aufgrund von zeitlichen und rdumlichen Variationen auf 500 m. Das LZH ist
fiir die Dynamik in der TTL wichtig, da Luft oberhalb erwérmt wird und in die Stratosphére
aufsteigt, wihrend Luft unterhalb wieder in die Troposphére absinkt, siehe auch Abbildung
[[.2 Weiterhin untersuchen Gettelman et al. den Einfluss von Wasserdampf, Ozon, CFCs,
NO; und Methan auf die Erwarmungsrate. Im thermischen Spektralbereich wirkt Wasser-
dampf in allen Hohenlevels kiihlend. Ozon wirkt oberhalb von 13km erwidrmend und CO,
hat in Abhéngigkeit von der Hohe teils kiihlende, teils erwédrmende Wirkung. Im Bereich
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Abbildung 1.2: Links ist die durchschnittliche Zeit in Tagen dargestellt, bevor sich die potentielle
Temperatur um +10 K veréndert hat. Die Anderung der potentiellen Temperatur ist gleichbedeu-
tend mit einem Aufstieg oder Abstieg von der Startposition. Rechts wird der Anteil der Trajektorien
dargestellt, die aufsteigen oder absinken. Die nicht schraffierte Fliche kennzeichnet den Anteil an
Trajektorien, die ihre Temperatur innerhalb von 2 Monaten um weniger als 10 K verédndern (Fueg-
listaler et al., 2004).

der TTL ist CO, erwédrmend. Die solare Erwidrmungsrate hat im Bereich der TTL ein loka-
les Minimum, wobei CO,, Wasserdampf, Ozon und CFCs die stérksten Absorber in diesem
Bereich sind.

Cortil (2005) erweitert die Simulationen von Gettelman, indem er die Erwadrmungsrate der
TTL unter Beriicksichtigung von Wolken modelliert. Seine Simulationen stiitzen sich auf
die Profile von Temperatur, Druck und Spurengasen von sieben Radiosondenstationen, die
zwischen 10° S und 10° N liegen. Als Grundlage der Wolkenprofile verwendet er die Wol-
kenklimatologie International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) (Rossow und
Schiffer] 1999)). Die vertikale Auflosung dieses Datensatzes ist sehr grob, daher benutzt Cor-
ti zusétzlich Daten des Lidar-in-Space Technology Experiments (LITE) (McCormick et al.,
1993; Winker et al., [1996)), das vom 10. bis 19. September 1994 auf der Space Station durch-
gefithrt wird. Bei diesem Experiment wird erstmals ein Laser im Weltraum betrieben und
erstmals, wenn auch iiber einen relativ kleinen Zeitraum von 14 Tagen, global das Extink-
tionsprofil optisch diinner Wolken mit hoher vertikaler Auflésung, hoher Messgenauigkeit
und globaler Abdeckung vermessen. Corti findet in Ubereinstimmung mit (Gettelman et al.
(2004)), dass die Erwdrmungsrate ohne Beriicksichtigung von Wolken in 15.0km das Vor-
zeichen wechselt. Wenn ISCCP-Wolken in die Simulation miteinbezogen werden, befindet
sich das LZH 0.9 km tiefer bei 14.1km als unter wolkenlosen Bedingungen. Wird der kom-
binierte LITE-ISCCP Wolkendatensatz zugrunde gelegt, so befindet sich das LZH in einer
Hohe von 14.6 km. Der aus der Erwarmungsrate abgeleitete vertikale Massenfluss stimmt
oberhalb von 16.5km fiir den ISCCP-Datensatz bzw. oberhalb von 15km fiir den kombi-
nierten LITE-ISCCP-Datensatz im Bereich der angegebenen Unsicherheit mit dem Simula-
tionsergebnis von ERA 15 {iberein. |Corti et al.| (2006) stellen fest, dass die Erwarmungsrate
innerhalb hoher Zirrusbewo6lkung vor allem durch thermische Absorption stark angehoben
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werden kann. Sie schlagen vor, dass die dadurch ausgeltste vertikale Bewegung ein wichtiger
Transportmechanismus im Bereich der TTL ist. Somit setzt sich der Troposphéren-Stra-
tosphéren-Transport nach Corti et al. aus einem dreistufigen Prozess zusammen: als erstes
findet ein rascher Transport innerhalb von Stunden von der Grenzschicht bis in den Bereich
des konvektiven Ausflusses in 10km bis 14 km statt. In den folgenden 15 Tagen wird die
Luft durch Erwédrmung innerhalb von hohen Zirren, dem sogenannte cloud lofting (Lilly,
1988; |Ackerman et al.| [1988; (Corti et al., 2006), bis in eine Hohe von ca. 16 km transpor-
tiert. Oberhalb davon reicht die Erwadrmungsrate auch in wolkenlosen Regionen aus, um den
Vertikaltransport der Brewer-Dobson-Zirkulation zu erkléren.

Auch Fueglistaler und Fu| (2006) und Marshak et al. (2007) untersuchen die Erwérmungs-
rate des bewotlkten Himmels. Beide Veroffentlichungen nutzen Wolkenprofile, die aus Mess-
ergebnissen des bodengestiitzten Millimeter-Wolkenradar der ARM (Atmospheric Radiation
Measurement) Stationen in Nauru und Manus 6stlich von Indonesien abgeleitet werden.
Fueglistaler und Fu| (2006) stellen fest, dass das LZH in Ubereinstimmung mit Gettelman
et al.| (2004) ohne Beriicksichtigung der Bewolkung bei 125 hPa (ca. 15 km bzw. 355 K) liegt,
wobei saisonale Variationen von bis zu 400 m auftreten. Wird die Bewoélkung berticksichtigt,
so sinkt dieses Level um rund 100m. Dieses Ergebnis ist um den Faktor zehn bzw. fiinf
kleiner als der von |Corti (2005)) ermittelte Wolkeneffekt. Die Erwadrmungsrate wird durch
den Effekt der Bewolkung oberhalb von 15km um bis zu 0.1 K/d (Manus) bzw. 0.5K/d
(Nauru) gesenkt, unterhalb von 15km erhoht die Bewdlkung die Erwdrmungsrate. Mars-
hak et al| (2007) untersuchen die unterschiedlichen Charakteristika der beiden Stationen.
Wiéhrend in Manus héufig hochreichende Konvektion auftritt, treten in Nauru vorrangig
Zirren von 10km bis 14 km ohne unterhalb liegende mittlere Bewtlkung auf. Daher ist auch
der Effekt der Bewotlkung auf die Erwérmungsrate unterschiedlich. In Manus wird in jedem
Hohenbereich die Erwarmungsrate angehoben, am stérksten im 9 km um 0.6 K/d. In Nauru
hingegen sind vor allem der Effekt der Grenzschichtbew6lkung und der Zirren vorherrschend,
wobei die Oberkante der Grenzschicht in 1km einen Effekt von -0.6 K/d und die Zirren in
11km einen Effekt von +0.4K/d auf die Erwdrmungsrate haben. Des Weiteren wird der
Tagesgang der Erwérmungsrate untersucht, wobei dieser hauptséichlich durch die Variation
des solaren Anteils dominiert wird. Insbesondere zwischen 8 km und 15 km variiert die solare
Erwarmungsrate stark und erreicht Werte von bis zu 2K/d von 11:00h bis 16:00 h lokaler
Zeit.

Feldman et al. (2008) benutzen erstmals Daten von CloudSat, um das Erwérmungsraten-
profil in den Tropen zu berechnen. Sie vergleichen ihre Ergebnisse mit [Fueglistaler und Ful
(2006) und Marshak et al.| (2007) fiir die Gegend um Manus fiir den Zeitraum Juli 2006 bis
Juli 2007. Nach ihrer Simulation befindet sich das LZH in einer Hohe von 15.5km (120 hPa)
und somit 500 m hoher als nach der Berechnung von Fueglistaler und Fu (2006). IThre Feh-
leranalyse nutzt die Unsicherheiten, die vom Assimilationssystem des European Centre for
Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) und vom Wolkenfernerkundungsverfahren des
CloudSats berechnet werden. Sie berechnen, dass das LZH mithilfe von CloudSat-Daten auf
0.5 km bis 1.0 km genau bestimmt werden kann. Weiterhin untersuchen [Feldman et al.| (2008))
die geographischen Strukturen des LZH fiir den Zeitraum Dezember 2006 bis Februar 2007.
Sie zeigen, dass das LZH im Bereich der inneren Tropen von 10° S bis 10° N fast iiber-
all zwischen 16.8km und 17.2km liegt. Nur im Bereich des 6stlichen Pazifiks ist das LZH
besonders niedrig, es befindet sich dort in einer Hohe zwischen 14.5km bis 15.3 km.
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Fueglistaler et al.| (2009b) vergleichen die Erwérmungsraten des ERA-40 und des ERA-
Interim Datensatzes. Die Genauigkeit kann anhand des Assimilationsinkrements, der Tempe-
raturdifferenz zwischen der vorhersagten Temperatur und der nachfolgenden Analyse, quan-
tifiziert werden. Neben der Erwarmung durch Strahlung kénnen mithilfe einer vollstédndigen
Simulation der Dynamik und der Wolkenphysik auch die Beitrdage der latenten Erwérmung
und des turbulenten Wirmetransports zur Energiebilanz berticksichtigt werden. In Uberein-
stimmung mit Gettelman et al.| (2004); Corti (2005) wird das LZH bei wolkenlosem Himmel
bei einem Druck von 130 hPa simuliert. Insbesondere wird der Einfluss der im ECMWEF-
Modell verwendeten Ozonklimatologie (Fortuin und Langematz, (1995) untersucht, die im
Bereich der TTL und der unteren Stratosphire im Vergleich zu Radiosonden um ca. 20 %
zu hohe Ozonwerte angibt. Sie zeigen, dass unter Verwendung der Ozonkonzentration von
ERA-40 die Erwérmungsrate oberhalb von 70 hPa negativ ist. Werden jedoch statt der Ozon-
konzentration von ERA-40 Radiosondenmessungen oder die Ozonklimatologie von [Fortuin
und Langematz (1995) verwendet, so ist die Erwérmungsrate im Bereich der TTL und unte-
ren Stratosphére positiv. Aulerdem untersuchen Fueglistaler et al. den Effekt der Bewolkung
auf die Erwérmungsrate in den Tropen von 20° S bis 20° N. Unterhalb von 17km (90 hPa)
wird die Erwarmungsrate durch den Effekt der Bewdlkung um bis zu 0.5 K/d nach der ERA-
Interim-Simulation im Mittel angehoben. Oberhalb wird sie um ca. 0.1 K/d reduziert. Dieses
Ergebnis ist oberhalb von 125 hPa in guter Ubereinstimmung mit den Resultaten von (Corti
(2005). Der Effekt von Wolken auf die Erwarmungsrate wird auch mit den Ergebnissen von
Fueglistaler und Fu| (2006)) fiir die Gebiete um Nauru und Manus verglichen. Wahrend der
Effekt auf die solare Erwérmungsrate konsistent zu Fueglistaler und Ful (2006) simuliert wird,
wird die thermischen Erwérmungsrate in 140 hPa nach ERA-Interim um 0.3 K/d, hingegen
bei |[Fueglistaler und Fu (2006) um 0.1 K/d durch die Bew6lkung erhoht.

1.2 Offene Fragestellungen und Ziele dieser Arbeit

Die Genauigkeit der Simulation des Troposphéren-Stratosphéren-Transport héngt entschei-
dend von der Netto-Erwarmungsrate ab. Sie setzt sich aus dem solaren und dem thermischen
Anteil zusammen, die in den meisten Fillen unterschiedliche Vorzeichen haben. Daher ist
die Netto-Erwdrmungsrate vom Betrag her wesentlich kleiner als ihre einzelnen Kompo-
nenten. Sie liegt in der TTL und in der unteren Stratosphére in der Grofenordnung von
0.1K/d bis 1 K/d. Um verléssliche Riickschliisse auf die Dynamik ziehen zu kénnen, muss
die Netto-Erwarmungsrate folglich mit einer Genauigkeit von ca. 0.1 K/d bekannt sein, was
nach heutigem Stand des Wissens noch nicht erreicht wird. Um weitere Fortschritte bei der
Simulation der Erwarmungsrate zu erzielen, miissen sowohl die Qualitéit der Beschreibung
der Atmosphére als auch die Genauigkeit der Methoden zur Strahlungstransfer-Simulation
untersucht werden.

Die Erwdrmungsrate bei wolkenlosem Himmel

Spurengase absorbieren die solare und thermische Strahlung und emittieren im thermischen
Spektralbereich. Daraus folgt direkt die erste Fragestellung: Welchen Einfluss haben die
strahlungsrelevanten Spurengase auf das Profil der Erwidrmungsrate? Gettelman
et al| (2004) beschreibt die Effekte von Wasserdampf, Ozon und Kohlendioxid auf die so-
lare und thermische Erwéarmungsrate. In der vorliegenden Arbeit wird diese Untersuchung
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vertieft, indem die spektrale Erwédrmungsrate betrachtet wird. Die spektrale Information
ermoglicht es, den Einfluss einzelner Spurengase zu identifizieren. Auch kann mithilfe diese
Betrachtung im Detail verstanden werden, warum der Effekt einzelner Spurengase auf die
Erwérmungsrate in verschiedenen Hohen erwidrmend bzw. abkiihlend ist.

Um die spektral hochvariable Absorption genau und rechenzeiteffizient bei Strahlungstrans-
fer-Simulationen beriicksichtigen zu kénnen, wurden k-Verteilungen entwickelt. Im Kontext
zu dieser Arbeit ist dabei interessant zu untersuchen: Mit welcher Genauigkeit kann die
Erwirmungsrate mithilfe einer k-Verteilung berechnet werden? Gettelman et al.
(2004) fand heraus, dass sich die von verschiedenen Strahlungstransfermodellen simulierten
Erwarmungsratenprofile bei gleichen Eingabedaten um bis zu 0.5K/d unterscheiden. Die
verglichenen Modelle unterscheiden sich dabei nicht nur durch die verwendete k-Verteilung,
sondern meist auch durch die Methode zur Losung der Strahlungstransfergleichung. Das hier
verwendete Strahlungstransfermodell libRadtran bietet die Moglichkeit sowohl spektral hoch
aufgeloste Simulationen als auch Simulationen mithilfe von verschiedenen k-Verteilungen
durchzufithren. Auf diese Weise wird in dieser Arbeit die Genauigkeit einiger k-Verteilungen
ermittelt, ohne dabei gleichzeitig das Losungsverfahrens austauschen zu miissen.

Der Effekt der Bewolkung auf die Erwdrmungsrate

Neben den Spurengasen hat auch die Bewolkung einen grofien Einfluss auf die Netto-Erwér-
mungsrate, der im tropischen Jahresmittel bis zu 1.1 K/d grof ist und somit eine vergleich-
bare Groflenordnung wie der Effekt der Spurengase hat. In diesem Zusammenhang stellt
sich folgende Frage: Welchen Einfluss hat die Bewdlkung auf die solare und thermi-
sche Erwarmungsrate? Die ersten Publikationen beziiglich dieser Fragestellungen wurden
im Zeitraum dieser Dissertation veroffentlicht (Corti, |2005; (Corti et al., 2006} Fueglistaler
und Fu, 2006 Marshak et al. 2007; |Feldman et al., 2008} Fueglistaler et al., [2009b)). Die
verschiedenen Ergebnisse zeigen qualitativ dhnliche Profile des Wolkeneffekts. In der kon-
vektiven Ausflussregion zwischen 10 km und 14 km wird die Netto-Erwarmungsrate nach den
bisherigen Ergebnissen im tropischen Jahresmittel erhoht. In der unteren Stratosphére wird
die Netto-Erwdrmungsrate um 0.1 K/d bis 0.2 K/d durch die Wolken reduziert (Corti, 2005;
Fueglistaler und Ful, 2006; |Fueglistaler et all 2009b). Je nach verwendeten Wolkendaten-
satz und Strahlungstransfer-Modell weichen die einzelnen Ergebnisse um mehr als 0.1K/d
voneinander ab. Daher besteht weiterer Bedarf, Modelle und Methoden zu ver-
gleichen und eine geeignete Datenbasis der Bewo6lkung zu finden. In dieser Studie
wird die Erwdrmungsrate basierend auf der Bewolkung und Spurengasverteilung nach dem
operationellen Archiv des ECMWF simuliert. Somit ist ein direkter Vergleich zu den durch
das ECMWF berechneten Erwidrmungsraten moglich, die jedoch nur fiir die Reanalysepro-
jekte des ECMWF archiviert werden. Aufgrund der sehr #hnlichen Datenbasis kénnen die
Methoden detailliert verglichen werden. In dieser Arbeit besteht die Moglichkeit, Rechen-
zeit intensive Methoden zur Simulation des Strahlungstransfers als im ECMWEF-Modell zu
verwenden, wodurch eine Erhohung der Simulationsgenauigkeit zu erwarten ist.

Die Struktur der Bewdlkung und der Wolkentberlapp

Die drei-dimensionale Struktur der Bewtlkung hat insbesondere aufgrund von Abschattungs-
effekten einen groflen Einfluss auf das Erwédrmungsratenprofil (beispielsweise (Chen et al.,
2000)). Die Form der Bewolkung kann jedoch in ein-dimensionalen Strahlungstransfermodel-
len nur eingeschrankt reprasentiert werden, da diese horizontale Homogenitét voraussetzen.
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Ein erster Schritt, die Variabilitdt der Bewolkung unterhalb der rdumlichen Auflésung des
Strahlungstransfermodells zu beriicksichtigen, sind die sogenannten Uberlappschemata, (War-
ren et al., [1985; Tian und Curry, 1989; |Chen et al., 2000)). Mithilfe des drei-dimenisonalen
Strahlungstransfermodells MYSTIC konnen in dieser Arbeit folgende Fragestellungen unter-
sucht werden: Welchen Einfluss hat die drei-dimensionale Struktur der Bewdlkung
auf die Erwadrmungsrate? Und mit welcher Genauigkeit konnen Wolkeniiberlapp-
schemata das Erwirmungsratenprofil wiedergeben? Es existieren einige Arbeiten, in
denen Wolkeniiberlappschemata untereinander (Morcrette und Fouquart, (1986, Morcrette
und Jakob, [2000) oder eine independent-column-Simulation mit einer Monte-Carlo-Rechnung
(O’Hirok und Gautier, [2005) verglichen werden. Der Vergleich verschiedener Wolkeniiber-
lappschemata mit einer Monte-Carlo-Simulation, wie er in dieser Arbeit durchgefiihrt wird,
wurde bisher nicht veroffentlicht.

Regionale Unterschiede des Erwdrmungsratenprofils in den Tropen

Trajektorienmodelle zeigen, dass ein Grofiteil des Troposphéren-Stratosphéren-Transports
(TST) in der Region des indischen Ozeans und des westlichen Pazifiks stattfindet. Die re-
gionalen Eigenschaften der tropischen Tropopause und TTL miissen in diesem Bereich so
beschaffen sein, dass die Durchdringung der TTL dort einfacher ist als in anderen Regio-
nen. Durch den Zusammenhang von Netto-Erwidrmungsrate und dem Vertikaltransport in
der TTL und der Stratosphére werden die folgenden Fragestellungen motiviert: Wie un-
terscheidet sich das Erwirmungsratenprofil in den verschiedenen tropischen Re-
gionen? Wie wirkt sich die Bewdlkung in der innertropischen Konvergenzzone
und in stabil geschichteten Regionen auf das Profil der Erwirmungsrate aus?
Wie grof3 sind die Auswirkungen der unterschiedlichen Wasserdampf- und Tem-
peraturprofile? Um dies zu beantworten, wird die Erwdrmungsrate im gesamten Gebiet
der Tropen simuliert und deren spezifische Charakteristika in den verschiedenen tropischen
Regionen untersucht. Dabei ist zu erwarten, dass sich die Erwdrmungsratenprofile iiber dem
Ozean und iiber Kontinenten unterscheiden und dass sich in der konvektiv aktiven innertro-
pischen Konvergenzzone besondere Merkmale ausbilden.

Die Untersuchung der regionalen Variabilitéit ist des Weiteren auch niitzlich, um verschie-
dene Verdffentlichungen zu der Erwiarmungsrate besser miteinander vergleichen zu kénnen,
da diese hédufig unterschiedliche Regionen betrachten. Die bisherigen Erkenntnisse iiber die
regionale Variabilitdt der Erwarmungsrate von [Feldman et al.| (2008) und |Fueglistaler et al.
(2009b)) werden mit den Ergebnissen der vorliegenden Arbeit verglichen.

Das LZH als markantes Level im Erwdrmungsratenprofil

Das gesamte Profil der Netto-Erwérmungsrate beeinflusst den TST. Unter anderem ist auch
das Level interessant, in dem die Erwarmungsrate positiv wird, das LZH. Unterhalb bewirkt
die negative Netto-Erwarmungsrate ein Absinken in den konvektionsfreien Regionen, der
vertikale Transport wird durch die Konvektion und die Erwadrmungsrate durch Strahlung
bestimmt. Oberhalb des LZH kann die Luft durch die stabil geschichtete TTL in die un-
tere Stratosphére aufsteigen, der vertikale Transport wird vorrangig durch die Strahlungs-
erwarmungsrate festgelegt. Nach den bisherigen Publikationen befindet sich das LZH bei
wolkenlosen Himmel im Mittel zwischen 15.0km und 15.5km bzw. 130 hPa und 125hPa
(Corti, 2005; Fueglistaler und Fu, [2006; [Marshak et al. 2007; Fueglistaler et al., [2009b]),
wobei ein Unterschied der Hohe des LZH von 100 m einem Unterschied der Erwadrmungsrate
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von ca. 0.03K/d entspricht. Umstrittener ist hingegen die Auswirkung der Bewolkung auf
das LZH. Nach |Corti| (2005) hat die Bew6lkung in der Hohe des LZH im tropischen Mittel
einen erwdrmenden Effekt, wodurch das LZH um 0.5 km abgesenkt wird. Nach [Fueglistaler
und Ful (2006) und Marshak et al.| (2007) ist der Bewolkungseffekt auf das LZH geringer.
Ihren Simulationen zufolge wird es im westlichen Pazifik nur um ca. 100 m abgesenkt. Die
Unterschiede werden bisher nicht im Detail verstanden. Sie kénnten auf die unterschiedlichen
Wolkendatensétze, auf die verschiedenen Berechnungsmethoden oder regionale Unterschie-
de der Erwarmungsrate und des Wolkeneffekts zuriickzufiihren sein. Daher wird in dieser
Arbeit folgende Fragestellung bearbeitet: In welcher Hohe befindet sich das LZH bei
wolkenlosen und bew6lktem Himmel? Und wie stark unterscheidet sich die Héhe
des LZH in den verschiedenen Regionen der Tropen?

Zeitliche Variabilitit der Erwdrmungsrate

Es ist bekannt, dass ein Grofiteil des TST in den Monaten Januar bis April stattfindet (Fueg-
listaler et al., [2004). In dieser Zeit ist die Temperatur an der tropischen Kaltpunkttropopau-
se besonders niedrig. Durch das Trockenfrieren wird der in die Stratosphére transportierten
Luftmasse das tape-recorder-Signal aufgeprégt. Interessant ist daher der Zusammenhang von
TST und Netto-Erwadrmungsrate: Wie dndert sich das Profil der Netto-Erwirmungs-
rate in den Monaten, in denen der TST besonders hoch ist, im Vergleich zum
Jahresmittel? Und ist diese Anderung hauptsichlich auf eine Variation des Zu-
standes der Spurengase, der Temperatur oder der Bewo6lkung zuriickzufiihren?
Um dies zu untersuchen, wird die tropische Erwérmungsrate fiir einen Zeitraum von einem
Jahr simuliert. Thre zeitliche Variation wird mit denen von Atmosphéire und Bewdlkung
verglichen.

Der Transport von Spurengasen in der Troposphére unterliegt zusammen mit der Konvektion
einem starken Tagesgang. Hat auch die Netto-Erwadrmungsrate und somit der strahlungs-
getriebene Vertikaltransport einen starken Tagesgang, so kann dies Auswirkungen auf den
Transport von Spurengasen in die untere Stratosphére haben. Daher wird in dieser Arbeit
Folgendes untersucht: Welchem Tagesgang unterliegt die Erwirmungsrate in ver-
schiedenen Hohen? Wie grof} sind die Einfliisse des Tagesgangs des Sonnenstan-
des, der Bewolkung, der Spurengase und der Temperatur auf die Erwirmungs-
rate?

Zusammengefasst sind die Ziele der Arbeit:

e Simulation der Erwdrmungsrate in den Tropen

e Quantifizierung der Einfliisse von Spurengasen und Temperatur auf die Erwdrmungsrate
e Quantifizierung des Einflusses der Bewolkung auf die Erwarmungsrate

e Untersuchung der rdumlichen Struktur der Erwarmungsrate

e Untersuchung der zeitlichen Variation der Erwiarmungsrate innerhalb eines Tages und im
Lauf eines Jahres
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1.3 Strategie zur Beantwortung der Fragestellungen

Zur Beantwortung der soeben erorterten Fragestellungen sind folgende Schritte notwendig:
Als erstes wird das Strahlungstransfermodell libRadtran so erweitert, dass es Erwarmungs-
raten robust simulieren kann. Als zweites muss eine verldssliche Datengrundlage fiir die
Strahlungstransfer-Simulationen erschlossen werden. Anforderungen sind eine méoglichst ho-
he Genauigkeit, sowie rdumlich und zeitliche ausreichende Abdeckung der Tropen bzw. des
untersuchten Zeitraums. Daher werden in dieser Arbeit hauptséchlich Daten des ECMWF
verwendet, das durch Kombination von Beobachtungsdaten und Modellierungsergebnisse
einen fiir den Strahlungstransfer-Simulationen gut geeigneten Datensatz erzeugt (Wild et al.|
1998). Um die Verwendung des ECMWEF-Datensatzes zu ermoglichen, wird eine entsprechen-
de Schnittstelle in libRadtran eingebaut. Diese ist so programmiert, dass sowohl Daten der
Reanalyseprojekte des ECMWE als auch operationellen Analyse und Vorhersage verwenden
werden konnen. Aufgrund der mit der Vorhersagezeit ansteigenden Vorhersageunsicherheit
werden in dieser Arbeit Analysen und kurzfristige Vorhersagen des operationellen Archivs
verwendet. Sie haben fiir den untersuchten Zeitraum eine hohere Genauigkeit als die Reana-
lysendatensétze, da im operationellen Betrieb eine hohere rdumliche Auflésung verwendet
wird und das Assimilationssystem und die Modellphysik des ECMWF-Modells seit dem letz-
ten Reanalysenprojekt verbessert wurde (Tompkins et al., [2007; Internetseite des ECMWE)
2006).! Im Gegensatz zu dem ECMWF-Modell werden auch die vorhergesagten Ozonfelder
fiir die Strahlungstransfer-Simulation verwendet. Es wird gezeigt, dass dadurch die Genauig-
keit der Erwarmungsrate im Bereich der TTL verbessert wird. Die verschiedenen Methoden
zur Strahlungstransfer-Simulation werden detailliert auf ihre Genauigkeit untersucht, ins-
besondere die k-Verteilung, das Losungsverfahren der Strahlungstransfergleichung und das
Wolkeniiberlappschema. Mithilfe der erweiterten Version von libRadtran wird anschlieend
die Erwdrmungsrate fiir die Tropen von 30° S bis 30° N fiir einen Zeitraum von einem Jahr
simuliert. Hierfiir wurde die Berechnung der Erwarmungsrate auf mehrere Rechner verteilt
und eine Optimierung der Ein- und Ausgabe der Simulationsergebnisse vorgenommen. Als
Letztes werden die Ergebnisse werden hinsichtlich der oben beschriebenen Fragestellungen
analysiert.

!Die operationelle Vorhersage hat meist eine ca. um den Faktor 1.5 bis 2.0 hohere horizontale und ver-
tikale Auflésung als entsprechenden Reanalyseprojekten. Einige aktuelle Fortschritte der Modellphysik des
ECMWTF werden in Abschnitt beschrieben.



Kapitel 2

Grundlagen

In diesem Kapitel werden die zum Versténdnis der vorliegenden Arbeit notwendigen Grundla-
gen zusammengefasst. Im ersten Abschnitt wird der Strahlungstransfer behandelt. Es werden
die grundlegenden physikalischen Groflen definiert, die Grundlagen der Berechnung der opti-
schen Eigenschaften von Spurengasen und Partikeln beschrieben, die Terme der Strahlungs-
transfergleichung erldutert und die Erwarmungsrate durch Strahlung abgeleitet. Im zweiten
Abschnitt wird die Zirkulation in der Stratosphére beschrieben. Es werden die transformier-
ten Fulerschen Gleichungen (TEM) eingefiihrt, die die Wechselwirkung zwischen mittlerer
Stromung und der atmosphérischen Wellenaktivitét beschreiben. Hierbei wird auch die resi-
duale Zirkulation eingefiihrt. Ausgehend von der TEM konnen zwei weitere Beschreibungen
der mittleren Zirkulation abgeleitet werden, das downward-control-Prinzip und die diaba-
tische Zirkulation. Das downward-control-Prinzip beschreibt den Zusammenhang zwischen
atmosphérischen Wellen und mittlerer stratosphérischer Zirkulation. Die diabatische Zirkula-
tion beschreibt den Zusammenhang zwischen der Erwédrmungsrate durch Strahlung und der
mittleren stratosphérischen Zirkulation. Bei beiden Methoden ist es notwendig, bestimm-
te Informationen {iber den Zustand der Atmosphére zu kennen, um die stratosphérische
Zirkulation diagnostizieren zu konnen. Im letzten Abschnitt werden die besonderen Charak-
teristika der tropischen Tropopausenregion (TTL) - der Ubergangsregion zwischen tropischer
Troposphére und Stratosphére - herausgearbeitet, fiir die in dieser Arbeit die Erwdrmungs-
raten simuliert werden. Es werden die typischen Profile der Spurengaskonzentration und der
Temperatur sowie die Bewolkung beschrieben, weiterhin die vertikalen Transportprozesse
und die Bedeutung der Erwarmungsrate hierfiir erklért.

2.1 Die Grundlagen des Strahlungstransfers

Die Erde tauscht Energie mit dem Weltall in Form von Strahlung aus. Der Materieaustausch
ist in klimatologischen Zeitraumen (GroBenordnung von 10000 Jahren) sehr gering und spielt
eine untergeordnete Rolle (Seki et al., 2001).! Die Erde bildet daher ein thermodynamisch

ISeki et al. (2001) zeigen, dass in den letzten 3 Milliarden Jahren maximal 18% des in der heutigen
Atmosphére vorhandenen Sauerstoffs verloren gingen. [Hunten! (1973) untersucht die Verlustrate auch von
weiteren Gasen.
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geschlossenes System.? Das Erdsystem absorbiert einen Teil der Strahlung der Sonne, die
in erster Ndherung der Strahlung eines Schwarzkorpers mit 5800 K gleicht. Der solare Spek-
tralbereich umfasst den ultravioletten (UV: 0.1 ym—0.38 um Wellenldnge), den sichtbaren
(VIS: 0.38-0.78 ym) und den nahen infraroten (NIR: 0.78 pm-—3.0 um) Spektralbereich. Die
Erde selbst emittiert Strahlung im thermischen Spektralbereich, hauptsédchlich im mittle-
ren (MIR: 3 um-50 pm) und schwécher auch im fernen (FIR: 50 pm—-100 pm) Infrarotbereich
(DIN Norm 5030, |1982).

Der Strahlungstransfer wird durch Streuung, Absorption und Emission von Strahlung in
der Atmosphére sowie Reflexion, Absorption und Emission vom Erdboden bestimmt. Die
Streuung beschreibt die Anderung der Ausbreitungsrichtung der Strahldichte.? Die Streu-
ung an Luftmolekiilen wird durch die Rayleigh-Streuung beschrieben. Sie ist vor allem im
ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich von Bedeutung. Die Streuung an Wolken und
Aerosolen hingegen muss sowohl im solaren als auch thermischen Spektralbereich beriick-
sichtigt werden. Bei der Absorption geht die Energie eines Photons auf ein Molekiil oder
Atom {iber, wodurch dessen energetischer Zustand veréndert wird. Die absorbierenden Be-
standteile der Atmosphére sind Spurengase mit Dipolmoment (insbesondere Wasserdampf,
Ozon und Kohlendioxid), Aerosole (vor allem jene mit RuBanteil) und Wolken. Die Emission
beschreibt den umgekehrten Prozess, ein Molekiil oder Atom emittiert ein Photon und gibt
dabei Energie ab.

Zuerst werden in diesem Abschnitt die grundlegenden, physikalischen Gréflen des Strahlungs-
transfers definiert. Im zweiten und dritten Abschnitt werden die optischen Eigenschaften von
Gasen und Partikeln in der Atmosphére beschrieben. Der vierte Abschnitt fasst die Effek-
te der Streuung, Absorption und Emission zur Strahlungstransfergleichung zusammen. Im
letzten Abschnitt wird die Erwéarmungsrate abgeleitet.

2.1.1 Definition der grundlegenden Strahlungsgréfien

Die Bezeichnungen der Strahlungsgrofien sind in der Literatur nicht einheitlich. In dieser
Arbeit wird die Notation nach DIN 5031 verwendet. Eine elektromagnetische Welle trans-
portiert eine Strahlungsenergie E (radiant energy), ihre Einheit ist J. Der Strahlungsfluss ®
ist die emittierte, transportierte oder absorbierte Strahlungsenergie dE pro Zeitintervall dt.
¢ wird in W=J/s angegeben:

dE

o= (W] . (2.1)

Alle Strahlungsgrofien sind eine Funktion der Wellenlénge A. Die Wellenlénge wird im solaren
Spektralbereich haufig in nm, im thermischen Spektralbereich in pm angegeben. Statt der
Wellenlénge wird insbesondere im thermischen Spektralbereich die Wellenzahl k = 1/ meist
in [cm™!] verwendet. Wird die Ableitung einer Strahlungsgréfie von der Wellenléinge angege-
ben, so wird diese als spektral bezeichnet und das Symbol mit dem Index A\ gekennzeichnet.

2Ein thermodynamisch geschlossenes System tauscht keine Masse, jedoch Energie mit der Umgebung aus.
Ein abgeschlossenes System hat weder Energie- noch Masseaustausch mit der Umgebung.

3In dieser Arbeit wird ausschlieBlich elastische Streuung behandelt. Die inelastische Raman-Streuung
an Molekiilen ist fiir den iiber den solaren oder thermischen Bereich integrierten Strahlungstransfer von
untergeordneter Bedeutung und wird daher hier nicht behandelt.
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Beispielweise ist der spektrale Strahlungsfluss:

_do W
CdA ‘
Die Strahlung ist eine gerichtete Grole. Die Ausbreitungsrichtung der Strahlung wird meist
mithilfe zweier Winkel in Kugelkoordinaten beschrieben, dem Zenitwinkel 6 zwischen Zenit
und Ausbreitungsrichtung der Strahlung und dem Azimutwinkel ¢, siche Abbildung 2.1 Die

Richtung der Direktstrahlung der Sonne wird durch Sonnenzenitwinkel 6, und Sonnenazi-
mutwinkel ¢, charakterisiert.*

PA(N) (2.2)

nm

Abbildung 2.1: Der Zenitwinkel 6 befindet sich zwischen Zenit und Ausbreitungsrichtung der Strahl-
dichte. Der Azimutwinkel ist der Winkel zwischen x-Achse und der Projektion der Strahldichte-
richtung in die x-y-Ebene (Mayer, 2009).

Der Strahlungsfluss d®, der aus einem Raumwinkel d§2 = sin(#) df d¢ durch ein Flidchenele-
ment dA tritt, wird als Strahldichte L (radiance) bezeichnet:
d*® { W ]

L= — =
dQ dA (2 3)

g (2.3)
wobei § der Einheitsvektor in Ausbreitungsrichtung der Strahlung und e der Normalenvektor
des Flachenelements dA ist. Wenn der Vektor der Ausbreitungsrichtung und der Strahldichte
einen Winkel 6* einschliefien, ist gilt s - € = cos(f*). Wenn die Strahldichte durch ein waa-
gerechtes Flachenelement tritt, so ist 8* gleich dem Zenitwinkel 6, siehe Abbildung [2.1] Der
Cosinus des Zenitwinkels wird mit u = cos() abgekiirzt.

Der aktinische Fluss Fj ist definiert als die iiber den gesamten Raumwinkel df) = 47 integrier-
te Strahldichte. Er wird beispielsweise bei der Berechnung von Photolyse- und Erwérmungs-
raten verwendet:

%} . (2.4)

Fy= 7 j L(6, ) sin(6) d do {

Die Bestrahlungsstirke oder Strahlungsflussdichte F' (irradiance oder flux density) ist der
Strahlungsfluss d® durch ein Flachenelement dA.
dP W

5 B

- (2.5)

m?2

4Das astronomische Symbol fiir die Sonne ist ®. Wird es als Index verwendet, bezeichnet die entsprechende
Grofle in dieser Arbeit immer die Direktstrahlung der Sonne ohne Einfluss der Atmosphére.
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Der Zusammenhang zwischen der Bestrahlungsstéirke F' und der Strahldichte L ist folglich:

F= 7 / L(6,¢) 5 sin(0) df do. (2.6)

0 —m

Die Bestrahlungsstérken F;, F, und F, auf die Flachen, die senkrecht zu den Einheitsvektoren
€, €, und e, eines rechtwinkligen Koordinatensystems sind, bilden die Komponenten des

Nettoflussvektors F = (Fy, Fy, F):

2
Foye = 0/ / L(6,6) 5,y sin(0) df do {%} | 27)

Die Bilagg der Bestrahlungsstérke fiir ein Volumen V' kann elegant mithilfe des Nettofluss-
vektors F' ausgedriickt werden:

/??dvz/?-ﬁcm W], (2.8)

v A(V)

wobei A(V') die Oberfliche des Volumens V' ist und 7 der senkrecht auf der Oberfliche A
stehende Einheitsvektor ist.

Die Bestrahlungsstiarke F, wird weiterhin haufig in eine aufwérts- und abwiértsgerichtete
Komponente unterteilt:

2w 0

F = / L(0, 8) cos(0) sin(6) db do,

F| = //L(@,(b) cos(f) sin(0) db do (2.9)

Die Strahlungsbilanz eines Volumens vereinfacht sich im horizontal homogenen Fall zu Dif-
ferenz der Bestrahlungsstdrken am Ober- und Unterrand des Volumens:
- —
/ V. FdV ~ (F| = F)logen — (FL — F})lunten - (2.10)
v 1D
Wird die Erde mit Atmosphére als Gesamtsystem betrachtet, so muss nur die Bilanz der
Bestrahlungsstiarke am Oberrand der Atmosphére berechnet werden.

2.1.2 Rayleigh-Streuung und Absorption durch Spurengase

In diesem Abschnitt werden die Streuung an Molekiilen und die Absorption durch Spurengase
beschrieben. Durch eine Streuung wird die Ausbreitungsrichtung der elektromagnetischen
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Strahlung aus einer Richtung (¢, ¢') in die Richtung (6, ¢) gedndert. Der Streuquerschnitt
der Rayleigh-Streuung op

a?128

3\

nimmt mit der vierten Potenz der Wellenlénge A ab. Dabei ist o die Polarisierbarkeit der Luft.
Die Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung der Richtungsénderung von der Richtung (€', ¢') in
die Richtung (6, ¢) wird Phasenfunktion P(#',¢',0,¢) (oder auch Streufunktion) genannt.
Werden sphérische oder zufillig orientierte Teilchen betrachtet, so ist die Phasenfunktion nur
von dem Streuwinkel ¥ abhéngig. Die Streuung an Molekiilen, die Rayleigh-Streuung, kann
analytisch berechnet werden (Rayleigh| 1897)). Hierbei wird vorausgesetzt, dass das streuende
Partikel wesentlich kleiner als die Wellenlidnge ist (277/A < 1). Die Phasenfunktion der
Rayleigh-Streuung P, ist:

oR = (2.11)

P(9) = 2(1 + co(9)). (2.12)
Bei der Absorption durch Spurengase wird die Energie eines Photons an ein Molekiil oder
Atom abgegeben, wobei dessen energetischer Zustand verindert wird. Bei Anderung des
Anregungs-, Rotations- oder Schwingungszustand kénnen nur diskrete Energiemengen bzw.
Wellenléngen absorbiert werden. Diese werden anschliefend in kinetische Energie umgesetzt,
was zur Erwarmung des Absorbers fithrt. Bei der Ionisation konnen hingegen alle Photonen
absorbiert werden, deren Energie hv grofler als die Ionisationsenergie ist. Durch den tem-
peraturabhéngigen Dopplereffekt und durch druckabhéngige Zusammenstofle mit anderen
Molekiilen werden die diskreten Wellenldngen zu Absorptionslinien verbreitert (beispielswei-

Abbildung [2.2] zeigt, wie die solare und thermische Bestrahlungsstirke durch Streuung, Ab-
sorption und Emission auf dem Weg durch die Atmosphére veréindert werden. Die Hartley-

solar thermisch

-
T— Absorption durch Ozon » I I I I Wasserdampf
Rayleigh-Streuung 30 C0O2
Absorption durch CO2 Ozon
- £ —— Abs. durch Wasserdampf TE 25 I weitere Gase
“.’: —— Abs. durch weitere Gase & spektrale Bestrahl. ToA
=) spektrale Bestrahl. am Boden ‘s 20 - =
= =
= 1 15
& ] e
o & 10
] 5
’ : ! 0
500 1000 1500 2000 2500 0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
A/nm Mpm

Abbildung 2.2: Der Einfluss von Streuung und Absorption auf die solare Bestrahlungsstéirke am
Erdboden bei einem Sonnenzenitwinkel von 30° (links) und die thermische Ausstrahlung am Ober-
rand der Atmosphire (rechts). Die Verteilung der Spurengase entspricht typischen tropischen Be-
dingungen nach [Anderson et al| (1986). Im solaren Spektralbereich wurde ein schwarzer Boden
angenommen, im thermischen eine Emissivitét von eins.
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und Huggins-Banden des Ozons befinden sich im ultra-violetten Wellenldngenbereich. Die
Chappuis-Bande des Ozons fiihren auch im sichtbaren Spektralbereich zwischen 500 nm und
700nm zur Absorption. Wasserdampf absorbiert solare Strahlung vor allem im nahen In-
frarot. Die ersten Absorptionslinien treten bei Wellenldngen A > 550 nm auf. Kohlendioxid
absorbiert vorrangig bei ca. 2000 nm, wobei die Absorption wesentlich kleiner als die des
Wasserdampfs und des Ozons ist. Des Weiteren hat Sauerstoff drei schmale Absorptionsban-
den bei 628 nm, 688 nm und 762nm. Im thermischen Bereich muss zusétzlich zur Streuung
und Absorption die temperaturabhéngige Emission beriicksichtigt werden. Wasserdampf ab-
sorbiert und emittiert in fast allen thermischen Wellenldngenbereichen. Kohlendioxid hat
den grofiten Effekt zwischen 13 pm und 17 gm und Ozon bei 9.6 ym . Wie sich die Absorpti-
on und Emission der verschiedenen Spurengase auf die Erwdrmungsrate auswirken, wird im
Detail in Abschnitt B.2.T] untersucht.

Aufgrund der starken Wellenléngenabhéngigkeit der Absorptionseigenschaften und der Nicht-
linearitat des Strahlungstransfers ist die Simulation eines Wellenldngenintervalls eine komple-
xe Problemstellung. Fiir eine exakte Strahlungstransfersimulation muss daher Wellenldnge
fiir Wellenlénge monochromatisch simuliert werden. Dabei muss sichergestellt werden, dass
alle spektralen Variationen durch eine ausreichende Anzahl von Stiitzstellen beriicksichtigt
werden. Fiir Wellenldngen 250 nm< A < 550 nm reichen ein bis zwei Strahlungstransferrech-
nungen pro nm aus, da die Absorption im ultravioletten und sichtbaren Wellenléngenbereich
in Banden auftritt. Bei grofleren Wellenldngen treten vielfach einzelne, schmalbandige Ab-
sorptionslinien auf. Jede dieser Absorptionslinien mit mehreren Stiitzstellen aufzulosen, ist
die genaueste Methode. Dies erfordert eine Auflésung von ca. Ak = 0.02cm ™!, wobei k = 1/
die Wellenzahl ist.? Diese Methode wird line-by-line-Verfahren genannt. Sie ist aufgrund der
hohen spektralen Auflosung sehr rechenzeitintensiv, so dass sie meist nur verwendet wird,
um schnellere Methoden zu validieren. Sind nur die spektral integrierten Strahlungsgrofien
von Interesse, wie beispielsweise zur Simulation der solaren oder thermischen Erwarmungs-
rate, so ist das Verfahren der k-Verteilung dazu geeignet, diese zu simulieren. Das solare
und das thermische Spektrum wird hierbei in Bander unterteilt. Innerhalb eines Bandes er-
folgt die Simulation nicht in der Reihenfolge der Wellenlénge, sondern mehrere Wellenldngen
mit dhnlichen optischen Figenschaften werden durch eine repriasentative Strahlungstransfer-
Rechnung simuliert (beispielsweise Liou, 2002). Bei der Umsortierung nach den optischen
Eigenschaften geht die spektrale Information innerhalb des Bandes verloren, die spektral in-
tegrierten Ergebnisse werden jedoch genau und rechenzeiteffizient simuliert, siehe Abschnitt

41l

2.1.3 Optische Eigenschaften von Partikeln

Zur Simulation des Strahlungstransfers miissen aus den mikrophysikalischen Eigenschaften
(Teilchenradius r bzw. GroBenverteilung n(r), Partikelform und komplexen Brechungsindex)
die optischen Eigenschaften (Streukoeffizient (e, Absorptionskoeffizient (3,,s und Phasen-
funktion P(6)) berechnet werden.® Dazu wird der extinktionswirksame Querschnitt ooy eines

SEin Ak von 0.02cm™! entspricht 0.0005nm bei 500 nm und 0.2nm bei 10 gm.
6Die genaue Definition des Teilchenradius unterscheidet sich bei Wassertrépfchen und Eiskristallen und
wird an der entsprechenden Stelle spéater im Text definiert.
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Teilchens mithilfe der Extinktionseffizienz (). bestimmt, die den Zusammenhang zwischen
dem Querschnitt ¢ und dem Extinktionsquerschnitt oo beschreibt.

Oext — Qext (71, )\7 m) 9 [mﬂ : (213>

Die Extinktionseffizienz ()cy ist von der Wellenlédnge A, dem Partikelradius r, dem Brechungs-
index m und der Form des betrachteten Teilchens abhingig. Analog zu werden auch
Absorptions- und Streuquerschnitt o,,s und oy, definiert, wobei der Extinktionsquerschnitt
die Summe von Absorptions- und Streuquerschnitt ist:

Oext = Oabs T Ostr [mQ] . (214)

Das Verhéltnis von Streuquerschnitt oy, zu Extinktionsquerschnitt oo wird Einfachstreu-
albedo wy genannt:

Ostr
Wy = . 2.15
0 Oext ( )

Wird ein Photon durch die Extinktion beeinflusst, wird es mit einer Wahrscheinlichkeit
wo gestreut und mit 1 — wy absorbiert. Abbildung zeigt die Phasenfunktion der Ray-
leigh-Streuung, siehe Gleichung (2.12), und von Wolkentropfchen verschiedener Groien. Ein

105~~~ T T T T " " T " T T T 1

108 _ Mie, ress = 1 um
......... Mie, reft = 5 um
- Mie, res = 10 um
----- Mie, reg = 20 um
— Mie, res = 40 um
—-— Rayleigh

10* E 105 B,

P@)

10t _.A \, AN

AR R
PN 0.00 005 0.0 0.15 0.20 0.25 0.30
s 1]

Abbildung 2.3: Beispiele normierter Streufunktionen P abhingig vom Streuwinkel 1, fiir Molekiile
(Rayleigh-Streuung) und fiir Wolkentropfchen verschiedener Gréfie (Mie-Streuung). Die kleine Ab-
bildung zeigt die Details des Vorwértsstreubereichs (¢ < 0.3°) (Zinner, 2005).

Streuwinkel ¥ nahe Null bedeutet, dass sich die Flugrichtung des Photons kaum &ndert.
Fiir Wolkentropfchen ist ersichtlich, dass die Vorwirtsstreuung mit einer wesentlich grofieren
Wahrscheinlichkeit eintritt. Diesen starken Vorwértspeak in Strahlungstransfer-Simulationen
korrekt und mit vertretbarem Rechenzeitaufwand darzustellen, ist eine numerisch anspruchs-
volle Aufgabe (Ful |1996). Das erste Moment der Phasenfunktion ist der Asymmetriepara-
meter g:

Ofcos(ﬁ) P(9) sin(¥) dv

g= (2.16)

[ P(®) sin(9) do
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Er ist ein Maf fiir den vorwérts- bzw. riickwérts gestreuten Anteil der Strahlung, wobei
—1 < g <1 ist. Fir die Rayleigh-Streuung ist der Asymmetrieparameter g =0, es werden
gleiche Anteile der Strahlung nach vorne und nach hinten gestreut. Bei Teilchen mit groflem
Radius nimmt die Vorwértsstreuung stark zu, daher ist g >0.

Die Berechnung des Streu-, Absorptions- und Extinktionsquerschnitts, sowie der Einfach-
streualbedo und der Phasenfunktion ist komplex, daher werden an dieser Stelle Verweise auf
die weiterfithrende Literatur gegeben. Die optischen Eigenschaften héngen von dem kom-
plexen Brechungsindex (der wiederum eine Funktion des Drucks und der Temperatur sein
kann), der Form des Partikels und der Wellenldnge ab. Partikel, die wesentlich kleiner als
die Wellenlénge sind (277) /A < 1, streuen nach der Approximation der Rayleigh-Streuung.
Fiir Teilchen, die grof§ gegeniiber der Wellenlénge sind (277) /A > 1, kann die geometrische
Optik verwendet werden. In dem héaufig benétigten Bereich zwischen den beiden Grenzbe-
reichslosungen miissen die optischen Eigenschaften aus den Mazwell-Gleichungen abgeleitet
werden. Fiir einige Partikelformen existieren analytische Losungen. Die Mie-Theorie (Mie,
1908) beschreibt die Streuung an sphérischen Teilchen (in heutiger Notation beispielswei-
se [Liou, 2002)). Sie ist allgemein giiltig fiir alle Partikelgrofien und geht im Limit fiir kleine
Teilchen in die RayleighStreuung, fiir grofie Teilchen in die geometrische Optik iiber. Die Mie-
Streuung wird verwendet, um Streuung an Wolkentropfchen zu beschreiben. Nicht-sphérische
Partikel wie Eisteilchen, Regentropfen oder Aerosolpartikel haben grundlegend andere Streu-
und Absorptionseigenschaften. Verfahren wie Ray-Tracing (z.B. Macke und Grofiklaus, |[1998)
oder die T-matriz-Methode (Mishchenko| [1990; |Baran et al., 2001) kénnen fiir bestimmte
Partikelformen verwendet werden. Die Berechnung optischer Eigenschaften nicht-sphérischer
Partikel ist jedoch ein noch nicht abgeschlossenes Forschungsfeld.

Sind die optischen Eigenschaften eines Partikels bekannt, so kénnen diese {iber eine Par-
tikelverteilung dn(r)/dr integriert werden, um die optischen Eigenschaften des Ensembles
zu erhalten, wobei n(r) fiir die Teilchendichte und r allgemein fiir eine charakteristische
Grofle des Partikels steht (bei Tropfchen der Radius bzw. bei Eispartikel meist die maximale
Lénge). Der Extinktionskoeffizient (e ergibt sich, indem der Extinktionsquerschnitt ey
itber die Groflenverteilung integriert wird:

o0

Bexs = / dnlr) () dr F} . (2.17)

dr m

o

Analog werden der Streukoeffizient G, und der Absorptionskoeffizient (3,1, definiert. Es gilt
ﬁext = ﬁstr + 5abs-

Die Masse der Partikelverteilung m, in einem Volumen V' kann durch Integration iiber das
Volumen bestimmt werden. Fiir sphérische Partikel gilt

o0

m, 4 dn(r) 4 kg

—r_Z -7 — 2.1

1% 37Tpp/ dr rdr m3 |’ (2.18)
0

wobei p, die Dichte des Partikels ist.

Der Extinktionskoeffizient ist nach Gleichung (2.13) von der zweiten Potenz 72, der Mas-
sendichte nach Gleichung (2.18]) von der dritten Potenz r® des Radius abhiingig. Aus diesen
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beiden Gleichungen folgt:

o0 (e o]

4/3p, | dzy) r3dr 4pp [ dz1(f) r3dr
my/V 0 ~ 0 2.19
ext Ik dzy) Qext(r)r2dr 3 Qexs [ dzy) r2dr
0 0

wobei Qo ein gewichtet Mittel der Extinktionseffizienz ist. Diese Formulierung motiviert
die Definition des Effektivradius:

[m] . (2.20)

dn(r)
o= ridr

|

Folglich ldsst sich der Extinktionskoeffizienten (. ndherungsweise durch Effektivradius reg
und Massenkonzentration der Partikel m,/V berechnen.
m, 3Q 1
ﬂext i .
V4 Pp Teft

- (2.21)

Im Falle von Wolken ist m,/V der Wolkenfliissigwassergehalt oder Wolkeneiswassergehalt.
Mithilfe des Effektivradius konnen in guter Ndherung die optischen Eigenschaften einer Par-
tikelverteilung beschrieben werden, ohne die genaue Form der Gréflenverteilung zu kennen
(Hansen und Travis| [1974). Ist die Extinktionseffizienz Qex; konstant, so beschreibt der Effek-
tivradius sogar exakt die Extinktion der Partikelverteilung. Fiir Wolkentropfchen im solaren
Spektralbereich ist dies in guter Naherung erfiillt Qex ~ 2.

2.1.4 Die Strahlungstransportgleichung

Im vorangegangenen Abschnitt wurden Absorption, Streuung und Emission, die einzelnen
Senken und Quellterme der Strahldichte, behandelt. Unter Beriicksichtigung aller Terme
ergibt sich die Strahlungstransportgleichung (Chandrasekhar; [1960):

dL(0, ¢)

W =—-L+ Jstr + Jemis- (222>
ext

Der erste Term der rechten Gleichungsseite beschreibt die Verminderung der ungestreuten
Strahldichte durch die Extinktion. Die Losung der vereinfachten Strahlungstransportglei-

chung

dL
— = — By I 2.23
ds Fext ( )

fiir eine nicht streuende, nicht emittierende Atmosphére ist das Lambert-Beersche Gesetz:

— [ Be(s') ds’
L(s) = L(0)e © | (2.24)
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wobei L(0) die Strahldichte am Anfang des optischen Weges s = 0 ist. Bei einer Zenitwinkel
6 ist der optische Weg ds = dz/ cos(6). Die dimensionslose, optische Dicke 7 ist in Anlehnung
an den Exponenten in Gleichung ([2.24]) wie folgt definiert:

z) :/ﬁext(zl)dzl. (2.25)

Die optische Dicke entlang einer geneigten Strahlrichtung mit dem Zenitwinkel 6 ist folglich
7" = 7/cos(#). Das Lambert-Beersche Gesetz fir die direkte Sonnenstrahlung mit einem
Sonnenzenitwinkel 6 ist folglich:

- Ooﬁext (2")/ cos(0)dz"
Ldir(2> - L@ e ! © — L® 677//"@ . (226)

Der zweite und dritte Term auf der rechten Seite der Strahlungstransfergleichung be-
schreiben Quellterme der Strahldichte. Der zweite Term beschreibt die Strahlung, die aus
allen anderen Richtungen (¢',¢') in die Richtung der Strahldichte (0, ¢) geméafi der Streu-
funktion P(0',¢', 0, ¢) hineingestreut wird:

2 7

= 20 / / 0.6.0.8) L(0, &) sin(6) d0'd . (2.27)

Der Winkel zwischen der Richtungen vor und nach der Streuung wird als Streuwinkel @
bezeichnet. Bei nicht orientierten Teilchen ist die Phasenfunktion rotationssymmetrisch zur
Ausbreitungsrichtung vor der Streuung. Die Phasenfunktion ist somit unabhéngig vom Azi-
mutstreuwinkel und vereinfacht sich zu P(9).

Im thermischen Wellenldngenbereich emittieren die Oberfliche der Erde und die Atmosphére
selbst, so dass im Gegensatz zum solaren Strahlungstransfer die Strahlungsquelle diffus ist.
Die Emission wird durch den dritten Term der rechten Seite von Gleichung (2.22)) beschrie-
ben.

Jemis = (1—wo)B(T) (2.28)

wobei (1—wy) die Koalbedo ist. Die Plancksche Schwarzkérperstrahlung B(T') beschreibt die
Emission eines ideal emittierenden Kérpers mit der Temperatur 7':

2hc? 1 W
B(T) = 2.29
(T) Ao exp(45) — 1 [mQ sr] (2.29)

wobei k die Boltzmannkonstante, ¢ die Lichtgeschwindigkeit und h das Plancksche Wir-
kungsquantum ist. Nach dem Kirchhoffschen Gesetz ist das Emissions- gleich dem Absorp-
tionsvermogen, so dass die Emission von Gasen die gleiche Linienstruktur aufweist wie die
Absorption. Die Emission von Festkorpern hingegen ist spektral kontinuierlich. Das Emissi-
onsvermogen wird durch die Emissivitdat € beschrieben.

Lemis = eB(T) (2.30)

Beispiele fiir die Emissivitdat verschiedener Bodenarten werden in Abschnitt gegeben.
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Die Strahlungstransfergleichung ist formal gesehen eine Integrodifferentialgleichung. Zur
Losung sind die Randbedingungen am oberen und unteren Ende der Atmosphére notwendig.
Im solaren Spektralbereich ist die Sonne die einzige Strahlungsquelle, somit ist der dritte
Term in Gleichung gleich Null. Die Bestrahlungsstéirke der Sonne im mittleren Ab-
stand der Erde zur Sonne wird als Solarkonstante Fi, bezeichnet. Bei der Berechnung der
Bestrahlungsstirke am Oberrand der Atmosphédre muss die elliptische Bahn der Erde um
die Sonne beriicksichtigt werden:
2

Folr) = Fo(ro) 3 (231)
wobei r der aktuelle Abstand der Erde zur Sonne ist und ry der mittlere Abstand (Blanco-
Muriel et al., 2001). Weiterhin ist die Solarkonstante abhéngig von der Aktivitéit der Sonne
und hat nach aktuellen Messungen einen Wert von 136845 W /m? (Kurucz, 1992; Guey-
mard|, 2004). Die untere Randbedingung des solaren Strahlungstransferproblems wird durch
die spektralen Reflexionseigenschaften der Erdoberfliche definiert. Das Verhéltnis von reflek-
tierter zu eingestrahlter Bestrahlungsstéirke wird als Albedo bezeichnet. Mit der Lambert-
schen Albedo kann die Reflexion am Untergrund vereinfachend beschrieben werden. Dabei
wird angenommen, dass die reflektierte Strahlung isotrop zuriickgestreut wird. Detaillierter
konnen die Reflexionseigenschaften der Oberfliche mit der bidirektionalen Reflexionsvertei-
lungsfunktion BRDF (bidirectional reflection distribution function) in Abhédngigkeit von dem
Einfalls- und Reflexionswinkel dargestellt werden (Lucht et al.,|2000; Roberts, 2001)). Die obe-
re Randbedingung fiir den thermischen Spektralbereich wird durch kosmische Hintergrundss-
trahlung von 3.7 K gegeben, die bei der Berechnung des terrestrischen Strahlungstransfers
im Allgemeinen vernachléssighar ist. Jedoch sind die irdischen Strahlungsquellen wesent-
lich schwieriger zu beschreiben, da sowohl die Atmosphére inklusive Wolken und Aerosolen
sowie der Boden selbst in Abhéngigkeit ihrer Temperatur im thermischen Spektralbereich
emittieren.

Nur fiir wenige Spezialfille, beispielsweise fiir eine semi-infinite homogene Wolke (Kokha-
novsky, |2004)), existieren analytische Losungen der Strahlungstransfergleichung . Sie ist
aufgrund der Inhomogenitéit der Atmosphére, Wolken und Aerosole nicht allgemein losbar.
Daher werden verschiedene numerische Verfahren verwendet, um den Strahlungstransfer zu
simulieren. Diese werden in Abschnitt [3.1.1] beschrieben.

2.1.5 Erwirmung und Abkiihlung durch Strahlung

Der erste Hauptsatz der Thermodynamik beschreibt die Anderung der inneren Energie dE
durch Warmezufuhr Q und an dem System verrichteter Arbeit pdV .

dE = §Q + pdV 1] . (2.32)

Die hinzugefiigte Wéarmemenge dFE lédsst sich mithilfe der spezifische Warmekapazitit c,
und der Temperaturdnderung d7' ausdriicken: dE = mc,dT. Aus Gleichung und
dem idealen Gasgesetz lésst sich eine Erhaltungsgrofie fiir adiabatische Zustandsénderungen
ableiten, die potentielle Temperatur ©:

=T (%)K K] | (2.33)
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wobei p der Druck, py =1000hPa ein Referenzdruck und « = (¢, — ¢,)/c, und ¢, bzw. ¢,
die spezifische Warmekapazitat bei konstanten Volumen bzw. konstantem Druck sind. Die
dem System mit der Masse m zugefiihrte oder im System freigesetzte Leistung bewirkt eine

" : e
Anderung der potentiellen Temperatur %=.
d© oo
Cpmg = Ccpm (875@ + vy, - Vh@ +w 8z@> = (Q’/‘ad"f‘@phase"f‘@chem"’@mm) [W] , (234)

Die totale Ableitung der potentiellen Temperatur d©/dt kann im eulerschen System in die

Anderung der potentiellen Temperatur an einem festen Ort 90 /0, horizontale ﬁ?h(% und
vertikale wdO/dz Advektion zerlegt werden. Hierbei ist v, der Horizontalwind und w der
Vertikalwind. Die Terme auf der rechten Seite von Gleichung beschreiben die einzel-
nen Beitrage der dem System zugefithrten oder im System freigesetzte Leistung: (),.q ist
die dem System zugefiihrte Leistung durch Strahlung, Qphase Und Qepem, die in dem System
freiwerdende Leistung durch Phasenumwandlungen und chemische Reaktionen und @,,;, ist
die dem System durch turbulenten Transport {iber die Systemgrenzen zugefiihrte Warme-
leistung. Jeder dieser Terme kann auch negativ sein, was bedeutet, dass das System innere
Energie abgibt.

In dieser Arbeit wird insbesondere der Beitrag durch Strahlung @),.q betrachtet. Wird Q.4
auf ein Volumen V bezogen, so ist dies die Volumenabsorptionsrate ¢,..q. Sie kann nach
Gleichung mithilfe der Divergenz des Nettoflussvektors F berechnet werden (Mayer und

Madronich|, 2004). Bei horizontaler Homogenitét vereinfacht sich die Divergenz zur Bilanz
der Bestrahlungsstéirke am Ober- und Unterrand des betrachteten Volumens, siehe Gleichung

(2.9).
[W] | (2.35)

m3

— — AF AF
qmd—de/V——V'Fz—( 1 i)

Az Az
Mithilfe der Strahlungstransfergleichung kann die Volumenabsorptionsrate g..q auch iiber
den aktinischen Fluss ausgedriickt werden, (Mayer und Madronich, 2004)), siche Anhang

Wird dieser Zusammenhang auch auf den thermischen Spektralbereich erweitert, muss auch
die emittierte Leistung innerhalb des Volumens beriicksichtigt werden. Es gilt

Qrad = 6abs(F0 - B(T)) . (236)

Gleichung (2.36) wird in Abschnitt verwendet, um eine genaue und numerisch stabile
Methode zur Berechnung der Erwarmungsrate zu entwickeln.

In Anhang[9.2) wird abgeleitet, dass die Volumenabsorptionsrate fiir einen Zenitwinkel § = 0°
und eine exponentiell abnehmende Absorberkonzentration in einer optischen Tiefe von 7/u =
1 maximal ist. Dieser Zusammenhang wird zur Interpretation spektraler Erwarmungsraten,
siche Abschnitt und zur Ableitung eines zeitlich effektiv gemittelten Sonnenzenitwin-
kels, siehe Abschnitt [3.2.2], verwendet.

Die Anderung der potentiellen Temperatur d© /dt, die sich aufgrund der Volumenabsorpti-
onsrate ¢,qq ergibt, wenn keine weiteren Energiequellen ¢ vorhanden sind, wird als Erwarmungs-

rate H bezeichnet.
1 1 (dFy, dF K
= —(rga N —— (—T — —l> {—} : (2.37)
rad  Cpp cpp \ dz dz s

do
H=—
dt
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Die SI (System International)-Einheiten der Erwérmungsrate sind K/s, jedoch ist es {iblich,
die Erwarmungsrate in K/d anzugeben.

2.2 Die globale, meridionale Zirkulation

Im diesem Abschnitt wird die mittleren, meridionalen Zirkulation mit Fokus auf Brewer-
Dobson-Zirkulation beschrieben. Anschlieend wird der Zusammenhang zwischen der Erwér-
mungsrate durch Strahlung und der Brewer-Dobson-Zirkulation erldutert, der die Untersu-
chung der Netto-Erwéarmungsrate in der TTL motiviert und somit den Bezug der vorliegende
Arbeit zu dem iibergeordneten wissenschaftlichen Rahmen herstellt.

Im rotierenden Erdsystem wird der Wind héufig in einen zonal gemittelten Anteil und ei-
ne Abweichung durch atmosphérische Wellen aufgeteilt. Die zeitlich gemittelte, meridionale
und vertikale Windkomponente beschreiben die mittlere meridionale Zirkulation. Sie ist in
Abbildung dargestellt. In der Troposphére ist die Zirkulation in drei Zellen unterteilt:
die Hadley-, die Ferrel und die Polarzelle. Abbildung zeigt schematisch, dass der Auf-
stieg der Hadley-Zirkulation in der Nihe des Aquator stattfindet und leicht zur Sommerhe-
misphére ausgelenkt ist. Nach dem Aufstieg bis in die oberen tropische Troposphére wird
die Luft vor allem zur Winterhemisphére gelenkt und sinkt vorrangig in den Subtropen der
Winterhemisphére ab. Ein Teil der aufsteigenden Luft steigt jedoch noch weiter in die tro-
pische Stratosphére auf (Dobson et al., [1946; Brewer, |1949) und wird anschlieBend mit der
Brewer-Dobson-Zirkulation weitertransportiert. Aufgrund des kontinuierlichen Transports
von troposphérischen Luftmassen in die Stratosphére ist der Ubergang wesentlich kontinu-
ierlicher als in den Extratropen. Daher wird diese Region als tropische Tropopausenschicht
oder kurz TTL (tropical tropopause layer) bezeichnet, um sie begrifflich von der extratro-
pischen Tropopause zu unterscheiden. In der Stratosphére stromt die Luft auf der Winter-
hemisphére polwérts. Zwischen der tropischen Stratosphére, der sogenannten surf zone und
dem Polarwirbel befindet sich jeweils eine Transportbarriere, die einen schnellen Austausch
von Luftmassen verhindern, siche Abbildung[2.4] Nach durchschnittlich zwei bis fiinf Jahren
erreicht die Luft die mittleren Breiten oder die Polarregion und sinkt dort wieder in die
Troposphére ab (Austin et al.,|2007)). Die Brewer-Dobson-Zirkulation ist von entscheidender
Bedeutung fiir den Transport von Spurengasen und atmosphérischen Bestandteilen in der
Stratosphére. Die polwérts gerichtete Bewegung erfordert eine Drehimpulsdnderung. Der
entsprechend notwendige Drehmoment wird durch brechende atmosphérischen Wellen an
die Luft tibertragen (Edmon et al.| |1980; Haynes et al., [1991)). Je nach Hohe und geographi-
scher Breite sind verschiedene Wellen fiir die Drehimpulserhaltung verantwortlich. Barokline
Wellen brechen im Bereich der Tropopause und der unteren Stratosphére, in der hoheren
Stratosphére Rossby-Wellen und in der Mesosphére Schwerewellen.

Im Folgenden wird der Zusammenhang zwischen der Brewer-Dobson-Zirkulation und der
Netto-Erwarmungsrate beschrieben. Dabei wird nur sehr knapp auf die Herleitung der trans-
formierten Eulerschen Gleichungen eingegangen. Eine ausfiihrlichere Herleitung der Glei-
chungen kann in Anhang nachgelesen werden. Ausgehend von den Bewegungsgleichun-
gen, der Massen- und Energieerhaltung kann ein Gleichungssystem abgeleitet werden, mit-
hilfe dessen die mittlere meridionale Zirkulation prognostizieren werden kann. Dazu wird
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Abbildung 2.4: Darstellung der mittleren, meridionalen Zirkulation (Vallis, [2006)). Die Stromung
der residualen Zirkulation wird durch Pfeile schematisch dargestellt. In der tropischen Troposphére
dominiert die Zirkulation der Hadleyzelle, die insbesondere auf der Winterhemisphére stark aus-
geprigt ist. In der Stratosphiire steigt Luft in der TTL und der unteren Stratosphire auf und
wird in der Winterhemisphére mit der Brewer-Dobson-Zirkulation polwérts transportiert. In der
Mesosphére erstreckt sich die Zirkulation von Pol zu Pol. Die grau unterlegten Bereiche kennzeich-
nen Regionen, in denen atmosphérische Wellen brechen und durch Drehmomentiibertragung die
Brewer-Dobson- und die mesosphérische Zirkulation antreiben. Im Bereich der oberen Troposphére
und der unteren Stratosphére sind dies barokline Wellen, in der Stratosphére Rossbywellen und in
der Mesosphire Gravitationswellen.

eine Aufspaltung der physikalischen Gréfen in ein zonales Mittel und eine Abweichung vor-
genommen und die residualen Windgeschwindigkeiten v* und w* eingefiihrt, siche Anhang
Nach einer léingeren Rechnung folgen die vereinfachten transformierten Fulerschen Glei-
chungen:

o — ot — Y LTee (2.38)
p e cos()
PR (2.39)
Te
0,8, —h ' ROe /" =0 (2.40)
Op(v™cos(y)) | O:(pw) _ (2.41)
re cos() p

wobei f der Coriolisparameter, ?”Ep der vereinfachte Eliasen-Palm-Flussvektor, p die Luft-
dichte, ¢ der Erdradius, ¢ die geographische Breite, ®, das Geopotential, h die Skalenhthe
der Atmosphire, R = ¢, — ¢, die Gaskonstante der Luft, x = (¢, — ¢,)/c, und ¢, bzw. ¢, die
spezifische Wiarmekapazitdten bei konstanten Volumen bzw. konstantem Druck sind.
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Anhand dieser Gleichungen kann das downward-control-Prinzip vereinfacht beschrieben wer-
den (Haynes et al., [1991). Die Auswirkungen der durch atmosphérische Wellen verursachten
Impuls- und Wérmeflusses werden in Gleichung (12.38)) durch die Divergenz des Eliasen-Palm-

Flussvektor ?ﬁ gp ausgedriickt. Wird hierdurch eine Impulsiibertragung erzeugt, so dndert
sich die zonale Windkomponete.” Das geostrophische Gleichgewicht des zonalen Windes, sie-
he Gleichung [2.39] wird gestort und die Luft wird polwérts beschleunigt. Entsprechend der
Massenerhaltung gibt es vertikale Ausgleichstromungen. In den Tropen wird die Luft
durch die TTL in die untere Stratosphére gezogen. In den polaren Regionen sinkt die Luft
entsprechend ab. Die vertikale Bewegung erzeugt einen adiabatischen Wirmefluss w* 0,0,
der teilweise durch die diabatische Erwirmung ausgeglichen wird und eine Anderung der
potentiellen Temperatur verursacht, siche Gleichung . Diese Gleichung ist im Zusam-
menhang mit der vorliegenden Arbeit von allen Gleichungen der TEM am wichtigsten, da sie
die Beziehung zwischen dem residualen Vertikalwind w* und der mittleren Erwirmungsrate
@ beschreibt.

Nach dem downward-control-Prinzip liegt die Ursache der Bewegung in der TTL folglich
in der extratropischen Stratosphére. Der Antrieb des Aufsteigens in die tropische Strato-
sphére durch brechende atmosphérische Wellen wird daher in der englischsprachigen Lite-
ratur auch extratropical suction pump genannt. Des Weiteren erklart das downward-control
-Prinzip, warum die Brewer-Dobson-Zirkulation wesentlich stérker in der Winterhemisphére
ausgebildet ist. Die atmosphérischen Wellen breiten sich vorrangig in die Stratosphére der
Winterhemisphére aus, da dort Westwind vorherrscht ist. Die in der Stratosphére der Som-
merhemisphére vorherrschenden Ostwinde hingegen verhindern eine Ausbreitung der tro-
posphérischen Wellen, und somit kommt die Brewer-Dobson-Zirkulation dort nahezu zum
Erliegen. Aufgrund der unterschiedlichen Land-See-Verteilung ist die Wellenanregung auf
der Nordhemisphére stédrker als in der Siidhemisphére. Folglich sind die Brewer-Dobson-
Zirkulation und der TST im Nordwinter, insbesondere von Januar bis April (Fueglistaler
et al., [2004), besonders stark ausgepréigt. Dieser Zusammenhang ist von grundlegender Be-
deutung fiir die Interpretation der zeitlichen Variation der Erwérmungsrate, die in Abschnitt
(.23 dieser Arbeit untersucht wird.

Weiterhin entscheidend fiir das Versténdnis der vorliegenden Arbeit ist, dass die Erwarmungs-
rate zur Diagnose der mittleren vertikalen Bewegung verwendet werden kann. Erstmals wurde
dies durch Murgatroyd und Singleton| (1961)) durchgefiihrt. Ausgehend von der Massen- und

Energieerhaltung (9.17) und (9.25), siehe Anhang[0.3] leiten sie unter Vernachlissigung der
turbulenten Wiarmefliisse die sogenannte diabatische Zirkulation v; und wy ab:

Op(Vacos(p)) | O:(pWa)

=0 2.43

raene) 249

9,0 + “df*"@ +W0.6 =Q. (2.44)
S

Murgatroyd und Singleton| (1961) weisen in ihrer Veroffentlichung darauf hin, dass das Glei-
chungssystem und nicht den Erhalt des Drehimpulses der meridional transpor-
tierten Luftmasse beschreiben kann. Daher ist der Ansatz der diabatischen Zirkulation nur
anwendbar, um die meridionale Zirkulation zu diagnostizieren. Er ist jedoch nicht geeignet,

"Der in der Winterhemisphére vorherrschende Westwind wird abgebremst.
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um deren vollstdndigen Ausbildung zu erkléren. |Andrews et al.| (1987) stellen fest, dass die
diabatische Zirkulation eine sehr gute Approximation der residualen Zirkulation ist. Auch
nach heutigem Wissenstand stimmen die diabatische und die residuale Zirkulation mit grofier
Genauigkeit iiberein (Tegtmeier, [2007)).

In dieser Arbeit wird nur ein sehr vereinfachter Zusammenhang zwischen Vertikalgeschwin-
digkeit und der Erwirmungsrate durch Strahlung verwendet, in erster Linie um anschaulich
eine Briicke zu der iibergeordneten Thematik des TST zu schlagen. Wird Gleichung
zeitlich {iber ein Jahr gemittelt, so ist die zeitliche Anderung der potentiellen Temperatur
gegeniiber den anderen Termen vernachléssigbar. Es ergibt sich:

Wraa 0,0 = Q, (2.45)

wobei w,qq in dieser Arbeit als strahlungsausgleichender Wind bezeichnet wird.® Die Nut-
zung der Erwdrmungsraten zur Simulation der Dynamik ist nach dem heutigen Stand der
Wissenschaft auf wesentlich genauere Weise moglich. In Modellen mit isentropen Koordi-
natensystem kann die gesamte diabatische Erwarmungsrate direkt als vertikale Geschwin-
digkeit verwendet werden. Insbesondere bei Trajektorienrechnungen zur Untersuchung des
TST ist dies vorteilhaft (Chipperfield, 2006; [Kriiger et al. 2008). Die genaue Anwendung
der Erwarmungsrate in der Simulation des TST geht jedoch iiber den Rahmen dieser Ar-
beit hinaus und wird daher im Abschnitt des Ausblicks als weiterfithrende Forschung
aufgefiihrt.

2.3 Die tropische Tropopausenregion

Die TTL (tropical tropopause layer) ist der Ubergangsbereich zwischen der tropischen Tro-
posphéire und Stratosphéire und das Quellgebiet der Brewer-Dobson-Zirkulation (Holton
et al., [1995). Sie ist definiert als die Region, in der sowohl troposphérische als auch strato-
sphérische Einfliisse erkennbar sind. Da im Mittel eine Aufwértsbewegung stattfindet, sind
die Ubergénge zwischen Troposphére und Stratosphire in den Tropen wesentlich kontinuierli-
cher als in den Extratropen, wo eine ausgepréigte Inversion einen vertikalen Massenaustausch
iiberwiegend unterbindet (Birner et al., [2002). Deshalb hat die klassische Definition einer
scharfen Tropopause durch den Temperaturgradienten in den Tropen keine physikalische
Bedeutung wie in den Extratropen (Highwood und Hoskins, [1998). In den letzten zehn Jah-
ren wurde daher das Konzept der TTL entwickelt und zunehmend konkretisiert (Gettelman
und de Forster, 2002; Gettelman und Birner, 2007; Fueglistaler et al., 2009a)). Im gleichen
Zeitraum gab es einen enormen Fortschritt bei den Moglichkeiten die TTL zu beobachten
(Thompson et al., 2004; Karstens et al.,|1994; Lamquin et al., 2009) und zu simulieren (Sim-
mons et al.| [1999; Bonazzola und Haynes, 2004; Fueglistaler et al., 2004; |Gettelman et al.,
2004; |Cortil, 2005; |Corti et al., [2006; (Gettelman und Birner, 2007; |Gettelman et al., 2009;
Fueglistaler et al., [2009b)).

8Der Autor dieser Arbeit ist sich an dieser Stelle bewusst, dass bei der Herleitung des strahlungsausglei-
chenden Windes zahlreiche Terme vernachlissigt wurden und dieser daher nur eine starke Vereinfachung der
Realitét ist.
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In diesem Abschnitt werden die Eigenschaften der TTL nach dem heutigen Stand der Wis-
senschaft zusammengefasst. Zuerst werden die mittleren Profile der Temperatur, des Wasser-
dampfs, des Wolkenwassers, des partiellen Bedeckungsgrads und des Ozons in den Tropen
beschrieben.? Dabei werden jeweils die Prozesse diskutiert, die die mittleren Profile be-
einflussen, wie die Phaseniibergéinge von Wasser sowie der Chapmanmechanismus, der die
Ozonkonzentration bestimmt. Im letzten Abschnitt werden die vertikalen Transportprozesse
in den Tropen zusammengefasst. Dabei wird speziell auf die Bedeutung der Erwérmungsrate
durch Strahlung fiir den Transport durch die TTL eingegangen.

2.3.1 Das mittlere Temperaturprofil in den Tropen

Abbildung zeigt das klimatologische, jéahrlich gemittelte Temperaturprofil {iber Java
(Fueglistaler et al., 2009b). Die Temperatur féllt von 300 K an der Erdoberfliche bis auf ca.
190K in eine Hohe von 16.5km (p = 100 hPa bzw. eine potentielle Temperatur © = 370 K)
ab. Das Level, in dem die Temperatur minimal ist, wird Kaltpunkttropopause genannt. Auf
der rechten Seite von Abbildung ist der mittlere tropische Temperaturgradient darge-
stellt. In der Grenzschicht ist er etwas kleiner als in der freien Atmosphére oberhalb von
800 hPa (ca. 2.1km), die Schichtung ist somit etwas instabiler. Oberhalb von 800 hPa ist er
dem feuchtadiabatischen Temperaturgradienten sehr dhnlich. Der tropische Temperaturgra-
dient sinkt von -5.2 K/km in 800 hPa auf -8.5 K/km in 200 hPa (ca. 12.5km) ab. Das Level,
in dem der Temperaturgradient minimal ist, das LMR (lapse rate minimum), kennzeichnet
das Level des maximalen konvektiven Ausflusses. Denn oberhalb des LRM wird die Schich-
tung mit zunehmender Hohe stabiler und das Auftreten von Konvektion nimmt graduell
mit der Hohe ab. Dies ist ein erstes Anzeichen des stratosphérischen Einflusses. Oberhalb
der Kaltpunkttropopause in 100 hPa ist der Temperaturgradient positiv. In der oberen TTL
steigt die Temperatur mit zunehmender Héhe im Mittel an.

In Abbildung werden jeweils iiber eine Jahreszeit gemittelte tropische Temperaturpro-
file mit verschiedenen theoretischen Temperaturprofilen verglichen. Dargestellt werden ein
konstantes Temperaturprofil, ein Temperaturprofil mit konstantem Temperaturgradienten
und ein trockenadiabatisches Temperaturprofil. Zusétzlich ist auch die Strahlungsgleichge-
wichtstemperatur eingezeichnet, bei der die Absorption von solarer und thermischer Strah-
lung durch die Emission ausgeglichen wird, so dass die Erwérmungsrate durch Strahlung
gleich Null ist. Die Strahlungsgleichgewichtstemperatur ist am Erdboden im Mittel gleich
der Umgebungstemperatur, fallt mit zunehmender Hohe in der Troposphére rasch auf 220 K
in 2km und bis auf 200K in 11km ab. Sie liegt somit wesentlich unter der Lufttempera-
tur. Die Erwédrmungsrate durch Strahlung ist in der Troposphére negativ. Oberhalb von
15km (125 hPa bzw. 360 K potentielle Temperatur) ist die Strahlungsgleichgewichtstempe-
ratur hoher als die Temperatur der Atmosphére. Die Erwdrmungsrate durch Strahlung ist
positiv. Das Level, in dem die Erwadrmungsrate das Vorzeichen wechselt, wird level of zero
net radiative heating genannt und im Folgenden mit LZH abgekiirzt.

Die Profile des ECMWEF-Datensatzes in Abbildung zeigen, dass sich das Temperaturpro-
fil im Jahresgang unterhalb von 15 km nur um einige Zehntel Kelvin &ndert. Der Jahresgang

9Meist werden dabei aktuelle Beobachtungen verwendet, da bei diesen einige Details vorhanden sind, die
teilweise von Modellen nicht wiedergegeben werden.
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Abbildung 2.5: Das klimatologische, jahrlich gemittelte mittlere Temperaturprofil iiber Java nach
Radiosondendaten (links) und der daraus abgeleitete Temperaturgradient (rechts). Im rechten Dia-
gram ist zusétzlich der feuchtadiabatische Temperaturgradient (gestrichelt) eingezeichnet
taler et al. [2009b).
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Abbildung 2.6: Die Abbildung zeigt verschiedene Temperaturprofile: Vier Temperaturprofile (je-
weils ein Mittel iiber drei Monate und von 15° S bis 15° N) nach den operationellen Daten des
ECMWEF-Modells, die schwarzen Linien zeigen einige theoretische Temperaturprofile: die Feuchta-
diabate (0, = 332 K) (durchgezogene Linie), die Strahlungsgleichgewichtstemperatur (gepunk-
tet), die Trockenadiabate (strichpunktiert) und eine Isotherme (gestrichelt) (nach |Gettelman und
de Forster| 2002 modifiziert). Zum Vergleich ist das Standard-Temperaturprofil der Tropen nach
Anderson et al.| (1986)) eingezeichnet.
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der Temperatur im Bereich der Kaltpunkttropopause ist hingegen stark ausgepréigt. Hier
schwankt die Temperatur im Laufe eines Jahres um ca. 8 K (Fueglistaler et al., [2009b).
Abbildung zeigt, wie verschiedene Modelle den Jahresgang der Kaltpunkttropopausen-
Temperatur simulieren. Die Unterschiede von bis zu 12 K zwischen den verschiedenen Mo-
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Abbildung 2.7: Der Jahresgang der Temperatur an der Kaltpunkttropopause, gemittelt von 15° S
bis 15° N und iiber den Zeitraum von 1979 bis 2001. Die durchgezogene rote Linie zeigt ERA-
40, die gestrichelte, rote Linie den NCEP-Datensatz. Die grau schattierte Fliche zeigt 4+ zwei
Standardabweichungen des ERA-40 Datensatzes (Gettelman et al., 2009)).

dellen zeigt, dass die Kaltpunkttropopause ein schwierig zu simulierender Bereich ist. Der
Reanalysedatensatz ERA-40 und der Datensatz des NCEP (National Centers for Environ-
mental Prediction) weichen um 1.5 K voneinander ab. Jedoch zeigen alle Modelle qualitativ
den gleichen Jahresgang, wobei die kéltesten Temperaturen an der Kaltpunkttropopause
zwischen Dezember und Mérz, die wirmsten zwischen Juli und September auftreten. Die
Temperatur an der Kaltpunkttropopause hat einen starken Einfluss auf den Transport von
Wasserdampf in die Stratosphére, siche Abschnitt Interannuale Schwankungen der
Temperatur in der TTL sind ein aktuelles Forschungsthema (Randel et al., 2000; Zhou et al.,
2001; |Gettelman et al., 2001} Bonazzola und Haynes| |2004; Zhou et al., 2004} Fueglistaler
und Haynes| |2005; Gettelman et al., 2009). ENSO, QBO, Vulkanausbriiche und Kelvinwel-
len beeinflussen die Kaltpunkttropopausentemperatur Topr. Jahresgang, ENSO, QBO und
Vulkanausbriiche erkliaren zusammen 80 % der Variabilitat des Wasserdampfes in der TTL
(Geller et all 2001). Die kiltesten Temperaturen an der Kaltpunkttropopause treten bei
ostlicher QBO-Phase und La Nina Ereignissen auf. Wihrend eines El Nino, bei westlichen
QBO-Phase und nach Vulkanausbriichen ist die TTL hingegen warmer (Kriiger et al., [2008).
Im Nordsommer ist die Kaltpunkttropopause durch den Einfluss des Monsun iiber Asien
deutlich warmer. Weiterhin haben Kelvinwellen einen temporéren Einfluss ,
2008). Werden die geographischen Strukturen der Kaltpunktropopause betrachtet, so ist
diese iiber dem westlichen Pazifik am kéltesten.
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2.3.2 Wasserdampfprofil und Bewo6lkung in den Tropen

Im Folgenden werden die temperaturabhéngige Phasenwechsel von Wasser beschrieben und
im Anschluss das mittlere, tropische Profil der Wasserdampfkonzentration, des Bedeckungs-
grades und des Wolkenwassergehalts.

Wasser existiert in drei Phasen in der Atmosphére, als Wasserdampf, Fliissigwasser und
Eis. Entscheidend fiir die Phaseniiberginge ist der Sattigungsdampfdruck ez (7), dessen
Abhéngigkeit von der Temperatur durch die Clausius-Clapeyron-Gleichung beschreiben wird:

des(T) _ L, ~ Lyes 7 (246)

dT T(vy —vy)  R,T?
wobei L, die spezifische Verdunstungswarme, R, die spezifische Gaskonstante fiir Wasser,
vy, und vy die spezifischen Volumina von Wasserdampf und Fliissigwasser sind. Durch In-
tegration von Gleichung ergibt sich der Zusammenhang zwischen dem Séttigungs-
dampfdruck e; und der Temperatur 7. Wird die Temperaturabhéngigkeit der spezifischen

Verdunstungswarme L, vernachlissigt, folgt aus diesem Zusammenhang die Magnus-Formel:

es(T) = e(Th) exp < ][%’w (Tio - %)) . (2.47)

Genauere Formeln fiir den Sattigungsdampfdruck werden zum Beispiel in Flatau et al.| (1992)
gegeben. Der Sattigungsdampfdruck beziiglich Eis ist geringer als der beziiglich Wasser und
wird analog hergeleitet (Murphy und Koop, 2005). Die relative Feuchte rh ist definiert als
Verhéltnis von Partialdruck des Wasserdampfs e zum Sattigungsdampfdruck e;.

e
es(T)
Ist die relative Feuchte rh > 1, kann Wasserdampf bei ausreichend vorhandenen Kondensa-

tionskernen kondensieren. Zur Bildung von Eiskristallen bei Temperaturen unter Null Grad
sind besondere Kristallisationskerne notwendig.

rh(T) = (2.48)

Der Prozess der konvektiven Wolkenbildung lésst sich wie folgt beschreiben. Durch vertikales
Aufsteigen kiihlt eine Luftmasse (abgesehen von turbulenter Einmischung) adiabatisch ab.
Durch die Abkiihlung sinkt auch der Sattigungsdampfdruck und somit steigt die relative
Feuchte. Das Level, in dem die relative Feuchte den Wert rh = 1 erreicht, wird Kumulus-
Kondensationsniveau genannt. Oberhalb dieses Levels kondensieren Wassertropfchen!®. Die
durch die Phasenumwandlung freiwerdende latente Energie wird dem Luftpaket zugefiihrt, es
dndert seine Temperatur beim weiteren Aufstieg (abgesehen von turbulenter Einmischung)
feuchtadiabatisch. Sinkt die Temperatur unter 0° C, so kann es zur Gefrieren der Wasser-
tropfchen kommen. Wassertropfchen und Eiskristalle sedimentieren in Abhéngigkeit ihrer
Grofle und dem Aufwind. Bei ausreichender Groflie kommt es zu Niederschlag und Wasser
wird effektiv aus dem aufsteigenden Luftvolumen entfernt.

Der Massentransport in den konvektiven Aufwindbereichen wird durch grofiflichiges Absin-
ken in den umgebenden Zonen ausgeglichen. Die mittleren Profile der atmosphérischen Ei-
genschaften, insbesondere der Temperatur und der Wasserdampfkonzentration, ergeben sich

0wobei dies Kondensationskerne voraussetzt, die fiir Wassertropfen stets in ausreichendem Maf vorhanden
sind
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aus dem Mittel der konvektiven und nicht-konvektiven Zonen. Abbildung [2.8| zeigt das Pro-
fil der Wasserdampfkonzentration und der relativen Feuchte in den Tropen nach Satelliten-
und insitu-Messungen. Das Volumenmischungsverhéltnis von Wasserdampf in den Tropen
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Abbildung 2.8: a) Jahresmittel des tropischen Wasserdampfprofils nach HALOE (Halogen Occulta-
tion Ezperiment), MLS (Microwave Limb Sounder) von 20° S bis 20° N und insitu-Messungen eines
Lyman-Alpha-Hygrometers aus Harvard. Die horizontalen Balken zeigen die Standardabweichung
der Lyman-Alpha-Messungen. b) Profile der relativen Feuchte beziiglich Eis, gemessen von einem
Lyman-Alpha-Hygrometer bei verschiedenen Messkampagnen zwischen 20° S bis 20° N. Die 10%,
50% und 90% Perzentiele sind als Linien dargestellt, die horizontalen Balken geben die Standard-
abweichung an (Fueglistaler et al., |2009b).

ist in Bodenn#he 2% bis 3% bzw. 20000 ymol/mol bis 30000 pmol/mol. Die Konzentra-
tion des Wasserdampfs fillt rasch mit zunehmender Hohe um vier Gréflenordnungen ab
und hat ein Minimum in der Hohe der Kaltpunkttropopause, wo sie noch 2 gmol/mol bis
4 pmol /mol betriagt. Durch die Einmischung &lterer stratosphérischer Luft, die aufgrund von
Methanoxidation eine erhchte Wasserdampfkonzentration aufweist, steigt die Wasserdampf-
konzentration oberhalb der Kaltpunkttropopause wieder an.!'* Aus dem Temperaturprofil

1Die niedrige Wasserdampfkonzentration in der Stratosphire zeigt, dass die Dehydrierung wihrend des
Aufstiegs von Luftmassen in die Stratosphéire sehr effektiv und bei sehr niedrigen Temperaturen statt-
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und der Wasserdampfkonzentration ergibt sich das Profil der relativen Feuchte. Die relative
Feuchte liegt in der Grenzschicht bei ca. 60 %. Sie fillt oberhalb der Grenzschicht ab und hat
ein Minimum in 7km bis 8 km von ca. 40 %, oberhalb steigt die relative Feuchte wieder an
und hat ein weiteres Maximum an der Kaltpunkttropopause von ca. 85 % bis 90 % beziiglich
Eis. Oberhalb der Kaltpunkttropopause féllt die relative Feuchte aufgrund der ansteigenden
Temperatur rasch ab.'?

Das mittlere, tropische Profil des Wolkenwassergehalts und des Bedeckungsgrads wird in Ab-
bildung gezeigt. Der Wolkenwassergehalt hat drei relative Maxima in 1.5 km, 5.5 km und
9.5km. Sie befinden sich dort, wo der Temperaturgradient im Vergleich zur Umgebung ten-
denziell stabil ist, vergleiche mit Abbildung [2.5] Bis 750 hPa steigt der Temperaturgradient
an, die Schichtung wird zunehmend stabiler. Die entsprechende Grenzschichtbewdlkung be-
findet sich in 1km bis 2 km und hat einen maximalen Fliissigwassergehalt von 0.025 g/kg und
einen maximalen Bedeckungsgrad von 11%. Durchbricht die Konvektion die Grenzschicht,
kann sie aufgrund des nahezu feuchtadiabatischen Temperaturgradienten schnell aufsteigen,
der Bedeckungsgrad ist daher zwischen 2km und 5km gering. Oberhalb von 4.5 km treten
die Eiswolken auf. In 5km bis 6km (bzw. 560 bis 490 hPa) tauen von oben sedimentieren-
de Eiskristalle, sie wird daher auch Schmelzschicht genannt. Die Schichtung ist in diesem
Bereich geringfiigig stabiler als die feuchtadiabatische Schichtung, siche Abbildung von
500 hPa bis 400 hPa, was zu einem weiteren, schwach ausgepréigten Maximum des Wolken-
wassergehalts und des Bedeckungsgrads fiithrt. Ab 9.5 km bzw. 300 hPa weicht der Tempera-
turgradient zunehmend von dem feuchtadiabatischen Gradienten ab. Die Wahrscheinlichkeit,
dass Konvektion auftritt, nimmt mit zunehmender Héhe im Verlauf von einigen km ab. Der
konvektive Ausfluss verursacht ein drittes Maximum des Wolkeneiswassergehalts in 10 km.
Oberhalb von 10 km nimmt der Bedeckungsgrad weiter zu, der Wolkeneiswassergehalt hinge-
gen ab. Das dritte Maximum des Bedeckungsgrades mit 12.5 % befindet sich in 14 km Hohe.
Der Hohenbereich von 10 km bis 14 km wird im folgenden Region des konvektiven Ausflusses
genannt. 13

Die Luft, die mit der Konvektion in die konvektive Ausflussregion transportiert wird, sinkt
zum grofiten Teil wieder in die Troposphére ab. Ein geringerer Anteil wird auf den oberen
Pfaden der Hadley-Zirkulation in die Subtropen transportiert und dringt dabei teilweise in
die unterste Stratosphiire ein.!* Wiederum ein geringerer Anteil durchdringt die Inversion

finden muss. Historisch gesehen ist dies der erste Hinweis gewesen, dass ein Grofiteil des Troposphéren-
Stratosphéren-Transports in dem Bereich der TTL stattfindet, da nur hier ausreichend niedrige Temperatu-
ren vorhanden sind, um die sehr niedrige Wasserdampfkonzentration in der Stratosphére zu erkliren (Dobson
et al., |1946).

“Neben dem allgemeinen Profil der Wasserdampfkonzentration und der relativen Feuchte zeigt die Abbil-
dung noch die Vergleichbarkeit verschiedener Messverfahren. Die mit einem Lyman-Alpha-Hygrometer
(Harvard) und dem MLS (Microwave Limb Sounders) gemessenen Wasserdampfprofile stimmen im Bereich
der Kaltpunkttropopause und unterhalb innerhalb einer Standardabweichung miteinander iiberein. Oberhalb
der Kaltpunkttropopause zeigen die MLS-Messungen niedrigere Werte. Die aus HALOE (Halogen Occultati-
on Experiment) abgeleitete Wasserdampfkonzentration ist in allen Hohenbereichen deutlich niedriger als die
der beiden anderen Messungen.

13Dieser Bereich kiihlt aufgrund der Nithe zum LZH nur langsam ab, daher ist die mittlere Verweilzeit der
Luftmassen und somit auch von insbesondere kleinen Eiskristallen in dieser Hohenregion besonders hoch,
vergleich mit Abbildung

Die unterste Stratosphére ist der Teil der extratropischen Stratosphire, dessen potentielle Temperatur
nicht grofler als die der tropischen Troposphére ist. Folglich kann ein Transport aus der tropischen Tro-
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Abbildung 2.9: Das mittlere Profil des Wolkeneis- und Wolkenfliissigwassergehalts sowie des Be-
deckungsgrades im Bereich der Tropen von 20° S bis 20° N nach den Daten des operationellen
ECMWEF-Archivs.

der TTL und dringt in die obere Stratosphére ein.

Fiir den Transport von Wasserdampf in die obere Stratosphére ist der genaue Prozess des
Aufstiegs von Bedeutung. Hierbei gibt es zwei Prozesse, die beide die Wasserdampfkonzentra-
tion beeinflussen: die Konvektion und der strahlungsgetriebene Aufstieg. Die hochreichende,
tropische Konvektion erstreckt sich meist bis in Hohen von 10km bis 14 km, in seltenen
Fallen bis 19 km. Dabei werden Bestandteile der bodennahen Atmosphére innerhalb weniger
Stunden in diese Hohenschicht transportiert (Folkins et al., 2000). Reicht die Konvektion ei-
nige Kilometer iiber das Level neutralen Auftriebs hinaus, kénnen Temperaturen auftreten,
die vergleichbar mit der Temperatur der Kaltpunkttropopause sind oder gar unter dieser
liegen (Danielsen 1982} 1993; Sherwood und Dessler;, 2000, |2001; |Robinson und Sherwood,
2006). Die sich bildenden Eiskristalle werden mit dem konvektiven Aufwind transportiert,
wobei der Kristallisationsprozess meist nicht ausreichend schnell ist, um den raschen Abfall
des Sattigungsdampfdrucks auszugleichen. Es werden daher hohe Ubersittigungen von 120%
bis 160% (Jensen et al., 2001} |Jensen und Pfister, 2004) beobachtet. Die absolute Feuchte ist
jedoch aufgrund der niedrigen Temperatur sehr gering. Vermischt sich die aufsteigende Luft
turbulent mit der Umgebung, so ist die potentielle Temperatur der durchmischten Luftmas-
se hoher als im undurchmischten Zustand. Sie sinkt in diesem Fall nicht bis auf das Level
des neutralen Aufstiegs ab, sondern verbleibt in der TTL. Die Sedimentation der Eiskristalle
hat entscheidenden Einfluss auf die eingetragene Menge an Wasser. Findet die Sedimentation
schneller statt als die Erwarmung der eingetragenen Luftmasse, so kann eine sehr trockene
Luftmasse in der Néhe der konvektiven Systeme zuriickbleiben. Sublimieren die Eiskristalle

posphiire in die unterste Stratosphiire ohne Anderung der potentiellen Temperatur stattfinden.
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jedoch, bevor die Sedimentation stattfindet, kann sehr effektiv Wasser in die Stratosphére
eingetragen werden. Des Weiteren gibt es einen zweiten Mechanismus, der stetig Luftmassen
langsam und grofiflichig in die Stratosphére transportiert. Ist die Erwdrmungsrate durch
Strahlung positiv, so steigt die Luftmasse innerhalb von 10 Tagen bis 30 Tagen durch stabil
geschichteten TTL in die Stratosphére auf. Der Aufstieg findet so langsam statt, dass die
entstehenden Eiskristalle ausreichend Zeit haben zu sedimentieren. Die Wasserdampfkonzen-
tration der in die Stratosphére eingetragenen Luftmasse héngt folglich in erster Linie von der
Temperatur bei der Kaltpunkttropopause T¢pr ab. Dieser Prozess der Dehydration wird als
Trockenfrieren oder als Kéltefalle (cold trap) bezeichnet (Gettelman et al., 2002a; Fueglista-
ler et all 2004). Dass die Kaltefalle den Eintrag von Wasserdampf bzw. wasserdampfarmer
Luft in die Stratosphére im starken MafB steuert, zeigt sich dadurch, dass die Anderung der
Wasserdampfkonzentration sehr eng dem saisonalen Verlauf der Kaltpunkttropopausentem-
peratur folgt, hingegen scheint der Mechanismus der iiberschiefenden Konvektion nur bei
einzelnen Ereignissen bestimmend fiir die Wasserdampfkonzentration zu sein (Read et al.
2008). Fiir andere Molekiile unterscheidet sich die Relevanz der beiden Transportmechanis-
men. So wird beispielweise die Konzentration von HDO und CO vorrangig durch konvektiven
Transport bestimmt (Read et al |2008). Eine realitdtsnahe Modellierung des Transportes in
die Stratosphiire muss beide Mechanismen beriicksichtigen.!®

Oberhalb der tropischen Kaltpunkttropopause steigt der Sattigungsdampfdruck mit der
Temperatur wieder an, die relative Feuchte sinkt. Somit beginnen die Eiskristalle zu subli-
mieren, bis nur noch Wasserdampf vorhanden ist und keine Phasenumwandlung mehr statt-
findet. Die Anderung der Wasserdampfkonzentration durch chemische Reaktionen, insbeson-
dere Oxidation von Methan als Quelle und Photolyse als Senke von Wasserdampf (Oman
et al.l [2008), ist kleiner als der Jahresgang der Wasserdampfkonzentration, die der strato-
sphérischen Luft bei der tropischen Kaltpunkttropopause aufgepriagt wird (Mote et al.,|1995]),
siehe auch Abbildung 2.7 AnschlieBend wird das Signal des Jahresgangs an der TTL mit der
Brewer-Dobson-Zirkulation in die Stratosphére transportiert. Die Maxima und Minima des
Jahresganges der Wasserdampfkonzentration lassen sich daher gut bis in die mittlere Stra-
tosphére verfolgen, sieche Abbildung [2.10} Der Korrelationskoeffizient zwischen Temperatur-
und Wasserdampfanomalie ist 0.8 an der Tropopause, und mit einem zeitlichen Versatz von 2
Monaten 0.7 in 50 hPa. Dieser Vorgang wird der tape recorder genannt. Modelle, die das Tro-
ckenfrieren an der Kaltpunkttropopause beriicksichtigen, konnen mit sehr guter Genauigkeit
den tape recorder simulieren (Gettelman et al., 2002a; Bonazzola und Haynes| 2004} |Fueg-
listaler et al., [2004; |[Jensen und Pfister, 2004; [Fueglistaler und Haynes|, 2005 Randel et al.,
2006)). Durch eine Analyse des Wasserdampftransportes kann die vertikale Geschwindigkeit
der Brewer-Dobson-Zirkulation abgeleitet werden. Sie betrdgt 800 m/Monat bzw. 0.3 mm/s
(0.1 bis 0.6 mm/s) (Rosenlof, 1995 Dunkerton, [1997; Schoeber] et al., [2008]).'6 Werden wei-

15Da in dieser Arbeit der konvektive Transport nicht simuliert wird, kann auch der Transport von Spuren-
gasen nicht untersucht werden. Die Beschreibung an dieser Stelle dient dazu, die vorliegende Arbeit in einen
grofferen Kontext zu setzten. Insbesondere soll gezeigt werden, dass die Erwérmungsrate mit dem grof3fléchi-
gen Aufsteigen in engem Zusammenhang steht, fiir die vollstandige Simulation des Spurengastransport die
Konvektion beriicksichtigt werden muss.

16 Auch weitere Gase mit einem jihrlichen Zyklus und einer Lebensdauer von einigen Monaten wie CO,
HCN und CO- bilden einen tape recorder aus (Schoeberl et al., 2008]). Die CO2-Konzentration beispiels-
weise hat in Bodennéhe einen ausgepréigten Jahresgang durch einen unterschiedlichen Vegetationsstand, der
abgeschwicht bis in die Stratosphére detektiert werden kann.
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Abbildung 2.10: Die Wasserdampfkonzentration iiber dem Aquator aus HALOE- und MSL-
Messungen, [Schoeberl et al.| (2008)). Die Abbildung zeigt deutlich den Jahresgang der Konzentration
mit den kleinsten Konzentrationen in den Monaten Januar/Februar/Méirz nahe der Kaltpunkttro-
popause sowie dessen Ausbreitung des Jahresganges in die Stratosphére.

tere Spurengase in die Analyse mit einbezogen, so kann die Zeit seit dem Verlassen der
Grenzschicht durch das Verhéltnis der Spurengaskonzentrationen abgeschéitzt werden. Sie
betrigt 60+20 Tage fiir einen Aufstieg bis in 390 K und 110+30 Tage bis 420 K potentielle
Temperatur (Boering et al.,|1996; Andrews et al.,|1999; Sherwood und Dessler, 2003; Folkins
et al., 2006).

2.3.3 Das mittlere Ozonprofil in den Tropen

Ozon ist ein weiteres Spurengase, das den solaren und thermischen Strahlungstransfer maf3-
geblich beeinflusst. Das mittlere, tropische Profil der Ozonkonzentration wird in Abbildung
gezeigt. Dargestellt sind Daten verschiedener Modelle (gestrichelt und gepunktet) so-
wie des SHADOZ-Radiosondendatensatzes (Southern Hemisphere ADditional OZonesondes)
(Thompson et al., [2003). Die Modelldaten zeigen, dass nur ein geringer Unterschied zwi-
schen dem Mittel iiber die Orte der Radiosondenstationen (schwarz) und dem Mittel iiber
die gesamten Tropen (grau) besteht. Daher konnen die sehr genauen Radiosondenmessungen
als reprasentativ fiir das mittlere tropische Profil angesehen werden. Die SHADOZ-Daten
zeigen eine niedrige Ozonkonzentration von 10 nmol/mol im Januar bis 16 nmol/mol im Ju-
li. Die Konzentration steigt bis 7.5km bzw. 400 hPa auf 40nmol/mol an und ist bis ca.
12.5km bzw. 200 hPa nahezu konstant. Der starke konvektive Ausfluss in 10 km bis 14 km
Hohe transportiert viel ozonarme Luft aus der Grenzschicht in diese Hohenregion. Daher
wird hier auch héufig ein relatives Minimum der Ozonkonzentration (minOg) gemessen. Die
zunehmende Stabilitdt wird auch durch die minimalen Temperaturgradienten (LRM) ge-
kennzeichnet, vergleiche mit Abbildung [2.5] Oberhalb der konvektiven Ausflussregion steigt
die Ozonkonzentration kontinuierlich an, wobei sie im Januar aufgrund des stdrkeren Tro-
posphéren-Stratosphéren-Transports deutlich niedriger ist als im Juli. Die maximale Ozon-
konzentration in der Stratosphére von ca. 16 ymol/mol befindet sich in 32 km bis 35 km bzw.
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9hPa bis 6 hPa.
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Abbildung 2.11: Mittleres Profil von Ozon in den Tropen von 20° S bis 20° N, links im Januar,
rechts im Juli. Gezeigt werden Radiosondenmessungen der SHADOZ-Stationen (durchgezogene
schwarze Linie) des CAM-Modells (gepunktet) des WACCM Modell (diinn gepunktet) sowie des
CMAM-Modells (gestrichelt). Schwarze Linien zeigen die Modelldaten bei den SHADOZ-Stationen,
graue Linien den Durchschnitt iiber die Tropen. Die waagerechten Linien zeigen die Hohe der
Kaltpunkttropopause (CP), des Levels, wo die Erwédrmungsrate durch Strahlung Null ist (LHZ),
des Ozonminimums (min O3) und des Minimums des Temperaturgradienten (LRM), basierend auf
den CMAM-Daten. Die Fehlerbalken zeigen die Standardabweichungen des dargestellten Levels.
(Gettelman und Birner, [2007))

Das Ozon wird in der T'TL und der Stratosphére hauptséchlich iiber den Chapman-Mechanismus
auf- und abgebaut. Im ersten Schritt entsteht atomarer Sauerstoff O durch Photolyse von
molekularem Sauerstoff O,, wobei ultra-violette Strahlung mit einer Wellenldnge von A <
242 nm notwendig ist:

Oy + hv — O+ 0. (2.49)
Dieser reagiert mit einem weiteren Sauerstoffmolekiil zu Ozon

O,+0+ M — O3+ M, (2.50)

wobei ein weiterer StofSpartner M, meist Stickstoff oder Sauerstoff, notwendig ist. Beim
Abbau von Ozon wird ein Ozonmolekiil durch Strahlung gespalten:

Os+hv — O3+ O, (2.51)

wozu Licht der Wellenléinge A < 320 nm notwendig ist, wenn ein angeregtes Ozonatom O(!D)
erzeugt wird bzw. Licht der Wellenldnge A\ < 1175 nm, wenn ein nicht angeregtes Ozonatom
erzeugt wird . Der angeregte Sauerstoff O(! D) verliert seine Anregung durch einen Stof mit
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Level z/km| p/hPa | 0/K
hochste beobachtete Konvektion 19 65 430
Kaltpunkttropopause (CPT) 17-18 | 100-80 | 370 - 390
Lapse-Rate-Tropopause (LRT) 16 100 375
Strahlungserwarmungsrate gleich Null (LZH) 15 125 365
maximaler Bedeckungsgrad von Zirren 14 160 350
Level neutralen Auftriebs 13 160 350
maximaler konvektiver Ausfluss 10-14 | 260 - 160 350
Minimum des Temperaturgradienten 10-12 | 260 - 200 350
Minimum der Ozonkonzentration (min Os) 10-12 | 260 - 200 350
Schmelzschicht 5-6 560 - 490 320
Grenzschicht 0-2 1013 - 800 300

Tabelle 2.1: Die Tabelle fasst charakteristische Héhenlevels in den Tropen zusammen und gibt dazu
jeweiligen Bereich der Hohe z, des Drucks p und der potentielle Temperatur 6 an.

Wasserdampf, Methan oder Distickstoffoxid. Abschlieend reagiert Ozon O3 mit atomarem
Sauerstoff O zu Os.
O3+ O — 20, (2.52)

Neben dem Chapman-Mechanismus sind katalytische Abbauprozesse mit H, OH, NO, Cl oder
Br bedeutend (Molina und Rowland, [1974)), auf die hier nicht genauer eingegangen wird. Sie
sind insbesondere in den polaren Gebieten fiir das Entstehen des Ozonlochs verantwortlich
(Rowland und Molinaj, [1975; |Cogan), 1988)).

2.3.4 Charakteristische H6henlevels und der Vertikaltransport in
den Tropen

In den vorangegangenen Abschnitten wurden die Profile der Temperatur, des Wasserdampfs,
des Wolkenwassergehalts und des Bedeckungsgrades sowie der Ozonkonzentration beschrie-
ben und einige charakteristische Hohenlevels definiert, die in Tabelle [2.3.4] zusammengefasst
werden. Da es noch keine einheitliche Definition des tropischen Tropopausenbereichs gibt,
wird die TTL je nach Schwerpunkt der Untersuchung durch verschiedene der hier aufgefiihr-
ten Levels definiert. '7 [Fueglistaler et al. (2009a) geben eine moglichst allgemeine Definition

17Als untere Grenze wird meist das Level des maximalen konvektiven Ausflusses (Highwood und Hos-
kinslf1998; |Gettelman und de Forster} 2002; Konopka et al., 2007, das Level des neutralen Auftriebs (Sher-
wood und Dessler} [2001) oder auch das Level der ausgeglichenen Strahlungsbilanz (Feldman et al., |2008])
genannt. Am hiufigsten wird die TTL vom Level des maximalen konvektiven Ausflusses bis zur Kaltpunkt-
tropopause definiert (Highwood und Hoskins |1998; |Gettelman und de Forster, [2002; |Gettelman und Birner,
2007; |Feldman et al., |2008) oder bis zu dem Level der hichsten beobachteten Konvektion (Sherwood und
Dessler}, 2001; Konopka et al., |2007)). Holton und Gettelman| (2001)) definieren die TTL als eine Region von
14 bis 19 km Hohe, in der die chemischen und dynamischen Eigenschaften der Atmosphére Schritt fiir Schritt
von den Charakteristiken der Troposphére in die der Stratosphére iibergehen. Diese Definition beschreibt
eine dhnliche Region wie die Definition von |[Sherwood und Dessler| (1996)), dessen TTL vom LHZ bis zur
maximalen Konvektionshéhe reicht. Die oberste Grenze der TTL wird definiert durch die dynamische Tropo-
pause in 16 km, die durch die potentielle Vorticity festgelegt wird, die Kaltpunkttropopause in 17 bis 18 km
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der TTL.

Die besonderen Eigenschaften der aufgelisteten Schichten hdngen mit den vertikalen Trans-
portprozessen zusammen, insbesondere der Konvektion und dem strahlungsgetriebenen, grof3-
flachigem Aufsteigen, siehe Abbildung [2.12] Das strahlungsgetriebene Aufsteigen liefert die
wissenschaftliche Motivation fiir die Untersuchung der Erwé&rmungsrate durch Strahlung.
Die Erwarmungsrate ist im Mittel in der Troposphére negativ und wird in ca. 15 km positiv.

: Oﬁrshooting 3 - - '

Eiswolken
solarer

Strahlungsfluss

. !

" Konvektion

Inhomogenitaten
Aerosole 9

Abbildung 2.12: Der vertikale Transport bis in die tropische Stratosphére findet in mehreren Stu-
fen statt. Als erstes wird Luft aus der Grenzschicht durch hochreichende Konvektion bis in die
Region des konvektiven Ausflusses in 10km bis 14 km Hohe transportiert. Vor allem im Kernbe-
reich der Konvektion kommt es zum UberschieBen, so dass Luft in die TTL eingemischt werden
kann. Luftmassen, die sich oberhalb des LZH befinden, erwidrmen sich langsam und steigen wei-
ter in die Stratosphére auf. Sie werden mit der Brewer-Dobson-Zirkulation polwérts transportiert.
Diese Arbeit legt den Schwerpunkt auf die Simulation der solaren und thermischen Erwadrmungs-
rate. Sie werden beeinflusst durch Profile von Druck, Temperatur und der Spurengase, Eis- und
Wasserwolken sowie durch Aerosole.

Das Level, in dem die Erwarmungsrate das Vorzeichen wechselt, wird im Folgenden als LZH
(level of zero net radiative heating) bezeichnet. Unterhalb des LZH bewirkt das Abkiihlen
ein Absinken in die Troposphére. Oberhalb des LZH wird die potentielle Temperatur durch
die Strahlungserwiarmung erhoht und die Luft steigt innerhalb von Wochen bis Monaten in
der stabil geschichtete TTL und weiter in die Stratosphére auf.

oder durch das Level bis zu dem Konvektion beobachtet wird (in etwa 18 km Hohe). Diese Diversitét an
Definitionen erschwert es, mit dem Begriff der TTL zu arbeiten, insbesondere ist jeweils genau nachzule-
sen, welche Definition der jeweilige Autor verwendet. In dieser Arbeit werden alle Aussagen auf Hohenlevel
bezogen.
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Des Weiteren zeigt die Abbildung die Gréflen, die einen Einfluss auf den Strahlungstrans-
fer und somit die Erwarmungsrate in der tropischen Atmosphére haben: die verschiedenen
Stockwerke der Bewolkung, insbesondere deren Struktur, die Profile der Spurengaskonzentra-
tion, das Temperaturprofil sowie die optischen Eigenschaften des Untergrundes und Aerosole.
Im anschliefenden Kapitel werden die Modelle beschrieben, die verwendet werden, um die
Erwédrmungsrate zu simulieren. Zusétzlich sind Informationen zu allen strahlungsrelevanten
GroBen notwendig, deren Quellen im zweiten Abschnitt des folgenden Kapitels vorgestellt
werden.



Kapitel 3

Modelle und Datensatze

In diesem Kapitel werden die in der Arbeit verwendeten Modelle und Methoden, deren
Weiterentwicklung und die als Eingangsdaten verwendeten Datensétze beschrieben. Der Ab-
schnitt gibt einen Uberblick iiber das Strahlungstransfermodell libRadtran, mit dem
alle wesentlichen Simulationen dieser Arbeit durchgefiihrt werden. In Abschnitt werden
die in libRadtran eingebauten Erweiterungen erldutert. Der letzte Abschnitt des Kapitels
beschreibt die verwendeten Eingangsdatensétze.

3.1 Das Strahlungstransfermodell libRadtran

Das Strahlungstransfermodell libRadtran (library for radiative transfer) ermoglicht es, den
Strahlungstransfer in der Atmosphére der Erde (Mayer et al., 1997; Mayer und Kylling, 2005)
um Strahldichten, Bestrahlungsstéarken, aktinische Fliisse und Erwédrmungsraten im solaren
und thermischen Spektralbereich zu simulieren. Es handelt sich um ein frei verfiighares Pro-
gramm, das auf der Internetseite http://www.libradtran.org erhéltlich ist. Es ist benutzer-
freundlich und bietet gleichzeitig auch eine grofe Anzahl von Optionen (um die Eigenschaften
von Atmosphére, Bewolkung, Aerosolen und dem Boden) zu definieren. In libRadtran stehen
verschiedene Methoden zur Loésung der Strahlungstransfergleichung sowie zur Berechnung
optischer Eigenschaften von Aerosolen, Wasser- und Eiswolken zur Verfiigung. Weiterhin
stellt es kleinere Datensétze wie das solare Spektrum (Kurucz, 1992; Gueymard, 2004)), typi-
sche Profile von Spurengasen und Aerosolen zur Losung dieser Aufgaben bereit. Das Modell
wird seit nunmehr iiber 15 Jahren weiterentwickelt (unter anderem am Institut fiir Physik
der Atmosphére und am Meteorologisches Institut der Universitdt Miinchen).

3.1.1 Verfahren zur Losung der Strahlungstransfergleichung

Die Strahlungstransfergleichung ist nur fiir einige Spezialfille analytisch losbar. Im Allge-
meinen miissen numerische Verfahren verwendet werden. Zahlreiche Wissenschaftler waren
an der Entwicklung dieser Methoden beteiligt (King, 1968]). Die ersten grundlegenden Arbei-
ten wurde zum Ende des 19. Jahrhunderts von Kirchhoff, Boltzmann, Wien, Rayleigh und

40
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Jeans durchgefiihrt, die die ersten Gesetze der Strahlung entdeckten. Obwohl zu Beginn des
20. Jahrhunderts das Konzept des Photons entworfen wurde, werden die meisten Probleme
bis heute mithilfe des klassischen Ansatzes gelost, indem die Strahlung als elektromagne-
tische Welle durch die Mazwell-Gleichungen beschrieben wird, sieche Abschnitt [2.1] [Schus-
ter| (1905) und |Schwarzschild (1906)! schrieben die erste Strahlungstransfergleichung. Milne
(1921) formulierte als erster das Strahlungstransferproblem inklusive des diffusen Charak-
ters der Strahlung. Die Verteilung der thermischen Strahlung einer semi-infiniten, grauen,
plan-parallelen Atmosphére, die von auflen unbeeinflusst ist, wird als klassisches Milne-
Problem bezeichnet. Es wurden drei verschiedene mathematische Ansétze gefunden, dieses
Problem zu losen. 1931 entwickelten Wiener und Hopf eine elegante Methode, um die Strah-
lungstransfergleichung mithilfe der nach ihnen benannten Wiener-Hopf-Zerlegung zu l6sen.
1942 entwickelte Ambarzumian die Invarianzmethode, die die Riickstreuung einer streuen-
den Atmosphére beschreiben kann, ohne das interne Strahlungsfeld zu beschreiben. In den
folgenden Jahren entwickelten Wick| (1943) und |Chandrasekhar| (1944)) die Methode der dis-
kreten Ordinaten. Hierbei wird das kontinuierliche Strahlungsfeld in eine endliche Anzahl
von Stromen (streams) aufgeteilt, die jeweils die Strahldichte innerhalb eines Raumwinkelin-
tervalls reprasentieren. Mithilfe dieser Diskretisierung kann die Integrodifferentialgleichung
in ein lineares Gleichungssystem umgewandelt werden. Das Verfahren der diskreten Ordina-
ten bildet die Basis von zahlreichen etablierten Strahlungstransportmodellen, beispielsweise
SBDART (Ricchiazzi et all |1998), STREAMER (Key, 1999) und libRadtran (Mayer und
Kylling, 2005). Werden bei dem Verfahren der diskreten Ordinaten nur zwei Richtungen
verwendet, spricht man von dem Zweistrom- oder 2-stream-Methode. Sie wurde unter ande-
ren von [Sagan und Pollack (1967), [[rvine (1975), |Liou| (1973), Coakley und Chylek (1975)
sowie Wiscombe und Grams (1976) weiterentwickelt. Diese Methode zeichnet sich durch ihre
besonders hohe Rechenzeiteffizienz aus. Wahrend die Wiener-Hopf-Methode und die Inva-
rianzmethode mathematisch eleganter sind, kann die Methode der diskreten Ordinaten auf
eine Anzahl von Probleme angewandt werden, die mit den beiden anderen Methoden nicht
16sbar sind. Mit der Einfithrung von Computern und somit der Moglichkeit, zahlreiche Re-
chenoperationen schnell durchzufiihren, wurde zunehmend auch die Monte-Carlo-Methode
angewandt; anfanglich um den Transport von Neutronen zu simulieren, spéter auch um das
Strahlungstransferproblem in der planetaren Atmosphére zu modellieren (House und Avery,
1969; Marchuk et al.,[1980; Marshak und Davis, [2005; Mayer, 2009). Bei dieser Methode wer-
den einzelne Photonenwege simuliert. Streu- und Absorptionsprozesse werden statistisch kor-
rekt, jedoch im Einzelfall zufallig mithilfe von Zufallszahlen modelliert. Durch den einfachen,
sehr direkten Ansatz ist die Monte-Carlo-Methode auf sehr komplexe Szenarien anwendbar.

libRadtran verfiigt iiber mehrere der erwéhnten Losungsmethoden:

o 2-stream Verfahren (Wiscombe und Joseph, [1977; |[Kylling et al., [1995),
o discrete-ordinate Verfahren (Wick] 1943; Chandrasekhar, [1944; |Stamnes et al., [1988),

e cin Verfahren zur Simulation von polarisierter Strahlung polradtran (Evans und Stephens,
1991)) und

e das Monte-Carlo Modell MYSTIC (Emde und Mayer, 2007; Mayer, 2009).

!Schwarzschild promovierte 1896 an der Ludwig-Maximilians-Universitit Miinchen zum Thema Die Ent-
stehung von Gleichgewichtsfiguren in rotierenden Fliissigkeiten und wurde nach einem kurzzeitigen Aufent-
halt in Wien Privatdozent an der LMU.
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Die verschiedenen Methoden haben unterschiedliche Vorteile, wie hohe Rechengeschwindig-
keit, Genauigkeit der Losung oder die Fahigkeit, besonders komplexe Aufgabenstellungen
modellieren zu konnen. Sie werden im Folgenden beschrieben.

Ein-dimensionale Verfahren zur Strahlungstransfersimulation

Die ein-dimensionalen Verfahren zur Losung der Strahlungstransfergleichung setzen hori-
zontale Homogenitét voraus. Variationen der atmosphérischen Eigenschaften, der Wolken
oder der Aerosole sind nur entlang der Vertikalen moglich. Das discrete-ordinate Verfahren
(disort) ist eine numerisch stabile Umsetzung (Stamnes et al. |1988) der von |Wick (1943)
und von (Chandrasekhar| (1944)) vorgeschlagenen Methode zur Losung der Strahlungstrans-
fergleichung. Mithilfe dieser Methode kénnen Strahldichten, Bestrahlungsstérken, aktinische
Fliisse und Erwérmungsraten berechnet werden. Die Losung der Strahlungstransfergleichung
wird durch eine Diskretisierung des Zenit- und Azimutalwinkels, siehe Abbildung [2.1] der
Strahldichterichtung und einer Entwicklung der Streufunktion nach Legendre-Polynomen
erreicht. Die Anzahl der Strahldichterichtungen wird je nach Anforderung an die Genau-
igkeit gewéhlt. Fiir die Berechnung der Bestrahlungsstéirke ist die Diskretisierung in vier
Strahldichterichtungen meist ausreichend. Zur Berechnung von Strahldichten hingegen muss
deren Richtungsabhéngigkeit berechnet werden. Es ist daher im Allgemeinen erforderlich,
die Strahldichte mit mindestens 16 Richtungen zu approximieren. Um die Auswirkung be-
sonderer Merkmale der Streufunktion auf die Strahldichte simulieren zu kénnen, beispiels-
weise Zirkumsolarstrahlung, Regenbogen, Glorien und Nebensonnen, wird im Allgemeinen
eine deutlich hohere Anzahl von Strahldichterichtungen verwendet. Mit deren Anzahl erh6ht
sich die Rechenzeit. Das in libRadtran implementierte disort-Verfahren kann die BRDF des
Untergrunds beriicksichtigen und beinhaltet eine Intensitdtskorrektur nach Nakajima und
Tanaka| (1988)), die eine verbesserte Richtungsabhéngigkeit der Strahldichte zwischen den
diskretisierten Richtungen gewéhrleistet.

Das 2-stream -Verfahren ist ein besonderer Fall des disort-Verfahrens, bei dem nur zwei dis-
kretisierte Strahldichterichtungen beriicksichtigt werden, eine aufwirts- und eine abwérts-
gerichtete Komponente. Es wurde in der von |Wiscombe und Joseph| (1977)) vorgeschlagenen
Form von Kylling et al. (1995) in libRadtran implementiert. Der 2-stream -Algorithmus ist
sehr rechenzeiteffizient. Im Gegenzug wird eine Unsicherheit des Ergebnisses in Kauf genom-
men, die im Allgemeinen deutlich kleiner als 10 % ist (Kylling et al.,|1995]). Mit dem 2-stream
-Verfahren konnen die Bestrahlungsstérke, der aktinische Fluss und die Erwérmungsrate si-
muliert werden.?

Bei vielen Anwendungen der Strahlungstransfer-Simulation, beispielsweise in Wetter- und
Klimamodellen oder bei Fernerkundungsalgorithmen, miissen aufgrund der Rechengeschwin-
digkeit ein-dimensionale Losungsverfahren verwendet werden. Dabei werden entsprechend
der horizontalen Auflésung des Modells fiir jede Sédule des Modellgebiets eine separate Si-
mulation durchgefiihrt. Dieses Verfahren wird als ICA (independent column approzimation)
bezeichnet. Hierbei treten zwei Arten von Fehlern auf: der Inhomogenitéatsfehler und der
independent-column-Fehler. Der Inhomogenitéatsfehler beschreibt die Vernachlédssigung der

2 Aufgrund seiner groben Richtungsdiskretisierung in zwei streams ist es nicht zur Berechnung von Strahl-
dichten geeignet.
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Variation innerhalb der S&ule und tritt insbesondere auf, wenn innerhalb einer Gitterzel-
le starke Variationen der optischen Dicke 7 auftreten. Er ist eine Folge des nicht-linearen
Zusammenhangs zwischen der optischen Dicke und der Transmission bzw. Reflexion. Die
independent-column-Fehler entsteht aufgrund des nicht simulierten horizontalen Austauschs
von Photonen zwischen den unabhéngigen Séulen. Bei ICA-Simulationen weist die simulier-
te Strahldichte eine zu hohe Variabilitdat auf. Diese Fehlerart tritt auf, wenn die Auflésung
des verwendeten Modells gréber als der strahlungsrelevante GlittungsmafBstab ist
, . Beide Fehlerarten werden ausfiihrlich von untersucht.

Das drei-dimensionale Monte-Carlo-Modell MYSTIC

Im Gegensatz zu ein-dimensionalen Verfahren, die horizontale Homogenitéit voraussetzten,
kann die Monte-Carlo-Methode sehr komplexe Szenarien simulieren, wobei die drei-dimen-
sionale Struktur von Wolken, sowie die Topographie und eine mit dem Ort variable Albe-
do bzw. BRDF beriicksichtigt werden kann, siehe Abbildung [3.1} Der grofite Nachteil der

Abbildung 3.1: Nlustration des drei-dimensionalen und ein-dimensionalen Strahlungstransfers

(Mayer|, [2009)

Monte-Carlo-Methode ist das statistische Rauschen des Ergebnisses, das auf die Verwendung
von Zufallszahlen zuriickzufiihren ist. Werden mehrere Simulationen mit der Monte-Carlo-
Methode durchgefiihrt, so streuen die Ergebnisse mit einer Standardabweichung

1
vV Non
um die exakte Losung, wobei N, die zum Ergebnis beitragenden Photonenzahl ist (Marchuk

et al., [1950).

Eine vollstandige drei-dimensionale Strahlungstransfersimulation bietet die Moglichkeit, den
Inhomogenitéts- und den independent-column-Fehler genau zu quantifizieren .
libRadtran beinhaltet aus diesem Grund ein Monte-Carlo-Programm namens MYSTIC
(Monte Carlo code for the physically correct tracing of photons in cloudy atmospheres)
, . In dieser Arbeit wird MYSTIC verwendet, um die Verminderung des Inho-
mogenitatsfehlers durch die Einfithrung eines partiellen Bedeckungsgrades zu untersuchen,
siche Abschnitt [4.3]

(3.1)

g
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3.1.2 Spurengasen, Wolken, Aerosolen und Erdoberfliche

Die Kenntnis der optischen Eigenschaften der Spurengase, der Wolken, der Aerosole und des
Bodens ist Voraussetzung zur Simulation des Strahlungstransfers.

Um die optischen Eigenschaften der strahlungsrelevanten Spurengase, insbesondere Wasser-
dampf, Kohlendioxid und Ozon sowie Methan, Stickoxide, Halogenkohlenwasserstoffe, Sauer-
stoff, zu berechnen, muss die Konzentrationsverteilung vorgegeben werden. libRadtran bietet
hierfiir eine Reihe von benutzerfreundlichen und flexiblen Eingabemoglichkeiten: Im einfachs-
ten Fall werden Standard-Atmosphérenprofile von |Anderson et al.| (1986]) verwendet, die fiir
verschiedene Jahreszeiten und Breiten zur Verfiigung stehen. Liegen genauere Informatio-
nen vor, beispielsweise von einem Wetter- oder Chemietransportmodell simulierte Konzen-
trationsprofile oder eine Messung der Ozonséule, kénnen die Standardprofile entsprechend
abgedndert werden. Insbesondere wurde im Rahmen dieser Dissertation eine Schnittstelle
programmiert, die das Einlesen und Verarbeiten von Datenfeldern des ECMWEF-Modells
ermoglicht, siche Abschnitt [3.2.4]

Aus den Spurengaskonzentrationen werden Absorptionskoeffizienten berechnet. Aufgrund
der starken Abhéngigkeit von der Wellenlédnge ist eine direkte Simulation, die jede Ab-
sorptionslinie auflost sehr rechenzeitintensiv. Daher sind in libRadtran neben line-by-line-
Rechnungen auch Simulationen mit pseudospektraler Wellenldngenauflosung oder mit ver-
schiedenen k-Verteilungen mdoglich, sieche Abschnitt 2.1.2 Bei der pseudospektralen Wel-
lenlangenauflosung namens LOWTRAN (Pierluissi und Peng;, [1985) werden die Absorptions-
koeffizienten auf eine spektrale Auflosung von Ak =20 cm~! herabgesetzt.? Die k-Verteilung
nach Fu und Liou (1992) zur Berechnung der integrierten solaren und thermischen Strah-
lung teilt den solaren Bereich in sechs und den thermischen in elf Bander ein. Die beiden
k-Verteilungen von Kato et al.| (1999) sind nur auf den solaren Bereich anwendbar, der in 32
Bénder eingeteilt wird. Die erste Version der k-Verteilung von Kato basiert auf der Absorp-
tionsdatenbank HITRAN 1996 (Rothman et al., [1998) und hat 575 Subbénder, die zweite
Version basiert auf HITRAN 2000 (Rothman et al [2003) und ist auf 148 Subbénder opti-
miert. Die beiden Versionen werden im Folgenden Kato 1996 und Kato 2000 genannt. Die
Genauigkeit der verschiedenen k-Verteilungen in Bezug auf die Simulation von Erwarmungs-
raten wird in Abschnitt .I] untersucht.

Die optischen Eigenschaften der Bewolkung kénnen in libRadtran iiber verschiedene Ein-
gabeparameter definiert werden. Am géngigsten ist die Definition iiber den Fliissigwasser-
bzw. Eiswassergehalt und den Effektivradius, siehe Gleichung . Die Berechnung der
optischen Eigenschaften erfolgt auf unterschiedliche Weise fiir Wasser- und Eiswolken. Fiir
Wasserwolken werden sie mithilfe einer Mie-Rechnunge (Mie, 1908 |Wiscombe, 1980)) oder
durch die Parametrisierung von [Hu und Stamnes (1993) aus den mikrophysikalischen Pa-
rametern abgeleitet. Die Berechnung der optischen Eigenschaften von Eiskristallen ist auf-
grund ihrer verschiedenen Formen komplizierter als die von Wassertropfen. Fiir Eiswolken
sind mehrere Parametrisierungen in libRadtran implementiert (Fu, [1996; [Fu et al., [1998;
Key et al., 2002} Baum et al., 2005). Alternativ zur Angabe von Wasser- bzw. Eisgehalt und
Effektivradius konnen die optischen Eigenschaften der Wolken direkt vorgegeben werden.

3Dies entspricht etwa 5nm im sichtbaren und 200 nm im thermischen Spektralbereich. Die LOWTRAN-
Parametrisierung wurde aus dem Strahlungstransfermodell SBDART (Ricchiazzi et al.l [1998) iibernommen.
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Aerosole kénnen iiber ihre mikrophysikalischen Eigenschaften Dichte, Zusammensetzung und
Groflenverteilung oder {iber ihre optischen Eigenschaften definiert werden. In libRadtran
stehen dazu zahlreiche Optionen zur Verfiigung, insbesondere Standard-Aerosolprofile fiir
stadtische, landliche und maritime Umgebungen (Shettle, [1990)), sowie die Aerosoltypen der
OPAC-Datenbank (Optical Properties of Aerosols and Clouds) (Hess et al., [1998).

Die Boden- bzw. Wasseroberfldche kann durch eine wellenldngenabhéngige Albedo oder ei-
ne bidirektionale Reflexionsfunktion dargestellt werden. Implementiert sind unter anderem
die BRDF fiir Boden- (Rahman et al., [1993)), und fiir Wasseroberflachen (Cox und Munk,
1954a;b; Nakajima und Tanakal [1983) .

Zur Berechnung des solaren Strahlungstransfers muss die spektrale solare Bestrahlungsstérke
am Oberrand der Atmosphéire bekannt sein. Dazu stellt libRadtran verschiedene spektral
hoch aufgeloste, solare Spektren zur Verfiigung (Kuruczl [1992; Gueymard, [2004). Bei Berech-
nungen mithilfe einer k-Verteilung wird ein Spektrum verwendet, dessen spektrale Auflosung
an die spektralen Béander der jeweiligen Methode angepasst ist.

3.2 Modellentwicklung

libRadtran wird seit mehr als 15 Jahren von Bernhard Mayer und Arve Kylling entwickelt
(Mayer und Kylling, 2005). In den letzten Jahren arbeiteten auch Claudia Emde, Robert
Buras, Tobias Zinner und der Autor dieser Arbeit an der Weiterentwicklung von libRadtran.
Im Rahmen dieser Arbeit wurden folgende fiir diese Arbeit erforderlichen Erweiterungen
eingebaut.

e Eine robusten Methode zur Berechnung der Erwérmungsrate,

e cine Ndaherung zur Simulation von Zeitintervallen im solaren Spektralbereich,
e cine Schnittstelle zur Verarbeitung von ECMWF-Datensétzen und

e eine Methode zur effizienten Simulation globaler Datensétze.

Diese Entwicklungen und Erweiterungen an libRadtran werden im Folgenden beschrieben.
Neben den Entwicklungen des Autors dieser Arbeit wird auch die von Bernhard Mayer
entwickelte und von Claudia Emde implementierte Methode zur Beriicksichtigung des Wol-
keniiberlapps beschrieben. Die Genauigkeit des Wolkeniiberlapps beziiglich der Simulation
von Erwérmungsraten wird in dieser Arbeit erstmals untersucht, siche Abschnitt 4.3} Er wird
weiterhin in einer umfassenden Simulation, siehe Abschnitt verwendet.

3.2.1 Stabile Simulation der Erwidrmungsrate

Die Berechnung der Erwédrmungsrate ist auf einfache Weise moglich, wenn das Profil der
Bestrahlungsstérke bekannt ist, siehe Abschnitt 2.1.5] Im Rahmen dieser Arbeit wurde ei-
ne alternative Moglichkeit der Erwarmungsratensimulation in libRadtran eingebaut. Dazu
waren folgende Schritte notwendig: Erstens wurde die Simulation der spektralen Erwiér-
mungsraten ermoglicht. Zweitens wurde die vertikale Auflosung des Simulationsergebnisses
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im Fall der Erwédrmungsraten flexibilisiert. Drittens wurde eine alternative Methode zur Be-
rechnung der Erwédrmungsrate aus dem aktinischen Fluss implementiert, die insbesondere
auch bei kleinen optischen Dicken numerisch stabil ist.

Die spektrale Erwirmungsrate

Die spektrale Erwérmungsrate dH /d\ = H, ist die Ableitung der Erwarmungsrate nach der

Wellenlénge:
d 1 = — 1 = —
H=—|—V - F|=—V-F,. 2

AT AN (pcpv ) pcpv A (3:2)

Die Berechung der spektralen Erwérmungsrate muss vor der Integration iiber den solaren
bzw. thermischen Wellenldngenbereich durchgefiihrt werden. Mithilfe der spektrale Erwér-
mungsrate kann der Einfluss verschiedener Spurengase auf die Erwadrmungsrate untersucht

werden, sieche Abschnitt [5.1.1]

Wenn die Erwédrmungsrate spektral berechnet wird, ergibt sich auch eine weitere alternative
Berechnungsmethode, die im Folgenden beschrieben wird. Sie hat den Vorteil, numerisch
sehr stabil zu sein und auch in optisch sehr diinnen Medien verlédssliche Erwérmungsraten
zu simulieren. Die Divergenz des spektralen Nettoflussvektors ? . F A vereinfacht sich im
ein-dimensionalen Fall zur vertikalen Ableitung der spektralen Bestrahlungsstéirke dF)/dz,
die im Programm durch einen zentralen Differenzenquotienten dargestellt wird:

dF}y; ~ Friv1— Faia (3.3)

)
dz Zi4l T Zi—1

wobei der Index ¢ die Nummerierung der Modellschichten ist. Aufgrund dieser Approxima-
tion wird eine mittlere Bestrahlungsstiarkendivergenz iiber die Schicht z;_; bis z;,; berech-
net. Das bedeutet, dass das Ergebnis im Detail von der vertikalen Auflosung der gewéhlten
Modellschichten abhéngig ist. Die Berechnung der Erwarmungsrate mithilfe von Gleichung
(3.3) wird bei kleinen optischen Dicken 7 <« 1 aus folgenden Griinden numerisch insta-
bil. Die spektrale Bestrahlungsstérke F wird im Normalfall als FlieBkommazahl mit sechs
Nachkommastellen dargestellt. Ist die Differenz der Bestrahlungsstérken im Verhéltnis zur
Bestrahlungsstirke selbst in der Groflenordnung der numerischen Darstellungsgenauigkeit
(Fiy1 — F;_1)/F; = 1079, so wird der in Gleichung zu berechnende Differenzenquotient
und damit die Erwdrmungsrate numerisch instabil. Abbildung zeigt die grofler werdende
Unsicherheit der mithilfe des Differenzenquotienten berechneten Erwdrmungsrate oberhalb
von 40 km.

Der folgende alternative Ansatz gewéhrleistet eine auch im optisch sehr diinnen Hohenbereich
stabile Berechnung der Erwédrmungsrate. Die absorbierte Leistung pro Wellenlédngenintervall
innerhalb eines Volumens kann nach Anhang|9.1|durch den wellenldngenabhéngigen Absorp-
tionskoeffizienten J,,s und den spektralen, aktinischen Fluss £ ) dargestellt werden (Mayer
et al., [2004a):

- —
—V - Fx = Babs Fox- (3.4)

Im thermischen Spektralbereich muss auflerdem die emittierte Energie pro Wellenlangen-
intervall B, (T) berticksichtigt werden, die durch das Planck’sche Gesetz beschrieben wird,
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Abbildung 3.2: Die solare Erwirmungsrate im Wellenldngenintervall von 250 nm bis 2500 nm fiir
eine typische tropische Atmosphére mit einem Sonnenzenitwinkel von 0° . Die Berechnung der
Erwdrmungsrate mithilfe des Gradienten der Bestrahlungsstiirke (rote, gestrichelte Linie) beginnt
ab einer Hohe von ca. 40 km instabil zu werden. Die Berechnung mithilfe des aktinischen Flusses
(schwarze, durchgezogene Linie) ist in allen Hohen stabil.

sieche Gleichung ([2.29). Somit folgt der alternative Ansatz zur Berechnung der spektralen
Erwarmungsrate

Hy = picpﬁabs(FO,)\ — B\(T)). (3.5)

Da der Absorptionskoeffizient (3,,,s wellenlingenabhéngig ist, muss mit diesem Ansatz folglich
zuerst die spektrale Erwarmungsrate berechnet werden, die im Anschluss {iber das solare oder
thermische Spektrum integriert werden kann. Der spektrale, aktinische Fluss Fj , wird direkt
von dem Strahlungstransferloser berechnet und ist daher mit hoher numerischer Genauigkeit
bekannt, insbesondere auch bei kleinen optischen Dicken. Abbildung[3.2|zeigt die verbesserte
Stabilitat der Berechnung der Erwarmungsrate.

Eine weitere, in dieser Arbeit entwickelte Verbesserung der Berechnungsmethode gewéhrt die
Unabhingigkeit der Ausgabelevel von der vertikalen Auflésung der Eingabedaten.? Insbeson-
dere, wenn das Simulationsergebnis mit einer hoheren Auflésung als die der Eingabedaten
berechnet werden soll, muss die Variation des Absorptionskoeffizienten und des spektra-
len aktinischen Flusses innerhalb der Modellschichten beriicksichtigt werden. Dies ist am
einfachsten zu realisieren, indem die Profile der Spurengaskonzentrationen auf die erforder-
liche vertikale Auflosung interpoliert werden. Dabei sollen die mittleren Eigenschaften einer
Schicht und die integralen Groflen vom Erdboden bis zum Oberrand der Atmosphére, wie bei-
spielsweise Ozonséule oder optische Dicke erhalten bleiben. Diese Anforderungen werden am
besten erfiillt, wenn innerhalb einer Schicht ein linearer Temperaturgradient, ein logarithmi-
scher Abfall des Drucks mit der Hohe und eine lineare Variation des Mischungsverhéltnisses

4Vorausgesetzt wird dabei, dass die Eingangsdaten im ausreichenden Mafle die vertikale Struktur der
Atmosphére wiedergeben.
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von Gasen angenommen werden. Diese Interpolation unter der Annahme der geeignetsten
Gradienten wurde in libRadtran implementiert, wodurch eine realitdtsnahe Simulation der
Erwédrmungsrate mit einer hoheren Auflésung als die der Modellschichten erméglicht wird.

3.2.2 Mittelung zeitlicher Intervalle

In der vorliegenden Arbeit wird die zeitlich gemittelte Erwdrmungsrate der tropischen Atmo-
sphére simuliert. Ublicherweise wird jedoch mit einer Strahlungstransfersimulation nur ein
diskreter Zeitpunkt simuliert. Im Folgenden wird ein effektiv gemittelter Sonnenzenitwin-

kels 0 (t) abgeleitet, mit dem in einer einzigen Strahlungstransfer-Simulation die mittlere

Erwiarmungsrate
t+AL

H:Ait / H(#)d (3.6)

moglichst genau simuliert wird. Wird angenommen, dass der grofite Teil der solaren Erwér-
mungsrate durch Absorption von Direktstrahlung verursacht wird, was eine gute Néherung
fiir den Bereich der TTL ist, so folgt aus dem Lambert-Beer’schen Gesetz und der
Definition der Erwirmungsrate

t+At 00
— 1 1
H=- / — (i (t') Bans 10 (0) exp | — / BN, 2) /o () dz | dt’ (3.7)

CpP

wobei Fy(0) der aktinische Fluss am Oberrand der Atmosphére und pe = cos(6y) ist. Hieraus
ist sofort ersichtlich, dass die exakte Losung fiir . von der Extinktion der Atmosphire und
der Wolken ey (A, z) und somit von dem Ort, der Wellenléinge und den atmosphérischen
Bedingungen abhéngig ist. Um eine moglichst allgemeine Néherungslosung zu finden, wird
der mittlere Sonnenzenitwinkel fiir die optische Dicke 7/us = 1 optimiert, in der die Erwér-
mungsrate maximal ist, siehe Anhang[9.2]

t+At
1

— 1

H = —— s Fi -t Ndt'. :

Ry PO [ ()i 33
t

Der effektiv gemittelte Sonnenzenitwinkel zur Berechnung der iiber einen Zeitschritt At
gemittelten Erwdrmungsrate ist folglich
t+At
e = arccos / cos O (t")dt' (3.9)
t

wobei der Sonnenzenitwinkel als Funktion der Zeit 05 (f) mit hoher Genauigkeit bekannt ist
(Spencer, 1971} |[Blanco-Muriel et al., [2001]).

Abbildung [3.3| zeigt die Auswirkung der Mittelung des Sonnenzenitwinkels auf die iiber einen
Tag gemittelte Erwarmungsrate. In Abbildung (a) wird das Tagesmittel durch Mittelung
von 8 Simulationen berechnet, die fiir die Zeitpunkte 00 UTC, 03 UTC, 06 UTC ... mit dem



3.2 Modellentwicklung 49

8 Zeitpunkt 24 Zeitpunkte effektiver Zenitwinkel 50
(@ 18
1.6
Fo
108
0.8
06T
0.4
0.2
0.0
0.20
0.15
010 __
0.057
0002

-0.05 =
—0.10T
-0.15
-0.20

Abbildung 3.3: Die Abbildung zeigt die tiber den Tag gemittelte solare Erwdrmungsrate am 01.
Oktober 2006. In Abbildung (a) wird die Erwérmungsrate zu 8 diskreten Zeitpunkten berechnet
und anschlieBend gemittelt, in (b) wird sie an 24 Zeitpunkten berechnet. Der Sonnenzenitwinkel
entspricht jeweils genau dem Zeitpunkt. In Abbildung (c¢) wird die solare Erwidrmungsrate mit 8
Simulationen berechnet, wobei der effektive Zenitwinkel verwendet wird, der reprisentativ fiir ein
Zeitintervall ist. In den Abbildungen (d) und (e) wird jeweils die Differenz von (a)-(c) und (b)-
(c) gezeigt. Durch die Verwendung von momentanen Zenitwinkeln entstehen Artefakte, die durch
eine hohere Anzahl von Simulation an mehreren Zeitpunkten reduziert werden kénnen. Dies wird
jedoch zu vermeiden, da der Rechenzeitaufwand entsprechend steigen wiirde. Die in Abbildung (c)
zu sehenden Strukturen sind auf die Ozonverteilung des untersuchten Tages zuriickzufiihren.

jeweiligen momentanen Sonnenzenitwinkel durchgefiihrt wurden. Die zeitliche Auflésung von
drei Stunden entspricht der, mit der die Daten des ECMWEF-Archivs vorliegen, wenn sowohl
Analysen als auch Vorhersagen genutzt werden. In Abbildung [3.3| (b) wird das Mittel iiber
24 Einzelsimulationen dargestellt, die je einen um eine Stunde verschobenen Zeitpunkt re-
prasentieren. In (a) und (b) sind Artefakte zu sehen, die durch die zeitliche Diskretisierung
hervorgerufen werden. Abbildung [3.3| (c) zeigt das Tagesmittel, das wie (a) mithilfe von 8
Simulationen berechnet wurde, jedoch wird statt des momentanen der effektive Zenitwinkel
verwendet. Die Artefakte werden durch die Verwendung des effektiven Zenitwinkels nahe-
zu vollsténdig eleminiert. Die Abbildung (d) und (e) zeigen die Differenzen zwischen der zu
diskreten Zeitpunkten berechneten Erwédrmungsrate zu der, die mit dem effektiven Zenitwin-
kel berechnet wurde. In diesen Abbildungen sind die Artefakte noch deutlicher zu erkennen.
Insbesondere wird die Erwérmungsrate an den Orten unterschétzt unterschétzt, wo die Posi-
tion der Sonne knapp unter dem Horizont steht. Die solare Bestrahlungsstérke ist Null. Wird
dies als reprisentativer Zustand fiir das Zeitintervall angenommen, so wird die mittlere so-
lare Bestrahlungsstérke unterschétzt, falls die Sonne fiir einen Teil der Zeitspanne iiber dem
Horizont steht. Hingegen wird die Erwérmungsrate in Regionen, die zu einem der diskreten
Zeitpunkte nahe dem lokalen Mittag sind, tendenziell {iberschétzt. Werden zunehemend vie-
le Simulation fiir verschiedene Zeitpunkte durchgefiihrt, um die iiber einen Tag gemittelten
Erwidrmungsrate zu berechnen, entspricht die mittlere Erwarmungsrate nicht genau der, die
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mithilfe des effektiven Zenitwinkels berechnet wurde, da dieser keine exakte Losung, sondern
eine Nédherung ist.

Die Simulationen im Hauptteil dieser Arbeit werden mit einer zeitlichen Auflésung von drei
Stunden durchgefiihrt, die durch die Datenverfiigharkeit im ECMWEF-Archiv vorgegeben
wird. Dabei wird der effektive Sonnenzenitwinkel verwendet, da die Eleminierung der durch
die zeitliche Auflésung hervorgerufenen Artefakte von essentieller Bedeutung fiir die in Ab-
schnitt durchgefiihrten Untersuchung der regionalen Strukturen der Erwarmungsrate
ist.

3.2.3 Der Wolkeniiberlapp

Neben den mikrophysikalischen und den daraus folgenden optischen Eigenschaften ist die
Form der Wolken von entscheidender Bedeutung fiir den Strahlungstransfer. Da aktuelle
Wetter- und Klimamodelle aufgrund ihres horizontalen Gitterpunktsabstands die Struktur
der konvektiven Bewolkung nicht auflésen konnen, wird sie als ein subskaliger Prozess para-
metrisiert. Daher wird der partielle Bedeckungsgrad C'C; (cloud cover) eingefithrt (Morcrette
und Fouquart, |1986)), der eine Modellschicht ¢ in einen wolkenfreien und einen bewélkten An-
teil aufteilt. Die partielle Bedeckung kann unter Annahme von statistischen Schwankungen
von Temperatur und relativer Feuchtigkeit innerhalb einer Gitterbox parametrisiert oder als
prognostische® Variable berechnet werden.

Befinden sich mehrere partiell bedeckte Modellschichten {ibereinander, so ergeben sich ver-
schiedene Moglichkeiten, diese vertikal zu iiberlagern. Die verbreitetsten Annahmen des Wol-
keniiberlapps sind der maximale, der zufillige und der maximal-zufillige Uberlapp (Morcret-
te und Fouquart, [1986; Morcrette und Jakob, [2000), siche Abbildung Bei der Annahme
des maximalen Uberlapps (links) iiberlappen alle bedeckten Wolkenschichten maximal. Der
Bedeckungsgrad der Gesamtsaule T'C'C,.x entspricht daher dem maximalen partiellen Be-
deckungsgrad C'C; aller Schichten:

TCCpax = iren[?ic}(C'Ci) : (3.10)
wobei ¢ der Index des Levels und n die Gesamtanzahl der Modellschichten ist. Daher ist
der wolkenfreie Anteil der Séule und somit auch die Transmission bei dieser Uberlappme-
thode am gréBten. Beim zufilligen Uberlapp (Mitte) ist die Position der bedeckten Anteile
der Modellschichten vollkommen unabhéngig voneinander, sie {iberlagern sich zufillig. Der
Gesamtbedeckungsgrad T'CC.,, ist wesentlich gréfer als beim maximalen Uberlapp (siehe
beispielweise Morcrette und Jakob| 2000):

TCCoan =1 — H(1 —CC). (3.11)

i=1
Der maximal-zufillige Uberlapp wurde erstmals von (Geleyn und Hollingsworth| (1979) vor-
geschlagen. Hierbei wird beriicksichtigt, dass konvektive Bewolkung, die sich iiber mehrere

Eine prognostische Variable wird mithilfe der Informationen aus dem letzten Modellzeitschritt berech-
net. Im Gegensatz dazu werden diagnostische Variablen aus anderen Gréflen des gleichen Modellzeitschritts
abgeleitet.
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Abbildung 3.4: Drei verschiedene Methoden, partiell bedeckte Wolkenschichten zu iiberlagern. Links
ist der maximale Uberlapp, in der Mitte der zufillige Uberlapp skizziert. Bei letzterem ist die
Position des bedeckten Teils der Modellschichten zuféllig. Die rechte Abbildung wird der maximal-
zufillige Uberlapp skizziert. Bei dieser Methode iiberlappen benachbarte Wolkenschichten maximal,
wéhrend getrennte Wolkenschichten zufillig tiberlappen (Hogan und Illingworth)).

Modellschichten erstreckt, mit hoher Wahrscheinlichkeit maximal iiberlappt. Hingegen wird
der Uberlapp von durch wolkenfreie Modellschichten getrennten Wolkenschichten als zufillig
angenommen. Der Gesamtbedeckungsgrad T'C'Cax_ran liegt zwischen dem der maximalen
und der zufilligen Uberlappmethode:

TCChax—ran = 1 — 1 — max(CC;) | , 3.12
wobei S(s) die Indizes der Modellschichten sind, die die s-te zusammenhédngenden Wolken-
schicht bilden, und n, die Anzahl der zusammenhéngenden Wolkenschichten ist.

Die Verwendung eines realistischen Wolkeniiberlappschemas ist wichtig fiir die genaue Simu-
lation des Strahlungstransfers in der Atmosphére. Morcrette und Jakob (2000) untersuchen
die Auswirkung des Uberlappschemas fiir das ECMWF-Modell (Version 1816, die seit Juni
1998 operationell ist). Die grofiten Effekte entstehen direkt durch die verdnderte Geome-
trie der Wolken. Der globale Bedeckungsgrad ist bei maximalem Uberlapp (TCChax=0.609)
kleiner als bei zufilligem Uberlapp (TCCian=0.714). Daher ist die ausgehende langwelli-
ge Bestrahlungsstirke von 242.8 W/m? bei maximalem Uberlapp um 8.3 W/m? gréBer als
bei zufilligem Uberlapp. Und die vom Erdsystem absorbierte solare Bestrahlungsstérke von
248.4 W /m? ist bei maximalem Uberlapp um 3.3 W/m? groer als bei zufilligem Uberlapp
(245.1 W /m?).

Neben dem direkten Effekt der Wolkengeometrie auf die Strahlung gibt es einige Riickkopp-
lungen mit der Wolkendynamik, die einen Effekt auf die Strahlungsbilanz haben. Das Profil
der Erwérmungsrate durch Strahlung ist abhingig von dem verwendeten Uberlappschema
und beeinflusst iiber die atmosphérische Stabilitdt die Dynamik und die Wolkenbildung.
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Weiterhin wird der Niederschlag vom Uberlapp beeinflusst, da der Niederschlag bei maxi-
malem Uberlapp durch einen héheren Anteil der Bewolkung féllt und somit die Verduns-
tung geringer ist. Damit &ndert sich das Profil der hierfiir erforderlichen latenten Energie.
Die Auswirkungen des modifizierten Niederschlags und der Verdunstung auf die ausgehende,
langwellige Strahlung sind kleiner als 0.1 W/m?. Die absorbierte solare Bestrahlungsstérke
von Erde und Atmosphire ist bei maximalem Uberlapp durch die Riickkopplung mit der
Wolkendynamik um 0.8 W/m? gréfer als bei zufilligem Uberlapp.

Meist sind die von Klima- und Wettermodellen simulierten Bestrahlungsstirken am Boden
und am Oberrand der Atmosphére gut mithilfe von Satellitenmessungen bzw. bodengestiitz-
ten Messungen validiert. Da der Wolkeniiberlapp einen groflen Einfluss auf diese Grofien hat,
ist es essentiell, einen aus einem Modell entnommenen Wolkendatensatz in einer separaten
Strahlungstransfersimulation mit dem gleichen Wolkeniiberlappschema zu verwenden. Somit
ist es wichtig, bei der Berechnung der Erwarmungsrate in dieser Arbeit das gleiche maximal-
zuféllige Wolkeniiberlappschema zu verwenden wie das ECMWEF-Modell, da der in dieser
Arbeit verwendete Wolkendatensatz aus dem ECMWEF-Modell stammt.

Im Folgenden wird beschrieben, wie der Wolkeniiberlapp in libRadtran implementiert ist.%
Die Transmission einer partiell bedeckten Schicht ¢ wird in libRadtran durch eine effektive
optische Dicke 7.g; dargestellt. Sie entspricht der optischen Dicke einer homogenen Wol-
kenschicht, die die gleiche Transmission wie die teilweise bedeckte Modellschicht erzeugt.

T(Teg,i) = CCl T(Tcloud,i) + (1 — CCZ) T(Tclear,i> . (313)

Hierbei ist T'(7Tcouas) die Transmission des bedeckten und 7'(Tear;) die Transmission des
wolkenfreien Anteils der iten Modellschicht.

Die Transmission ist abhéngig von der Richtungsverteilung der Strahldichte, die durch
einen reprasentative Zenitwinkel wiedergegeben wird. Im thermischen Spektralbereich ist die
Strahlung diffus. Der représentative Zenitwinkel wird durch den Effektivitatsfaktor r = 1.66
beschrieben (Elsasser, [1942; Rodgers und Walshaw, [1966; [Liu und Schmetz, [1988; [Inter-
netseite des ECMWE| 2006):

tait = cos(Oer) = 1/7. (3.14)

Im solaren Spektralbereich ist der effektive Zenitwinkel ein Mittel aus Sonnenzenitwinkel,
der die Richtung der Strahldichte der Direktstrahlung darstellt, und einem diffusen Zenitwin-
kel, der den diffusen Anteil der Strahlung reprisentiert (Roeckner et al., [1996). Der diffuse
Zenitwinkel pig; ist abhéingig von den oberhalb liegenden Wolkenschichten:

1-TCCq; TCCq:\ "
Meff,i:< Ty H) , (3.15)

220 Haif

wobei pio der Kosinus des Sonnenzenitwinkels und 7T'C'Ce; der mit dem jeweiligen Uber-
lappschema berechnete, effektive Bedeckungsgrad oberhalb des betrachteten Levels i ist. Er
entspricht dem Bedeckungsgrad, wobei er um einen von der direkten Transmission abhéngi-
gen Anteil verringert wird (Roeckner et al., [1996; Morcrette und Jakob, [2000). Mithilfe des so

6Tm Gegensatz zu den sonstigen in diesem Abschnitt beschriebenen Erweiterungen von libRadtran wurde
der Wolkeniiberlapp nicht vom Autor dieser Arbeit implementiert.
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bestimmten effektiven Einfallswinkels kann die rechte Seite von Gleichung ([3.13)) berechnet
und aus dieser die effektive optische Dicke 7.q; der Schicht i abgeleitet werden.

Sind Wasser- und Eiswolken innerhalb einer Schicht vorhanden, so wird fiir beiden Phasen
eine gemeinsame optische Dicke definiert, indem bei der Bestimmung der Transmissionen des
bewolkten Teils T'(Teoua,i) beide Wolkenarten beriicksichtigt werden. Fiir die Gesamtwolke
wird eine mittlere Einfachstreualbedo wy

J— Twe Wo,we + Tic Wo,ic

_ 3.16

und ein mittlerer Asymmetrieparameter g berechnet (Roeckner et al., [1996)

Twe Wo,we Jwe + Tic Wo,ic Gic
Twe wO,WC + Tic w(],ic

g= (3.17)
wobei 7 die optischen Dicken, wy die Einfachstreualbedo und g die Asymmetrieparameter
von den Wasserwolken we oder Eiswolken ic¢ sind.

Wird die effektive optische Dicke 7.¢ in mehreren Schichten verwendet, so entspricht die
Gesamttransmission einem zufélligen Uberlapp. Dies ist sofort ersichtlich, wenn die Trans-
mission durch zwei Schichten ¢ und j betrachtet wird

T(Teff,i + 7_eff,j) :T(Teff,i) T(Teff,i)
- [Ccz T(Tcloud,i) + (1 - Ccz) T(Tclear,i>]
[CC; T(Taaoud) + (1 = CC;) T(Tetearj)] -

Wird die rechte Seite der Gleichung ausmultipliziert, so ergebt sich daraus dem zufalli-
gen Uberlapp entsprechende Teilbereiche: CC; CCj ist der Anteil mit Bewolkung in beiden
Schichten, C'C; (1 — CC}) der Anteil, der in Schicht ¢ bew6lkt und in Schicht j wolkenlos ist

USW.

Neben dem zufilligen Uberlappschema sind in libRadtran auch der maximale und maximal-
zufillige Uberlapp implementiert. Bei diesen Methoden wird zuerst der Gesamtbedeckungs-
grad T'C'C nach Gleichung bzw. berechnet. Fiir den in jeder Hohe wolkenfreien
Anteil der Saule (1 —TCC') wird eine separate Simulation durchgefiihrt. Der bewdtlkte Anteil
der Siule TCC wird mithilfe des zufilligen Uberlappschemas simuliert.

In Abschnitt wird der Effekt der verschiedenen Uberlappschemata auf die Simulati-
on von Erwdrmungsraten im Vergleich zu einer exakten drei-dimensionalen Monte-Carlo-
Berechnung untersucht. Bei der Simulation der Erwarmungsraten der Tropen in Abschnitt
wird konsistent zu der Modellversion des ECMWF das maximal-zufillige Uberlappsche-
ma verwendet.

3.2.4 Simulation von globalen Feldern

Zur Simulation des Strahlungstransfer von ausgedehnter Fldchen mithilfe ein-dimensionaler
Strahlungstransfermethoden wird das Gebiet meist in einzelne, unabhéngige Sdaulen unterteil,
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in denen horizontale Homogenitét vorausgesetzt wird. Bei dieser sogenannten independent-
column-Methode ist eine grofle Anzahl von unabhéngigen Simulationen notwendig, die von
libRadtran jeweils separat bearbeitet werden. Beispielsweise miissen fiir eine globale Simula-
tion mit einem halben Grad horizontaler Auflésung 360 x 720 = 259200 Programmaufrufe
ausgefithrt werden. Im normalen Rechenmodus von libRadtran miissen fiir jede einzelne
dieser Simulationen alle Eingabedateien (Programmsteuerung, Atmosphére, Wolken etc.) in
separaten ASCII-Dateien bereitgestellt werden. Auch die Simulationsergebnisse werden in
einzelnen Dateien ausgegeben, was sowohl einen erheblichen Verwaltungsaufwand als auch
Speicherplatzbedarf bedeutet.

Bei Simulationen mit einer Rechenzeit von einigen Tagen bis Wochen - wie es bei groien ICA-
Simulationen der Fall ist - wird die Rechenlast im Allgemeinen auf mehrere Rechner verteilt.
Dies wird parallelisierte Simulation genannt. Dazu miissen entsprechend der Anzahl von ver-
wendeten Prozessoren Anteile der Simulation definiert werden. Optimalerweise ist dies ein
Auftrag pro Prozessor. Bei den hier durchgefithrten Simulationen beinhalten diese Arbeits-
pakete mehrere Hundert bis Tausend Simulationen von ein-dimsionalen Strahlungstransfer-
Rechnungen.

Um diese Anforderungen zu erfiillen, wurden folgende Erweiterungen an libRadtran durch-
gefiithrt: Erweiterung der Ein- und Ausgabemoglichkeiten von Daten in einem kompakten
bindren Format, Bearbeitung mehrerer independent-column-Simulationen mit einem Pro-
grammaufruf sowie die Parallelisierung aufwendiger Strahlungstransfer-Simulationen.

Ein- und Ausgabe globaler Datenfelder

Daten konnen grundsétzlich in zwei verschiedenen Formaten digital gespeichert werden, im
ASCII-Format oder in einem bindren Format. Das ASCII-Format hat den Vorteil, dass
es direkt mit einem Texteditor lesbar ist. Die Vorteile des bindren Formates gegeniiber
dem ASCII-Format sind eine hohere Lese- und Schreibgeschwindigkeit, effektivere Nutzung
des Speicherplatzes und eine gute Bearbeitbarkeit auch von grofien Datenmengen. Bei der
bindren Speicherung ist zu beachten, dass das Format mehr-dimensionaler Felder (Anzahl
und Grofie der Dimension) nicht a-priori ersichtlich ist. Metadaten, die das Format be-
schreiben, miissen dem Datensatz hinzugefiigt werden, damit dieser eindeutig lesbar ist.
Insbesondere ist zu beachten, dass die Bitreihenfolge bei der Speicherung von Zahlen auf
verschiedenen Betriebssystemen unterschiedlich sein kann. Daher gibt es einige Weiterent-
wicklungen des bindren Formats, beispielsweise das netCDF-Format (network common data
format), das grib-Format (gridded binary) oder das hdf-Format (hierarchical data format).

Die Wahl des Datenformats zur Speicherung von Ein- und Ausgabedateien fiir die in dieser
Arbeit durchgefiihrten Erweiterungen von libRadtran fiel auf das netCDF-Format (netcdf
Internetseite), da es maschinenunabhéngig ist, Schnittstellen fiir alle hoheren Programmier-
sprachen (C, Fortran, IDL etc.) vorhanden sind und es trotz seines vergleichsweise einfachen
Aufbaus alle fiir diese Anwendung erforderlichen Moglichkeiten bietet. Das netCDF-Format
wird h&ufig zur Speicherung wissenschaftlicher Daten verwendet. Daher gibt es auch zahlrei-
che, frei verfiighare Programme, die das Arbeiten mit Daten im netCDF-Format erleichtern,
beispielsweise ncgen und ncdump (netedf Internetseite) zur Konvertierung zwischen AS-
CII und netCDF-Format, cdo (cdo Internetseite) zur Ausfithrung zahlreicher Operationen
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wie kommandozeilenbasierte Addition von Datenfeldern, Ausschneiden von Regionen oder
Zeitrdumen oder Berechnung einfacher Statistiken. Als letztes seien noch panoply
und ncview (ncview Internetseite) erwéihnt. Beide Programme ermdglichen die
direkte Betrachtung der Daten als Kurven oder als farbkodierte Diagramme, sieche Abbildung
5.0l

Meview 1.93¢ David W. Pierce 22 August 2006
displaying Temperature
frame 1/8
displayed range: 172.379 to 312.293 K
Current: (i=35, j=0)258.964 (x=-125, y=90)

quit  >1 4 « [l » » Eqanc 2

o b
X OD_20070325_big.nc <@Ix313>

3gauss Inv C MX2  Linear Axes

Var:

level
degrees_nor

degrees_east

Abbildung 3.5: Das Programm ncview erméglicht einen schnellen Uberblick iiber komplexe Da-
tensatze.

Im Laufe der vorliegenden Arbeit wurde das Einlesen folgender Datensétze im netCDF-
Format ermoglicht:

Temperatur-, Druck- und Spurengasprofile

Wasser- und Eiswolken

Albedo oder Emissivitiat der Erdoberflache

Oberflichenhche

Oberflachentemperatur

Ozeanoberflicheneigenschaften (Salinitét, Chlorophyll, Wind)

Die Speicherung im netCDF-Format erlaubt es, die Anderungen an der Programmsteue-
rungsdatei auf ein Minimum zu reduzieren, indem nur noch Ort und Zeit der gewiinschten
Simulation angegeben werden muss und alle weiteren Daten entsprechend aus den Datenfel-
dern extrahiert werden. Die Reduktion der Anzahl der Eingabedateien ist insbesondere fiir
das Rechnen im parallelen Modus von Vorteil (siehe auch néchster Abschnitt), da weniger
Dateien auf die verwendeten Rechner transferiert werden miissen.

Die Vorteile des netCDF-Formats wurden auch fiir die Ergebnisausgabe von libRadtran rea-
lisiert. Die simulierten Bestrahlungsstirken oder Erwédrmungsraten werden standardméfig
als fiinf-dimensionale Felder ausgegeben, abhéngig von geographischer Léange und Breite so-
wie Hohe, Zeit und Wellenliinge.” Die berechneten Daten werden im Normalfall in einem
oder in mehreren konstanten Hohenlevels ausgegeben. Innerhalb dieser Arbeit wurde auch

"Bei Strahldichten kommt noch die Abhiingigkeit von Zenit- und Azimutwinkel hinzu.
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die Ausgabe auf Drucklevels oder den Levels des ECMWF-Modells erméglicht. Hierbei wird
Gebrauch von Markern fiir nicht besetzte Datenpunkte gemacht, die beispielsweise fiir die
Ausgabe von Ergebnissen auf einem konstanten Hohenniveau unterhalb der Topographie
auftreten.

Kompakte independent-column-Simulation

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde ein Programm namens worldloop entwickelt, das
Strahlungstransfer-Simulationen mit der independent-column-Approximation fiir grofle Sze-
nen mit einem Programmaufruf und geringem Aufwand fiir den Nutzer simuliert. Von dem
Nutzer wird ein horizontales Gitter vorgegeben, das die horizontale Auflésung der unabhéngi-
gen Saulen vorgibt. In Verbindung mit der Ein- und Ausgabe von Daten im netCDF-Format,
werden die fiir die einzelne Séule benttigten Daten aus den entsprechenden Datenfeldern ex-
trahiert und anschlieflend die Strahlungstransfer-Simulation durchgefiihrt. Aus Griinden der
Arbeitsspeicherverwaltung wird nach einem Modell von Bernhard Mayer der Programm-
ablauf zur Simulation einer S&dule mithilfe eines fork-Befehls in einen parent- und einen
child-Prozess gespalten. Letzterer fithrt die Strahlungstransfer-Simulation durch und wird
anschliefend beendet. Der parent-Prozess initialisiert daraufhin die Simulation fiir die néchs-
te unabhéngige Saule.

worldloop kann in zwei verschiedenen Modi betrieben werden. Im so genannten globalen Mo-
dus werden die Strahlungstransfer-Simulationen auf einem geographischen Langen-/Breiten-
Gitter durchgefiihrt. Dies ist besonders interessant, wenn Eingangsdaten aus Wetter- oder
Klimamodellen verwendet werden, um beispielsweise deren Strahlungsschema mit libRad-
tran zu vergleichen oder um globale Strahlungsantriebe zu berechnen, siehe Abbildung

Der zweite Modus, der so genannte Satelliten-Modus, erlaubt die Simulation auf einem un-
regelméfBigen, geographischen Gitter, wie es bei der Pixelanordnung eines Satellitenbildes
oder auch bei Modellgittern einiger Wettermodelle der Fall ist. In diesem Modus wird die
Position der unabhéngigen Sdulen und bei Satellitenbildsimulationen die entsprechende Be-
obachtungsgeometrie aus netCDF-Dateien eingelesen. Abbildung[3.7] zeigt das Ergebnis einer
exemplarischen Satellitenbild-Simulation.

Parallelisierung der Simulation

Eine gingige Methode, die Rechenzeit aufwendiger Simulationen zu verkiirzen, ist die Paral-
lelisierung. Dabei wird die Rechenlast auf mehrere Prozessoren verteilt. Zur Parallelisierung
gibt es je nach Anwendung verschiedene Moglichkeiten. Die beiden verbreitetsten Strategien
sind die Aufteilung des zu simulierenden Gebietes und die Aufteilung der zu simulieren-
den Zeitschritte. Bei einigen speziellen Anwendungen ergeben sich weitere Moglichkeiten zur
Parallelisierung, wie bei der Monte-Carlo-Methode zur Simulation des Strahlungstransfers,
bei der die zu simulierenden Photonen aufgeteilt werden konnen. Bei der Auswahl der Par-
allelisierungsstrategie ist zu beachten, dass die zu bearbeitenden Teilsimulationen méglichst
unabhéngig voneinander sind, da der Datentransfer zwischen den verschiedenen Prozessoren
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Abbildung 3.6: Exemplarisches Ergebnis einer worldloop-Simulation. Dargestellt ist die reflektierte,
solare Bestrahlungsstirke am Oberrand der Atmosphére. Atmosphére und Wolken entsprechen der
Modellvorhersage des ECMWEF-Modells vom 01.10.2006 um 12:00 UTC. Im Raum des Pazifiks ist
entsprechend der Zeit Nacht, daher ist die reflektierte solare Bestrahlungsstérke in dieser Region
gleich Null.

Abbildung 3.7: Ein von worldloop simuliertes Satellitenbild vom 12.08.2004 um 12:00 UTC aus
der Perspektive von MSG (Meteosat Second Generation). Das Falschfarbenkomposit stellt drei
Satellitenkanéle in verschiedenen Farben dar: die Reflektivitéit bei 645 nm in rot, die Reflektivitét
bei 800 nm in griin und die invertierte Helligkeitstemperatur bei 10.8 ym in blau. Atmosphére und
Wolken entsprechen der Modellvorhersage des ECMWEF-Modells. Als Albedo und Emissivitit der
Erdoberfliche wird ein aus MODIS-Messungen (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer)
abgeleitetes Datenprodukt der NASA verwendet.
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aufwendig ist. Wird die Rechenzeit durch die Anzahl der verwendeten Prozessoren geteilt,
spricht man von einer optimalen Skalierung. Aufgrund des niedrigen, notwendigen Daten-
austauschs bei independent-column-Simulationen kann eine Skalierung nahe der optimalen
erreicht werden. Werden ICA-Simulationen fiir mehrere Zeitschritte ausgefiihrt, so ist es
beliebig, ob die voneinander unabhéngigen Saulen oder die verschiedenen Zeitschritte par-
allelisiert werden. Aufler der Verteilung der Eingangsdaten und dem Zusammenfiithren der
Simulationsergebnisse ist in keinem der beiden Fille ein Datenaustausch zwischen den Pro-
zessoren notwendig. Ist der Rechenzeitaufwand fiir einen einzelnen Zeitschritt grof3, wie bei
der Simulation von Satellitenbildern®, so ist eine Parallelisierung iiber die Aufteilung des zu
simulierenden Gebiets auf die Prozessoren wiinschenswert. Daher ist in worldloop letztere
Moglichkeit eingebaut worden. Die parallelisierte Bearbeitung einer Simulation ist schema-
tisch in Abbildung dargestellt. Das von einem Prozessor bearbeitete Teilgebiet ist iiber
die gesamte Szene verteilt. Durch die Verteilung der zu bearbeitenden Teilgebiete iiber die
Szene bekommen alle Prozessoren ein moéglichst &hnliches Teilgebiet. Hiermit wird eine un-
ausgeglichene Rechenlastverteilung vermieden, die aufgrund besonderer Eigenschaften eines
zusammenhédngenden Teilareals entstehen kénnten, beispielsweise eine Haufung von Satelli-
tenbildpunkten auflerhalb der sichtbaren Erdscheibe oder eine héhere Rechenzeit aufgrund
von Bewdlkung oder einem niedrigeren Sonnenzenitwinkel.

Des Weiteren gibt es sogenannte queueing-Programme, die die automatische Verteilung von
Simulationspakten auf die zur Verfiigung stehenden Prozessoren steuern. Sobald ein Prozes-
sor nicht ausgelastet ist, schickt das queueing-Programm das néchste Rechenpaket aus der
Warteschlage von Auftréigen an diesen Prozessor. Die queueing-Programme ermdoglichen so-
mit eine optimale Ausnutzung der vorhandenen Computerressourcen’. Das DLR verwendet
zu diesem Zweck das frei verfiigbare Programm condor (condor Internetseite), das an der
Universitédt von Wisconsin entworfen und weiterentwickelt wird. worldloop wurde im Rahmen
dieser Arbeit fiir den kombinierten Einsatz mit condor optimiert, indem automatisch Steue-
rungsdateien fiir condor bei einem parallelen Programmaufruf von worldloop erstellt werden
und condor anschliefend die Verteilung der Rechenpakete vornimmt. Mithilfe der soeben be-
schriebenen Entwicklungen ist es moglich, Strahlungstransfer-Simulationen im Mafistab von
globalen Feldern iiber mehrere Monate mit geringem Verwaltungsaufwand durchzufiihren.

3.3 Eingangsdatensitze

In diesem Abschnitt werden die Datenséitze beschrieben, die zur Simulation der in Abschnitt
] untersuchten Erwérmungsraten verwendet werden. Die benétigten Eingangsdatensétze sind

schematisch in Abbildung [3.9] dargestellt.

Die Anforderungen an die Datensétze sind:

e die Verfiigbharkeit aller strahlungsrelevanter Gréfen,
e cine moglichst genaue Darstellung des realen Zustandes,

8Die Berechung einer MSG-Satellitenbildszene mit der Auflésung des Seviri-Instruments (Spinning Enhan-
ced Visible and Infrared Imager) von der Gréfie Europas dauert auf einem Prozessor mit einem Prozessortakt
von 3 GHz ungefiahr eine Woche.

9und regelt auch die Staffelung von Auftréigen verschiedener Nutzer auf einem Prozessorensystem
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Abbildung 3.8: worldloop kann im parallelen Simulationsmodus verwendet werden. Die Prozessor-
elemente (PE) eines Clusters simulieren unabhéngig voneinander die Pixel eines Satellitenbildes.

Abdeckung der Tropen zu jedem Zeitpunkt,
Verfiigbarkeit der Daten fiir einen Zeitraum von mindestens einem Jahr,
eine zeitliche Auflésung von einigen Stunden, um Tagesgénge zu untersuchen,

eine horizontale Auflésung von einigen Grad, um die regionalen Strukturen zu analysieren,
und

e cine vertikale Auflésung, die hoher als 1km ist.

Ein Assimilationssystem stellt die beste Moglichkeit dar, alle hier gestellten Anforderungen
zu erfiillen. Das Assimilationsverfahren kombiniert auf optimale Weise Vorhersagen eines
prognostischen Modells, in diesem Fall eines Wettervorhersagemodells, mit aktuellen Beob-
achtungen.

Das ECMWEF (European Center for Medium Weather Forecast) betreibt eines der weltweit
fortschrittlichsten Wettervorhersagemodelle zur Mittelfristvorhersage, das so genannte IFS
(Integrated Forecast System). Im Datenarchiv des ECMWEF werden nahezu alle fiir diese
Arbeit erforderlichen Informationen gespeichert. Diese Daten eignen sich im Vergleich zu
anderen Modellen sehr gut zur Simulation des Strahlungstransfers. Wild et al.| (1998) stellen
fest, dass im ERA-40 Projekt simulierte solare Einstrahlung am Boden gegeniiber Messun-
gen an 700 Bodenstationen wesentlich kleinere Abweichungen aufweist als die Klimamodelle
ECHAM3, HadAM2 und Arpege. Im Allgemeinen tendieren diese dazu, die Bestrahlungs-
stéirke am Boden zu iiber- und die Absorption in der Atmosphére um 10 W/m? bis 20 W /m?
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Abbildung 3.9: Die Abbildung zeigt schematisch die zur Berechnung der Erwédrmungsrate notwen-
digen Grofien und die in dieser Arbeit verwendeten Datenquellen.

zu unterschitzen. Als einer der Griinde fiir die bessere Ubereinstimmung wird die hohe
Simulationsgenauigkeit der atmosphérischen Zustands angefiihrt.

Im ersten Teil dieses Abschnitts werden die dem ECMWEF-Archiv entnommenen Eingangs-
datensétze kurz beschrieben. Erginzend dazu wird ein aus MODIS-Messungen abgeleiteter
Datensatz von Bodenemissivititen verwendet, der im Anschluss erldutert wird.!® Aufler-
dem wird ein Datensatz aus dem WRF-Modell ( Weather Research & Forecasting Model)
beschrieben, der zur Evaluierung des Wolkeniiberlappschemas in Abschnitt verwendet
wird.

3.3.1 ECMWF-Analysen und Vorhersagen

Das IFS (Integrated Forecast System) des ECMWF verwendet seit November 1997 ein mul-
tivariates, vier-dimensionales Assimilationssystem. Zur Erstellung einer Analyse werden Sa-
tellitendaten, Radiosondenmessungen und synoptischen Meldungen sowie Flugzeug- und Bo-
jenmessungen der letzten zwolf Stunden verwendet. Ausgehend von der Analyse werden um
00:00 UTC und 12:00 UTC Modellldufe gestartet, weitere Analysen werden um 06:00 UTC
und 18:00 UTC durchgefiihrt. Von diesen Zeitpunkten aus werden jedoch keine Vorhersa-
geldufe gestartet. Um eine ausreichend hohe zeitliche Auflésung zu erreichen, werden die

9Die vom ECMWF verwendete Emissivitit wird nicht im Archiv gespeichert und kann daher nicht in
dieser Arbeit verwendet werden.
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Analysen von 00:00, 06:00, 12:00 und 18:00 UTC durch die kurzfristigen Vorhersagen um
03:00, 09:00, 15:00 und 21:00 UTC ergénzt.

Das ECMWF archiviert nahezu alle fiir Strahlungstransferrechnungen erforderlichen Daten.
In dieser Arbeit werden folgende Groflen zur Berechnung der Erwidrmungsrate verwendet:

Temperatur- und Druckprofil,

Ozon- und Wasserdampfprofil,

Wassergehalt und Bedeckungsgrad von Wasser- und Eiswolken,
Albedo der Land- und Seeoberflache im solaren Bereich,

Oberflachenhohe und

Oberflichentemperatur.

Im Archiv des ECMWF werden zwei verschiedene Arten von Datensétzen gespeichert: die
Daten der operationellen Vorhersage sowie die bisher durchgefiihrten Reanalyseprojekte
ERA-15, ERA-40 (Uppala et al. 2005) und ERA-Interim (Simmons et al., [2006)). Die ope-
rationelle Wettervorhersage wird mit der zum Zeitpunkt der Vorhersage aktuellsten Modell-
version des IFS’ simuliert. Im operationellen Archiv sind daher im zeitlichen Verlauf Vorher-
sagen von verschiedenen Modellversionen gespeichert. Bei den Reanalysen hingegen wird ein
langerer Zeitraum mit einer aktuellen Modellversion gerechnet. Aufgrund des hohen Rechen-
zeitaufwandes werden Reanalyseprojekte mit einer etwa 50 % groberen raumlichen Auflosung
durchgefiihrt als die operationellen Léaufe.

In dieser Studie wird die Erwarmungsrate fiir einen Zeitraum von einem Jahr simuliert. Da
keine klimatologischen Zeitraume untersucht werden, wird die Prioritédt auf die Qualitéat der
Eingangsdaten gesetzt. Durch die Verwendung der Daten des operationellen Archivs wird der
Fortschritte der Modellphysik und des Assimilationssystems genutzt. Einige entscheidende
Weiterentwicklungen des IFS konnten im letzten Reanalyseprojekt ERA-Interim noch nicht
beriicksichtigt werden. Insbesondere hat die Einfiihrung eines neuen Mikrophysikschemas fiir
Eiswolken im September 2006 zu einer stark verbesserten Darstellung der relativen Feuchte
und des Bedeckungsgrades in der TTL gefithrt (Tompkins et al., 2007)). Dies wird detaillierter
in Abschnitt beschrieben.

Der in dieser Arbeit untersuchte Zeitraum von Oktober 2006 bis September 2007 wurde
so gewahlt, dass er im Anschluss an die Einfiihrung eines neuen Mikrophysikschemas liegt.
Die Lénge des Zeitraums ermdglicht eine erste Untersuchung des Jahresganges der Erwir-
mungsrate in der TTL, siche Abschnitt [5.2.3] Innerhalb dieses Zeitraumes gab es zwei Versi-
onswechsel des I[FS. Im Dezember 2006 wurde die Modellversion 31r2 operationell. Seitdem
werden einige zuséitzliche Satellitendaten bei der Assimilation beriicksichtigt. Im Juni 2007
wurde das IFS auf die Modellversion 32r2 aktualisiert. Dabei wurde ein neues Strahlungs-
transferschema implementiert. Die Auswirkung der Versionswechsel auf die Erwédrmungsrate
ist wesentlich kleiner als der Jahresgang, siehe Abschnitt [5.2.3] Daher ist die Verwendung
dieses Datensatzes fiir die Ziele dieser Arbeit geeignet.

Die in dieser Arbeit genutzten Daten haben eine vertikale Auflésung von 90 Modellschich-
ten.!! Sie folgen im unteren Bereich der Orographie und gehen mit zunehmender Hoéhe in
Drucklevel iiber. Die vertikale Auflosung ist in Bodennédhe etwa 10m und in dem fiir diese

1Tm Februar 2006 wurde mit Version 30rl die vertikale Auflésung von 60 auf 90 Modellschichten erhoht.
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Arbeit interessanten Tropopausenbereich ca. 400 m. Die horizontale Auflésung ist T799. Dies
entspricht einer horizontalen Auflésung von 0.25 Grad. Eine ausfiihrliche Beschreibung des
IFS sowie der Modelldnderungen kann auf der Internetseite des ECMWE (2006)) eingesehen
werden. Im Folgenden werden die verwendeten Datensiitze beschrieben.!?

Eingangsdatensitze Druck, Temperatur und Spurengase

Druck-, Temperatur-, Wasserdampf- und Ozonprofile werden von dem ECMWEF-Modell
iibernommen. '* Die Konzentrationen aller weiteren erforderlichen Spurengase werden auf
klimatologische Werte gesetzt. Die Konzentration von CO, wird in den durchgefithrten Si-
mulationen auf 385 ymol/mol gesetzt, einem Wert der der Hintergrundkonzentration im Jahr
2006 entspricht (Beckl 2008)). Die Mischungsverhéltnisse von Oy und NO, entsprechen denen
des Standardprofils der Tropen von |Anderson et al.| (1986]). Die Genauigkeit der Ozonkon-
zentration aus dem operationellen Archiv des ECMWEF wird in Abschnitt untersucht.
Da die Verwendung dieser Datensétze eine systematische Abweichung des mittleren Er-
warmungsratenprofils in der unteren Stratosphére hervorruft, werden die in Abschnitt
prisentierten Erwérmungsraten entsprechend dem Vorgehen in Abschnitt korrigiert.

Eingangsdatensatz Wolken

Zur Beschreibung der optischen Eigenschaften der Wolken werden Wolkenwassergehalt C'W C'
(cloud water content), unterteilt in Wolkenfliissigwassergehalt CLWC' (cloud liquid water
content) und Wolkeneiswassergehalt CIWC' (cloud ice water content), der Bedeckungsgrad
CC und die Effektivradien, siche Gleichung ([2.20)), der Wassertropfchen reg . und der Eis-
kristalle reg . benotigt. CWC' und C'C sind prognostische Groflen im IFS. Sie werden am
ECMWEF archiviert und zur Verfiigung gestellt. Der Anteil o des fliissigen Wassers am Ge-
samtwasser wird iiber die Temperatur diagnostiziert:

07 fur T S ﬂce
2
a= (%;‘_7;‘;) , fir Tee < T < T (3.18)
]-7 fir TO S T,

wobei T;.. = 250.16 K und Ty = 273.16 K sind.

Der Effektivradius reg w. der Wasserwolken wird im IFS durch eine empirische, lineare Funk-
tion der Hohe parametrisiert, wobei 7eg we = 10 pm an der Oberflache und reg we = 45 pm am
Oberrand der Atmosphére angenommen wird. Fiir Eiswolken existieren verschiedene Defini-
tionen des Effektivradius. Im IFS wird die Definition nach (Ou und Liou| (1995) verwendet:

12Die hierbei beschriebenen Parametrisierungen entsprechen den Modellversionen 31rl bis 32r2, die
wéhrend des hier untersuchten Zeitraums am ECMWF verwendet wurden.

13 Alle drei-dimensionalen Daten des ECMWF werden in dem Hybridkoordiantensystem des Modells aus-
gegeben. In einer Modellschicht sind weder Hohe noch Druck konstant. Zur Verwendung der Daten in lib-
Radtran wird die Hohe der Modellschichten mithilfe der barometrischen Hohenformel berechnet.
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Lma:c
[ D*Ln(L)dL
Patt oo = 0.5
[ DLn(L)dL

Lmin

: (3.19)

wobei D der Durchmesser und L die maximale Lénge der Kristalle ist. Er wird im ECMWF
nach einer Parametrisierung berechnet, die auf Flugmessdaten basiert (Ou und Liou, [1995):

3
et/ pm = 0.5 Z e, T, (3.20)

n=0

wobei ¢y = 326.3, ¢; = 12.42K™!, ¢ = 0.197K~2 und c¢3 = 0.0012K~3 ist, siche Abbil-
dung [3.10} Die Parametrisierungen der Effektivradien von Wassertropfen und Eiskristallen
werden beide identisch zum ECMWF bei den in Abschnitt [5.2] durchgefiihrten Simulationen
verwendet.
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Abbildung 3.10: Der effektive Durchmesser von Eiskristallen nach (Ou und Liou| (1995) in Abhéngig-
keit von der Temperatur. Die Grundlage des Fits sind Messungen von Heymstield und Platt) (1984]).

Eingangsdatensatz Bodenalbedo

Bei den in dieser Arbeit durchgefiihrten Simulationen wird die Breitbandalbedo des ECMWF-
Archivs verwendet. Sie basiert auf einer schneefreien Bodenalbedo-Klimatologie nach [Sellers
et al.| (1996)) und Los et al.| (2000). Die Albedo-Klimatologie wird in Abhéngigkeit von der
Schnee- und der Meereisbedeckung nach Ebert und Curry| (1993) modifiziert, siche Abbil-

dung [3.11}



64 3. Modelle und Datenséatze

1.0
0.9
0.8
0.7
0.6
0.5
0.4 <
0.3
0.2
0.1
0.0

bedo

Abbildung 3.11: Das IFS benutzt eine Albedo-Klimatologie, die der momentanen bzw. vorherge-
sagten Schnee- und Meereisbedeckung angepasst wird. Die Abbildung zeigt exemplarisch die der
Schnee- und Eisbedeckung angepasste Breitbandalbedo fiir den 03. Méarz 2007.

3.3.2 Erginzende Datensitze

Zusétzlich zu den Daten des ECMWF-Archivs werden ein Datensatz fiir die Bodenemissivitét
im thermischen Wellenléngenbereich fiir die in Abschnitt durchgefiihrten Simulationen
und ein Wolkendatensatz des WRF-Modells zur Validierung des Wolkeniiberlappschemas in
Kapitel verwendet. Beide Datensétze werden im Folgenden kurz beschrieben.

Bodenemissivitit

Die Bodenemissivitdat wird nicht im Datenbestand des ECMWEF archiviert. Daher wird ein
zusétzlicher Datensatz des Langley-Zentrum der NASA (National Aeronautics and Space Ad-
ministration) verwendet. Dieser teilt die Erdoberfliche in verschiedene Oberflichenklassen
ein. Die ersten 17 Oberflichenklassen entsprechen denen des IGBP-Projekts (International
Geosphere-Biosphere Programme) (Loveland und Belward, 1997): Immergriiner Nadelwald,
immergriiner Laubwald, Laub abwerfender Laubwald, gemischter Wald, dichtes Buschwerk,
lichtes Buschwerk, bewaldete Savanne, Savanne, Grasflichen, Feuchtgebiete, Felder, stadti-
sche Flichen, gemischte Anbauflichen, Schnee/Eis, Odland/ Wiiste und Wasserflachen. Ei-
ne weitere Oberflichenklasse, die Tundra, wurde eingefithrt um die felsige, vegetationslose
Landschaft der hohen Breiten von der der Wiiste zu unterscheiden. Der Datensatz hat eine
Auflésung von 10 Bogenminuten. Abbildung [3.12] zeigt die Ausdehnung der verschiedenen
Oberflachenklassen. Die Klassifizierung der Erdoberfliche nach diesem Schema basiert auf
Messungen von VIRS (Visible and Infrared Scanner) auf TRMM (Tropical Rainfall Measu-
ring Mission) und MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) auf TERRA
& AQUA (Wilber et al. [1999; Belward et al., [1999).

Jeder Oberflachenklasse wird eine spektrale Emissivitéit zugeordnet, siehe Abbildung [3.13
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Abbildung 3.12: Satellitengestiitzte Klassifizierung der Oberflichen im August 2006 nach [Wilber
et al. (1999).

Die spektrale Auflosung ist der k-Verteilung von |[Fu und Lioul (1992) angepasst. In der
vorliegenden Arbeit wurde eine Schnittstelle in libRadtran zur Eingabe der Oberflichenklasse
eingebaut, sowie der von der NASA dankenswerterweise zur Verfiigung gestellt Code in lib-
Radtran implementiert, der der Oberflichenklasse eine spektrale Emissivitéit zuordnet.
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Abbildung 3.13: Jede Oberflachenklasse besitzt eine fiir sie charakteristische spektrale Emissivitat.
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3.3.3 Das WRF-Modell

In Kapitel wird ein drei-dimensionaler Wolkendatensatz!* des WRF-Modells ( Weather
Research & Forecasting Model) (Michalakes et al., 2001} 2004; |Skamarock et al., [2005]) ver-
wendet, um die Genauigkeit verschiedener Wolkeniiberlapp-Schemata zu untersuchen. Das
WRF-Modell ist ein mesoskaliges Wettervorhersagemodell fiir die operationelle Vorhersage
und fiir die Atmosphérenforschung. Im WRF-Modell werden die voll-kompressiblen, nicht-
hydrostatischen Navier-Stokes-Gleichungen mithilfe des Runge- Kutta-Verfahrens gelost. Dank
des modularen Aufbaus konnen verschiedene Parametrisierungen vom Nutzer wahlweise ver-
wendet werden. Beispielsweise stehen zur Simulation der Wolkenmikrophysik neun verschie-
dene Parametrisierungen zur Auswahl, die vom einfachen Kessler-Schema (Kessler, 1969)),
das lediglich drei Spezies Wasserdampf, Wasserwolken und Regen simulieren kann, bis hin
zu komplexeren Schemata (Morrison et al., |2009) reichen. Weiterhin beinhaltet WRE' ver-
schiedene dynamische Kerne, kann ein drei- oder vier-dimensionales variationelles Assimila-
tionssystem verwenden und ist fiir den parallelisierten Einsatz auf Clustern geeignet. Das
WRF-Modell erlaubt Simulationen auf rdumlichen Skalen, die sich von einigen Metern bis
zu tausenden von Kilometern erstrecken.

3.4 Genauigkeit der verwendeten Datenséitze

In diesem Abschnitt wird die Genauigkeit der vom ECMWF simulierten Temperatur-, Ozon-
und Wasserdampfprofile sowie die des Wolkenwassers und des Bedeckungsgrades diskutiert,
die bei den in Abschnitt durchgefiihrten Simulationen verwendet werden.

3.4.1 Temperatur

Abbildung[3.14]zeigt das mittlere tropische Temperaturprofil nach den operationellen ECMWEF-
Daten im Vergleich zu Radiosondenbeobachtungen des SHADOZ-Projekts (Southern Hemis-
phere ADditional OZonesondes) im Zeitraum von Oktober 2006 bis September 2007. Die
durchgezogene, schwarze Linie zeigt das Mittel der ECMWEF-Daten von 20° S bis 20° N.
Im Vergleich zu dem SHADOZ-Datensatz ist die Temperatur zwischen 800 hPa (2km) bis
150 hPa (14 km) um ca. 0.6 K hoher. Die systematische Abweichung reduziert sich in diesem
Hohenbereich auf unter 0.3 K, wenn nur die Orte der SHADOZ-Stationen bei der Mittelung
der ECMWF-Daten beriicksichtigt werden. Im Bereich der Kaltpunkttropopause (100 hPa,
17km) ist die Temperatur nach dem ECMWEF um ca. 1.0 K und unterhalb von 850 hPa
(1.5km) um 0.8 K kleiner als die Temperatur nach den Radiosondenmessungen.

Vergleichbare Ergebnisse sind in aktuellen Veroffentlichungen zu finden. Die systematische
Abweichung zwischen ERA-40 und Radio-Okkulationsmessungen von -1 K bis -2 K ist nur
halb so grof} ist wie die zwischen der NCAR-Reanalyse und den Radio-Okkulationsmessungen
(Borsche et al., 2007)). Insbesondere konnte die Simulationsgenauigkeit der Temperatur in-
nerhalb der TTL durch Assimilation von Radio-Okkultationsmessungen und die Erhohung

Dieser Datensatz wurde freundlicherweise von Kathrin Wapler, University of Melbourne, zur Verfiigung
gestellt.
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Abbildung 3.14: Temperaturprofile im Bereich der TTL nach verschiedenen Datensitzen. Die
schwarzen Linien zeigen die mittleren Temperaturprofile nach den Daten des operationellen
ECMWZE-Archivs. Die durchgezogene Linie stellt das Mittel von 20° S bis 20° N dar, die ge-
punktete Linie das Mittel iiber die Orte der SHADOZ-Stationen. Das Temperaturprofile nach den
Messungen des SHADOZ-Radiosondendatensatzes (Thompson et al.l [2003) ist in rot eingezeichnet.
Die rechte Diagramm zeigt die Differenz zwischen den ECMWF- und den Radiosondendaten.

der vertikalen Auflosung des ECMWF-Modell im Februar 2006 von 60 auf 91 Level ver-
bessert werden (Schmidt et al., 2008). Zwischen 300 hPa und 100 hPa stellen Schmidt et al.
eine systematische Abweichung der Temperatur von 0.3 K und eine Standardabweichung von
1.7K fest. Christensen et al.| (2007)) vergleichen ERA-40 mit Ballonmessungen. Sie finden in
der tropischen Stratosphére eine systematische Abweichung von 0.5 K und eine Standardab-
weichung von 1.7 K.

3.4.2 Ozon

In Abschnitt wird gezeigt, dass Ozon im solaren Spektralbereich das wichtigste ab-
sorbierende Spurengas in der Stratosphére ist und auch im thermischen Spektralbereich
entscheidend die Erwdrmungsrate beeinflusst. Daher ist ein moglichst genaues Ozonkon-
zentrationsprofil fiir die Simulation der Erwérmungsrate von grofier Bedeutung. Abbildung
zeigt Profile der mittleren Ozonkonzentration der Tropen. Dargestellt sind Daten des
SHADOZ-Radiosondendatensatzes (Thompson et al., 2003), der Klimatologie von |[Fortu-
in und Langematz| (1995), der ERA-40-Reanalyse und des operationellen ECMWF-Archivs.
Die Radiosondenmessungen sind in diesem Vergleich der genaueste Datensatz. Die Ozonséule
kann mit einer SHADOZ-Radiosondenmessung auf 5% genau bestimmt werden. Die Radio-
sondendaten stimmen mit bodengestiitzten Messungen von Brewer-Dobson-Spektrometern
bis auf 7% {iiberein. Ein Vergleich mit TOMS-Satellitenmessungen (Total Ozone Mapping
Spectrometer) der Version 8 ergibt eine Ubereinstimmung von 1% bis 2% (Thompson et al.,
2003).

Der ERA-40-Datensatz (griin) zeigt im Vergleich zu den SHADOZ-Messungen unterhalb
von 100 hPa (16.5km) eine um ca. 20 nmol/mol bis 30 nmol/mol hohere Ozonkonzentrati-
on. Oberhalb von 100 hPa wird die Ozonkonzentration um bis zu 45 % unterschitzt. Die
Ozonkonzentration der Klimatologie von |Fortuin und Langematz| (1995) (blau) zeigt um
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Abbildung 3.15: Verschiedene Ozonprofile im Bereich der TTL. Die schwarzen Linien zeigen Da-
ten des operationellen Archivs des ECMWF. Die durchgezogene Linie stellt das Mittel von 20°
S bis 20° N dar, die gepunktete Linie das Mittel iiber die Orte der SHADOZ-Stationen. Die far-
bigen Linien zeigen Ozonprofile nach verschiedenen anderen Datenquellen: nach dem SHADOZ-
Radiosondendatensatzes (Thompson et al., 2003) in rot, nach dem Reanalysendatensatz ERA-40
in griin (iibernommen aus Fueglistaler et al.| (2009b))) und nach der Klimatologie von Fortuin und
Langematz| (1995) in blau. Letztere wird im IFS verwendet, um die Erwérmungsraten zu berechnen.

50 % bzw. 50nmol/mol bis 120 % bzw. 150 nmol/mol hohere Werte in der Nihe zur Kalt-
punkttropopause bei 100 hPa im Vergleich zu den SHADOZ-Messungen. Unterhalb von
500 hPa stimmen die beiden Datensétze bis auf 10 gmol/mol iiberein. Dieser Bereich ist
aber aufgrund der geringen Ozonkonzentration nur von geringer Bedeutung fiir den Strah-
lungstransfer. Die beste Ubereinstimmung mit den SHADOZ-Messungen haben die Daten
des operationellen ECMWF-Archivs (schwarz). Die Verbesserung gegeniiber dem ERA-40-
Datensatz ist auf eine verbesserte Modellphysik, eine hohere rdumliche Auflésung und die
Einfithrung des vier-dimensionalen Assimilationsschemas zuriickzufithren. Die vom IFS si-
mulierte Ozonkonzentration liegt 10 % bis 20 % bzw. 10 nmol/mol bis 20 nmol/mol iiber der
der SHADOZ-Messungen. Unterhalb von 500 hPa nimmt die Ozonkonzentration nach den
SHADOZ-Messungen bis auf 20 nmol/mol ab, wihrend die nach den ECMWF-Daten auf-
grund der im IF'S vereinfacht dargestellten, troposphérischen Ozonchemie bei ca. 60 nmol /mol
liegt. Die Abweichungen in der mittleren und unteren Troposphére haben nur geringe Auswir-
kungen auf die Erwérmungsrate, siche Abschnitt Wird das Mittel der ECMWF-Daten
an den SHADOZ-Stationen betrachtet, so dndert sich die systematische Abweichung des
Ozonprofils gegeniiber dem SHADOZ-Datensatz nur geringfiigig.

Das vom ECMWF simulierte Ozonfeld wird jedoch vom IFS selbst nicht zur Berechnung der
Erwérmungsraten genutzt. Stattdessen wird von der Strahlungsroutine des IFS eine Klima-
tologie von [Fortuin und Langematz| (1995) verwendet, die eine zeitliche Auflésung von einem
Monat sowie 19 zonale Bénder, 36 Drucklevel und keine Léngenabhéingigkeit hat. Diese In-
konsistenz ist bekannt, wird aber toleriert, da bei Verwendung des vorhergesagten Ozons
eine Verschiebung der Tropopause in den ECMWEF-Simulationen beobachtet wird. In dieser
Studie wird die simulierte Ozonkonzentration des operationellen ECMWEF-Archivs verwen-
det. Gegeniiber den SHADOZ-Daten wird eine etwas hohere Unsicherheit toleriert, um einen
flachendeckenden Datensatz verwenden und somit den Effekt der geographischen Verteilung
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des Ozons auf die Erwédrmungsrate erfassen zu konnen. Im Vergleich zu der Klimatologie
von |Fortuin und Langematz (1995) sind die Ozonkonzentrationen wesentlich genauer und
die zeitlichen und rdumlichen Variationen des Ozonfeldes konnen wesentlich besser erfasst
werden. Daher ist zu erwarten, dass sich die Profile sowohl der solaren als auch der thermi-
schen Erwarmungsrate stark von denen unterscheiden, die von ECMWF simuliert wurden.

3.4.3 Korrektur des Ozoneinflusses

In Abschnitt werden verschiedene Ozon-Datensétze vorgestellt: der SHADOZ-Radio-
sondendatz, die Daten operationelle Archiv des ECMWEF, der Reanalysedatensatz ERA-
40 und die Klimatologie nach |Fortuin und Langematz| (1995). In diesem Abschnitt wird
abgeschétzt, welchen Einfluss die Verwendung der verschiedenen Ozondatenséitze auf die
Simulation der mittleren Erwarmungsrate hat. Eine dhnliche Simulation wurde schon von
Fueglistaler et al.| (2009b]) durchgefiihrt. Die hier erzielten Ergebnisse werden daher auch mit
diesen Resultaten verglichen.

Abbildung zeigt das mittlere tropische Erwarmungsratenprofil unter Verwendung der
verschiedenen Ozondatensétze. Die Ozondatenséitze des operationellen Archivs und des Ozon-
klimatologie wurden direkt verwendet. Da der SHADOZ-Datensatz aus Radiosondenmes-
sungen an einigen geographischen Orten besteht, sind diese nicht direkt verwendbar um
die Erwdrmungsrate der Tropen flachendeckend zu simulieren. Nach den ECMWEF-Daten
entspricht jedoch das iiber die SHADOZ-Stationen gemittelte Ozonkonzentrationsprofil mit
hoher Genauigkeit dem mittlere Profil iiber die gesamten Tropen, siehe Abbildung[3.15] Um
ein reprasentatives Erwarmungsratenprofil mithilfe der SHADOZ-Daten zu bestimmen, wur-
de das Ozonfeld der operationellen ECMWFEF so skaliert, dass es das gleiche vertikale Profil
aufweist, wie das der SHADOZ-Messungen, wobei ein konstanter Skalierungsfaktor fiir jedes
Modelllevel verwendet wurde. Diese Simulationen wurde fiir vier Tage den 01.10., 01.01.,
01.04. und 01.07. durchfiithrt und iiber diese gemittelt.

Die Abbildung zeigt, dass die Ozonkonzentration des ECMWEF wesentlich besser geeignet ist,
das mittlere Profil der Erwarmungsrate mit Fokus auf die TTL bis 20 km zu simulieren als
die Klimatologie nach |[Fortuin und Langematz (1995). Wihrend die mithilfe der Klimatologie
simulierte die Netto-Erwadrmungsrate in 18 km um 0.16 K/d bei wolkenlosen und um 0.15 K/d
im Vergleich zur Verwendung des SHADOZ-Datensatzes abweicht, stimmt die mithilfe des
ECMWPEF-Datensatzes simulierte Erwarmungsrate bis 20 km besser als 0.04 K/d tiberein. Fiir
die Abweichung des Fortuin Profils ist dabei in 18 km vorrangig die thermische Erwérmungs-
rate verantwortlich, oberhalb von 20 km die solare.

Da die Ozondatensatz des operationellen ECMWF-Archivs das mittlere Profil in der TTL
deutlich besser reprisentieren und weiterhin auch die momentanen Einfluss der Dynamik
und der geographischen Verteilung wiedergeben kann als die Klimatologie nach Fortuin und
Langematz (1995), werden die Ozonkonzentrationen nach der ECMWF-Vorhersage in dieser
Studie verwendet. Die Abbildung zeigt jedoch weiterhin, dass unter dieser Annahme das
mittlere Erwdrmungsratenprofil zwischen 20km und 30 km um bis zu 0.19 K/d bei wolken-
losen und bis zu 0.18 K/d bei bewolktem Himmel unterschétzt wird. Daher werden alle in
Abschnitt prasentierten Ergebnisse in die Stratosphére um die in Abbildung rechts
dargestellten systematische Abweichung korrigiert.
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Abbildung 3.16: Die Abbildung zeigt links Erwdrmungsratenprofile unter Beriicksichtigung ver-
schiedener Ozondatenséitze: Daten des operationellen Archivs des ECMWEF, Daten des SHADOZ-
Radiosondendatensatzes oder die Ozonklimatologie von Fortuin und Langematz (1995)). Es wird
das Mittel fiir die Tropen von 20° Siid bis 20° Nord und iiber vier Tage gezeigt gezeigt. Rechts
wird die Differenz der Erwarmungsratenprofile zu dem gezeigt, das mithilfe der SHADOZ-Daten
berechnet wurde.

3.4.4 Wasserdampf

Eine weitere wichtige Eingangsgréfie zur Berechnung der Erwérmungsrate ist die Konzentra-
tion des Wasserdampfs. Im solaren Spektralbereich ist der Wasserdampf nahezu ausschlief3-
lich fiir die positive Erwédrmungsrate in der Troposphére verantwortlich, im thermischen
verursacht er einen Grofiteil der troposphérischen Abkiithlung und spielt trotz seiner gerin-
gen Konzentration auch in der oberen Troposphére und Stratosphére eine bedeutende Rolle
(Houghton et all [2001). Das Profil der Wasserdampfkonzentration im Bereich der TTL und
der unteren Stratosphére kann durch routineméfiige Messungen nur schwer erfasst werden.
Radiosonden versagen bei niedrigen Temperaturen. Satellitendaten haben nur eine grobe
vertikale Auflosung und bei Bewolkung grofie Unsicherheiten.

Eine Moglichkeit, die Unsicherheit der vom IFS simulierten Wasserdampfkonzentration zu
bestimmen, ist, diese mit Flugzeugmessungen zu vergleichen. Ab dem Jahr 1994 messen im
Rahmen des Projekts MOZAIC (Measurement of Ozone by Airbus In-Service Aircraft) bis
zu fiinf Linienflugzeuge Temperatur und Feuchtigkeit entlang ihrer Flugtrajektorie
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et al., [1998; (Gierens et al., 1999). In Abbildung werden die Wasserdampfprofile nach
den Daten des operationellen ECMWF-Archivs und nach MOZAIC-Messungen fiir den Zeit-
raum von 1994 bis 2004 miteinander verglichen (Luo et al. [2008). Die spezifische Feuchte
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Abbildung 3.17: Spezifische Feuchte in 5 Fluglevels bei 197 hPa, 217hPa, 238 hPa, 262 hPa und
288 hPa. In der oberen Abbildung die Messungen von MOZAIC, in der Mitte operationelle Daten
des ECMWF und unten die relative Differenz (MOZAIC-ECMWF) fiir das tropische Afrika (blau),
den tropischen Atlantik (rot) und die Monsunregion (schwarz). (Luo et al.l [2008)

fallt stark mit der Hohe ab. Die Konzentration des ECMWEF liegt um 10 % bis 30 % un-
terhalb der der MOZAIC-Messungen. Evtl. ist das Konvektionsschema verantwortlich fiir
die Simulation einer zu geringen Wasserdampfkonzentration in der oberen Atmosphire, da
die Feuchtigkeitszufuhr in der TTL entscheidend von der Konvektion beeinflusst wird. Ein
weitere mogliche Ursache ist, dass im IFS bis 2006 noch keine Uberséttigung der Feuchte
beriicksichtigt wurde.

Ab der Modellversion 31r1 wird ein verbessertes Konvektionsschema verwendet, das Ubersétti-
gung zuldsst (Tompkins et all 2007). Die jahrlich gemittelte Feuchtigkeit in der oberen
Troposphére kann mit dem neuen Schema wesentlich realistischer dargestellt werden. Insbe-
sondere in der TTL-Region ist die relative Feuchte im Vergleich zu den vorherigen Simulati-
onsergebnissen um bis zu 20 % grofier. Nach dem Versionswechsel zeigen die ECMWF-Daten
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bis zu einer relativen Feuchte von 130 % eine erheblich verbesserte Ubereinstimmung der
Haufigkeitsverteilung der relativen Feuchte mit den MOZAIC-Daten, siche Abbildung [3.18
Oberhalb davon ist aufgrund der rdumlichen Auflésung des ECMWF-Modells und der damit
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Abbildung 3.18: Haufigkeitsverteilung der relativen Feuchte in 250 hPa auf der nordlichen He-
misphére im Mittel {iber 12 Monate. Die Abbildung zeigt die Daten des ECMWF Modells vor
dem Implementierung des Ubersiittigungsschemas (rot, Control run), die Daten mit ECMWF mit
Ubersittigung (schriige Vierecke), die Daten der MOZAIC-Messungen (griin) (Tompkins et al.,
2007)).

unumginglichen Mittelung eine Abweichung zu erwarten.

Es wird weiterhin die geographische Verteilung der Auftrittswahrscheinlichkeit von Ubersétti-
gung betrachtet. Im Allgemeinen liegen die systematischen Abweichungen innerhalb der
Tropen im 147 hPa-Level zwischen -5 % und 5 %, wobei in der ECMWEF-Simulation im Ver-
gleich zu den MOZAIC-Daten iiber dem o6stlichen Pazifik zu héufig und iiber der Region
um Indonesien zu selten Ubersittigung auftritt. Die groften Abweichungen treten iiber dem
tropischen Afrika und dem nordlichen Siidamerika auf, wo das ECMWTF bis zu 50 % weniger
Fille von Ubersittigung im Vergleich zu MLS-Daten simuliert. Im 215 hPa-Level hingegen
werden vom ECMWF zu viele Fille mit Ubersiittigung in den Tropen simuliert. Dies ist
ein Hinweis darauf, dass das Level des konvektiven Ausflusses iiber tropischen Kontinen-
ten vom ECMWF in einer zu geringen Hohe simuliert wird. Bei der Analyse der regionale
Struktur der Erwarmungsrate in Abschnitt muss daher beachtet werden, dass diese
durch die lokalen Abweichungen der Feuchtigkeit beeinflusst wird. Insgesamt kann festge-
stellt werden, dass die Simulationsqualitit der Wasserdampfkonzentration insbesondere in
der TTL durch die Einfiihrung des Ubersittigungsschemas von Tompkins et al.| (2007) stark
verbessert wurde. Diese Arbeit profitiert im vollen Mafl von dieser Verbesserung, da nur
Daten von Modellversionen mit Ubersittigungsschema genutzt werden. Dennoch bleibt die
Wasserdampfkonzentration der oberen Troposphére eine sehr schwer zu validierende Grofle.
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Und es sind Unsicherheiten von 10 % bis 30 % zu erwarten (Lamquin et al., 2009)), die vor
allem iiber den tropischen Landmassen auftreten.

3.4.5 Bewoélkung

Die Bewolkung beeinflusst stark den solaren und thermischen Strahlungstransfer, insbeson-
dere auch die Erwdrmungsrate. Eines der Ziele dieser Arbeit ist, den Einfluss von Bewolkung
auf die Erwarmungsrate zu quantifizieren. Daher sind die Profile des Wolkenfliissig- und -
eiswassers und des partiellen Bedeckungsgrades wichtige Eingangsgrofien.

Um die Genauigkeit der Bewolkungsdaten des ECMWEF-Modells zu evaluieren, wird als erstes
der Gesamtbedeckungsgrad betrachtet. In Abbildung wird die Differenz zwischen dem
Gesamtbedeckungsgrad von ERA-40 und dem ISCCP-Projekt (International Satellite Cloud
Climatology Project) gezeigt (Allan et al., 2004). In den meisten Regionen ist die Abweichung
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Abbildung 3.19: Die Differenz des mittleren Bedeckungsgrades von ISCCP und ERA-40-Daten ge-
mittelt tiber den Zeitraum von 1983 bis 1993. Graue Flichen zeigen negative Differenzen. Die
positiven Differenzen von +0.1 und +0.2 werden durch gestrichelte Linien dargestellt. (Allan et al.

2004)

zwischen den Datenséitzen kleiner als 10 %. Die hochsten Differenzen treten in zwei Regionen
auf: in Regionen kalter Meeresstromungen westlich von Kontinenten ist der Bedeckungsgrad
der dort vorherrschenden Stratocumulusbewolkung in den ERA-Daten bis zu 30 % kleiner
als in den ISCCP-Daten. Hingegen weist ERA-40 in den Tropen einen um bis zu 20 %
hoheren Bedeckungsgrad auf als die ISCCP-Daten. Die markanten Formen der Kreissegmente
im Indischen Ozean treten dort auf, wo die Daten, aus denen der Gesamtbedeckungsgrad
abgeleitet wird, von Messungen geostationdrer Satelliten auf Daten von polar umlaufenden
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Satelliten umgestellt wird. Sie sind ein Hinweis auf eine nicht konsistente Ableitung der
Wolkenparameter aus Messungen der verschiedenen Satellitenplattformen.

Eine neue Dimension der Vergleichmoglichkeiten von Modell und Beobachtung wurde durch
satellitengestiitzte Lidars ermdglicht. Wilkinson et al. (2008) vergleichen Lidarmessungen
von GLAS (Geoscience Laser Altimeter System) auf IceSat (Ice, Cloud, and Land Elevation
Satellite) mit ECMWF-Daten der Version 26r1 (ab April 2003) und 2613 (ab Oktober 2003).
Um eine Vergleichbarkeit zu verbessern, wendet er einen Lidarsimulator auf die ECMWF-
Daten an, und vergleicht das simulierte Lidarsignal mit den Messungen von GLAS. Es wird
festgestellt, dass das ECMWEF das Auftreten und den Ort von Bewoélkung im Allgemei-
nen gut vorhersagen kann. Unterschiede treten jedoch vor allem treten in den Tropen bei der
Bewdlkung oberhalb von 10 km auf, sieche Abbildung|3.20] Es ist zu erkennen, dass der mittle-
re Bedeckungsgrad oberhalb von 10 km in den ECMWPF-Daten hoher als in den GLAS-Daten
ist (links), was in erster Linie auf ein haufigeres Auftreten von Bewolkung (Mitte) und in
zweiter Linie auf einen ca. 10 % hoheren partiellen Bedeckungsgrad (rechts) zuriickzufiihren
ist.
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Abbildung 3.20: Der mittlere partielle Bedeckungsgrad (links), die Héufigkeit, dass Bewolkung in
einer Schicht auftritt (Mitte), und der mittlere partielle Bedeckung, wenn Bewdlkung vorhanden
ist (rechts), basierend auf GLAS-Messungen (dicke Linie) und der Lidardetektion angepassten
ECMWF-Daten (diinne Linie). Die diinne, gestrichelte Linie zeigt die originalen ECMWF-Daten.
Der graue Bereich kennzeichnet den Fehlerbereich durch das Lidarmodell. (Wilkinson et al., 2008)

Die Einfithrung des Ubersittigungsschemas im ECMWF-Modell mit Version 31r1 fiihrte zu
einer Abnahme des simulierten Bedeckungsgrads hoher Wolken von 5% im globalen Mittel,
lokal in den Tropen sogar um bis zu 20 %, siche Abbildung|[3.21] Durch diese Anderung wird
die Ubereinstimmung mit den aus Calipso abgeleiteten Beobachtungen von Wilkinson et al.
(2008)) verbessert.

3.4.6 Zusammenfassung

In dieser Studie werden die operationellen Daten des ECMWEF von Oktober 2006 bis Septem-
ber 2007 verwendet, deren Qualitit von einem vier-dimensionalen Assimilationsschema, von
einer hohen raumlichen Auflésung und von einer fortschrittlichen Modellphysik profitiert.
Die Beriicksichtigung von Ubersiittigung in Bezug auf Eis verbesserte die Darstellung der
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Abbildung 3.21: Durch Beriicksichtigung von Ubersittigung in der Modellphysik des IFS sinkt
der Bedeckungsgrad oberhalb von 450 hPa insbesondere im Bereich des tropischen Indischen und
tropischen Pazifischen Ozeans. (Tompkins et al.l [2007)

relativen Feuchte und der hohen Bewolkung in der TTL. Die Ozonkonzentration des ope-
rationellen Archivs von 2006/2007 stimmen wesentlich besser mit den SHADOZ-Messungen
iiberein als die ERA-40-Daten. Im Vergleich zu unabhéngigen Messdaten ist die Standardab-
weichung der ECMWF-Daten 1.7 K bei der Temperatur und 10 % bis 30 % bei der relativen
Feuchte. Insbesondere treten Abweichungen in den Tropen iiber Kontinenten auf. Das vom
ECMWFEF berechnete Ozonfeld wird in dieser Studie verwendet, um den Strahlungstransfer
zu simulieren. Es kann, im Gegensatz zu der in der Strahlungsroutine des IFS verwende-
ten Ozonklimatologie, den Status der Atmosphére individuell erfassen. Im Vergleich zum
SHADOZ-Radiosonden-Datensatz treten systematische Abweichungen im Bereich von 20 %
auf. Der mittlere Bedeckungsgrad wurde in der Modellversion 26rl in den Tropen ober-
halb von 10km um bis zu 0.1 iiberschitzt, was durch Beriicksichtigung der Ubersittigung
verbessert werden konnte (Wilkinson et al. 2008; Tompkins et al., 2007)).




Kapitel 4

Validierung

Um belastbare Aussagen iiber die Erwarmungsrate in der TTL treffen zu konnen, ist es
notwendig, die Genauigkeit der verwendeten Methoden zur Strahlungstransfer-Simulation
zu quantifizieren. In den ersten zwei Abschnitten werden die Genauigkeiten verschiedener
k-Verteilungen und Losungsverfahren der Strahlungstransfergleichung bestimmt und geeig-
nete Methoden fiir die im Kapitel [5| durchzufithrende Simulation gewé#hlt. Im dritten Ab-
schnitt wird der Effekt des Wolkeniiberlappschemas auf die Simulationsgenauigkeit der so-
laren Erwérmungsrate untersucht. Im letzten Abschnitt wird die Strahlungstransfer-Simu-
lation auf Grundlage der Analyse- und Vorhersagedaten des ECMWF validiert, indem die
von libRadtran berechneten Bestrahlungsstirken am Erdboden und am Oberrand der At-
mosphére mit den Archivdaten des ECMWF verglichen werden.

4.1 Absorption mithilfe der k-Verteilung

Aufgrund der hohen spektralen Auflosung sind line-by-line-Simulationen sehr rechenzeitauf-
wendig. Die in Kapitel 5| beschriebenen Simulationen werden daher mit einer k-Verteilung
durchgefiihrt, siche Abschnitt 2.1.2] In diesem Abschnitt wird die Genauigkeit der simu-
lierten Erwérmungsrate mithilfe der in libRadtran implementierten k-Verteilungen nach Fu
(Fu und Liou, 1992)), Kato 1996 und Kato 2000 (Kato et al., 1999) sowie der pseudospek-
tralen Methode LOWTRAN gegeniiber der line-by-line-Methode abgeschétzt. Aufgrund des
hohen Rechenzeitaufwands wird an dieser Stelle die Erwirmungsrate nur fiir ein typisches
tropisches Atmosphirenprofil verglichen.!

Die Abbildungen und zeigen die mit der line-by-line-Methode und verschiedenen
k-Verteilungen berechneten Erwarmungsraten fiir eine tropische, wolkenlose Atmosphére im
Tagesdurchschnitt. Es wird eine Bodenalbedo von 0 angenommen, was eine gute Nidherung
fiir den Ozean ist. Alle mithilfe der k-Verteilungen simulierten solaren Erwirmungsraten
sind 0.1K/d bis 0.5K/d kleiner als das Ergebnis der line-by-line-Simulation. Die Methode
von Fu unterschitzt die Erwarmungsrate im Bereich der TTL um etwa 0.3 K/d. Die mithilfe
der Methoden von Kato simulierte Erwédrmungsrate ist 0.1 K/d kleiner als das Ergebnis der

'Eine detaillierte Validierung der verschiedenen k-Verteilungen liegt auBerhalb des Rahmens dieser Arbeit.

76
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Abbildung 4.1: Die Abbildung =zeigt im linken Diagramm die mit verschiedenen k-
Verteilungsmethoden berechneten, solaren Erwadrmungsraten und im rechten Diagramm deren Dif-
ferenz zur line-by-line-Simulation.
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Abbildung 4.2: Die Abbildung zeigt im linken Diagramm die mit verschiedenen Methoden berech-
neten thermischen Erwidrmungsraten und im rechten Diagramm deren Differenz zur line-by-line-
Berechnung.

line-by-line-Rechnung. Die pseudospektrale Auflosung von LOWTRAN erreicht eine gute
Ubereinstimmung mit der line-by-line-Simulation, ist jedoch zur Berechnung grofier Da-
tensitze zu aufwendig. Die mittlere quadratische Abweichung der mithilfe der k-Verteilung
berechneten thermischen Erwdrmungsraten kleiner als 0.1K/d. Die mittleren Differenzen
und quadratischen Abweichungen werden in der Tabelle zusammengefasst.

Bei den im Kapitel [5| beschriebenen Simulationen wird im solaren Spektralbereich die auf
HITRAN 2000 basierende Methode von Kato verwendet, die eine hohere Genauigkeit als
die im wissenschaftlichen Umfeld verbreitete Methode von |[Fu und Liou| (1992)) erreicht.
Im thermischen Spektralbereich wird die Parametrisierung von Fu verwendet. Somit ist fiir
die Nettoerwéarmungsrate aufgrund der k-Verteilung eine systematische Abweichung von ca.
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Methode | Bias(H) / (K/d) | o(H) / (K/d) | Rechenzeit / s
solar ~ therm. | solar therm. | solar therm.
Fu -0.30 -0.07 0.35  0.10 0.30 0.5
Kato 1996 | -0.09 - 0.20 - 3.00 -
Kato 2000 | -0.11 - 0.20 - 0.75 -
LOWTRAN | -0.02 0.02 0.14  0.07 37.5 80.
line-by-line - - - - 630.0  1150.

Tabelle 4.1: Die Tabelle zeigt die systematische und mittlere quadratische Abweichung von ver-
schiedenen k-Verteilungen im Vergleich zur exakten line-by-line Berechnung.

AH = —0.13K/d und eine Standardabweichung von o(H) = 0.22K/d zu erwarten.?

4.2 Strahlungsloser

Zur Losung der Strahlungstransfer-Gleichung werden verschiedene numerische Verfahren an-
gewandt. Zur Simulation des ein-dimensionalen Strahlungstransfers sind in libRadtran unter
anderen das 2-stream -Verfahren und das discrecte-ordinate-Verfahrens (disort) implemen-
tiert. Bei 2-stream -Verfahren wird die Strahldichte in eine aufwirts- und eine abwértsge-
richtete Komponente aufgeteilt. Das disort-Verfahren erlaubt eine beliebige gerade Anzahl
von Winkelintervallen, in denen die Strahldichteverteilung je durch einen stream reprisen-
tiert wird. Um die Genauigkeit der verschiedenen Losungsmethoden zu quantifizieren, wird
die Erwdrmungsrate mit dem 2-stream -Verfahren sowie dem disort mit 6 und 16 streams
simuliert und die systematische und die mittlere quadratische Abweichung o(H) ermittelt,
die in Tabelle zusammen mit der durchschnittlichen Rechenzeit wiedergegeben werden.
Die durch die Losungsmethode hervorgerufene systematische Abweichung liegt im Bereich
von 0.01K/d und ist somit eine GréBenordnung kleiner als die Abweichung, die aufgrund
der k-Verteilung verursacht wird. Daher kann zugunsten der Rechenzeit in dieser Arbeit das
effiziente 2-stream-Verfahren verwendet werden, ohne dadurch signifikante Unsicherheiten
Zu erzeugen.

20berhalb von 30km wird die Absorption im Spektralbereich A < 200nm mit der Hohe zunehmend
wichtiger zur Berechnung der Erwérmungsrate, wobei die extraterrestrische Einstrahlung in diesem Bereich
stark von der Sonnenaktivitdt abhéngt. Dieser Spektralbereich wird von keiner der hier verwendeten k-
Verteilungen berticksichtigt (Amin, Kato = 240 0m, Apyin, p = 200nm), die im solaren Bereich primér darauf
ausgerichtet sind, die Einstrahlung am Boden zu berechnen. Wenn ein Héhenbereich oberhalb von 30 km
betrachtet wird, ist es daher sinnvoll, diesen Spektralbereich mithilfe einer separate Rechnung zu ergédnzen
(Nissen et al., 2007). In groBeren Hohen tragen weitere physikalische Prozesse zur Gesamterwirmungsrate
bei: ab 50 km Hohe chemischen Reaktionen, insbesondere die Reneutralisierung, und ab 80 km die Joulesche
Erwédrmung, die durch den elektrischen Ladungstransport wie beispielsweise dem ionisierten Partikelstrom
des Sonnenwindes im Erdmagnetfeld entsteht. In dieser Studie ist es nicht notwendig, diese Beitrige zur
Erwédrmungsrate zu beriicksichtigen, da sie erst oberhalb des hier betrachteten Hoéhenbereichs von Bedeutung
sind.
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Methode | streams | Bias(H) / (K/d) | o(H) / (K/d) | Rechenzeit / s

solar  therm. | solar therm. | CPU 2.3 GHz
2-stream 2 -0.0152 -0.0150 | 0.0518 0.0761 0.3
disort 6 0.0005 -0.0002 | 0.0770 0.0037 7.0
disort 16 - - - - 13.0

Tabelle 4.2: Die Rechenzeit einer Strahlungstransfer-Simulation ist abhéngig von der gewihlten
Methode und der Anzahl der Diskretisierungsrichtungen der Strahldichte. Die angegebenen Re-
chenzeiten sind auf einem Intelprozessor mit 2.3 GHz gemessen worden.

4.3 Wolkeniiberlapp

In Abschnitt wurde beschrieben, dass das Wolkeniiberlappschema in ein-dimensionalen
Strahlungstransfer-Simulationen verwendet wird, um n&herungsweise die bei der jeweiligen
horizontalen Auflésung nicht aufgeldste Struktur der Bewolkung beriicksichtigen zu kénnen.
In diesem Abschnitt wird die Genauigkeit verschiedener Wolkeniiberlapp-Schemata beziiglich
der Simulation der solaren Erwédrmungsrate untersucht. Hierzu werden ein-dimensionale
Rechnungen, die die verschiedenen Wolkeniiberlappschemata verwenden, mit einer drei-
dimensionalen Monte-Carlo-Simulation verglichen, die die Struktur des Wolkenfeldes inklu-
sive des horizontalen Photonentransportes beriicksichtigen kann. Als exemplarisches Beispiel
wird ein Wolkenfeld aus dem WRF-Modell verwendet, das in Abschnitt beschrieben
wird. Die Szene befindet sich in einer tropischen Region bei Tiwi-Island nérdlich von Dar-
win, Australien (10° S, 130° W). Simuliert wird die Wetterlage vom 05.02.2006. An diesem
Tag wurde die Wolkenbildung des Monsuns weitestgehend unterdriickt. In dieser Simulation
werden 64 Hybridlevels verwendet, die eine gestreckte vertikale Auflosung von ca. 10m in
Bodennédhe und 700 m in 15km Hohe haben. Das WRF-Modell wird bei der Erzeugung des
Wolkendatensatzes vierfach genestet betrieben. Das zentrale Modellgebiet um Tiwi-Island
hat eine Gréfe von 330 km x 330 km. Es wird mit einer horizontalen Auflésung von 1.3 km auf-
gelost. An dem Réndern des duflersten Modellgebiets werden NCEP-Vorhersagen (National
Centers for Environmental Prediction) verwendet. Die Auflésung im innersten Modellgebiet
ist ausreichend, um einen Grofteil der Inhomogenitéit der Wolkenstruktur in einer Modell-
zelle des ECMWEF von 1° wiederzugeben, und somit geeignet, das in der globalen Simulation
verwendete, vereinfachende Wolkeniiberlappschema zu validieren.

Der Sonnenzenitwinkel in der Simulation ist 6. = 32°. Die Oberflichenalbedo entspricht der
der WRF-Simulation: Die Wasseroberfliache hat eine wellenlangenunabhéingige Albedo von
0.08. Die Albedo der Landoberfliche ist meist 0.2. Weiterhin werden die mittleren Profile
der Wasserdampfkonzentration aus dem WRF-Ergebnis iibernommen. Aerosole werden in
dieser Simulation nicht beriicksichtigt, da der Fokus bei dieser Untersuchung auf der para-
metrisierten Darstellung komplexer Wolkenstrukturen liegt. In Abbildung ist das durch
das WRF-Modell simulierte Wolkenfeld dargestellt. Eine dunkle Schattierung steht fiir hohen
Fliissig- bzw. Eiswassergehalt. In ein bis zwei km Hohe befindet sich eine ausgedehnte Grenz-
schichtbewdlkung. Uber Tiwi-Island befindet sich ein orografisch ausgeléster Cumulunimbus
mit einem ausgeprigten Amboss, der praktisch jeden Tag dort auftritt (Beringer et al., 2001;
Chemel et al., [2009). Er trédgt den Namen Hector und wurde in den Kampagnen SCOUT-03
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Abbildung 4.3: Vom WRF-Modell simulierte drei-dimensionale Wolkenstruktur von Hector, einem
tdglich wiederkehrenden Konvektionsphénomen iiber Tiwi-Island im Norden von Australien. Was-
serwolken sind in blau, Eiswolken in rot und Wolken mit gemischter Phase in grau dargestellt. Eine
dunkle Schattierung steht fiir hohen Wolkenwassergehalt.

und TWP-ICE, insbesondere auch am 05.02.2006, vermessen (Ferretti und Gentile, 2009).

Die Abbildungen a) und b) zeigen den vertikal integrierten Fliissigwasser- und Eiswas-
sergehalt von Hector iiber Tiwi-Island. In den Diagrammen c) und d) ist die direkte und die
nach unten gerichtete, diffuse Bestrahlungsstédrke am Boden zu sehen. Zirrusschirm und Was-
serwolken streuen einen groflen Teil der Strahlung, so dass die direkte Strahlung unterhalb
vermindert, die diffuse hingegen erhoht ist. In den Bereichen der optisch sehr dicken Wasser-
wolken (beispielsweise im Bereich von z = 140 km und y = 50km) ist die Streuung so stark,
dass auch die diffuse, nach unten gerichtete Bestrahlungsstérke F| am Boden ein Minimum
aufweist. Abbildung e) zeigt die aufwértsgerichtete Bestrahlungsstirke F; am Boden.
Die Umrisse von Tiwi-Island sind teilweise zu erkennen, da die Albedo der Insel grofler als
die des umgebenden Wassers ist. Im zentralen Teil der Insel ist die nach unten gerichtete
Bestrahlungsstérke aufgrund der Abschattung so gering, dass auch die reflektierte Bestrah-
lungsstirke klein ist. Im Diagramm f) wird die Erwiarmungsrate entlang eines Querschnitts
bei y = 40km dargestellt. Innerhalb des Zirrusschirms in 17km bis 22km werden lokal
Erwdrmungsraten iiber 50 K/d erreicht. Unterhalb wird die Erwdrmungsrate aufgrund der
Abschattung stark reduziert. An der oberen Grenze eines aufsteigenden Wasserwolkenturms
bei z = 125 km treten Erwérmungsraten von bis zu 40 K/d auf. In den Bereichen abseits der
Wolken stellt sich das von der Bewolkung unbeeinflusste Erwarmungsratenprofil innerhalb
weniger Kilometer wieder ein, wobei unterhalb des Minimums der solaren Erwarmungsrate
hauptséchlich Wasserdampf und dariiber hauptsédchlich Ozon absorbiert. Die soeben be-
schriebene Monte-Carlo-Simulation kann die Wolkenstruktur vollstédndig erfassen, und dient
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Abbildung 4.4: Die oberen Abbildungen zeigen das Wolkenfeld des konvektiven Systems Hector
iiber Tiwi-Island, a) den vertikal integrierten Fliissigwasser- und b) den Eiswassergehalt. In ¢) und
d) werden die nach unten gerichtete direkte bzw. diffuse Bestrahlungsstérke am Boden dargestellt.
Abbildung e) zeigt die reflektierte Bestrahlungsstirke am Boden und f) einen Vertikalschnitt der
Erwarmungsrate bei y = 45 km.

daher als Referenz fiir die im Folgenden untersuchten Wolkeniiberlapp-Schemata.

Das drei-dimensionale Wolkenfeld aus Abbildung wird fiir die ein-dimensionalen Si-
mulationen zu Profilen des Wolkenfliissigwassergehalts C LW C', des Wolkeneiswassergehalts
CIWC (cloud liquid/ice water content) und des Bedeckungsgrades C'C' (cloud cover) redu-
ziert, sieche Abbildung a) und b). Der mittlere Fliissigwasser- bzw. Eiswassergehalt wird
durch arithmetische Mittelung iiber jeweils eine Modellschicht bestimmt. Der Bedeckungs-
grad in einer Modellschicht wird an dieser Stelle definiert als Verhéltnis von Gitterboxen, die
Wolkenwasser enthalten, zu der Gesamtanzahl von Gitterboxen. Der gemittelte Effektivra-
dius eines Levels wird nach folgendem Zusammenhang ermittelt:

C’WC CWC’
>

Teff i

(4.1)

der direkt aus der Definition des Effektivradius, siche Gleichung ([2.20]), abgeleitet werden

kann.

In Abbildung 4.5/ ¢) und d) werden die mit den verschiedenen Methoden simulierten, solaren
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Abbildung 4.5: Abbildungen a) zeigt das mittlere Profil des Wolkenfliissigwasser- und Wolkeneiswas-
sergehalt, Abbildung b) zeigt das Profil des Bedeckungsgrades des Wolkenfeldes aus Abbildung
In Abbildung c¢) werden die Erwirmungsraten mit und ohne Beriicksichtigung der Wolken gezeigt.
Die Monte-Carlo-Modell Mystic (blau) kann die Struktur des Wolkenfeldes exakt beriicksichtigen,
die mithilfe der Uberlappschemata durchgefiihrten ein-dimensionalen disort-Simulationen (schwarz
gepunktet und gestrichelt) konnen die Wolkenstruktur nur néherungsweise darstellen. Abbildung
d) zeigt die Differenz der disort-Simulationen zu der exakten Monte-Carlo-Simulation.

Erwérmungsratenprofile des unbewdélkten und des bewolkten Simulationsgebiets miteinander
verglichen. Die Erwarmungsraten stimmen fiir den unbewolkten Fall mit einer Genauigkeit
von besser als 0.2 K/d zwischen der Monte-Carlo- und der disort-Simulation iiberein.

Bei bew6lktem Himmel kann die Monte-Carlo-Simulation (blau) exakt die drei-dimensionale
Struktur der Wolken beriicksichtigen. In den oberen Bereichen der Wolke wird im Vergleich
zum wolkenlosen Fall zusétzlich Strahlung absorbiert, zum einen durch die Absorption der
Wolke selbst, zum anderen durch die Verldngerung des optischen Weges durch Streuung.
Dabher ist die Erwarmungsrate bei der Monte-Carlo-Simulation (rot) im Bereich von 14 km bis
24 km durch den Effekt des Amboss bis zu 5.0 K/d grofl. Der Effekt hoher Eiswolken auf die
Erwarmungsrate ist generell beachtenswert grof}, insbesondere, wenn der im Vergleich zum
Fliissigwassergehalt der Grenzschicht geringe Eiswassergehalt von 0.04kg/m™2 betrachtet
wird. Die Grenzschichtbewolkung erhoht die Erwérmungsrate von 2.5 K/d auf 3.2K/d in
einer Hohe von 2km. Aufgrund der hohen optischen Dicke der einzelnen Wolken in dieser
Hohenregion hat auch der Bedeckungsgrad einen grofien Einfluss auf die Erwérmungsrate.



4.3 Wolkeniiberlapp 83

Unterhalb von 1km ist die Abschattung durch héherliegende Wolken so grof}, dass die solare
Erwarmungsrate durch den Effekt der Bewdlkung verringert wird.

Neben der Monte-Carlo-Rechnung sind in Abbildung ¢) die Ergebnisse von Simulationen
dargestellt, die das zuféllige oder maximal-zufallige Wolkeniiberlappschema verwenden, sowie
einer Simulation, bei der das Wolkenwasser horizontal homogen verteilt ist (bei vollstandig
bewolktem Himmel). Letztere Methode wird im Allgemeinen verwendet, wenn keine In-
formation iiber den partiellen Bedeckungsgrad der Modellschichten zur Verfiigung steht.
Im Folgenden werden die Abweichungen gegeniiber dem Ergebnis der vollstdndigen Monte-
Carlo-Simulation diskutiert.

Als erstes wird der einfachste Fall des horizontal homogen verteilten Wolkenwassers be-
trachtet, siehe Abbildung c¢) (griine Linie). Der Amboss in 14 km bis 24 km ist optisch
diinn. Daher wird die Transmission wenig durch das Wolkeniiberlappschema beeinflusst. Die
im Vergleich zur Monte-Carlo-Simulation um 2K/d zu hohe Erwirmungsrate ist vorran-
gig auf die erhohte Reflektivitdt in den unterhalb liegenden Modellflichen zuriickzufiihren.
Unter Beriicksichtigung der realen Wolkenstruktur ist der Bedeckungsgrad im Bereich von
5km bis 13km mit 2% sehr klein. Der Amboss sowie der obere Teil der raumlich eng be-
grenzten Aufwindbereiche schatten daher den unteren Teil ab. Dieser Uberlapp kann nicht
erfasst werden, wenn das Wolkenwasser des Aufwindbereichs homogen auf die Modellschich-
ten verteilt ist. Somit ist ein groferer Anteil der Wolken im Aufwindbereich der direkten
Bestrahlung ausgesetzt. Als Folge werden die Volumenabsorptionsrate und somit auch die
Erwarmungsrate erhoht. Gleichzeitig wird auch ein hoherer Anteil der Strahlung reflektiert,
wodurch die Erwdrmungsrate oberhalb des Aufwindbereichs grofler wird, insbesondere im
Bereich des Amboss. Die Transmission der homogenen Wolkenschicht hingegen ist niedriger
als die der drei-dimensionalen Cumulunimbusstruktur, bei der ein grofler Teil der mittle-
ren Modellflichen nicht bewdlkt ist. Daher nimmt die Abschattung durch die Bewolkung
mit abnehmender Hohe stérker zu als bei der Monte-Carlo-Simulation. Unterhalb von 3 km
nimmt der Wolkenwassergehalt und somit auch die Reflexion an der Bewolkung stark ab.
Daher dominiert bei homogener Bewolkung der Effekt der héheren Abschattung durch ober-
halb liegende Bewolkung, da der Effekt einer verstiarkten Reflexion an unterhalb liegenden
Wolken in dieser Hohe nicht mehr zum Tragen kommt. Die Erwirmungsrate ist daher bei
homogener Verteilung unterhalb von 3 km deutlich niedriger als bei der drei-dimensionalen
Simulation.

Im Folgenden wird der Einfluss des zufilligen und maximal-zufilligen Wolkeniiberlappsche-
ma auf die Erwdrmungsrate im Vergleich zur horizontal homogenen und drei-dimensionalen
Simulation diskutiert. Der zuféllige Wolkeniiberlapp kann die hohe vertikale Korrelation des
Aufwindbereiches nicht addquat darstellen. Bei einer zufélliger Verteilung der Bewolkung
des Aufwindbereichs auf die gesamte Modellschicht wird im Vergleich zur drei-dimensionalen
Rechnung eine wesentlich grolere Wolkenflédche der direkten Bestrahlung ausgesetzt. Somit
wird dhnlich wie horizontal homogenen Fall die Erwarmungsrate im Aufwindbereich und im
Bereich des Amboss iiberschétzt. Die Grenzschichtbewolkung befindet sich zu einem grofien
Teil nicht unterhalb vom Amboss und vom Aufwindbereich, siche Abbildung [£.3] Mit dem
maximal-zufalligen Wolkeniiberlapp kann daher das Maximum der Erwadrmungsrate in 2 km
Hohe gut erfasst werden. Unterhalb von 2km ist die Abschattung der hoheren Levels zu
hoch und somit die Erwédrmungsrate im Vergleich zur Monte-Carlo-Simulation kleiner.
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Bei der Annahme des maximalen Wolkeniiberlapps werden alle bedeckten Teilsdulen un-
tereinander angeordnet. Beim maximal-zufilligen Wolkeniiberlapp werden hingegen nur zu-
sammenhingende Wolkenschichten maximal iiberlappt. Ist mindestens eine Modellschicht
unbewdlkt, so wird die néchste Wolkenschicht zuféllig gegeniiber der ersten angeordnet.
In diesem exemplarischen Wolkenfeld existiert keine vollstandig wolkenfreie Modellschicht,
wenn iiber das gesamte Modellgebiet horizontal gemittelt wird. Daher sind fiir den hier be-
trachteten Fall maximaler und maximal-zufélliger Wolkeniiberlapp identisch. Der schmale
Aufwindbereich kann durch die maximale Uberlappung wesentlich besser erfasst werden als
bei einer zufilligen Anordnung. Somit ist die Abweichung der Erwirmungsrate gegeniiber
der Monte-Carlo-Rechnung in diesem Hohenbereich geringer als bei zufiilliger Uberlappung.
Auch die reflektierte Strahlung ist bei maximaler Uberlappung geringer als bei zufilliger.
Daher kann auch die Abweichung gegeniiber der Monte-Carlo-Rechnung in 19 km von 2 K/d
auf 0.8 K/d verkleinert werden. Die Lage der Grenzschichtbewolkung wird ungenauer durch
den maximalen als durch den zufalligen Wolkeniiberlapp dargestellt. Daher ist das Maximum
der Erwérmungsrate in 2km um 0.8 K/d zu gering.

Dieses Kapitel zeigt, dass mithilfe von Wolkeniiberlappschemata, insbesondere des maxi-
malen und maximal-zufélligen Uberlapps, eine deutliche Verbesserung der parametrisier-
ten Reprisentation der Wolkenstruktur im Vergleich zu einer horizontal homogen verteil-
ten Bewdlkung erreicht wird. Durch Verwendung des maximal-zufilligen Uberlapps kann
in Kapitel |5| eine verbesserte Genauigkeit bei der Simulation der Erwarmungsrate erreicht
werden.® Weiterhin ist die Verwendung des maximal-zufilligen Uberlapps wiinschenswert,
da mit diesem auch der in dieser Arbeit verwendete Atmosphéren- und Bewolkungszustand
berechnet wurde. Das Uberlappschema beeinflusst die Bilanzen der Bestrahlungsstirke am
Oberrand der Atmosphéire um 3 W/m? bis 8 W/m? (Morcrette und Jakob), [2000)). Durch ei-
ne konsistente Verwendung des gleichen Uberlappschemas wird angestrebt, die Bilanzen der
Bestrahlungsstérke am Oberrand der Atmosphére und am Boden moglichst vergleichbar zu
reproduzieren. Dies wird im folgenden Abschnitt untersucht.

4.4 Modellvergleich mit dem ECMWF

Das Strahlungstransfermodell libRadtran wird kontinuierlich weiterentwickelt und validiert,
indem es mit Messungen (Mayer et al., 1997, 1998; Thorseth et al., [2000; [De Backer et al.
2001; |Kylling und Mayer}, [2001; Nunez et al., [2002; Bais et al., 2003; Meloni et al. [2003a;b;
Shetter et al., 2003} [Mayer et al., 2004b; [Kylling et al., 2005; Reinart et al., [2006; Wuttke und
Seckmeyer, 2000; Emde und Mayer, 2007; |Lohmann et al., [2007; Schmidt et al., 2007} [Bern-
hard et al.; 2008; [Blumthaler et al., 2008} |Seckmeyer et al., 2008) und mit anderen Modellen
(Mayer, |1999; Koepke et al., 1998} Mayer, 2000; Van Weele et al., 2000; Bais et al., 2003} Shet-
ter et al., [2003; Hofzumahaus et al., [2004} Cahalan et al., [2005; Hendrick et al., 2006} Nissen
et al., 2007; Wagner et al., 2007) verglichen wird. Weiterhin sind in libRadtran verschiedene
Methoden zur Losung der Strahlungstransfergleichung implementiert. Diese wurden auch im

3Eine systematische Untersuchung der Genauigkeit des Wolkeniiberlappschemas mit einer groien Anzahl
von Wolkenfeldern, die unterschiedliche synoptische Regime repréasentieren, sowie eine Ausdehnung der Un-
tersuchung auf den thermischen Spektralbereich wére wiinschenswert. Fiir den thermischen Bereich werden
aufgrund der diffusen Richtungsverteilung der Strahldichte kleinere Effekte als im solaren Bereich erwartet.
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Vergleich zueinander verifiziert (Hofzumahaus et al., 2004; [Mayer und Kylling, 2005)). Insge-
samt gibt es inzwischen tiber 140 begutachtete (peer-reviewed) Veroffentlichungen, in denen
libRadtran verwendet wird.* Somit ist es an dieser Stelle ausreichend, die innerhalb dieser
Arbeit durchgefiithrten Erweiterungen zu validieren. In diesem Abschnitt wird die Schnittstel-
le fiir die vom ECMWF simulierten Spurengaskonzentrationen und Wolkenprofile verifiziert,
indem die durch libRadtran simulierten Bilanzen der Bestrahlungsstdrke mit Ergebnissen
des ECMWEF verglichen werden. Die vom ECMWF simulierte Bilanz der Bestrahlungsstérke
wiederum wurde ausgiebig gegen unabhéngige Informationsquellen validiert (Wild et al.
1998; Slingo et al., [1998; Morcrette, [2002a,b; Allan et al., 2004; [Morcrette et al., 2008]).

Im operationellen Archiv des ECMWEF werden folgenden Bilanzen von solaren und thermi-
schen Bestrahlungsstirken archiviert®:

TTRC top thermal radiation, clear sky

STRC surface thermal radiation, clear sky

TTR top thermal radiation, cloudy sky

STR surface thermal radiation, cloudy sky

STRD surface thermal radiation, cloudy sky, downward
TSRC top solar radiation, clear sky

SSRC surface solar radiation, clear sky

TSR top solar radiation, cloudy sky

SSR. surface solar radiation, cloudy sky

SSRD surface solar radiation, cloudy sky, downward

Angegeben wird das zeitliche Integral der Bestrahlungsstirke in J/m? iiber ein Zeitintervall
von drei Stunden. Bei allen weiteren physikalischen Grofien, wie Spurengasprofilen, werden
alle drei Stunden die momentanen Werte archiviert. Der Zeitschritt, mit dem das IFS be-
trieben wird, ist 15 Minuten. Die Simulation der Strahlung ist sehr rechenzeitaufwendig,
und wird daher nur einmal pro Stunde durchgefiihrt. Bei den folgenden Zeitschritten werden
die Strahlungsgroflen nur angepasst. Das drei-stiindige archivierte zeitliche Integral der Be-
strahlungsstérke ist folglich von drei Strahlungstransfer-Simulationen und den interpolierten
Zeitschritten abhéngig.

Die Simulationen mithilfe von libRadtran werden so durchgefiihrt, dass sie weitestgehend
vergleichbar mit den vom ECMWF simulierten Bestrahlungsstérken sind. Sie basieren, wie
in Abschnitt beschrieben, auf dem vom ECMWF archivierten Zustand der Atmosphére
und der Bewolkung. Daher werden die gleichen Profile von Druck, Temperatur, Wasserdampf,
Wolkenfliissigwasser, Wolkeneiswasser und Bedeckungsgrad verwendet. Weiterhin wird auch
das gleiche maximum-zufillige Uberlappschema genutzt. Der Vergleich der Simulationsergeb-
nisse wird fiir den 01. Oktober 2006 durchgefiihrt. Abbildung zeigt den Fliissigwasser-
und den Fiswasserweg, den Gesamtbedeckungsgrad und die Oberflachenalbedo fiir den Zeit-
raum zwischen 06:00 UTC und 09:00 UTC. Alle im Folgenden dargestellten Abbildungen
stellen das Mittel iiber diesen Zeitraum dar.

Aufgrund der zur Verfiigung stehenden Datenbasis sowie der verschiedenen bei den Strahlungs-
transfer-Simulationen angewandten Methoden sind die Ergebnisse der Simulationen vom

4Stand 2009
SErwirmungsraten werden zwar im operationellen Betrieb berechnet, aber nicht archiviert.
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Abbildung 4.6: Die Abbildung zeigt den durch das IFS vorhergesagte Ozon- und Wasserséule, die
Oberflichentemperatur, die solare Albedo, den Fliissigwasser- und den Eiswasserweg fiir den 01.
Oktober 2006 im Mittel zwischen 06:00 UTC und 09:00 UTC an.

ECMWF und von libRadtran weitestgehend vergleichbar. Folgende Unterschiede der Simu-
lationsmethoden® jedoch zu beriicksichtigen:

e Die vom ECMWF archivierten Bilanzen der Bestrahlungsstéirke sind zeitliche Integrale
iiber drei Stunden, die auf mehreren Strahlungstransferrechnungen basieren. Der momen-
tane Zustand der Atmosphédre und der Bewdlkung, die bei der libRadtran-Simulation
verwendet werden, werden jedoch nur alle drei Stunden archiviert. Das vom ECMWF ar-
chivierte zeitliche Integral wird durch das arithmetische Mittel der Simulationsergebnisse
von libRadtran zu Beginn und zum Ende des Archivierungszeitschritts angenéhert. Bei
solaren Simulationen wird weiterhin die zeitliche Anderung des Sonnenzenitwinkels durch
einen effektiv gemittelten Sonnenzenitwinkel berticksichtigt, siche Abschnitt

e Es werden unterschiedliche Parametrisierungen der k-Verteilung im ECMWF und libRad-
tran verwendet. Nach der k-Verteilung des ECMWEF wird der solare Spektralbereich in
6 Bénder aufgeteilt, der thermische Spektralbereich (Mlawer et al. [1997)) in 16 Béander
mit insgesamt 140 Quadraturpunkten. Bei den mithilfe von libRadtran durchgefiihrten
Simulationen wird der solare Bereich in 32 (Kato et al |[1999) und der thermische in 13
Bénder (Fu und Liou, [1992) aufgeteilt, siche Abschnitt [4.1] Die von libRadtran verwen-
deten k-Verteilungen haben mehr Bénder und sind genauer als die des ECMWEF.

5Die Beschreiung des IFS ist an dieser Stelle folgende der Version 31r1 (]Internetseite des ECMWFL |2006D.
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e Das ECMWF und libRadtran verwenden unterschiedliche numerische Methoden, um die
Strahlungstransfergleichung zu losen. Das Strahlungsmodell des ECMWEF' beriicksichtigt
Mehrfachreflexion zwischen verschiedenen Modellschichten im solaren Bereich nur néhe-
rungsweise. Aufgrund dieser Ndaherung koénnen die nach unten gerichtete Bestrahlungs-
stérke vom oberen Ende der Atmosphére und die nach oben gerichtete Bestrahlungsstérke
von Boden aus startend direkt berechnet werden, ohne ein lineares Gleichungssystem losen
zu miissen, wie es bei dem disort- und 2-stream -Verfahren der Fall ist. Im thermischen
Spektralbereich wird im IFS keine Streuung beriicksichtigt. Daher kann die thermische
Bestrahlungsstéirke direkt vom Bodenlevel aus startend berechnet werden. Diese beiden
Losungsverfahren machen die Strahlungstransfer-Simulation des ECMWEF sehr rechen-
zeiteffizient. Bei den mithilfe von libRadtran durchgefiihrten Simulationen wird sowohl
im solaren als auch im thermischen Spektralbereich das 2-stream -Verfahren verwendet,
welches mit guter Genauigkeit Mehrfachstreuungen beriicksichtigt, siehe Abschnitte
und

e Das ECMWF benutzt eine Aerosol-Klimatologie, die von dem geographischen Ort und
dem Monat abhéngig ist. In libRadtran hingegen wird ein Standard-Aerosolprofil ange-
nommen, das keine Abhéngigkeit von der Zeit oder vom geographischen Ort hat.

e Das ECMWF und libRadtran verwenden unterschiedliche optischen Eigenschaften des
Bodens. Das Strahlungsmodell des ECMWEF berticksichtigt im solaren Wellenldngenbe-
reich eine spektrale Oberflichenalbedo, die der verwendeten k-Verteilung angepasst ist.
Weiterhin unterscheidet sich die Albedo fiir direkte und diffuse Strahlung. Die Albedo
wurde in dem untersuchten Zeitraum nicht in der im IFS verwendeten Form archiviert
sondern als Breitbandalbedo, die fiir die mit libRadtran durchgefiihrten Simulationen
verwendet wird, siehe Abschnitt [3.3.1} Die Emissivitit wird im IFS nach der Untergrund-
art und der Bodenfeuchtigkeit berechnet. Dabei wird zwischen dem thermischen Fenster
von 800cm ™! bis 1250 cm ™! und dem sonstigen thermischen Spektralbereich unterschie-
den. Die Emissivitdt wird nicht im operationellen Archiv gespeichert. Daher wird fiir
die Simulationen mit libRadtran ein aus MODIS-Daten abgeleiteter Datensatz (Wilber
et al., [1999)) genutzt, um die geographischen Variationen der Emissivitit beriicksichtigen
zu konnen, siehe Abschnitt

4.4.1 Die Bilanz der Bestrahlungsstirke bei wolkenlosem Himmel

Abbildung zeigt in (a) die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstirke am Oberrand
der Atmosphére TTRC und in (c¢) an der Erdoberfliche STRC (unten) bei wolkenlosem
Himmel. In Abbildung 4.7| (b) wird die Differenz der Bilanzen (T'T'RC — ST RC') dargestellt,
die gleich der Bilanz der Bestrahlungsstéirke der Atmosphére ist. Positive Werte zeigen an,
dass dem betrachteten System - Erde mit Atmosphére, der Atmosphére bzw. der Erde -
Energie zugefiihrt wird.

Die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstirke am Boden, siehe Abbildung (c), ist die
aus der Atmosphéire empfangene Bestrahlungsstiarke abziiglich der vom Boden emittierten
Bestrahlungsstérke. In der Simulation von libRadtran ist erkennbar, dass in den Regionen,
in denen der Boden besonders warm ist, siche Abbildung [4.6] viel emittiert wird, und somit
die thermische Bilanz der Bestrahlungsstirke bei -180 W/m? liegt. Im Gegensatz dazu liegt
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Abbildung 4.7: Die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstirke am Oberrand der Atmosphére (a),
der Atmosphére (b) und des Erdbodens (c). Es wird jeweils in (a), (b) und (c) die von libRadtran
simulierte Bilanz oben links gezeigt, die Differenz zwischen libRadtran und ECMWF unten links
und ein Streudiagramm rechts. Positive Zahlen bedeuten, dass dem System Energie zugefiihrt wird.
Gezeigt wird jeweils die Simulation mit libRadtran, die Differenz zu dem Ergebnis des ECMWF
und ein Korrelationsdiagramm.
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die thermische Bilanz in Regionen mit einem hohen Wasserdampfgehalt, insbesondere im
Bereich der oberen Troposphére wie im tropischen Siidamerika, bei Werten um -30 W/m?,
da die von der Atmosphére zum Erdboden emittierte Bestrahlungsstirke nahezu so grofl
ist wie die vom Erdboden emittierte. Die Korrelation zwischen den Simulationsergebnissen
von libRadtran und von dem ECMWEF ist mit 0.985 sehr hoch, die systematische Differenz
der Bilanz der Bestrahlungsstirke betriigt 6.9 W/m?. Wird die geographische Verteilung der
Differenz betrachtet, so konnen einige Hinweise auf die Ursachen der Differenz gesammelt
werden. In den mittleren und hohen Breiten liegt die Bilanz bei der Simulation von lib-
Radtran um 5W/m? hoher als beim ECMWF. In den Tropen jenseits der ITCZ liegt die
Differenz bei 10 W/m?. Ein méglicher Grund kann eine héhere Emission des Wasserdampfs
in der Atmosphére sein, die die nach unten gerichtete thermische Bestrahlungsstérke am Bo-
den erhoht. Des Weiteren kommt es zu negativen Abweichungen von 10 W/m? bis 15 W /m?
im Bereich von Afrika und zu positiven Abweichungen im Bereich von Indien und Australien.
Dies ist mit hoher Wahrscheinlichkeit auf die unterschiedliche zeitliche Auflésung der Simula-
tionen zuriickzufiihren. Im Zeitraum von 06:00 UTC bis 09:00 UTC geht in Afrika die Sonne
auf, und die Oberfliche in dieser Region erwérmt sich. Die Durchschnittstemperatur mit
einer hohen zeitlichen Auflosung liegt unterhalb des arithmetischen Mittel von 06:00 UTC
und 09:00 UTC, was von libRadtran verwendet wird. Daher ist die Emission im Ergebnis
von libRadtran hoher als in dem vom ECMWFEF. In Indien und Australien verhilt es sich
umgekehrt.

Die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstiarke der Atmosphére, siche Abbildung (b),
wird unter anderem bestimmt durch die Profile der Temperatur und der Konzentration der
relevanten Spurengase. Insbesondere in den warmen und feuchten Tropen ist die Bilanz mit
Werten um -200 W/m? bis -250 W/m? stark negativ. In der kalten, trockenen Region der
Antarktis liegt sie hingegen bei ca. -10 W/m?. Die Bilanz der Atmosphére ist bei der Si-
mulation von libRadtran in den Tropen um etwa 4 W/m? kleiner als im ECMWF, in den
mittleren Breiten tendenziell um Null, und in kalten Regionen wie Antarktis und Gronland
um ca. 8 W/m? kleiner als das ECMWF-Ergebnis. Da die Muster der Abweichung &hnlich
denen in der unteren Abbildung sind, liegt der Schluss nahe, dass die Emission der boden-
nahen Schichten zum Erdboden etwas hoher ist im Vergleich zum ECMWF. Eine Ursache
konnte die Verwendung unterschiedlicher k-Verteilungen sein. Die sichtbaren Abweichungen
der Bilanz am Erdboden zwischen den Modellen iiber dem afrikanischen Kontinent finden
sich mit umgekehrten Vorzeichen in der Abweichung der Bilanz der Atmosphére wieder.
Dies bedeutet, dass die in libRadtran aufgrund der héheren Oberflichentemperatur gréfiere
Emission des Erdbodens zu einer erhohten Absorption in der Atmosphére fiihrt.

Abbildung (a) zeigt die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstirke am Oberrand der
Atmosphiire. In den Tropen und Subtropen ist die Bilanz mit -250 W /m? bis -330 W/m? am
niedrigsten. Im Bereich der ITCZ liegt die Ausstrahlung aufgrund der hochreichenden Kon-
vektion und somit einer hohen Wasserdampfkonzentration in der oberen Troposphére bei
ca. -250 W/m?. In den Subtropen ist die emittierte Bestrahlungsstirke aufgrund der hohen
Bodentemperatur und der niedrigen Wasserdampfkonzentration am hochsten, insbesondere
im Raum der arabischen Halbinsel, die wihrend der simulierten Zeitspanne eine hohe Boden-
temperatur hat. In der kalten Region der Antarktis ist die thermische Emission geringer. Die
Bilanz liegt bei Werten um -120 W/m? bis -160 W/m?. Im Vergleich zum ECMWF ist die von
libRadtran simulierte Bilanz in den meisten Regionen um ca. 5W/m? hiher. Mégliche Ur-
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sachen sind, dass libRadtran einen kleineren Treibhauseffekt oder eine hohere Emission der
Erdoberfliche simuliert. Insbesondere der erste Grund scheint wahrscheinlich, da die Bilanz
der Atmosphiire nach libRadtran geringer ist als die des ECMWF. Die um 15 W/m? hohere
Bilanz im Gebiet der Mongolei und Australiens ist auf die hohere Emission des Erdbodens
zuriickzufiithren. In der Antarktis und {iber Grénland ist die von libRadtran simulierte Bilanz
am Oberrand der Atmosphire um bis zu 7W/m? kleiner als die des ECMWF. Dies ist ein
Indiz dafiir, dass die Absorption von Wasserdampf in den verschiedenen Modellen unter-
schiedlich dargestellt wird, da die Atmosphére der kéltesten und somit wasserdampfiarmsten
Regionen in den Modellen ein unterschiedliches Absorptionsverhalten zeigt. Die Bilanz am
Oberrand der Atmosphére unterscheidet sich im Durchschnitt um 5.1 W/m?. Der Korrelati-
onskoeffizient zwischen den Ergebnissen von libRadtran und ECMWF liegt bei 0.999.

Die Abbildung zeigt die von libRadtran simulierten Bilanzen der solaren Bestrahlungs-
starke (a) am Oberrand der Atmosphére, (b) der Atmosphére und (c¢) am Erdboden, sowie
den Vergleich zu der Simulation des ECMWEF. Alle Bilanzen der solaren Bestrahlungsstérke
werden in erster Linie durch den Sonnenzenitwinkel bestimmt.

Abbildung (a) oben links zeigt die hichste solare Bilanz am Oberrand der Atmosphére.
Sie ist im Bereich des Indischen Ozeans am groiten, wo die Zeit von 06:00 UTC bis 09:00 UTC
nahe dem lokalen Mittag ist. Somit ist der Sonnenzenitwinkel in dieser Region am kleinsten
und die direkte, solare Bestrahlungsstéirke Fy, cos(6s) am hochsten. Negativ triagt die reflek-
tierte, nach oben gerichtete Bestrahlungsstiarke zur Bilanz bei. Insbesondere ist deutlich zu
erkennen, dass die Schelfeiskante der Antarktis eine wesentlich hohere Albedo als der Ozean
hat und somit die Bilanz der solaren Bestrahlungsstirke niedriger ist. Die Korrelation zwi-
schen dem Ergebnis von libRadtran und ECMWF ist mit 0.999 sehr hoch. Insgesamt ist die
von libRadtran simulierte Bilanz um 8.5 W/m? niedriger als die des ECMWF. Insbesondere
im Gebiet der Antarktis, dem nordlichen Afrika und dem tropischen indischen Ozean ist die
reflektierte Bestrahlungsstéirke kleiner als die des ECMWEF. Durch die Bilanz am Oberrand
der Atmosphére kann noch nicht darauf geschlossen werden, ob diese Abweichung an den
optischen Eigenschaften der Atmosphére oder des Erdbodens liegt.

Um dies zu unterscheiden, wird die Bilanz der Atmosphére betrachtet, siche Abbildung
(b). Die Groenordnung wird, wie auch bei der Bilanz am Oberrand der Atmosphire, in ers-
ter Linie durch den Sonnenzenitwinkel bestimmt. Weiterhin beeinflussen die absorbierenden
und streuenden Eigenschaften der Atmosphére und der Erdoberflache die Bilanz. Die Korre-
lation zwischen libRadtran und ECMWF ist mit 0.992 hoch. Im Mittel simuliert libRadtran
eine um 12.9 W/m? niedrigere Absorption in der Atmosphiire als das ECMWF. Die grofiten
Abweichungen treten iiber Land in der Nahe des lokalen Mittags auf, in diesem Fall iiber
Australien, dem afrikanischen und dem asiatischen Kontinent. Die wahrscheinlichste Ursa-
che fiir diese Abweichung sind die unterschiedlichen Aerosoldatensétze. Die vom ECMWF
verwendete Aerosolklimatologie spiegelt den hoheren Aerosolgehalt iiber Landflichen wider.
Somit ist auch die Bilanz der solaren Bestrahlungsstiarke der Atmosphére hoher als {iber dem
Ozean. Die Simulation von libRadtran, die an jedem Ort die gleiche Aerosol-optische Dicke
annimmt, kann diese Variation nicht wiedergeben.

Die Bilanz der solaren Bestrahlungsstéirke am Boden, siche Abbildung [£.8|(c), wird durch die
nach unten gerichtete Bestrahlungsstédrke und die Oberflachenalbedo bestimmt. Die geogra-
phischen Strukturen sind sehr dhnlich der Bilanz am Oberrand der Atmosphére, insbesondere
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Abbildung 4.8: Die Bilanz der solaren Bestrahlungsstérke (a) am Oberrand der Atmosphére, (b) der
Atmosphére und (c) des Erdbodens. Positive Zahlen bedeuten, dass dem System Energie zugefiihrt
wird. Gezeigt wird jeweils das Simulationsergebnis von libRadtran, die Differenz zu dem Ergebnis
des ECMWF und ein Korrelationsdiagramm.
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auch die Abweichung aufgrund der hohen Albedo in der Antarktis. Die Korrelation zwischen
den Ergebnissen ist mit 0.999 sehr hoch. Die von libRadtran simulierte Bilanz ist in der
Antarktis ca. 10 W/m? bis 30 W/m? kleiner. Aufgrund des scharfen Uberganges an der Eis-
kante ist davon auszugehen, dass die unterschiedliche Simulation der Oberflichenalbedo fiir
die Abweichung verantwortlich ist. Auch im zentralen Indischen Ozean simuliert libRadtran
eine hohere reflektierte Bestrahlungsstiarke. Ein moglicher Grund fiir diese Abweichung ist,
dass das ECMWF eine unterschiedliche Albedo fiir den direkten und gestreuten Anteil der
Bestrahlungsstéirke beriicksichtigt, was in der Simulation von libRadtran nicht nachgebildet
werden kann. Bei niedrigem Sonnenstand ist die von libRadtran simulierte Bilanz am Erd-
boden hoher als die des ECMWF, insbesondere iiber Europa und Asien. Die geographische
Verteilung entspricht der negativen Abweichung der Bilanz der Atmosphére. Der Grund der
Abweichung ist wahrscheinlich die hohere Transmission der Atmosphére aufgrund eines nied-
rigeren Aerosolgehalts und damit eine hohere nach unten gerichtete Bestrahlungsstérke in
Bodenniveau.

4.4.2 Die Bilanz der Bestrahlungsstirke bei bewdlktem Himmel

In diesem Abschnitt wird der Effekt der Bewolkung auf die Bilanzen der solaren und thermi-
schen Bestrahlungsstéirke untersucht. Die Abbildungen zeigen jeweils nur den Wolkeneffekt,
also die Differenz zwischen der Bilanz bei bewo6lktem Himmel und der bei wolkenlosem Him-
mel.

Abbildung zeigt den Effekt der Bewolkung auf die Bilanz der thermischen Bestrahlungs-
starke (a) am Oberrand der Atmosphire, (b) der Atmosphéire und (c¢) am Erdboden. In
Abbildung (a) oben links wird der von libRadtran simulierte Wolkeneffekt auf die Bi-
lanz der thermischen Bestrahlungsstéirke dargestellt. Die Bewolkung vermindert an jedem
Ort die ins Weltall emittierte, thermische Bestrahlungsstéirke, was zu einem erwédrmenden
Effekt und einer Erhoéhung der Bilanz fiihrt. Insbesondere hochreichende Bewdlkung wie
im tropischen westlichen Pazifik, im tropischen Afrika und Siidamerika sowie die Fronten-
systeme extratropischer Tiefdruckgebiete, vergleiche mit Abbildung [4.6] erhoht die Bilanz
um ca. 120 W/m?2. In Bereichen mit mittelhoher und niedriger Bewdlkung wird die Bilanz
um ca. 10 W/m? bis 60 W/m? angehoben. Die Standardabweichung zwischen den Simulati-
onsergebnissen liegt bei 10.0 W/m?, der Korrelationskoeffizient bei 0.827. Er ist wesentlich
niedriger als die Korrelation bei den bisher betrachteten wolkenlosen Féllen. Dies ist auf die
unterschiedliche zeitliche Auflésung der beiden Simulationen und die starke Dynamik der
Wolken zuriickzufithren. In der ITCZ ist die Konvektion sehr dynamisch und erzeugt daher
in dieser Region die grofite Streuung zwischen den Ergebnissen. In Regionen, wo Eiswol-
ken iiber vereistem Untergrund liegen, beispielsweise am Nordpol und in der Antarktis bei
80° W bis 45° O, simuliert libRadtran eine héhere Bilanz der Bestrahlungsstéirke als das
ECMWEF. Auch in den Stratocumulusregionen westlich von Afrika und Siidamerika ist die
Bilanz tendenziell hoher, in dem mittleren Breiten eher niedriger. Ursachen hierfiir kénnen
die verschiedenen Methoden zur Modellierung des Strahlungstransfers oder unterschiedliche
Parametrisierungen der optischen Eigenschaften der Wolken sein.

Abbildung (b) zeigt den Wolkeneffekt auf die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstérke
der Atmosphére. Die Bilanz der Atmosphére wird vor allem durch hochreichende Bewolkung
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Abbildung 4.9: Der Effekt der Bewolkung auf die Bilanz der thermischen Bestrahlungsstérke (a) am
Oberrand der Atmosphire, (b) der Atmosphére und (c) des Erdboden. Positive Zahlen bedeuten,
dass dem System Energie zugefiihrt wird. Gezeigt wird jeweils das Simulationsergebnis von libRad-
tran, die Differenz zu dem Ergebnis des ECMWEF und ein Korrelationsdiagramm.
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vergrofert, wie sie in der I'TCZ oder frontalen Systemen vorkommt. In Bereichen mit nied-
riger Bewolkung wird sie hingegen reduziert, sieche auch Diskussion in Abschnitt [5.1.2] Die
Korrelation zwischen den Ergebnissen ist mit 0.950 hoch. In den mittleren Breiten ist der
Effekt der Wolken auf die von libRadtran simulierte Bilanz der Atmosphére ca. 5 W /m? bis
10 W/m? héher, in der Antarktis um etwa 10 W/m? niedriger. Der Differenz streut aufgrund
der unterschiedlichen zeitlichen Auflésungen zu stark, um weitere Riickschliisse ziehen zu
konnen.

Abbildung (c) zeigt den Effekt der Bewolkung auf die Bilanz der thermischen Bestrah-
lungsstéirke am Erdboden. Ein hoher Bedeckungsgrad, insbesondere niedriger Wolken, und
eine geringe Wasserdampfsidule verursachen eine Anhebung des thermischen Wolkeneffekts
am Erdboden. Dies ist gut zu sehen am Rand der Antarktis und am Nordpol. Der Korrela-
tionskoeffizient zwischen den Modellen liegt bei 0.944. In den meisten Regionen ist der von
libRadtran simulierte Wolkeneffekt am Boden um ca. 5 W/m? kleiner, in kalten Regionen
und bei hochreichender Bewdtlkung meist grofier.

Es gibt eine Reihe moglicher Ursachen fiir die Abweichungen zwischen den Modellen, die in
allen Hohen relevant sind. An erster Stelle die unterschiedliche zeitliche Auflosung der Mo-
dellzeitschritte. Zusédtzlich konnen die unterschiedlichen Parametrisierungen der optischen
Eigenschaften der Wolken und unterschiedliche Methoden zur Losung des Strahlungstransfer-
gleichung weitere Unterschiede hervorrufen. Um detailliertere Riickschliisse ziehen zu kénnen,
sind Vergleiche von Simulationen notwendig, die die gleiche zeitliche Auflésung haben, fiir
die im Rahmen dieser Arbeit keine Daten zur Verfiigung standen.

Abbildung zeigt den Effekt der Bewdlkung auf die Bilanz der solaren Bestrahlungs-
starke. Am Oberrand der Atmosphére wird die Bilanz der solaren Bestrahlungsstéirke durch
Reflexion an Wolken vermindert. Nur unter bestimmten Umsténden kann eine Mehrfachre-
flexion zwischen Wolken und einem Untergrund mit einer hohen Albedo die Bilanz erhohen,
wie dies am Rand der Antarktischen Eiskante der Fall ist. Die Korrelation zwischen den
Ergebnissen ist 0.808. Die kleinrdumige, sehr variable Struktur der Differenz zwischen den
Ergebnissen legt die Vermutung nahe, dass die unterschiedliche zeitliche Auflésung der Si-
mulationen eine Ursache der Abweichungen ist. Am Rand der Antarktis, wo sich Eiswolken
iiber einer hellen Eisoberfliche befinden, weicht das Ergebnis von libRadtran systematisch
positiv von dem des ECMWF ab. Dies ist vermutlich auf die unterschiedliche Methoden zur
Simulation des Strahlungstransfers zuriickzufiihren.

Der Effekt der Bewdlkung auf die Bilanz der solaren Bestrahlungsstirke der Atmosphére
ist in Abbildung (b) dargestellt. Bis zu einem Sonnenzenitwinkel von ca. 60° wird die
Bilanz durch Wolken vergréfert, da die Photonen vorrangig in das Wolkenvolumen gestreut
werden und somit zu einer erhohten Absorption fithren. N#hert sich die Sonne dem Hori-
zont, so werden die Photonen in den oberen Schichten der Wolken reflektiert und erhchen
die Absorption nur wenig. Ausschlaggebend ist in diesem Fall die Abschattung und somit
geringere Absorption der unteren Atmosphérenschichten. Somit wird bei niedrigen Sonnen-
stand die Bilanz der Atmosphére reduziert. Die Korrelation liegt bei 0.862. Insbesondere in
Gebieten mit hochreichender Bewolkung wird die von libRadtran simulierte Bilanz nicht so
stark durch die Bewolkung erhoht, wie es das ECMWF simuliert. In allen anderen Berei-
chen simuliert libRadtran eine um 0 W/m? bis 12 W/m? stérker Erhthung der Bilanz als das
ECMWEF. Eine mogliche Ursache kann die unterschiedliche Parametrisierung der optischen
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Abbildung 4.10: Der Effekt der Bewolkung auf die Bilanz der solaren Bestrahlungsstirke (a) am
Oberrand der Atmosphére, (b) der Atmosphére und (c) des Erdbodens. Positive Zahlen bedeuten,
dass dem System Energie zugefiihrt wird. Gezeigt wird jeweils das Simulationsergebnis von libRad-
tran, die Differenz zu dem Ergebnis des ECMWF und ein Korrelationsdiagramm.
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Eigenschaften der Bewotlkung sein.

Wird der Einfluss von Bewolkung auf die Bilanz der solaren Bestrahlungsstéirke am Boden
betrachtet, siche Abbildung (c), so bleibt hier nur der Abschattungseffekt der Wolken,
der die Bilanz insbesondere in Bereichen mit hoher optischer Dicke beispielsweise der ITCZ
vermindert. Die Korrelation zwischen den Ergebnissen ist 0.837. Die mittlere quadratische
Abweichung der Ergebnisse ist 38.1 W/m?, die hauptsiichlich auf die unterschiedliche zeitliche
Auflésung zuriickzufiihren ist. Wie bei der Bilanz an der Oberrand der Atmosphére fallt als
einziger Bereich mit konsistenten Vorzeichen bei der Differenz der Rand der Antarktis auf,
wobei wie oben beschrieben, die unterschiedlichen Strahlungstransfer-Loser der Grund sind.

4.4.3 Zusammenfassung

Tabelle fasst die Ergebnisse des bisherigen Vergleichs zusammen. Die Korrelationen der
Ergebnisse von libRadtran und dem ECMWF liegen fiir den wolkenlosen Fall alle iiber 0.98.
Fiir den Effekt der Wolken liegen die Korrelationen im Allgemeinen iiber 0.92. Die wesent-
lichen Strukturen werden somit von beiden Simulationen iibereinstimmend wiedergegeben.

| thermische, wolkenlos, in W/m? \

libRadtran | ECMWF | Differenz | Standardab. | Korrelation
Oberrand der Atm. -262.1 -267.3 5.1 5.7 0.999
Atmosphére -184.2 -182.3 -1.8 4.6 0.996
Erdboden -78.0 -84.9 6.9 8.5 0.985

’ thermisch, Effekt von Wolken, in W /m? ‘
libRadtran | ECMWEF | Differenz | Standardab. | Korrelation

Oberrand der Atm. 21.1 17.6 3.5 10.0 0.939
Atmosphéare -4.1 -8.1 4.0 10.2 0.946
Erdboden 25.2 25.7 -0.4 8.4 0.946

’ solar, wolkenlos, in W /m? ‘
libRadtran | ECMWF | Differenz | Standardab. | Korrelation

Oberrand der Atm. 287.8 285.3 -8.5 16.9 0.999
Atmosphére 64.1 77.0 -12.9 21.7 0.992
Erdboden 212.7 208.4 4.3 14.6 0.999

| solar, Effekt von Wolken, in W /m? |
libRadtran | ECMWF | Differenz | Standardab. | Korrelation

Oberrand der Atm. -39.2 -39.8 0.5 35.3 0.920
Atmosphére 2.9 3.3 -0.4 6.3 0.862
Erdboden -42.2 -43.1 0.9 38.1 0.921

Tabelle 4.3: Die Tabelle zeigt die durch libRadtran und das ECMWF simulierte Bilanz der solaren
Bestrahlungsstérke an verschiedenen Orten, sowie die mittlere Differenz (libRadtran-ECMWF') und
mittlere quadratische Abweichung der Simulationen.
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Die Erwédrmungsrate steht im direkten Zusammenhang mit der Bilanz der Bestrahlungs-
stiarke fiir die Atmosphére, wobei in diesem Fall die vertikale Verteilung der absorbierten
Leistung nicht bekannt ist. Es kann jedoch eine massengewichtete, mittlere Erwérmungsrate
H berechnet werden und somit die Auswirkung der Differenz der Bestrahlungsstirkebilanzen
auf die Erwdrmungsrate abgeschétzt werden. Nach Gleichung folgt

e} o

0o Ap_
— / V. Fd:= /qmd dz = cp/pHdz ~ cp—pH, (4.2)
9
0

0

wobei H = 1/Ap [ Hdp das druck- bzw. massengewichtete Mittel der Erwérmungsrate ist.

Die Bilanz der Beostrahlungsst'alrke der Atmosphére inklusive Wolken ist gleich dem linken
Term von Gleichung . Daraus folgt, dass sich die mittlere Erwarmungsrate H der At-
mosphére um 0.0083 K/d verdndert, wenn die Absorption in der Atmosphére um 1.0 W/m?
verdndert wird. Die systematischen Unterschiede zwischen dem ECMWF und libRadtran
von —1.8 W/m? thermisch und —12.9 W/m? solar entsprechen somit einem Unterschied der
mittleren Erwdrmungsrate von —0.015K/d thermisch bzw. —0.107 K/d solar. Die systemati-
schen Unterschiede des Wolkeneffekts von 4.0 W/m? (thermisch) und —0.4 W/m? (solar) ent-
sprechen einer Abweichung der mittleren Erwarmungsrate von 0.033 K/d bzw. —0.003 K/d.
Werden die gleichen Bilanzen der Bestrahlungsstirke verwendet, um ausschlieflich die Luft-
masse der TTL statt der gesamten Atmosphére zu erwdarmen, so wéiren die Erwérmungsraten
um den Faktor 15 grofler als die soeben abgeschétzten.



Kapitel 5

Die Erwarmungsrate in der tropischen
Tropopausenregion

Im ersten Abschnitt dieses Kapitels wird diskutiert, welchen Einfluss Spurengase und Wolken
auf die Erwarmungsrate haben. Der zweite Abschnitt beschreibt die Ergebnisse einer Simula-
tion der Erwédrmungsrate in den Tropen iiber ein Jahr. Es wird auf die regionalen Strukturen
eingegangen und der Jahres- sowie der Tagesgang der Erwédrmungsrate betrachtet.

5.1 Effekt von Spurengasen und Wolken

In diesem Abschnitt werden der Einfluss von Spurengasen und der Bewdlkung auf die Er-
warmungsrate in der TTL ermittelt. Insbesondere wird bei letzterer der Effekt von in der
TTL existierenden Eiswolken und der Fernwirkung von Bewolkung unterhalb der TTL auf
die Erwédrmungsrate in der TTL untersucht.

5.1.1 Effekt von Spurengasen auf die Erwidrmungsrate

In Abbildung wird die mithilfe des line-by-line Verfahrens simulierte solare spektrale Er-
warmungsrate H, im nahen Infrarot von 1010 nm bis 1018 nm dargestellt. Das betrachtete
Wellenldngenintervall ist nur ein kleiner Bereich des gesamten solaren Spektrums. Anhand
dieser Abbildung wird die hohe spektrale Variabilitdt des Absorptionskoeffizienten und somit
auch der spektralen Erwarmungsrate deutlich. Das absorbierende Molekiil in diesem Spek-
tralbereich ist der Wasserdampf. Deutlich sind die zentralen Wellenlédngen der einzelnen Ab-
sorptionslinien zu erkennen beispielsweise bei 1810.5 nm, 1810.6 nm etc. Die charakteristische
Form der spektralen Erwérmungsrate um die zentrale Wellenlénge hingt von der druck- und
temperaturabhingigen Verbreiterung der Absorptionslinie ab'. Oberhalb von 20km haben
Doppler- und Druckverbreiterung einen vergleichbaren Effekt, unterhalb von 20km domi-
niert die Druckverbreiterung (Liou, [2002)). Die Verbreiterung der Absorptionslinien ist in

!siehe Doppler-, Druck- und Voigtverbreiterung in diversen Lehrbiichern (beispielsweise [Liou, [2002)
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Abbildung 5.1: Die spektral hoch aufgeloste Erwarmungsrate zwischen 1810 nm und 1818 nm fiir
eine typische tropische Atmosphére bei einem Sonnenzenitwinkel von 0° . Jede Absorptionslinie,
die durch Druck- und Dopplereffekt verbreitert wird, wird bei dieser Simulation einzeln aufgelost.

Abbildung klar erkennbar. Oberhalb von ca. 20 km trégt aufgrund der geringen Verbrei-
terung und niedrigen Wasserdampfkonzentration nur ein sehr schmaler Wellenléngenbereich
um die Absorptionslinie signifikant zur Absorption bei. Unterhalb von ca. 20 km ist bei der
hier gezeigten Auflosung bei den stéarksten Linien erkennbar, dass die Verbreiterung aufgrund
des ansteigenden Druckes zunimmt. Unterhalb der Kaltpunkttropopause tréagt ein rascher
Anstieg der Wasserdampfkonzentration mit abnehmender Hohe, siehe Abbildung 2.8 dazu
bei, dass auch in den entfernten Flanken der verbreiterten Absorptionslinie nennenswerte
Absorption stattfindet. Die Effekte der einzelnen Absorptionslinien beginnen sich zu iiber-
lagern. Daher ist auch der solare Strahlungstransfer von dem Druck- und Temperaturprofil
abhéngig ist. Ab einer bestimmten optischen Dicke nimmt der aktinische Fluss so stark ab,
dass die spektrale Erwérmungsrate H) trotz ansteigendem Absorptionskoeffizienten absinkt.
In Anhang (9.2 wird gezeigt, dass dies ab einer geneigten optischen Dicke 7/u = 1 der Fall
ist. In diesem Spektralbereich ist eine Abnahme der spektralen Erwérmungsrate H, in den
Flanken ab etwa 5km, bei den zentralen Wellenléingen der Absorptionslinie ab ca. 10 km zu
beobachten.

In der Abbildung [5.2] wird die solare, spektrale Erwérmungsrate H) im gesamten solaren
Spektralbereich gezeigt. Das Wellenléngenintervall aus Abbildung ist mit Pfeilen mar-
kiert. Die zentrale Wellenldnge der Spektrallinien ist charakteristisch fiir das jeweilige absor-
bierende Spurengas.? In Abbildungist die Absorption durch Ozon, Wasserdampf und Sau-
erstoff jeweils gekennzeichnet. Ozon absorbiert im Wellenléngenbereich der Hartley-Banden
bei A < 310nm und der Huggins-Banden bei 310nm < A < 350nm im ultra-violetten Be-
reich. Im sichtbaren Bereich zwischen 500 nm bis 800 nm ist der Absorptionsquerschnitt der
Chappuis-Banden von Ozon geringer als im UV-Bereich, die spektrale Bestrahlungsstarke
jedoch hoher. Aufgrund der hohen Transmission erreicht die sichtbare Strahlung groitenteils
den Erdboden. Der hauptséchliche Teil der Absorption bei den Chappuis-Banden findet auf-
grund der hohen Konzentration in der Stratosphére statt, aber auch die Absorption durch

2Dies wird zur Fernerkundung von Spurengasen bei IR-Sounder genutzt.
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Abbildung 5.2: Links dargestellt ist die spektrale solare Erwdrmungsrate. Es sind die Effekte von
Ozon, Wasserdampf sowie Sauerstoff zu erkennen. Das Wellenldngenintervall aus Abbildung[5.1] wird
mit den blauen Pfeilen markiert. Die Isolinien zeigen eine optische Dicke von 7 = 0.01 (hellgrau),
1.0 (dunkelgrau) und 10. (schwarz). Auf der rechten Seite wird der Effekt einzelner Spurengase
auf die integrierte Erwidrmungsrate gezeigt. In der Troposphére dominiert die Absorption durch
Wasserdampf, in der Stratosphére die Absorption durch Ozon.

das troposphérische Ozon kann nicht vernachléssigt werden. Die Absorption durch die Sau-
erstofflinien zwischen 755 nm und 775 nm findet in jedem H&henbereich statt. Wasserdampf
absorbiert bei Wellenldngen A =550 nm, insbesondere im nahen Infrarot in den Bereichen
um 900 nm, 1100 nm, 1400 nm und 1900 nm. Die spektrale Erwarmungsrate ist kleiner als
die des Ozons, erstreckt sich jedoch iiber ein grofleres Wellenldngenintervall.

Abbildung [5.3| zeigt die spektrale thermische Erwérmungsrate, die durch die Bilanz von Ab-
sorption und Emission bestimmt wird. Die Signaturen von Wasserdampf, Kohlendioxid und
Ozon sind in Abbildung 5.3 mit Pfeilen markiert. Der abkiihlende Effekt durch Wasserdampf
erstreckt sich von 10 um, wo die grofite spektrale Abkiihlung in Bodennéhe stattfindet, bis zu
100 pm, wo der maximale Effekt in ca. 11 km ist. Unterhalb des Levels maximaler Abkiihlung
ist die Extinktion so hoch, dass die thermische Bilanz zwischen benachbarten Hohenlevels
ausgeglichen ist. Im Gegensatz dazu kann in dem Bereich der maximalen Abkiihlung ein
grofler Anteil der thermischen Emission direkt in den Weltraum emittiert werden. Da die
oberhalb liegende Atmosphére durch den Abfall der Wasserdampfkonzentration einen geringe
Extinktion hat, emittiert sie wenig thermische Strahlung. Dies fiihrt zu einem unausgegliche-
nen Bilanz und somit zu einer negativen Erwérmungsrate der unterhalb liegenden Schichten.
Oberhalb dieses Levels ist der Extinktionskoeffizient durch Wasser so gering, dass nur eine ge-
ringe Emission stattfindet, und somit ist auch der Einfluss auf die spektrale Erwarmungsrate
gering. Des Weiteren kann auch ein grofler Temperaturunterschied zwischen zwei benachbar-
ten Atmosphérenschichten zu einer unausgeglichenen thermischen Bilanz und somit zu einer
Erwarmungsrate fithren. Die Signaturen der spektralen Erwérmungsrate bei 5 ym und 15 pm
lassen sich auf den Einfluss von C'O, zuriickfithren. Bei 15 um ist unterhalb von 15km die
optische Dicke so hoch, dass die Bilanz von Emission und Absorption ausgeglichen ist. Am
oberen Rand dieser Strukturen emittieren C'Oy und zum Teil Wasserdampf mehr als von
ihnen absorbiert wird, wodurch die Erwarmungsrate negativ wird. In einer Hohe von 17 km
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Abbildung 5.3: Die Abbildung zeigt links die spektrale thermische Erwdrmungsrate, bei der die Si-
gnaturen den Spurengasen Kohlendioxid, Wasserdampf und Ozon zugeordnet werden kénnen. Die
Isolinien zeigen eine optische Dicke von 7 = 0.01 (hellgrau), 1.0 (dunkelgrau) und 100.0 (schwarz).
Auf der rechten Seite ist der Effekt auf die Erwérmungsrate dargestellt, wenn eines dieser Spuren-
gase nicht vorhanden wire. Wasserdampf verursacht vor allem in der Troposphére eine Kiihlung,
Ozon eine Erwarmung in der Stratosphére. Der Effekt von CO9 entsteht in der Troposphére durch
die Erhohung der Extinktion im Bereich von 15 pm, wo auch Wasserdampf absorbiert und emittiert.
Weiterhin ist die Temperaturabhéngigkeit des Effekts von COy deutlich zu erkennen, siehe Text.

befindet sich die Kaltpunkttropopause. Die temperaturabhéngige Emission des C'Os ist nach
dem Planck’schen Gesetz, siehe Gleichung , in dieser Region gering, so dass hier die
Absorption iiberwiegt und das C'O, erwéarmend wirkt. In der unteren Stratosphére steigt
die Temperatur mit der Hohe wieder an. Die emittierte Bestrahlungsstirke ist grofier als
die absorbierte. Daher ist die Erwdrmungsrate negativ. Ferner beeinflusst Ozon die Erwir-
mungsrate bei 9.6 um . Die thermische Strahlung des warmen Erdbodens und der unteren
Atmosphérenschichten kann die Troposphére aufgrund der niedrigen Ozonkonzentration na-
hezu ungehindert passieren. In der Stratosphére steigt der Absorptionskoeffizient aufgrund
der zunehmenden Ozonkonzentration an. Wegen der hohen spektralen Bestrahlungsstérke
aus dem unteren Halbraum ist die Absorption durch Ozon héher als die Emission, wodurch
die spektralen Erwérmungsrate positiv ist.

5.1.2 Effekt der Bewo6lkung auf die Erwidrmungsrate

Die Bewolkung beeinflusst die Erwérmungsrate, insbesondere in ihrem eigenen Volumen. Sie
verdndern aber auch im geringeren Mafl die Erwérmungsrate ihrer Umgebung. In diesem
Abschnitt werden die grundlegenden Effekte von Wolken auf die Erwérmungsrate im sola-
ren und thermischen Spektralbereich beschrieben. Der Fokus dieser Beispiele wird auf die
tropische Tropopausenregion gelegt.

In Abbildung wird die Abhéangigkeit der Erwarmungsrate von der optischen Dicke ei-
ner Eiswolke gezeigt, die sich von 15km bis 16 km erstreckt. Der Zirrus erhcht die solare
Erwarmungsrate in Abhéngigkeit seiner optischen Dicke in den gewéhlten Beispielen um
bis zu 10K/d. Fiir optische Dicken 7 < 0.5 ist die Verminderung des solaren aktinischen
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Abbildung 5.4: Der Effekt eines Zirrus, der sich in 15 bis 16 km befindet, auf die Erwdrmungsrate.
Die optische Dicke des Zirrus bei 550 nm ist 0.03, 0.10 und 0.33. Die angenommene Atmosphére
ist typisch fiir die Tropen (Anderson et al., [1986)), der Sonnenzenitwinkel ist 51° und der Boden ist
schwarz.

Flusses so gering, dass im gesamten Wolkenvolumen die gleiche positive Erwdrmungsrate
vorherrscht. Sie nimmt fiir kleine optische Dicken des Zirrus nahezu proportional mit dieser
zu. Bei optischen Dicke von 7 > 0.5 wird der untere Teil der Zirrusschicht deutlich durch den
oberen abgeschattet, wodurch die Erwdrmungsrate im unteren Teil nicht mehr im gleichen
Maf} mit der optischen Dicke ansteigt wie im oberen Teil der Wolke. Der Effekt der Zirrus-
wolke auf die thermische Erwarmungsrate ist in dem betrachteten Hohenbereich ungefédhr
3.5 mal so grofl wie im solaren Spektralbereich und dominiert somit die Nettoerwadrmungsra-
te. Vorrangig absorbiert die untere Wolkenschicht die aus der unteren, warmen Hemisphére
kommende thermische Strahlung. Im Vergleich zum solaren Spektralbereich ist die opti-
sche Dicke im thermischen etwas grofler, die Einfachstreualbedo wesentlich kleiner und der
Asymmetrieparameter nimmt mit grofler werdender Wellenlénge tendenziell ab. Die kleinere
Einfachstreualbedo sowie die nicht so stark nach vorne gerichtete Streuung sorgen dafiir, dass
die thermischen Erwarmungsrate innerhalb eines Zirrus rascher nach oben hin abnimmt als
die solaren Erwédrmungsrate nach unten. Daher ist die thermische Erwadrmungsrate an der
Wolkenunterkante immer wesentlich hoher als an der Wolkenoberkante. > Wird die Netto-
Erwarmungsrate betrachtet, so verursacht eine Zirruswolke nahe der Kaltpunkttropopause
immer eine positive Erwérmungsrate, wenn keine unterhalb liegende Bewolkung vorhan-
den ist. Insbesondere die Wolkenunterkante erhéht die thermische Absorption und somit die
Nettoerwarmungsrate. Der Effekt der Wolken auf die Erwédrmungsrate liegt ca. zwischen
10 K/d und 100 K/d und ist somit rund eine GréBenordnung grofer als die Erwadrmungsrate
bei wolkenlosem Himmel, die bei einigen K/d liegt. In dem in Abbildung dargestellten
Hohenbereich ist die Erwdrmungsrate in der wolkenlosen Teil der Atmosphére sogar kleiner
als 1 K/d. Sie wird im Vergleich zur Anderung der Erwarmungsrate innerhalb des Zirrus nur
im sehr geringen Mafl durch ihn beeinflusst.

3Im Englischen wird dies cloud base warming und cloud top cooling genannt.
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In der Abbildung [5.5| wird der Wolkeneffekt in Abhéngigkeit von der Hohe des Zirrus unter-
sucht, wobei seine optische Dicke 7 = 1.0 konstant gehalten wird. Im solaren Spektralbereich
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Abbildung 5.5: Erwarmungsratenprofil, wenn sich eine 1km dicke Zirruswolke, in einer Hohe von
11 bis 12km (schwarz), 13 bis 14km (rot) oder von 15 bis 16 km befindet. Die Zirruswolke hat in
jedem betrachteten Fall eine optischen Dicke 7 = 1. Die angenommene Atmosphére ist typisch fiir
die Tropen (Anderson et al., [1986)), der Sonnenzenitwinkel ist 51° und der Boden ist schwarz.

ist die Volumenabsorptionsrate ¢,,q nur sehr wenig von der Héhe abhéngig. Die Erwarmungs-
rate H = grqa/(cpp) steigt daher mit zunehmender Hohe bzw. abnehmender Dichte an, siehe
Abschnitt 2.1.5] Im thermischen Spektralbereich kommt hinzu, dass der Zirrus in Abhéngig-
keit seiner Temperatur emittiert. Bis ca. 17km nimmt die Temperatur und somit auch die
Emission des Zirrus mit der Hohe ab. Daher verschiebt sich die Erwédrmungsrate mit der Hohe
zu positiven Werten. Wahrend der Zirrus in 15 km bis 16 km eine durchgéngig positive ther-
mische Erwirmungsrate im Wolkenvolumen aufweist, zeigen die tiefer liegenden Zirren eine
negative Erwdrmungsrate an der Wolkenoberkante, die mit abnehmender Hohe zunimmt.
Bei der Netto-Erwéarmungsrate sind beide Effekte, die zunehmende Amplitude aufgrund der
abnehmenden Luftdichte und die Verschiebung zu positiven Erwarmungsraten aufgrund der
abnehmenden Temperatur mit der Hohe, gut erkennbar. Der abkiihlende thermische Effekt
an der Wolkenoberkante wird teilweise durch die VergroBerung der solare Erwérmungsrate
aufgehoben. In den gezeigten Beispielen ist die Netto-Erwarmungsrate am Unterrand der
Wolke immer positiv, am Oberrand hingegen nahe Null oder bei den tieferen Wolken leicht
negativ.

Die solare Erwarmungsrate in dem Wolkenvolumen kann durch zwei Effekte erhdht werden.
Einerseits absorbieren die Wolkenpartikel direkt die solare Strahlung. Andererseits wird die
solare Strahlung von den Wolkenpartikeln gestreut und somit der optische Weg in der Wolke
verlangert. Daraufthin erhoht sich die Absorption durch die Wolkenpartikel als auch durch die
Spurengase. In Abbildung [5.6] wird untersucht, welchen Einfluss Absorption und Streuung
auf die solare und thermische Erwarmungsrate hat. Wird die Streuung innerhalb der Wolke
ausgeschaltet, so sinkt die solare Erwarmungsrate ca. auf 75 % der normalen Erwirmungsrate
ab. Die Erwérmungsrate nimmt aufgrund der Extinktion (nahezu) exponentiell innerhalb der
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Abbildung 5.6: In den Diagrammen (a) bis (¢) werden die solare, die thermische und die Netto-Er-
warmungsrate einer Eiswolke zwischen 8 km und 9km dargestellt. Die Diagramme (d) bis (f) zeigen
die Erwiarmungsrate, wenn die Streuung an den Eiskristallen ausgeschaltet wird. In den Diagram-
men (g) bis (i) zeigt die Erwérmungsrate, wenn die Einfach-Streualbeo auf eins gesetzt wird. Die
angenommene Atmosphére ist typisch fiir die Tropen (Anderson et al.,|1986)), der Sonnenzenitwinkel
ist 0° und der Boden ist schwarz.

Wolke ab. Abbildung [5.6 (g) zeigt die Erwarmungsrate, wenn der Einfach-Streualbedo der
Wolke gleich eins gesetzt wird?*, also keine Absorption durch die durch die Eiskristalle statt-
findet. Die durch die Streuung erhohte Absorption durch Spurengase liegt bei ca. 5% der
normalen Erwdrmungsrate. Der maximale Effekt befindet sich bei optisch dicken Wolken in
einer optischen Dicke von ca. 2 und bei optisch diinnen Wolken in der Wolkenmitte. Die ver-
groferte Absorption durch den verlangerten optischen Weg bewirkt, dass sich die Kriimmung
des solaren Erwarmungsratenprofils dndert. Zusammenfassend wird festgestellt, dass die so-
lare Erwérmungsrate in Eiswolken in erster Linie durch die Absorption der Strahlung an den
Eiskristallen entsteht. Der zweit-wichtigste Beitrag kommt durch die Absorption gestreuter
Strahlung an den Eiskristallen, als dritt-wichtigste Beitrag ist die erhohte Absorption durch
Spurengase. Wird im thermischen Spektralbereich die Streuung ausgeschaltet, so wird die

4Dies ist eine obere Abschitzung fiir den Effekt des verldngerten optischen Weges.
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Erwdrmungsrate betragsmifiig ca. 10 % kleiner. Wird die Einfachstreualbedo auf eins ge-
setzt, so dndert sich die thermische Erwarmungsrate um 1K/d bis 2K/d im Vergleich zum
wolkenlosem Fall. Der Effekt ist somit wesentlich kleiner als der der Wolke mit unverédnder-
ten optischen Eigenschaften. Daher ist auch im thermischen Spektralbereich die Reihenfolge
der bedeutendsten zur Erwarmungsrate beitragen Prozesse die gleiche wie im solaren, mit
dem Unterschied, dass der Effekt der Streuung ungeféhr halb so grof.

Die bisherige Betrachtung konzentrierte sich auf die Anderung der Erwdrmungsrate inner-
halb des Wolkenvolumens. In der Abbildung wird das Augenmerk auf den Effekt der
Bewdlkung auf die Erwarmungsrate ober- und unterhalb der Wolke gerichtet. Die Abbildung
zeigt Erwdrmungsratenprofile, wobei jeweils eine 1km dicke Wolkenschicht in verschiedenen
Hohen und mit verschiedenen optischen Dicken angenommen wird. Die Farbskala ist so ange-
passt, dass sie gut den Effekt der Bewolkung in dem wolkenfreien Bereichen der Atmosphére
darstellen kann.
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Abbildung 5.7: Der Effekt von Eis- und Wasserwolken auf die Erwdrmungsrate in Abhéngigkeit der
Hohe und der optischen Dicke der Wolke. In den Abbildungen (a) bis (c) befindet sich die Wolke in
0km bis 1 km, bei (d) bis (f) in 8 km bis 9km und in (g) bis (i) in 16 km bis 17 km. Die angenommene
Atmosphire ist typisch fiir die Tropen (Anderson et al., 1986), der Sonnenzenitwinkel ist 51° und
der Boden ist schwarz. Die schwarzen Isolinien zeigen einen Wolkeneffekt von -1K/d, 0K/d und
1K/d.

In den Abbildungen [5.7| (a) bis (c¢) wird der Wolkeneffekt auf die solare, die thermische und
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die Netto-Erwédrmungsrate fiir den Fall gezeigt, dass sich eine Wasserwolke in 0 km bis 1 km
Hohe befindet. Innerhalb des Wolkenvolumens wird Strahlung von den Wolkentrépfchen
absorbiert. Weiterhin wird der optische Weg durch die Streuung an den Wolkentrépfchen
vergrofert. Dies erhoht weiterhin die Absorption durch die Wolkenpartikel und die Spu-
rengase. Durch beide Effekte wird die solare Erwérmungsrate wird innerhalb der Wolke im
Vergleich zum wolkenlosen Fall stark erhoht. Mit zunehmender optischen Dicke steigt die
Reflektivitdt der Wolkenschicht, somit ist die Bestrahlungsstérke oberhalb der Wolke hoher.
Die Erwdrmungsrate steigt in Folge in den ersten Kilometern oberhalb der Wolke und in
der Stratosphére aufgrund der erhohten Absorption durch Wasserdampf bzw. Ozon an. Die
thermische Erwarmungsrate sinkt an der Wolkenoberkante durch verstdrkte Emission im
Wolkenvolumen ab. Auch die Absorption steigt im Wolkenvolumen an, insbesondere an der
Wolkenunterkante. Ab einer optischen Dicke von ca. zwei ist daher die thermische Erwér-
mungsrate an der Wolkenunterkante positiv. Die Erwadrmungsrate an der Wolkenunterkante
steigt mit zunehmender optischer Dicke weiter an. Oberhalb der Wolke wird die thermische
Erwédrmungsrate geringfiigig reduziert, da die nach oben gerichtete thermische Bestrahlungs-
stiarke oberhalb der Wolke kleiner ist als im wolkenlosen Fall. Der Effekt ist klein, da die
tiefliegende Wolke eine dhnliche Temperatur wie der Erdboden hat. Auch die Netto-Erwér-
mungsrate wird am stérksten innerhalb der Wolkenschicht veréndert, wobei der Einfluss der
thermischen Erwarmungsrate dominiert. Oberhalb der Wolke ist die Netto-Erwarmungsrate
vor allem in der Stratosphére aufgrund der verstéarkten solaren Reflexion grofler als im wol-
kenlosen Fall.

Die Abbildungen (d) bis (f) zeigen die solare, die thermische und die Netto-Erwér-
mungsrate fiir den Fall, dass sich eine Eiswolke in 8 km bis 9km befindet. Die solare Er-
warmungsrate innerhalb des Wolkenvolumens wird analog zu dem ersten Fall stark erhoht.
Die Bereich unterhalb der Wolke wird durch diese abgeschattet, daher ist die solare Erwir-
mungsrate hier niedriger als im wolkenlosen Fall. Oberhalb verursacht die erhthte Reflexion
ein Ansteigen der Erwérmungsrate. Im Vergleich zur Wolke zwischen O km und 1km ist
dies grofler, da die optisch dicken unteren Schichten der Atmosphére von der reflektierten
Strahlung nicht passiert werden. Im thermischen Spektralbereich wird die Erwdrmungsrate
an der Wolkenunterkante erhcht, an der Wolkenoberkante vermindert. Oberhalb der Wolke
ist die thermische Erwarmungsrate kleiner als im wolkenlosen Fall, da die Wolke kélter als der
Erboden ist und somit die nach oben gerichtete, thermische Bestrahlungsstiarke oberhalb der
Wolke reduziert wird. Die Wolke selbst emittiert in Abhéngigkeit ihrer Temperatur in den
unteren Halbraum. Die nach unten gerichtete thermische Bestrahlungsstarke ist mit Wolke
hoher als im wolkenlosen Fall. Daher ist die Erwdrmungsrate unterhalb der Wolke erhoht.
Das Ansteigen der thermischen Erwarmungsrate ist in den ersten Kilometern unterhalb
der Wolke am stérksten. Aufgrund der Absorption durch Wasserdampf nimmt dieser Effekt
zum Boden hin langsam ab. Bei optischen Dicken kleiner fiinf dominiert das Ansteigen der
thermischen Erwdrmungsrate die Tendenz der Nettoerwadrmungsrate. Fiir optische Dicken
7 > 5 wird der Effekt der solaren Abschattung in Bodennédhe gréfler als der erwédrmende
thermische Effekt, und die Netto-Erwarmungsrate ist kleiner als im wolkenlosen Fall. In der
Troposphére oberhalb der Wolke ist die Netto-Erwarmungsrate aufgrund des thermischen
Effekts kleiner als im wolkenlosen Fall. Erst bei den hohen Ozonkonzentrationen in der
Stratosphére wirkt sich die erhchte Reflexion solarer Strahlung stérker aus als der thermische
Effekt, insbesondere bei hohen optischen Dicken, und die Netto-Erwarmungsrate wird durch
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die Wolkenschicht vergrofiert.

In den Abbildungen (g) bis (i) befindet sich der Zirrus in 16 km bis 17km und somit in
der Nahe der Kaltpunkttropopause. Die Erh6hung der solaren Erwéarmungsrate oberhalb der
Wolke ist etwas gréfler als bei der Eiswolke in 7km bis 8 km. Im Wolkenvolumen wird die
solare Erwarmungsrate stark erhcht. Sie wird schon bei optischen Dicken 7 < 1 um mehr
als 1 K/d angehoben, siehe Isolinie in Abbildung (c). Die Abschattung unterhalb der
Wolke reduziert die solare Erwédrmungsrate. Sie ist im wolkenlosen Fall aufgrund der nied-
rigen Wasserdampfkonzentration oberhalb von 10 km kleiner als unterhalb. Daher ist auch
der Wolkeneffekt zwischen 10 km und der Wolkenschicht geringer als unterhalb von 10 km.
Die Verminderung der thermischen Erwérmungsrate oberhalb der Eiswolke ist in diesem Fall
maximal, da die Wolke in der Nihe zur Kaltpunkttropopause liegt, sehr kalt ist und somit
wenig emittiert. Innerhalb des Wolkenvolumens wird die thermische Erwérmungsrate selbst
bei kleinen optischen Dicken stark angehoben. Mit zunehmender optischen Dicke nimmt der
abkiihlende Effekt an der Wolkenoberkante zu. Unterhalb der Wolke wird die thermische
Erwéarmungsrate durch Emission der Wolke in den unteren Halbraum erhoht. Aufgrund der
niedrigen Zirrustemperatur ist der Effekt geringer als in dem Fall (b). Der maximale Wol-
keneffekt tritt in einer Hohe von 7km bis 12km auf. Oberhalb ist die Konzentration von
Wasserdampf und somit auch die Auswirkung einer veranderten thermischen Bestrahlungs-
starke gering. In 7km bis 12 km wird ein Grofiteil der von der Wolke emittierten Strahlung
absorbiert und somit die thermische Erwarmungsrate erhoht. Unterhalb wird der Wolken-
effekt aufgrund der ansteigenden optischen Dicke zwischen Wolke und Luftschicht geringer.
Die nach unten gerichtete, thermische Bestrahlungsstéirke ist &hnlich wie im wolkenlosen
Fall, vergleiche auch mit Abbildung Bei der Netto-Erwérungsrate iiberwiegt unterhalb
von ca. 8km der Effekt der solaren Abschattung, die jedoch bei kleinen optischen Dicken
abnimmt. Zwischen 8 km und der Wolkenschicht dominiert die Erhchung der thermischen
Erwarmungsrate. Innerhalb der Wolke wird die Netto-Erwarmungsrate in Abhéngigkeit der
optischen Dicke um 10K/d bis 100 K/d angehoben. Oberhalb der Wolke bis in die untere
Stratosphére wird die Netto-Erwarmungsrate durch die Wirkung der Bewdlkung reduziert.
In Abhéngigkeit der optischen Dicke wird die Netto-Erwiarmungsrate oberhalb von 25 km bis
30km durch die verstirkte solare Absorption angehoben, insbesondere bei hoher optischer
Dicke der Wolken.

In Abbildung wird untersucht, welche optische Dicke einer Wolkenschicht 7o g das Er-
wéarmungsratenprofil in einer beliebigen Hohe um einen Schwellwert |A H| verdndert. Um
die Abbildung zu erstellen, werden fiir mehrere Wolkenschichten von 1km Dicke die
Erwéarmungsratenprofile berechnet. Die optische Dicke wird so lange variiert, bis das Erwér-
mungsratenprofil um den Schwellwert |A H| vom wolkenlosen Fall abweicht. Die so ermittelte
optische Dicke 7a g wird gegen die Hohe der Wolkenschicht aufgetragen. Bei dieser Betrach-
tung wird nicht unterschieden, ob |A H| positiv oder negativ ist. Aus den bisherigen Ergeb-
nissen ist ersichtlich, dass der Effekt der Wolkenschicht auf die Erwarmungsrate innerhalb
des Wolkenvolumens wesentlich hoher ist als in dem wolkenfreien Teil der Atmosphére. Somit
tritt die Anderung |A H| immer zuerst innerhalb des Wolkenvolumens auf. Aus Abbildun-
gen [5.7 (c), (f) und (i) kann auch fiir die drei dargestellten Wolkenhshen die optische Dicke
Ta g bestimmt werden, indem abgelesen wird, welche minimale optische Dicke die -1 K/d
oder +1K/d Isolinien schneidet. Die optische Dicke 7a g kann auch als Qualitéatskriterium
des Wolkendatensatzes angesehen werden, das erfiillt werden muss, um die Erwérmungsrate
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Abbildung 5.8: Die Abbildung zeigt, welche optische Dicke 7a g einer 1 km dicken Wolke erforderlich
ist, um an mindestens einer Stelle innerhalb ihres Wolkenvolumens die Erwdrmungsrate um A H
zu verdndern. Bei der Simulation wird eine fiir die Tropen typische Atmosphére (Anderson et al.),
1986)), ein Sonnenzenitwinkel von 51° und ein schwarzer Boden angenommen.

mit einer Genauigkeit von |A H| simulieren zu kénnen. In Abbildung [5.8) wird 74 g fiir die
Schwellwerte A H = 1.0K/d, 1.5 K/d und 2.0K/d gezeigt.

Bei allen angenommenen Wolkenhthen reicht eine optische Dicke von 74 g < 1 aus, um eine
Anderung der Erwirmungsrate um 1K/d bis 2K/d zu verursachen. Im Vergleich zu der
Unsicherheit von beobachteten oder simulierten Wolkendatensétzen (Rossow und Schiffer]
1999; [Webb et al.| 2001; Allan et al. 2004)) ist dies ein sehr hoher Anspruch an die Ge-
nauigkeit des Wolkendatensatzes. Unterhalb von 3km tritt der grofite Wolkeneffekt an der
Wolkenoberkante auf, wobei diese vor allem durch eine erhohte thermische Emission gekiihlt
wird. Mit zunehmender Hohe nimmt der Wolkeneffekt aufgrund der abnehmenden Luftdich-
te zu, entsprechend wird die zur Anderung der Erwirmungsrate erforderliche optische Dicke
Ta g bis 3km kleiner. Oberhalb davon wird der Wolkeneffekt bei konstanter optischer Dicke
wieder geringer, da die thermische Auskiihlung an der Oberkante entsprechend der mit der
Hohe abnehmenden Wolkentemperatur geringer wird. Folglich nimmt die Erwérmungsrate
an der Wolkenunterkante mit der Hohe zu. Liegt die Wolkenschicht zwischen 7 km und 8 km,
ist die Erwérmung an der Wolkenunterkante vom Betrag so grof8 wie die Abkiihlung an der
Wolkenoberkante. Die iiber jeweils eine Wolkenschicht gemittelte Erwédrmungsrate ist nahe
0K/d. In dieser Hohenregion ist eine vergleichsweise hohe optische Dicke 7a y von 0.36, 0.51
bzw. 0.64 erforderlich, um eine Anderung der Erwérmungsrate um A H von 1.0K/d, 1.5 K/d
bzw. 2.0 K/d zu bewirken. Befindet sich die Wolkenschicht oberhalb von 8 km, dominiert der
erwiarmende Effekt an der Wolkenunterkante. Aufgrund der mit der Hohe geringer werden-
den Luftdichte und sinkenden Temperatur wird der Wolkeneffekt wieder gréfler. So kénnen
optisch diinne Zirren von 7 < 0.05 einen entscheidenden Einfluss auf die Erwarmungsrate
haben. Insbesondere in der Ndhe der Kaltpunkttropopause fithren Wolkenschichten mit sehr
kleinen optischen Dicken von 7 = 0.012 bzw. 7 = 0.024 zu einer Erhéhung der Erwarmungs-
rate um 1 K/d bzw. 2K/d.
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In den bisherigen Betrachtungen wurde der Effekt einer einzelnen Wolkenschicht diskutiert.
Es wurde gezeigt, dass der Effekt innerhalb des Wolkenvolumens wesentlich gréfer ist als in
wolkenfreien Hohenschichten ober- und unterhalb der Wolke. Als néchstes wird untersucht,
welchen Einfluss eine Wolkenschicht auf die Erwédrmungsrate in einer weiteren, mit dieser
iiberlappenden Wolkenschicht hat. Abbildung zeigt den Effekt einer unterhalb der TTL
liegenden, optisch dicken Wolke auf die Erwdrmungsrate in einem Zirrus, der sich in der
TTL befindet. Die aus dem unteren Halbraum kommende thermische Bestrahlungsstérke

++eeer 00 km, solar . I P ——— -
~ To Qumthemal | A€ A (€ P P
16.01 - = o Qelmisolar |-
r N N —— 04 km, netto
v NSNS e 08 km, solar ]
\ - - 08 km, thermal A
‘\ 08 km, netto Er\ '}\
E r \ b ¥
< 155} - Lm ~—
N r { ‘)
t &\J«_»)’ "
[ ] RN
15.0 . N
-20 0 40 60 00 km 04 km 08 km 12 Km

20
H/(Kd™)

Abbildung 5.9: Der Effekt einer unterhalb der TTL liegenden, optisch dicken Wolke auf das Er-
wirmungsratenprofil eines Zirrus, der sich in 15km bis 16 km Hohe befindet. Die Oberkante der
unterhalb liegenden Wolke wird variiert und ist als Parameter angegeben. Der Zirrus hat eine
optischen Dicke von 7 = 1. Die angenommene Atmosphire ist typisch fiir die Tropen (Anderson
et al., [1986), der Sonnenzenitwinkel ist 51° und der Boden ist schwarz.

wird durch die unterhalb liegende Wolkenschicht verringert. Befindet sie sich in der Néhe
des Erdbodens, so ist ihre Oberkantentemperatur nur geringfiigig kélter als der Boden, der
Effekt auf die nach oben gerichtete, thermische Bestrahlungsstérke ist gering. Je hoher die
Wolkenoberkante der unteren Wolkenschicht ist, desto kélter ist sie. Mit der Abnahme der
nach oben gerichteten, thermischen Strahlung sinkt die Absorption thermischer Strahlung
innerhalb des Zirrus. Insbesondere im oberen Teil des Zirrus iiberwiegt die thermische Aus-
strahlung und die Nettoerwérmungsrate wird negativ. Reicht die unterhalb liegende Wolke
bis in eine Hohe von 12 km oder hoher, so ist die thermische Erwérmungsrate in dem gesam-
ten Volumen des in der TTL liegenden Zirrus negativ. Der Effekt der unterhalb liegenden
Wolke auf die solare Erwarmungsrate ist im Vergleich zum thermischen Effekt gering, Sie
wird durch die im Vergleich zum Boden erhshte Albedo um ca. 2 K/d grofer. Je tiefer die
unterhalb liegende Wolkenschicht liegt, desto hoher ist der Wasserdampfpfad, den die re-
flektierte Strahlung passiert, bevor sie nochmals den in der TTL liegenden Zirrus passiert.
Entsprechend ist der Effekt auf die solare Erwarmungsrate maximal, wenn die unterhalb lie-
genden Wolkenschicht eine hohe Wolkenoberkante hat. Dieses Ergebnis zeigt, dass neben der
Kenntnis der genauen Eigenschaften der Bewolkung innerhalb der TTL auch der Uberlapp
mit unterhalb liegenden Wolkenschichten von grofler Bedeutung fiir die korrekte Simulation
der Erwarmungsrate in der T'TL ist. Der Wolkeniiberlapp kann mithilfe des partiellen Bede-
ckungsgrades und des maximal-zufilligen Uberlappschemas, siche Abschnitt und ,
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realitdtsnah bei den im néchsten Abschnitt untersuchten Ergebnissen simuliert werden.

Neben dem Effekt der Bewolkung auf die Erwarmungsrate wurden auch die Auswirkungen
der Albedo und der Emissivitiat des Bodens sowie des troposphérischen Aerosols untersucht.
In wolkenfreien Regionen wird die Erwarmungsrate im Bereich der TTL durch diese Einfluss-
faktoren um einige Zehntel K/d veréndert. Dies ist im Vergleich zu dem Effekt von Zirren in
der TTL ein bis zwei Zehnerpotenzen kleiner. Daher ist es fiir die in dieser Arbeit verfolg-
ten Ziele gerechtfertigt, einfache Annahmen fiir diese Eingabegréfien zu wahlen. Albedo und
Emissivitat werden bei der Simulation im folgenden Abschnitt[5.2]durch eine solare Breitban-
dalbedo und eine spektrale Bodenemissivitit berticksichtigt. Die Darstellung der Aerosole
durch ein Standardprofil ist aufgrund des geringen Einflusses auf die Erwédrmungsrate in der
TTL eine akzeptable Vereinfachung.

5.2 Die Erwirmungsrate der tropischen Atmosphére

In diesem Kapitel wird die Erwadrmungsrate der Tropen, insbesondere in der TTL, unter-
sucht. Im ersten Abschnitt wird der Effekt von Spurengasen und der Bewdélkung auf das
Profil der Erwédrmungsrate in den Tropen beschrieben. Im zweiten Abschnitt werden die
Ergebnisse einer Simulation analysiert, die einen Zeitraum von Oktober 2006 bis Septem-
ber 2007 mit einer zeitlichen Auflésung von drei Stunden und eine Region von 30° Siid bis
30° Nord abdeckt. Die rdumliche Auflésung ist 2° geographische Lénge bzw. Breite. Die in
diesem Kapitel dargestellten Profile zeigen jeweils das Mittel von 20° Siid bis 20° Nord, um
einen storenden Einfluss der Subtropen zu vermeiden. Horizontalschnitte oder Breitenmit-
tel werden im Gegensatz dazu bis 30° geographischer Breite gezeigt, um die Grenze zu den
Subtropen identifizieren zu konnen. Eine detaillierte Beschreibung der Methoden und Ein-
gangsdaten ist im Kapitel |3| zu finden. Mithilfe dieser Simulation kénnen das mittlere Profil
sowie die regionalen Strukturen und zeitlichen Variationen der Erwarmungsrate untersucht
werden. Insbesondere wird das LZH (level of zero heating) betrachtet. Im letzten Abschnitt
dieses Kapitels wird die Unsicherheit der simulierten Erwarmungsrate quantifiziert, die durch
die Unsicherheit der Eingangsdatensitze entsteht.

5.2.1 Die mittlere tropische Erwiarmungsrate

Abbildung zeigt auf der rechten Seite das iiber ein Jahr und iiber die Tropen gemittelte
Erwarmungsratenprofil bei bewolktem und bei wolkenfreiem Himmel. In der Troposphére
ist die Nettoerwdrmungsrate negativ. In diesem Hohenbereich sind die durch Kondensation
freiwerdende latente Wérme und die negative Erwédrmungsrate durch Strahlung die beiden
grofiten Beitrdge zur Energiebilanz, sieche strahlungskonvektives Gleichgewicht in Abschnitt
2.1.5] Oberhalb von 15.66 km ist die Erwdrmungsrate bei bewdlktem Himmel positiv, wo-
durch die potentielle Temperatur der Luft dort ansteigt und ein Aufstieg in die Strato-
sphéare ermoglicht wird. Die rote Kurve zeigt die solare Erwirmungsrate. Sie ist iiberall
positiv. In der Troposphére wird die solare Strahlung hauptséichlich durch Wasserdampf
und in der Stratosphére durch Ozon absorbiert, siehe Abschnitt [5.1.1] Das Minimum der
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Abbildung 5.10: Die Abbildung zeigt die iber ein Jahr und von 20° Siid bis 20° Nord gemittelte Er-
wirmungsrate bei bewolktem (durchgezogen) und bei wolkenlosem (gepunktet) Himmel. Im rechten
Diagramm wird der Effekt der Bewotlkung auf das Erwadrmungsratenprofil dargestellt.

solaren Erwarmungsrate liegt bei 16.9 km. Der kombinierte Effekt der mit der Hohe sin-
kenden Wasserdampf- und steigenden Ozonkonzentration ist hier minimal. Die thermische
Erwdrmungsrate ist in fast allen Hohen negativ, siehe auch Abschnitt [3.2.1] Unterhalb der
TTL emittiert insbesondere Wasserdampf, oberhalb der TTL hauptséichlich CO5 und Was-
serdampf. Nur in der TTL existiert eine Schicht von 15km bis 18 km, in der die thermische
Erwarmungsrate positiv ist. Hier, in der Ndhe zur Kaltpunkttropopause, ist die thermische
Emission aufgrund der niedrigen Temperatur gering. Sowohl die Ozon- als auch die Wasser-
dampfkonzentration ist hier klein, das entscheidende Gas ist CO,, das thermische Strahlung
bei 14.6 yum absorbiert und zugleich aufgrund der niedrigen Temperatur wenig emittiert,
siche Abschnitt 5.1.11

Die Bewo6lkung modifiziert den Strahlungstransfer und somit auch die Erwarmungsraten. Ab-
bildung zeigt auf der rechten Seite den mittleren Effekt iiber ein Jahr und von 20° Siid
bis 20° Nord. Oberhalb von 1 km wird die solare Erwadrmungsrate im tropischen Jahresmittel
angehoben. Drei Schichten mit erhohtem Bedeckungsgrad - die Grenzschichtbewolkung, die
Schmelzschicht und die konvektive Ausflussregion, siehe Abbildung - verursachen jeweils
ein relatives Maximum des solaren Wolkeneffekts von 0.06 K/d in 1.7km, 0.05K/d in 5.8 km
und 0.14 K/d in 13.7km. Die beiden oberen Maxima der solaren Erwirmungsrate liegen in
der gleichen Hohe wie die Maxima des Bedeckungsgrads. Die Absorption durch die Wol-
kenpartikel sowie die Verldngerung des optischen Weges durch Streuung erhohen die solare
Erwarmungsrate. Weiterhin wird sie angehoben, wenn unterhalb liegende Wolken die reflek-
tierte, nach oben gerichtete Bestrahlungsstiarke vergrofiern. Alle Effekte hdngen von dem
Profil der Wolkenextinktion und dem Wolkeniiberlapp ab, siehe Abschnitt und [5.1.2]
Das durch die Grenzschichtbewolkung verursachte Maximum der solaren Erwérmungsrate
liegt etwa 400 m oberhalb des maximalen Wolkenfliissigwassergehalts und 700 m oberhalb des
maximalen Bedeckungsgrades. In der gesamten Atmosphére, jedoch besonders stark in der
Grenzschichtbewolkung, nimmt die Abschattung durch die oberhalb liegende Bewolkung zu,
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so dass der solare Wolkeneffekt - abgesehen von der Modifikation durch den Bedeckungsgrad
- zum Boden hin kleiner wird und unterhalb von 1.1 km negativ ist.

Der thermische Wolkeneffekt ist vom Betrag her ca. zwei- bis dreimal so grofl wie der solare
Effekt, in der Grenzschicht sogar fiinfmal so grofl. Qualitativ verhalten sich die Schich-
ten mit erhohtem Bedeckungsgrad - die Grenzschicht in 1km bis 2km, die Schmelzschicht
in 5km bis 6 km und die konvektive Ausflussregion von 10 km bis 14 km - dhnlich wie ei-
ne einzelne Wolkenschicht. Die Erwérmungsrate in der unteren Hélfte einer Wolkenschicht
durch die Absorption der aus dem unteren Halbraum kommenden Strahlung erhéht. An der
Wolkenoberkante wird die thermische Erwarmungsrate durch eine hohere Emission vermin-
dert. Beide Effekte sind abhéngig von der optischen Dicke, der Temperatur und der Hoéhe
der Wolke sowie dem Uberlapp mit anderen Wolken, siche Abschnitt und Abschnitt
Im tropischen Jahresmittel ist die thermische Erwarmungsrate an der Untergrenze der
Bewdlkung der Grenzschicht in 0.5km, der Schmelzzone in 4.5km und der Ausflussregion
in 11.5 km maximal durch den Wolkeneffekt um 1.12K/d, 0.13K/d bzw. 0.30K/d im Ver-
gleich zum wolkenlosem Himmel erhoht. An der Wolkenoberkante dieser Schichten in 1.8 km,
6.0km und 14.7km wird die Erwirmungsrate jeweils reduziert. Die Anderung der Erwér-
mungsrate ist -0.33K/d, -0.11K/d bzw. -0.18 K/d. Die Maxima des solaren Wolkeneffekts
liegen jeweils zwischen den dazugehorigen Maxima und Minima des thermischen Wolkenef-
fekts, meist etwas ndher am thermischen Minimum. Die Grenzschicht hat im Vergleich der
drei Wolkenschichten den grofiten Effekt im thermischen Spektralbereich, da hier der Wol-
kenfliissigwassergehalt mit 0.26 g¢/m? besonders hoch ist, siche Abbildung Da in diesem
Bereich die Bewdlkung meist opak ist, ist der Bedeckungsgrad von entscheidender Bedeu-
tung. Der Wolkeneiswassergehalt ist in der konvektiven Ausflussregion auch aufgrund der
groferen vertikalen Erstreckung von einigen Kilometern mit 0.005g/m?3 deutlich niedriger
als in der Grenzschicht. Dennoch ist der thermische Wolkeneffekt beachtlich, einerseits auf-
grund der hohen Temperaturdifferenz zum Erdboden und zu der bodennahen Bewolkung,
andererseits auch aufgrund der geringen Luftdichte, siehe Abschnitt [5.1.2] Von den drei
Wolkenschichten hat die Schmelzschicht den geringsten Effekt, da der Wolkenwassergehalt
geringer ist als in der Grenzschicht und das relative Maximum des Bedeckungsgrads nur
schwach ausgeprégt ist. Oberhalb der Bewdlkung, die bis ca. 17km reicht, reduziert die-
se die thermische Erwdrmungsrate um 0.1K/d bis 0.2K/d, da die nach oben gerichtete,
thermische Bestrahlungsstirke und somit auch die Absorption in der TTL und der unteren
Stratosphére vermindert wird.

In Abbildung wird das Profil der Erwérmungsrate in der TTL genauer betrachtet.
Die linke Seite der Abbildung zeigt die Profile der Erwarmungsrate. Bei wolkenlosem
Himmel Die Erwarmungsrate ist unterhalb von 15.44 km negativ und oberhalb positiv. Die
Bewolkung reduziert die Nettoerwdrmungsrate oberhalb von 14.3km. In der Héhe des LZH
ist die Erwarmungsrate um ca. 0.06 K/d kleiner als im wolkenlosen Fall. Daher liegt das LZH
bei bewolktem Himmel in 15.66 km, dies ist 218 m hoher als unter wolkenfreien Bedingun-
gen. Auf der rechten Seite ist der Effekt der Bewolkung dargestellt. Der solare Effekt ist bei
13.7km mit 0.14 K/d maximal. Bis 17.5km nimmt er aufgrund des geringer werdenden Wol-
keneiswassergehalts und Bedeckungsgrads mit zunehmender Hohe ab, siehe auch Abbildung
Oberhalb davon wird die solare Erwérmungsrate vor allem durch die Absorption von
reflektierter solarer Strahlung durch das Ozon erhoht. Entsprechend dem Profil der Ozon-
konzentration nimmt der solare Wolkeneffekt wieder zu. Der Effekt der Bewdlkung auf die
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thermische Erwérmungsrate ist unterhalb von 13.7 km positiv, dariiber negativ. Ein lokales
Minimum der thermischen Erwérmungsrate befindet sich in 14.7 km, verursacht durch die
Emission der Wolken. Oberhalb wird die thermische Erwarmungsrate hauptsichlich durch
die verminderte, nach oben gerichtete thermische Bestrahlungsstiarke reduziert. Der Effekt
der Bewolkung auf die Nettoerwédrmungsrate ist unterhalb von 14.3 km positiv und oberhalb
negativ.
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Abbildung 5.11: Die iiber ein Jahr und von 20° Siid bis 20° Nord gemittelte Erwdrmungsrate bei
bewolktem (durchgezogen) und den wolkenlosem (gestrichelt) Himmel.

5.2.2 Réaumliche Strukturen der tropischen Erwirmungsrate

In diesem Abschnitt werden die rdumlichen Strukturen der tropischen Erwérmungsrate ana-
lysiert. Da der Fokus der Betrachtung auf der TTL liegt, wird als erstes die Struktur des
LZH (level of zero net radiative heating) betrachtet, siehe Abbildung . In den stark kon-
vektiven Regionen entlang der ITCZ (innertropical convergence zone) iiber dem Indischen
Ozean, dem westlichen Pazifik, Mittelamerika und dem tropischen Afrika liegt das LZH bei
bewolktem Himmel in 15.7km bis 16.2km Hohe und ist somit um bis zu 1km héher als in
Regionen mit stabil geschichteter Atmosphére und weniger hochreichender Konvektion.

Insbesondere ist die Atmosphére in den Stratocumulusregionen iiber kalten Ozeanstrémun-
gen, wie dem Humboldtstrom im Westen Siidamerikas und dem Westaustralische Strom,
stabil geschichtet und in der oberen Troposphére trocken. In etwas schwécherem Mafle lasst
sich eine niedrige Hohe des LZH auch iiber dem Benguelastrom westlich von Afrika und dem
Kalifornien-Strom westlich von Nordamerika und iiber der Sahara beobachten. Die mittlere
Abbildung zeigt das LZH bei bewtlktem Himmel. Im Vergleich zum wolkenlosen LZH ist die
rdumlich Variabilitdt hier wesentlich grofler. An den Grenzen zu den Subtropen steigt die
Hohe des LZH an. In den mittleren Breiten ist die ErwiArmungsrate bis zur mittleren Strato-
sphére in keiner Hohe positiv, somit ist auch kein LZH definiert. In den dufleren Tropen von
20° Siid bis 10° Siid und 10° Nord bis 20° Nord ist die Erwarmungsrate im Bereich der TTL
maximal. Somit liegt das LZH in diesen Regionen besonders tief bei 15.2 km. Im konvektiven
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Abbildung 5.12: Die obere und mittlere Abbildung zeigen die Héhe des LZH bei bewdlktem bzw.
bei wolkenlosem Himmel. In der unteren Abbildung wird der Effekt der Bewdlkung auf das LZH
dargestellt. Die weilen Flidchen kennzeichnen Orte, wo die mittlere Erwérmungsrate in jeder Hohe
negativ und somit das LZH nicht definiert ist.

Bereich der ITCZ vermindert ein erhohter Eintrag von wasserdampfreicher und ozonarmer
Luft die Erwarmungsrate, wobei Wasserdampf die thermische Emission verstéarkt und die
geringe Ozonkonzentration die solare Absorption vermindert, siche auch Abschnitt
Dieser Effekt ist besonders deutlich iiber Stidamerika und 6stlich von Afrika zu beobachten.
In der untersten Abbildung ist der Effekt der Bewolkung auf die Hohe des LZH dargestellt.
Wie in Abschnitt gezeigt wurde, kénnen Wolken innerhalb der TTL in Abhéngigkeit
vom Uberlapp mit tiefer liegenden Wolken die Erwérmungsrate sowohl erhéhen als auch
verringern. Eine Verringerung der Erwérmungsrate wird durch hochreichende Konvektion
verursacht, deren Oberkante stark auskiihlt und die thermische Bestrahlungsstéirke oberhalb
der Wolke vermindert. Dies ist insbesondere in der I'TCZ iiber dem Indischen Ozean, dem
westlichen Pazifik, Mittelamerika, sowie Siidamerika und dem tropischen Afrika zu beob-
achten, wobei das LZH um bis zu 1 km angehoben wird. In Bereichen mit vorrangig hoher
Bewdlkung erhoht die Zirrusbewolkung innerhalb der TTL die Erwérmungsrate, und das
LZH wird um bis zu 400 m abgesenkt. Dies ist im zentralen Pazifik und im Norden von
Australien der Fall, wohin sich der konvektive Ausfluss des westlichen Pazifik ausbreitet. In
den Regionen mit vorrangig niedriger Bewtlkung, im Bereich des Humboldtstroms und des
Benguelastroms, ist der Einfluss der Wolken auf die Erwdrmungsrate in der TTL gering.

Im Folgenden werden einige Regionen genauer betrachtet, in denen das LZH relative Maxima
oder Minima aufweist. In Tabelle [5.2.2] stehen die Grenzen der Regionen, die in Abbildung
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Region Lange (W) Lénge (O) Breite (S) Breite (N)
westlicher Pazifik 66 160 -6 8
Mittelamerika -88 -74 6 14
tropisches Afrika 16 28 -4 6
zentraler Pazifik -180 -154 -6 4
Ostlicher Pazifik -110 -86 -12 -2
Stuidatlantik -20 6 -14 -2
Sahara 6 30 12 22

Tabelle 5.1: Die geographische Position der Regionen, deren Erwadrmungsratenprofil im Folgenden
genauer untersucht wird.
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Abbildung 5.13: Regionen, fiir die im Folgenden die Erwéarmungsrate untersucht wird. Die Regionen
wurden nach markanten Strukturen des LZH ausgewéhlt.

Abbildung zeigt die mittleren Erwdrmungsratenprofile dieser Regionen bei wolkenlo-
sem Himmel. Die konvektiven Regionen Indonesien, Mittelamerika und das tropische Afrika
(lila, hell- und dunkelblau) unterschieden sich deutlich von dem 6stlichen Pazifik und dem
Siidatlantik (hell- und dunkelgriin) und der Sahara (gelb). Eine Sonderrolle hat der zen-
trale Pazifik (rot). Er ist die einzige Region, in der die Erwidrmungsrate nahe des LZH im
jahrlichen Mittel durch den Einfluss der Bewolkung erhoht bzw. das LZH abgesenkt wird.
Die solare Erwarmungsrate ist in 4 km bis 12 km aufgrund des hoheren Wasserdampfgehalts
in den konvektiven Regionen um ca. 0.3 K/d hoher als in den nicht konvektiven Regionen.
Oberhalb von 12 km und unterhalb von 4 km sind alle Regionen sehr dhnlich. Auch die ther-
mische Erwiarmungsrate ist in konvektiven und stabil geschichteten Regionen unterschiedlich:
die Sahara als trockenste Region hat aufgrund der geringen Wasserdampfkonzentration die
grofite thermische Erwédrmungsrate von ca. -2.0 K/d zwischen dem Erboden und 8 km. Der
zentrale und oOstlichen Pazifik sowie der Siidatlantik haben von 0 km bis 5 km eine hohe Was-
serdampfkonzentration und dhneln daher in diesem Hohenbereich den konvektiven Zonen.
Oberhalb von 5km bis 11km ist die Wasserdampfkonzentration in der Sahara, dem 0Ostli-
chen Pazifik und dem Siidatlantik aufgrund des vorherrschenden synoptischen Absinkens
gering. Dies fiihrt in der oberen Troposphére zu einer grofieren thermischen Erwéarmungs-
rate von ca. -2.0 K/d im Vergleich zu den konvektiven Regionen, wo diese bei ca. -2.3K/d
bis -2.6 K/d liegen. In konvektiven Regionen liegt die Nettoerwdrmungsrate in 5km Hohe
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Abbildung 5.14: Erwarmungsratenprofile verschiedener Regionen bei wolkenlosem Himmel. Auf der
linken Seite die Netto-Erwarmungsrate, auf der rechten Seite die solare und thermische Komponente
separat. In den oberen Abbildungen wird der gesamte simulierte Hohenbereich gezeigt, in den
unteren wird ein genauerer Blick auf den Hohenbereich der TTL geworfen.

zwischen -0.8 K/d und -1.2K/d und ist somit etwas groBer als in den stabil geschichteten
Regionen, wo sie bei etwa -1.4 K /d liegt. Von 5km bis 11km fallt die Nettoerwérmungsrate
in den konvektiven Regionen Indonesien und dem tropischen Afrika stark ab auf -2.0 K/d.
In den stabileren Regionen des 6stlichen Pazifiks, des Siidatlantiks und der Sahara bleibt die
Nettoerwarmungsrate zwischen 5 km und 11 km ungefihr bei -1.5 K/d. Oberhalb von 11 km
gleichen sich die Erwarmungsratenprofile an.

In Abbildung[5.14] (unten) werden die Erwérmungsraten in der TTL im Detail dargestellt. Die
solare Erwédrmungsraten der verschiedenen Regionen variieren nur unterhalb von 14.5km.
Oberhalb von dieser Hohe sind sie sehr dhnlich. Die thermische Erwérmungsrate variiert
insbesondere unterhalb von 15.5km, wobei die stabil geschichteten Regionen eine grofiere
thermische Erwarmungsrate haben als die konvektiven Regionen. Die Nettoerwdrmungsrate
zeigt insbesondere in der Ndhe des LZH 15km bis 16 km eine besonders geringe rdumliche
Variation. In der Hohe des LZH ist die Verweilzeit von Luftmassen besonders hoch, siehe auch
Abbildung[1.2] Somit kénnen sich horizontale Unterschiede besser ausgleichen. Unterhalb von
15 km ist die Wasserdampfkonzentration zwischen konvektiven und nicht-konvektiven Regio-
nen unterschiedlich und verursachen unterschiedliche thermische Erwarmungsraten. Ober-
halb von 16 km wird das Temperaturprofil stark von iiberschiefender Konvektion beeinflusst,
was wiederum zu Unterschieden der thermischen Erwarmungsrate fithrt. Insbesondere der
zentrale Pazifik zeigt die hochste Nettoerwarmungsrate im Bereich der Kaltpunkttropopause.
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Abbildung [5.15] zeigt die mittleren Erwarmungsratenprofile fiir die gleichen Regionen wie in
Abbildung hier jedoch unter Beriicksichtigung der Bewolkung. Die ausgedehnte Strato-
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Abbildung 5.15: Das linke Diagramm zeigt das Profil der Netto-Erwirmungsrate verschiedener
Regionen bei bewolktem Himmel. Rechts werden die solare und thermische Erwérmungsrate separat
dargestellt. Die oberen Abbildungen zeigen den Hohenbereich von Boden bis 30 km, wihrend die
unteren einen Einblick in die Details der TTL-Region gew&hren.

kumulusbewdlkung in 1km bis 2km Hohe im 6stlichen Pazifik und dem Stidatlantik (griin)
erhoht die solare Erwarmungsrate um bis zu 0.4 K/d und verringern an der Wolkenoberkante
die thermische Erwérmungsrate um bis zu -3.5 K/d. Somit wird auch die Nettoerwérmungs-
rate an der Oberkante der Grenzschichtbewolkung verringert. Dieser Effekt intensiviert die
Inversion am Oberrand der Grenzschicht und verstéirkt somit das Auftreten der Grenzschicht-
bewolkung. Zwischen der Grenzschicht und der Schmelzschicht in 5km sind die Unterschie-
de der solaren Erwarmungsrate gering, die thermische hingegen variiert deutlich, da sie in
starkerem Mafle von angrenzenden Hohenbereichen beeinflusst wird als die solare. Der Un-
terschied der solaren Erwédrmungsrate in 5km bis 15 km zwischen konvektiven und stabilen
Regionen wird durch den Effekt der Bewolkung noch verstéirkt. Die solare Erwérmungsrate
ist hier durchgéingig um etwa 0.4 K/d in den konvektiven Regionen héher als in den stabil
geschichteten Regionen. Insbesondere oberhalb von 11km tragen Zirren in der konvektive
Ausflussregion mafigeblich zu der erhohten solaren Erwérmung bei. Die thermische Erwér-
mungsrate wird insbesondere in den konvektiven Regionen Indonesien, Mittelamerika und
dem tropischen Afrika zwischen 5km und 12km beeinflusst. Die geringe thermische Erwér-
mungsrate in 11 km bei wolkenlosem Himmel wird durch einen erwérmenden thermischen
Effekt der Zirren im Bereich des konvektiven Ausflusses kompensiert, so dass die thermischen
Erwadrmungsratenprofile unter Beriicksichtigung von Wolken wesentlich &hnlicher sind als bei



118 5. Die Erwéarmungsrate in der tropischen Tropopausenregion

wolkenlosem Himmel. Daher ist auch der vertikale Gradient der Netto-Erwarmungsrate zwi-
schen 6 km und 12km in allen Regionen sehr dhnlich, wobei die Nettoerwdrmungsrate der
konvektiven Regionen um 0.3K/d grofler ist als die der nicht-konvektiven. In den konvek-
tiven Regionen ist der abkiihlende Effekt der Oberkante der hochreichenden Konvektion
oberhalb von 13km deutlich zu sehen. Die Erwdrmungsrate bis iiber die Kaltpunkttropo-
pause hinaus ist um ca. 0.5K/d kleiner als in den nicht-konvektiven Gebieten. Die solare
Erwarmungsrate wird durch die hohe Bewolkung angehoben, jedoch {iberwiegt deutlich der
thermische Effekt. Somit ist auch die Netto-Erwarmungsrate kleiner und das LZH liegt um
ca. 600 m deutlich hoher als in den nicht-konvektiven Gebieten. An dieser Stelle wird die Son-
derstellung des zentralen Pazifiks deutlich. In der Hohenregion unterhalb von 10 km ist das
Profil der Erwdrmungsrate vergleichbar zu dem, das in den stabilen (griinen) Stratocumu-
lusregionen auftritt. Die mittlere Bewtlkung ist sehr schwach ausgeprigt, hingegen existiert
ein hoher Bedeckungsgrad im Bereich des konvektiven Ausflusses von 10km bis 14 km, der
hauptséchlich aus dem Raum des westlichen Pazifiks stammt. Durch den geringen mittel-
hohen Bedeckungsgrad ist kein thermischer abkiihlender Effekt der hohen Bewdlkung zu
beobachten. Der mittlere Pazifik ist daher die einzige Region, in der die erhéhte solare Er-
warmungsrate dominiert und somit die Netto-Erwéarmungsrate erhoht und das LZH absenkt.
Insbesondere zeigt auch die sehr hohe Erwarmungsrate im Bereich der Kaltpunkttropopause,
dass der zentrale Pazifik eine bevorzugte Region des Troposphéren-Stratosphéren-Transport
ist.

5.2.3 Zeitliche Variation der tropischen Erwirmungsrate

Abbildung [5.16] zeigt monatlich gemittelte Profile der Erwéirmungsrate im Lauf eines Jah-
res. Die vertikalen Strukturen des Erwarmungsrateprofils, die sich aufgrund des Zustandes
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Abbildung 5.16: Links die Monatsmittel der Erwérmungsrate im Bereich der Tropen von 20° Siid
bis 20° Nord. Rechts ist die Abweichung zu dem Jahresmittel dargestellt.

der Atmosphére und der Bewdlkung ergeben, sind iiber das ganze Jahr hinweg stabil, siehe
Abbildung links. Die zeitliche Anderung der thermischen Erwédrmungsrate ist grofler als
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die der solaren. Auf der rechten Seite von Abbildung ist die Abweichung des Monats-
mittels der Nettoerwdrmungsrate vom Jahresmittel dargestellt. Bis 5 km liegt die Variation
zwischen -0.2K/d und 0.2K/d. Zwischen 5km und 15km liegt sie zwischen -0.1K/d und
+0.05 K/d und ist somit geringer als unterhalb von 5km. In der N&he zur und oberhalb
der Kaltpunkttropopause in 16 km bis 22 km ist die Variation u. a. aufgrund des starken
Jahresganges der Temperatur an der Kaltpunkttropopause wieder grofler und liegt zwischen

-0.15K/d und 0.12 K/d.

Im Folgenden werden die Ursachen fiir die zeitlichen Variationen der solaren und thermi-
schen Erwédrmungsrate untersucht. Abbildung zeigt die Abweichung der iiber einen Tag
und von 20° Siid bis 20° Nord gemittelten solaren und thermischen Erwérmungsrate vom
Jahresmittel. Zusétzlich werden die absoluten Abweichungen der Temperatur und die re-
lative Abweichung des Ozon- und des Wasserdampfprofils vom Jahresmittel gezeigt. Die
letzten drei Abbildungen zeigen die Windkomponenten u, v und die vertikale Windkompo-
nente w = dp/dt. Es konnen drei vertikale Regionen mit unterschiedlichen Charakteristiken
identifiziert werden: Die untere Stratosphire, ein Ubergangsbereich zwischen TTL und un-
terer Stratosphire und die Troposphére. Der hier definierte Ubergangsbereich befindet sich
in 16 km bis 21 km und reicht somit 2 km bis 3 km in die Stratosphére hinein, siehe auch Ab-
schnitt 2.3} in dem die verschiedenen Definitionen des oberen Randes der TTL beschrieben
werden. Zur Erhohung der Ubersichtlichkeit werden die Grenzen zwischen diesen Héhenre-
gionen in alle Diagramme eingezeichnet. Zuerst wird die zeitliche Anderung der Atmosphére
beschrieben, anschliefend die Auswirkungen auf die Erwarmungsrate.

Die Temperatur ist in der Stratosphére von Dezember bis Mitte April und in der TTL von De-
zember bis Mitte Mai besonders niedrig. Der Jahresgang der Temperatur in der TTL stimmt
mit dem typischen Jahresgang der Kaltpunkttropopausentemperatur iiberein, siehe Abbil-
dung [2.7] Ursache ist ein verstirkte Anregung der Brewer-Dobson- und Hadley-Zirkulation
auf der noérdlichen Winterhemisphére und eine daraus resultierende negative vertikale Tem-
peraturadvektion. Im Stidwinter von Mitte Juni bis Oktober liegt die Temperatur der Stra-
tosphére unterhalb des Jahresmittels. Sie ist aber wesentlich nidher am Jahresmittelwert als
die Temperaturen des Nordwinters. Die Temperaturen nahe der Kaltpunkttropopause haben
hingegen im Siidwinter ein Maximum, was auf eine stagnierende Vertikalbewegung schlieflen
lédsst.

Die Ozonkonzentration wird hauptséchlich durch Advektion und die photolytische Ozonche-
mie bestimmt. Das Maximum der Ozonkonzentration liegt bei ca. 8 hPa (ca. 33km), das
Maximum der Ozonproduktion einige km unterhalb (Fortuin und Langematz, [1995)). Ober-
halb von 25 km folgt das Ozonmaximum dem Sonnenstand. Der doppelte Jahresgang entsteht
dadurch, dass ein den inneren Tropen folgendes zonales Band ozonreicher Luft zur Tag-und-
Nacht-Gleiche zentral iiber dem Aquator liegt, zur Sonnenwende hingegen zur Sommerhe-
misphére ausgelenkt ist. Unterhalb von 25 km wird die Ozonkonzentration entscheidend von
der Dynamik beeinflusst. Die Brewer-Dobson-Zirkulation ist wahrend des Winters von De-
zember bis Mérz und von Juli bis Oktober klar zur jeweiligen Winterhemisphére ausgerichtet.
Somit ist die Verweilzeit der Luft {iber den zentralen Tropen und folglich die Ozonkonzen-
tration klein. Im Anschluss an die Tag-und-Nacht-Gleiche hingegen findet eine Umstellung
der Brewer-Dobson-Zirkulation von der Nord- zur Siidhemisphére bzw. umgekehrt statt. Die
Luft verweilt ldnger iiber den inneren Tropen und es werden hohere Ozonkonzentrationen
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Abweichung der solaren Erwarmungsrate, unbewdolkt
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Abbildung 5.17: Die Abweichung der mittleren tropischen (20° Siid bis 20° Nord), solare, thermi-
schen und Netto-Erwérmungsrate vom Jahresmittel ohne Beriicksichtigung der Bewdlkung, sowie
die Abweichung des Temperatur-, der Ozon- und Wasserdampfprofils vom Jahresmittel. Die waa-
gerechten Linien zeigen vertikale Regionen mit unterschiedlichen zeitlichen Verhalten.
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erreicht. Das Minimum der solaren Erwarmungsrate ist von Juni bis August stérker ausge-
pragt als von Dezember bis Februar. Auch in der TTL ist deutlich zu erkennen, dass die
Ozonkonzentration von der Dynamik der TTL beeinflusst wird, jedoch hier mit einem ande-
ren zeitlichen Verlauf. Von Dezember bis Mitte Mai fiihrt eine starke Vertikalbewegung viel
ozonarme Luft aus der Troposphére nach, die Ozonkonzentration ist gering. Ab Juni ist die
Vertikalbewegung in der TTL wesentlich geringer, und die Ozonkonzentration steigt an.

In 16 km bis 21 km Hohe wird die Wasserdampfkonzentration hauptséchlich von dem Jahres-
gang der Temperatur bestimmt, siche Beschreibung des Trockenfrierens in Abschnitt [2.3.2]
Die Wasserdampfkonzentrationen in der Stratosphére weichen zu Beginn und zum Ende des
betrachteten Zeitraumes aufgrund der QBO (Quasi-Biennial Oscillation) deutlich voneinan-
der ab. Es ist kein typischer Jahresgang erkennbar. Zu Beginn der betrachteten Periode ist
die tropische stratosphérische Luft vergleichsweise trocken und die Luft in der TTL-Region
bis in den Dezember hinein feucht. Anfang Dezember setzt eine verstiarkte Vertikalbewegung
durch die TTL ein. Feucht Luft wird in die obere Stratosphére transportiert. Sie erreicht
im Mérz eine Hohe von 30 km. Der Aufstieg der feuchten Luft erzeugt eine tape-recorder-
Signatur, siche Abschnitt [2.3.2] Dezember bis Mitte Mai weisen niedrige Temperatur- und
Ozonwerte auf eine starke Vertikalbewegung in der TTL hin. Jedoch wird keine trockene
Luft in die Stratosphére eingetragen. Daher liegt die Vermutung nahe, dass ein Grofiteil der
in der TTL nach oben transportierten Luftmasse mit der oberen Hadley-Zirkulation in die
Subtropen anstatt in die oberen Stratosphére transportiert wird.

Die Signatur des zonalen Windkomponente u ist eindeutig auf die QBO zuriickzufiihren. Zu
Beginn des betrachteten Zeitraumes befindet sich eine Oststrémung in 30 km Hohe, unter-
halb davon Westwinde mit 5m/s. Im Lauf des Jahres wird die gesamte Raum von 20 km bis
30km von Westwinden mit bis zu 35m/s dominiert. Befindet sich eine Oststromung ober-
halb der Weststromung, so wird dadurch eine Aufwértsbewegung in den Tropen induziert
(Plumb und Bell, 1981). Dies wird insbesondere von Dezember bis Mérz an der vertika-
len Windkomponente w deutlich. Die meridionale Windkomponente v zeigt eine verstarkte
Hadley-Zirkulation von Januar bis April und von Juni bis Oktober.

Im Folgenden werden die Auswirkungen des atmosphérischen Zustandes auf die solare,
thermische und Nettoerwarmungsrate beschrieben. Die solare Erwiarmungsrate in der Stra-
tosphére liegt von Oktober bis Dezember und von Februar bis Mai iiber, anschliefend unter
dem Jahresdurchschnitt. Es besteht hier ein deutlicher Zusammenhang zu der Ozonkonzen-
tration. Beide Grolen sind von Oktober bis Dezember und von Mérz bis Juli groler, hingegen
von Juni bis Mitte September kleiner als im Jahresdurchschnitt. In der TTL zeigt die sola-
re Erwdrmungsrate wie auch die Ozonkonzentration einen einfachen Jahresgang mit einem
Minimum von Dezember bis Juni und einem Maximum im anderen Halbjahr. Die solare
Erwarmungsrate hat in dieser Hohenregion ein Minimum, daher ist auch die Amplitude der
zeitlichen Variation klein. In der Troposphére ist die solare Erwédrmungsrate im Nordsom-
mer kleiner als im Jahresdurchschnitt. Dies wird dadurch verursacht, dass die ITCZ wéhrend
des Nordsommers durch den Monsun stark nach Norden ausgelenkt wird. Siidlich der ITCZ
befinden sich nun Luftmassen mit subtropischem Charakter innerhalb des untersuchten Ge-
bietes von 20° Siid bis 0° Siid. Die subtropischen Luftmassen sind im oberen Bereich der
Troposphére trockener als die tropischen und verhalten sich tendenziell wie die im voran-
gegangenen Abschnitt untersuchten nicht-konvektiven Regionen. Sie haben aufgrund
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der niedrigen Wasserdampfkonzentration daher im wolkenlosen Fall eine niedrigere solare
Erwérmungsrate als im Jahresmittel.

Die thermische Erwérmungsrate in der Stratosphédre von 22km bis 30 km liegt bis Mitte
Mérz iiber dem Jahresdurchschnitt. Anschliefiend féllt sie um etwa 0.3K/d ab. Bis Dezem-
ber sorgen eine hohe Ozon- und eine niedrige Wasserdampfkonzentration fiir die Erhohung
der thermischen Erwarmungsrate. Zwischen Dezember und Februar ist die Temperatur in
der Stratosphidre um 0.5K bis 4.0 K niedriger als im Jahresmittel. Dadurch ist die von
der Stratosphére emittierte Bestrahlungsstirke geringer und die thermische Erwédrmungs-
rate entsprechend grofler. Ab April 2007 sorgen eine hohe Wasserdampfkonzentration und
eine hohe Temperatur fiir eine niedrige thermische Erwarmungsrate. Zwischen 16 km und
21 km liegt die thermische Erwéarmungsrate von Anfang Dezember bis Mitte Mai iiber dem
Jahresdurchschnitt. In erster Linie wird dies durch den Jahresgang der Temperatur in dem
Hohenbereich der Kaltpunkttropopause verursacht, die von Dezember bis April niedriger ist,
sieche Abbildung Die niedrige Wasserdampfkonzentration vermindert weiterhin die ther-
mische Ausstrahlung der TTL. Der Einfluss der Ozonkonzentration auf die Erwarmungsrate
in 16 km bis 21 km ist geringer als der der Temperatur und der des Wasserdampfes. In der
Troposphére wird die Abweichung der thermischen Erwidrmungsrate gegeniiber dem Jahres-
mittel hauptséichlich durch die Temperatur und die Wasserdampfkonzentration bestimmt.
Beispielsweise ist ab Juli 2007 die Erwadrmungsrate in der oberen tropischen Troposphére
erhoht. Hier hat die Troposphére aufgrund der Nordauslenkung der ITCZ tendenziell einen
subtropischen Charakter mit einer trockenen oberen Troposphére und einer héheren thermi-
schen Erwarmungsrate.

Wird die zeitliche Variation der Nettoerwdrmungsrate betrachtet, so wird sie vorrangig durch
die Variation des thermischen Anteils bestimmt, insbesondere oberhalb von 12km. Durch
Vergleich der Nettoerwdrmungsrate und der vertikalen Geschwindigkeit kann ermittelt wer-
den, inwiefern das Konzept des strahlungsausgleichenden Windes, sieche Gleichung in
Abschnitt 2.1.5] auch auf kurzen Zeitskalen giiltig ist. Eine positive Nettoerwdrmungsrate
tritt dabei im langzeitlichen und groBflichigen Mittel zusammen mit einer aufwirts gerich-
teten Vertikalbewegung w < 0 auf.

In der TTL steigt die Nettoerwadrmungsrate von November bis Februar rasch an. Hauptséchli-
che Ursache ist der Abfall der Temperatur in der TTL und der damit verbundene Anstieg
der thermischen Erwarmungsrate. Der starke TST fithrt in diesen Monaten zu einer sub-
stanziellen Befeuchtung der stratosphérischen Luft. Die Wasserdampfkonzentration steigt
um ca. 30 % an. In der TTL hélt die Periode mit hoher Nettoerwarmungsrate und kleinem
w bis Juni an, also ungeféihr zwei Monate léinger als in der Stratosphére . Der Vertikalschnitt
der Wasserdampfkonzentration zeigt jedoch, dass die trockene Luft der TTL nicht in die
Stratosphére eingetragen wird. Dies legt den Schluss nahe, dass eine verstérkte horizontale
Divergenz in der TTL auftritt und ein Hauptteil der aufsteigenden Luftmasse mit der oberen
Hadley-Zirkulation in die Subtropen transportiert wird.

In der Stratosphére liegt die Nettoerwarmungsrate bis April bei bis zu 0.3K/d iiber dem
Jahresdurchschnitt. Die feuchte Luft, die im November 2006 bis Januar 2007 in die Stra-
tosphére eingetragen wird, wird in allen Hohenregionen von 22km bis 30 km verteilt. Die
Periode mit niedrigen Temperatur, Ozon- und Wasserdampfkonzentration und iiberdurch-
schnittlichen Nettoerwdrmungsrate endet im April/Mai. Innerhalb von zwei Monaten sinkt
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letztere um 0.6 K/d. Dem entsprechend ist die Vertikalgeschwindigkeit w ab April tendenziell
grofler. Es wird weniger Luft in der unteren Stratosphére nach oben transportiert.

Auch in der Troposphiére lédsst sich ein Zusammenhang zwischen Nettoerwarmungsrate und
Vertikalbewegung erkennen. Nach dem Konzept des strahlungsausgleichende Windes be-
steht ein klarer Zusammenhang zwischen diesen beiden Gréfien, sieche Abschnitt 2.2 Jedoch
beeinflusst die Konvektion in dieser Hohenregion die Energiebilanz ungefihr dem gleichen
MafBe wie die Strahlung beeinflusst, und somit die Voraussetzungen fiir die Ableitung des
strahlungsausgleichenden Windes nicht mehr erfiillt sind. Dennoch bleibt die Beziehung der
beiden Groflen qualitativ bestehen. Bis April ist die Nettoerwdrmungsrate grofl und w ten-
denziell klein, anschlieBend verhélt es sich umgekehrt. Ursache ist die starke Auslenkung der
ITCZ durch den Monsun nach Norden.

In jeder Hohenregion fallt auf, dass die Vertikalbewegung w auf einer Zeitskala von einer
Woche wesentlich variabler ist als die Nettoerwidrmungsrate. Dies zeigt, dass die Dynamik
der TTL und der unteren Stratosphére von atmosphérischen Wirbeln beeinflusst wird, auf
die die Erwarmungsrate nur im zeitlichen Mittel reagiert. Daraus lédsst sich schlieffen, dass
die Erwadrmungsrate auf die Verdnderungen der Vertikalgeschwindigkeit reagiert.

In der Abbildung wird der Effekt der Bewolkung auf die Erwarmungsrate untersucht.
Dargestellt ist die Abweichung des Effekts auf die solare, die thermische und die Netto-
Erwadrmungsrate vom Jahresdurchschnitt. Weiterhin ist die Variation des Bedeckungsgra-
des, des Wolkeneis- und des Wolkenfliissigwassergehalts dargestellt. In diesen Abbildungen
ist ein Hohenbereich der hohen Bewolkung von 14.0km bis 17.5km eingezeichnet, der im
Text beschrieben wird. Als erstes werden die Wolken betrachtet und ihre zeitliche Anderung
erlautert. Anschlieend wird der Effekt der Wolken auf die Erwérmungsrate beschrieben.

Unterhalb von 14 km haben der Wolkeneis- C'IW ' und der Wolkenfliissigwassergehalt C' LW
sowie der partielle Bedeckungsgrad C'C' und der Gesamtbedeckungsgrad T'C'C' in der tropi-
schen Troposphére einen halbjiahrlichen Zyklus. Alle Groflen liegen von Dezember bis Mérz
sowie von Juli bis Oktober iiber ihrem jeweiligen Jahresdurchschnitt. In diesen Zeitrdumen
ist die Konvektion auf der jeweiligen Sommerhemisphére besonders stark ausgeprégt. In den
Zeitrdumen dazwischen findet eine Umstellung der Zirkulation auf die andere Hemisphére
statt. Die Konvektion ist daher in diesen Zeitraumen tendenziell schwécher ausgepragt. Be-
merkenswert ist, dass die Bewolkung in der Region von 14.0km bis 17.5km nicht diesem
halbjédhrlichen Zyklus entspricht, sondern einen davon unabhéngigen Jahresgang hat. Der
Bedeckungsgrad C'C' und der Wolkeneiswassergehalt C'IW ' ist von Dezember bis Mitte Mai
hoher und anschlielend niedriger als im Jahresdurchschnitt. Dies ist auf den Temperaturgra-
dienten und die vertikale Bewegung in der TTL zuriickzufithren. In Abbildung wurde
gezeigt, dass die Temperatur in der TTL von Dezember bis Mitte Mai kélter als im Jahres-
durchschnitt ist. Dies ermoglicht zum einen eine héher reichende Konvektion, da die obere
Troposphére weniger stabil geschichtet ist. Zum anderen kénnen durch die strahlungsgetrie-
bene Aufwéirtsbewegung in der TTL weitere Eiswolken in-situ durch Kaltfrieren entstehen.
Im Zeitraum von Mitte Mai bis Dezember hingegen erreicht die Konvektion tendenziell eine
geringere Hohe. Daher liegt der Wolkeneiswassergehalt in 14 km bis 17km unter dem Jah-
resdurchschnitt. Die Konvektion erreicht hdufiger nur eine Hohe von 12km bis 14 km. Daher
ist hier der Bedeckungsgrad etwas hoher.
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Abbildung 5.18: Dargestellt ist die Abweichung des Einflusses der Bewdlkung auf die solare, thermi-
sche und Netto-Erwarmungsrate vom Jahresmittel. Die unteren Diagramme zeigen die Abweichung
des Bedeckungsgrads C'C, des Gesamtbedeckungsgrades T'C'C, des Wolkeneis- CIWC und des
Wolkenwassergehalts CLW C vom Jahresmittel.
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Der Effekt der Bewolkung auf die solare Erwéarmungsrate in der Stratosphére liegt bis Febru-
ar 2006 und ab August 2007 iiber dem Jahresdurchschnitt. Er variiert in &hnlicher Weise wie
der Gesamtbedeckungsgrad TCC'. Von 17km bis 21 km ist die zeitliche Anderung des Wol-
keneffekts auf die solare Erwarmungsrate sehr gering. Dieser Héhenbereich liegt oberhalb der
meisten Zirren, somit wird die Absorption durch Eiskristalle geringfiigig erhoht. Weiterhin
ist die Ozonkonzentration im Vergleich zur oberhalb liegenden Stratosphére klein, so dass der
auch der indirekte Effekt der Bewo6lkung durch verstiarkte Reflexion nur geringe Auswirkun-
gen in dieser Hohenregion hat. Unterhalb von 17 km haben die solare Erwarmungsrate, der
Bedeckungsgrad, der Wolkeneis- und der Wolkenfliissigwassergehalt alle dhnliche zeitliche
Variationen. Beispielsweise erzeugt ein erhohter Wolkenwassergehalt und Bedeckungsgrad
von Januar bis Mérz einen entsprechenden Anstieg der solaren Erwédrmungsrate in 1km
bis 17km. In den untersten bodennahen Kilometern iiberwiegt der Abschattungseffekt der
oberhalb liegenden Wolken und die solare Erwérmungsrate ist geringer.

Die Effekt der Bewolkung auf die thermische Erwérmungsrate in der Stratosphére zeigt vor
allem einen starken Zusammenhang mit dem Bedeckungsgrad zwischen 13km und 17 km.
Von Dezember bis Mai tritt verstiarkt hohe Bewolkung auf, was zu einer verstéirkten Abkiihlung
in der Stratosphére fithrt. Ab Juli reicht die Bewo6lkung nur bis in eine Hohe von 14 km. Die
tendenziell tiefer liegende und somit wiarmere Wolkenoberkante fithrt zu einer erh6hten ther-
mischen Erwarmungsrate in der Stratosphére. Die thermische Erwirmungsrate zwischen
14km bis 17km unterliegt mehreren Einfliissen: dem Bedeckungsgrad in der TTL, dem
Uberlapp mit der unterhalb liegenden Bewdlkung sowie dem Profil der Temperatur und der
Spurengaskonzentrationen. Tendenziell ist zu erkennen, dass in dem Zeitraumen von De-
zember bis Februar und Juli bis Oktober, in denen die troposphérische Bewdlkung stark
ausgepragt ist, die thermische Erwarmungsrate kleiner als ihr Jahresdurchschnitt ist. Der
erwiarmende Effekt der Bewolkung wird auch durch die Temperatur der Bewolkung in der
TTL bestimmt. Von Dezember bis Mitte Mai ist die TTL kélter als im Jahresdurchschnitt,
siehe Abbildung[5.17 Die in der TTL liegende Bewolkung wirkt daher im thermischen Spek-
tralbereich verstédrkt erwiarmend.

Abbildung zeigt einen Zonalschnitt des Wolkeneffekts auf die Erwarmungsrate fiir ver-
schiedene Monate. In den Diagrammen ist auch der Bedeckungsgrad (schwarze Linien) einge-
zeichnet. In der Stratosphére oberhalb von 20 km wird die solare Erwédrmungsrate besonders
oberhalb des Zirrusschirms durch die verstérkte Reflexion der solaren Strahlung erhoht.
Weiterhin ist der Effekt auf der Sommerhemisphére aufgrund des Sonnenstandes und des
hoheren Bedeckungsgrades stiarker ausgeprégt. In den Subtropen der Winterhemisphére tritt
hingegen sehr wenig Bewolkung auf. Wie bei den mittleren Profilen des Wolkeneffekts schon
erortert, siche Abschnitt [5.2.1] gibt es drei Maxima des solaren Wolkeneffekts in der Hohe
der Ausflussregion zwischen 10 km und 15 km, in der Schmelzschicht zwischen 5km und 6 km
und am Oberrand der Grenzschicht in 1km bis 2km. Diese Abbildung zeigt zuséitzlich die
latitudinale Verteilung. Die Zirrusbewolkung der Hayley-Zirkulation erstreckt sich im siidli-
chen Winter von ca. 20° Siid bis 15° Nord, im nordlichen Winter von 10° Siid bis 25° Nord.
Die solare Erwarmungsrate wird genau dort angehoben, wo sich auch die Zirrusbewolkung
befindet. Der Aufwindbereich der ITCZ zwischen 2 km und 10 km ist wesentlich schmaler. Er
befindet sich zwischen 5° und 10° geographische Breite der jeweiligen Sommerhemisphére.
Der maximale Effekt der Bewolkung der Schmelzschicht auf die solare Erwarmungsrate kon-
zentriert sich somit hauptséchlich auf die inneren Tropen. Unterhalb der tropischen Zirren
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Abbildung 5.19: Der zonal gemittelte Effekt der Bewdlkung auf die solare, die thermische und die
Netto-Erwarmungsrate in den Monaten Dezember, Mérz, Juni und September. In die Diagramme
eingezeichnet ist der Bedeckungsgrad als Linie bei 5%, 10% und 15%. Er markiert somit die
konvektiv aktiven Regionen der ITCZ und die Ausdehnung der tropischen Zirren. Das Stern-Symbol
symbolisiert die Position der Sonne. Die Buchstaben W und S kennzeichnen die Winter- und
Sommerhemisphére.

dominiert der Abschattungseffekt schon unterhalb von 5km, in den anderen Breiten erst
unterhalb der Grenzschichtbewolkung. Die Erhéhung der solaren Erwédrmungsrate in der
Grenzschicht ist dementsprechend nordlich und siidlich der ITCZ besonders ausgeprigt, da
dort wenig mittelhohe und hohe Bewdlkung abschattet.

In der Stratosphére wird die thermische Erwédrmungsrate oberhalb des Zirrusschirms der
ITCZ vermindert, oberhalb des Bedeckungsgradmaximums in der zentralen ITCZ um bis
zu 0.3 K/d. Die Bewolkung befindet sich hauptséchlich unterhalb von 15km. In diesem Be-
reich wird die thermische Erwérmungsrate durch Auskiihlung der Wolkenoberkanten und
Erwérmung der Wolkenunterkante an den Schichten mit erh6htem Bedeckungsgrad beein-
flusst, siche auch Abschnitt [5.1.2] Diese Effekte sind bei dem Zirrusschirm der ITCZ, der
Schmelzschicht und der Grenzschichtbewolkung zu beobachten. In einer Héhe von 7km bis
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14km ist der Effekt der Bewolkung im Mittel bis zu 0.4 K/d erwdrmend. Oberhalb der Wol-
kenoberkante wird die Erwarmungsrate um bis zu 0.3 K/d direkt iiber der zentralen ITCZ
verringert. Im Vergleich zum solaren Effekt reicht der thermische ca. 10° (geographische Brei-
te) weiter in die Winterhemisphére hinein. Der Effekt der Schmelzschicht ist von 20° Siid bis
20° Nord zu sehen. Innerhalb der gesamten Tropen vermindert die Bewolkung an der Ober-
grenze der Schmelzschicht die thermische Erwdrmungsrate um ca. 0.5 K/d. Die Bewolkung
der Grenzschicht erhoht die thermische Erwérmungsrate unterhalb von 1km im gesamten
dargestellten Bereich. Die Auskiihlung an der Oberkante der Grenzschichtbewotlkung wird in
der zentralen I'TCZ durch die stark ausgebildete mittelhohe Bewolkung ausgeglichen. Nérd-
lich und siidlich des tropischen Zirrusschirms hingegen ist die Abkiihlung an der Obergrenze
der Grenzschichtbewolkung stark ausgepréigt, insbesondere auf der Winterhemisphére von
20° bis 30° geographischer Breite. Auch die Erwédrmungsrate in der mittleren Troposphére
wird leicht um ca. 0.1 K/d vermindert.

Der Wolkeneffekt auf die Netto-Erwarmungsrate wird von dem thermischen Effekt domi-
niert. Im Bereich der Stratosphére sind der solare und der thermische Wolkeneffekt einander
entgegengesetzt. Die relativen Minima und Maxima des Wolkeneffekts oberhalb des Bede-
ckungsgradmaximums gleichen sich hierbei teilweise aus. Oberhalb des tropischen Zirrus-
schirms wird die Netto-Erwéarmungsrate um ca. 0.2 K/d vermindert. In den angrenzenden
Breiten dominiert der solare Wolkeneffekt oberhalb von 25km, insbesondere in der Som-
merhemisphére und erhéht die Nettoerwdrmungsrate. Oberhalb von 13.7 km heben sich der
erwarmende solare und der abkiihlende thermische Wolkeneffekt teilweise auf. Unterhalb von
13.7km sind beide Effekte erwidrmend und erhéhen die Nettoerwarmungsrate in 11 km um
bis zu 0.8 K/d. Der Effekt ist an dieser Stelle besonders grofi, da im wolkenlosen Fall der
Wasserdampf in der feuchten oberen Troposphére eine starke thermische Abkiihlung verur-
sacht. Dieser Effekt wird durch die hohen Eiswolken unterdriickt, siche auch Abschnitt [5.2.2]
Im Bereich der Schmelzschicht- und der Grenzschichtbewolkung sind solarer und thermischer
Wolkeneffekt einander entgegengesetzt, wobei der thermische Effekt deutlich dominiert.

Abbildung zeigt Zonalschnitte der Erwéirmungsrate bei bewolktem Himmel. Die Posi-
tion des Maximums der solaren Erwadrmungsrate in der Stratosphére héangt stark von der
Position der Sonne ab und befindet sich daher in der Sommerhemisphére. In der mittle-
ren Troposphére hat die solare Erwarmungsrate unterhalb der tropischen Zirren ein diffuses
Maximum. Die Absorption durch Bewolkung und Wasserdampf tragen hierzu bei. In dieser
Region ist die Wasserdampfkonzentration hoch und die Bewo6lkung in der zentralen ITCZ
stark ausgebildet. Beides trigt durch Absorption zur hohen solaren Erwarmungsrate bei.
Insbesondere in der Schmelzschicht in 5km bis 6 km hat die solare Erwdrmungsrate ein re-
latives Maximum. In der Grenzschicht in 1km bis 2km erreicht sie jenseits der tropischen
Bewolkung und, insbesondere auf der Sommerhemisphére, Werte von bis zu 1.0K/d. Im
Gegensatz dazu ist im absteigenden Ast der auf der Winterhemisphére stark ausgepragten
Hadley-Zirkulation die solare Erwarmungsrate durch eine geringe Wasserdampfkonzentrati-
on und einen geringen Bedeckungsgrad kleiner als 0.5 K/d.

Die thermische Erwédrmungsrate ist in den Tropen zwischen 16km und 20km vorrangig
positiv. Uber dem zentralen Aufwindbereich der Tropen und dem damit verbundenen Be-
deckungsgradmaximum ist sie etwas geringer. Dadurch entsteht eine charakteristische Form
eine Doppelkeule. Die thermische Erwérmungsrate auf der Winterhemisphére ist im Bereich
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Abbildung 5.20: Die zonal gemittelte solare, thermische und Netto-Erwarmungsrate der Monate
Dezember, Marz, Juni und September bei bewolktem Himmel. In die Diagramme eingezeichnet ist
der Bedeckungsgrad als Linie bei 5%, 10% und 15 %. Er markiert damit die konvektiv aktiven
Regionen der ITCZ und die Ausdehnung der tropischen Zirren. Das Stern-Symbol symbolisiert die
Position der Sonne. Die Buchstaben W und S kennzeichnen die Winter- und Sommerhemisphére..

der TTL hoher als auf der Sommerhemisphére. Ursache hierfiir ist die stark ausgeprégte
Brewer-Dobson-Zirkulation , sieche Abbildung [2.4) und Abschnitt Die negative vertikalen
Warmeadvektion kiihlt den Bereich um die Kaltpunkttropopause ab, und die thermische
Erwédrmungsrate steigt an. Am Ende des Nordwinters erreicht die thermischen Erwérmungs-
rate im Monatmittel Werte von bis zu 0.3 K/d in der Nahe der Kaltpunkttropopause. Im
Bereich von 8km bis 12km liegt die Erwérmungsrate bei ca. -1.8 K/d. In diesem Bereich
wird eine starke Emission der feuchten oberen Troposphére teilweise durch den Effekt der ho-
hen Bewolkung ausgeglichen. Unterhalb des Zirrusschirms ist auch deutlich der Einfluss der
Schmelzschicht zu erkennen, wobei die thermische Erwdrmungsrate unterhalb bei -1.0 K/d
und oberhalb bei -2.3K/d liegt. Im subtropischen Bereich der Winterhemisphére hingegen
liegt die thermische Erwarmungsrate unterhalb von 1km bis 5 km unterhalb von -2 K/d. In
der Grenzschicht ist die thermische Erwédrmungsrate im zentralen Bereich der ITCZ auf-
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grund des Wolkeneffektes besonders grofl. Jenseits des tropischen Zirrusschirms dominiert
der abkiihlende Effekt der Oberkante der Grenzschichtbewdlkung.

Die Netto-Erwéarmungsrate ist oberhalb von 15 km meist positiv. Oberhalb von 22 km domi-
niert der solare Anteil. Somit ist auch die Netto-Erwérmungsrate auf der Sommerhemisphére
grofler als auf der Winterhemisphére. Unterhalb von 22km ist die charakteristische Form
der thermischen Erwédrmungsrate auch bei der Netto-Erwarmungsrate deutlich zu erkennen.
Unterhalb der tropischen Zirren ist sie etwa -1 K/d. Im Bereich unterhalb der Schmelzzone
erreicht sie Werte bis 0 K/d, und in der Grenzschicht der konvektiv aktivsten Regionen wird
sie sogar im Mittel positiv. In der subtropischen Luftmasse der Winterhemisphére liegt die
Netto-Erwdrmungsrate hingegen bei -1.5 K/d, am oberen Rand der Grenzschicht sogar bei
-2.5K/d.

Nach der Betrachtung der zeitlichen Verédnderung der Erwédrmungsrate wird deren Aus-
wirkungen auf die die Hohe des LZH (level of zero net radiative heating) untersucht. Die
Abbildung zeigt das zonal gemittelte LZH bei bewolktem und bei wolkenlosen Himmel
sowie den Effekt der Bewolkung auf die Hohe des LZH. Weiterhin werden Temperatur, Ozon,
Wasserdampf und Bedeckungsgrad in einer konstanten Hohe von 15.25km nahe dem LZH
gezeigt. Als erstes werden die zeitliche Verdnderungen des Zustandes der Atmosphére und
der Bewolkung beschrieben, anschliefend die Auswirkungen auf das LZH.

Zwischen 20° Siid und 20° Nord ist die Temperatur im Hohenbereich der TTL niedriger als
in den Subtropen und mittleren Breiten. Im zonalen Mittel variiert sie in 15.25 km zwischen
198 K und 201 K. In den zentralen Tropen steigt die Temperatur von Januar bis Februar 2007
und von Juni bis August 2007 um ca. 2K an. In engem Zusammenhang mit der Temperatur
steht die Wasserdampfkonzentration, siche Abschnitt [2.3.2] Sie ist innerhalb dieser beiden
warmen Perioden um 1pmol/mol bis 2umol/mol hoher als im Jahresdurchschnitt. In den
Monaten Juni bis September ist die Wasserdampfkonzentration im gesamten Bereich der
Tropen, vor allem von 20° Nord bis 30° Nord, aufgrund des Monsuns besonders hoch. Die
Ozonkonzentration ist in der ersten Hélfte des betrachteten Zeitraumes niedriger als in der
zweiten. Insbesondere wiahrend der noérdlichen Wintermonate von Dezember bis Februar ist
die Ozonkonzentration zwischen 0° Nord und 20° Nord mit 0.06mol/mol besonders niedrig.
Ursache der niedrigen Ozonkonzentration sind die verstarkte Hadley- und Brewer-Dobson-
Zirkulation im Winter, die beide auf der Nordhemisphére stéarker ausgebildet sind als auf der
Stidhemisphére, siche Abschnitt Dieser Befund stimmt mit der Aussage von [Fueglistaler
et al.| (2004)) iiberein, dass der Hauptteil des TST von Januar bis April stattfindet.

Bei der Bewo6lkung ist in Abbildung zusétzlich die Deklination der Sonne eingezeichnet.
Die Sonne hat ihre minimale und maximale Deklination am 21. Dezember und 21. Juni. Der
Jahresgang der Bewolkung ist um ca. 2 Monate verschoben. Es ist ein Band mit maximalem
Bedeckungsgrad zu erkennen, das sich im Jahresverlauf von 10° Nord bis zum Aquator
verschiebt. Dies ist die ITCZ iiber dem Ozean. Die Bewdlkung, die jenseits von diesem
engen Band auftritt, befindet sich hauptséchlich {iber Brasilien und Afrika in Siidsommer
und iiber Asien im Nordsommer.

Im Folgenden werden die Variationen des LZH beschrieben. Zuerst wird der Fall ohne
Bewdlkung betrachtet, da hier die Zusammenhénge zu den Spurengasenkonzentrationen und
Temperaturvariationen einfacher sind. Anschlieend wird der Effekt der Wolken analysiert.
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Abbildung 5.21: In den Abbildungen (a) bis (c) sind das zonal gemittelte LZH bei bewdlktem
und wolkenlosen Himmel und der Effekt von Wolken auf das LZH dargestellt. Abbildungen (d)
bis (g) zeigen die zonal gemittelte Temperatur, Ozon- und Wasserdampfkonzentration sowie der
Bedeckungsgrad in einer konstanten Hohe von 15.25km nahe dem durchschnittlichen LZH. Die
angegebenen Mittelwerte und Standardabweichungen beziehen sich auf die Region 20° Siid bis 20°
Nord, die durch waagerechte Linien gekennzeichnet ist. Im untersten Diagramm ist zusétzlich die
Deklination der Sonne als weifle Linie eingezeichnet.
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Das LZH ohne Beriicksichtigung der Bewdlkung liegt im Jahresdurchschnitt bei 15.43 km.?
Die mittlere quadratische Abweichung des LZH liegt bei +£150 m. Bei der Bestimmung des
Mittelwertes und der mittleren quadratischen Abweichung wird nur das Gebiet von 20° Siid
bis 20° Nord betrachtet, damit Randeffekte, die an der Grenze zu den Subtropen auftre-
ten, keinen Einfluss auf das Ergebnis haben. Gut zu erkennen sind die beiden Perioden
mit hoher Temperatur und Wasserdampfkonzentration, was beides nach Abschnitt die
Erwarmungsrate aufgrund erhohter thermischer Emission verringert. Das LZH liegt im Ja-
nuar/Februar bei 15.5km rund 150 m hoher als das LZH im Jahresdurchschnitt, da hier eine
niedrige Ozonkonzentration eine verringerte solare und thermische Erwérmung verursacht.
Von Februar bis Juni ist das LZH sehr variable. Innerhalb von Wochen schwankt es zwischen
15.2km und 15.6 km. Im Gegensatz dazu liegt es von August bis Januar nahezu konstant
bei 15.2 km.

Wenn der Effekt der Bewolkung betrachtet wird, so ist gut zu erkennen, dass im Bereich der
ITCZ das LZH vor allem durch verstiarkte thermische Emission um bis zu 1km angehoben
wird. Die Verschiebung der I'TCZ ist auch hier gut zu erkennen, insbesondere wird das LZH
im Méarz und im Juni bis Oktober auf der Sommerhemisphére in einem groferen Breitenin-
tervall angehoben. Die maximale Anhebung des LLZH beginnt zu den Zeitpunkten, bei denen
auch die wolkenlose Erwéarmungsrate besonders hoch ist. Im angrenzenden Bereich zu der
ITCZ, insbesondere auf der Winterhemisphére, ist es jedoch auch moglich, dass alleinstehen-
de, hohe Bewdlkung (ohne mittlere und niedrige Bewolkung) die Erwidrmungsrate erhohen
und somit das LZH absenken kann, siche Abschnitt

Daher hat das LZH bei bewtlktem Himmel zwei ausgepragte Perioden, in denen es besonders
hoch liegt: Januar bis Méarz und im Juli. Das LZH ist in den angrenzenden Bereichen zur
ITCZ wesentlich tiefer als iiber der ITCZ. Im Mérz bis Juni sind die tiefliegenden Bereiche
variable, wihrend im Siidwinter grofle Gebiete ein konstant niedriges LZH haben.

5.2.4 Tagesgang der Erwirmungsrate

Die Abbildung zeigt den Tagesgang der Ozon- und Wasserdampfkonzentration, der
Temperatur, des partiellen Bedeckungsgrades, der Bodentemperatur und des Gesamtbede-
ckungsgrades.

Wiéhrend des Tages steigt die Oberflichentemperatur mit Sonnenaufgang mit 0.020 K/d an,
und erreicht ihr Maximum von 301.8 K um 13 h Lokalzeit. Wahrend des Nachmittags sinkt sie
mit 0.015 K/d ab, wahrend in der Nacht die Abkiihlung mit 0.004 K/d erfolgt. Das Minimum
von 298.6 K erreicht die Oberflichentemperatur um 5h Lokalzeit kurz vor Sonnenaufgang.
Auch die Temperatur der Troposphére hat einen einfachen Tagesgang, das Maximum wird
hier jedoch in Bodennéhe erst um 17 h erreicht, in 10 km um ca. 20 h. Das Minimum ist nahe-
zu zeitgleich in allen Hohen um 5 h bis 6 h morgens. Der Bedeckungsgrad in der Grenzschicht
ist aufgrund der néchtlichen Abkiihlung in den Morgenstunden maximal. Ab 8 h durchbricht

°Diese Zahlen weichen von denen in Abschnitt ab, da das LZH nach der zonalen Mittelung ermittelt
wird, im Gegensatz zu Abschnitt bei dem zuerst das Mittel iiber die gesamten Tropen und den gesamten
Zeitraum berechnet und dann das LZH ermittelt wird. Da die Berechnung des LZH keine lineare Funktion
ist, wirkt sich die Reihenfolge der Operatoren auf die mittlere Hohe des LZH aus.
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Abbildung 5.22: Der Tagesgang der Wasserdampf- und Ozonkonzentration, der Temperatur, des
partiellen Bedeckungsgrades, sowie der Bodentemperatur und Gesamtbedeckungsgrads. Bei Ozon,
Temperatur und partiellen Bedeckungsgrades wird die absolute Abweichung gegeniiber dem durch-
schnittlichen Profil dargestellt. Beim Wasserdampf wird eine relative Abweichung in Prozent ge-
zeigt. Die Abbildung basiert auf ECMWZF-Daten, die iiber ein Jahr und den Bereich von 20° Siid
bis 20° Nord gemittelt wurden.

die Konvektion die Grenzschicht, der Bedeckungsgrad der Grenzschichtbewdlkung wird klei-
ner, wihrend er zuerst in der unteren und ab etwa 12 h in der gesamten Troposphére ansteigt.
Im Bereich des konvektiven Ausflusses ist der Tagesgang besonders ausgepragt (-1.2 Prozent-
punkte um 10h und +0.8 Prozentpunkte um 4 h). Anschliefend nimmt der Bedeckungsgrad
in der freien Troposphire wieder ab. Der Gesamtbedeckungsgrad ist um 6h mit 52.4%
maximal. Zu dieser Uhrzeit ist die Grenzschichtbewolkung maximal ausgebildet und im Be-
reich der freien Troposphére ist der Bedeckungsgrad durch die Konvektion des Vortages
noch hoher als im Tagesdurchschnitt. Mit Aufbrechen der Grenzschicht wihrend des Tages
sinkt der Gesamtbedeckungsgrad auf ca. 48.5% ab. Der Tagesgang der Wasserdampfkon-
zentration unterliegt stark dem Einfluss der Konvektion, daher hat der Tagesgang dhnliche
Charakteristika wie der Tagesgang des Bedeckungsgrads mit einem Maximum einige Kilo-
meter oberhalb der Grenzschicht um 15km, gefolgt von dem Maximum in dem Bereich des
konvektiven Ausflusses um 16 h und in der restlichen Troposphére gegen 21 h. Der Tagesgang
in der Stratosphére wird hauptséchlich von der Dynamik geprégt. Wahrend des Tages dehnt
sich die Luftsdule der Troposphére aufgrund ihrer Erwérmung aus. Die oberhalb liegende
Luft wird angehoben. Entsprechend dem stratosphérischen Gradienten wird in einer kon-
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stanten Hohe die Luft kélter, feuchter und enthélt weniger Ozon. Des Weiteren bewirkt auch
ein strahlungsbedingter Tagesgang der Vertikalgeschwindigkeit ein Aufsteigen wéhrend des
Tages und somit einen dhnlichen Effekt.

Die soeben diskutierten Gréflen beeinflussen zusammen mit dem Sonnenstand die Erwér-
mungsraten, deren Tagesgang bei bewolktem und unbewolktem Himmel und als Wolkeneffekt
in Abbildung dargestellt wird. Die solare Erwéarmungsrate variiert im durchschnittlichen
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Abbildung 5.23: Die linke und die mittlere Spalte zeigen das Profil der Netto- und der solaren Er-
warmungsrate in Abhéngigkeit von der Lokalzeit. In der rechten Spalte wird die Abweichung von
der mittleren thermischen Erwadrmungsratenprofil dargestellt. Die oberste Zeile zeigt die Erwér-
mungsrate bei bewolktem Himmel, in der mittleren ohne Beriicksichtigung der Bewolkung und die
untere den Effekt der Bewtlkung.

Tagesgang von 0 K/d bis 9 K/d. Diese Variation ist wesentlich groer als die der thermischen
Erwéarmungsrate. Daher dominiert die Variation der solaren Erwérmungsrate auch deutlich
den Tagesgang der Netto-Erwarmungsrate.

Der Tagesgang der solaren Erwarmungsrate wird in erster Linie durch den Sonnenstand
bestimmt. Die durch den Tagesgang von Wasserdampf und Ozon hervorgerufenen Effekte
sind demgegeniiber sehr gering. In der Troposphére oberhalb der Grenzschicht wird die
solare Erwarmungsrate zwischen 8h und 16 h durch den Effekt der Bewdlkung erhoht. Die
Bewdlkung verldngert durch Streuung den optischen Weg und somit die Absorption durch
Spurengase und absorbiert auch selbst. Bei niedrigem Sonnenstand hingegen wird ein grofler
Teil der solaren Strahlung durch die Wolken reflektiert. Unterhalb von 10 km iiberwiegt daher
der Abschattungseffekt, vergleiche auch mit Abbildung (b). In der Grenzschicht wird
die solare Erwarmungsrate sogar zu jeder Tageszeit durch die Abschattung verringert. In der
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Stratosphére wird die reflektierte solare Bestrahlungsstirke und somit die Erwérmungsrate
wéahrend der gesamten Sonnenscheindauer durch den Effekt der Wolken vergrofiert.

Der Tagesgang der thermischen Erwarmungsrate mit +0.2 K/d in der Grenzschicht ist deut-
lich kleiner als der der solaren. Oberhalb der Grenzschicht variiert sie sogar nur um 40.05 K /d.
Da der Tagesgang von vielen Einflussgrofien abhéngt, wird zuerst der einfachere Fall ohne
Beriicksichtigung der Wolken betrachtet. In der Grenzschicht bis 2km ist die thermische
Erwarmungsrate in den Mittagsstunden maximal. Dies zeigt, dass sie stark von der Boden-
temperatur abhingt, die auch zu dieser Zeit maximal ist. Der Effekt ihrer eigenen tempe-
raturabhingigen Emission ist demgegeniiber wesentlich geringer. Zwischen 4 km und 18 km
sind sowohl der Einfluss der Wasserdampfkonzentration als auch der Temperatur erkennbar,
wobei eine geringe Wasserdampfkonzentration und eine niedrige Temperatur die thermische
Erwérmungsrate erhoht. In der Stratosphére ist deutlich der Einfluss des Tagesganges der
Temperatur zu erkennen, vergleiche mit Abbildung wobei niedrige Temperaturen zu
hohen thermischen Erwédrmungsraten fiithren.

In der gleichen Grélenordnung wie der Einfluss von Temperatur und Wasserdampf ist auch
der der Bewdlkung. Unterhalb der Grenzschichtbewolkung bis 1 km Hohe wird die thermische
Erwdrmungsrate 0 h bis 10 h durch den Wolkeneffekt um bis zu 0.1 K/d im Mittel angehoben,
withrend sie an der Oberkante der Wolkenschicht zwischen 1 km und 3 km um bis zu 0.11 K/d
reduziert wird. Zwischen 4h und 12h wird die thermische Erwarmungsrate in einer Héhe
von 1km bis 13 km durch die Bewolkung reduziert. In den Stunden vor Sonnenaufgang wird
die nach oben gerichtete, thermische Bestrahlungsstiarke durch den Effekt der Grenzschicht-
bewolkung leicht reduziert. Zwischen 6h und 12h ist vor allem der niedrige mittlere bis
hoher Bedeckungsgrad fiir die reduzierte thermische Erwérmungsrate verantwortlich. Daher
ist auch die Bestrahlungsstérke oberhalb von 13 km hoher als im Tagesdurchschnitt, was zu
einer Erhohung der thermischen Erwarmungsrate in der Stratosphére fiihrt. Zum Nachmittag
nimmt zunéchst der Bedeckungsgrad der Bewo6lkung zwischen 13 km und 17 km zu. Solange
sich wenig Wolken unterhalb dieser Schicht befinden, erh6ht die Bewolkung in dieser Hohe
die thermische Erwédrmungsrate. Im Laufe des Abends und der Nacht steigt der mittelhohe
Bedeckungsgrad zuerst bei 13 km, spéter in der gesamten mittleren Atmosphére an, da die
abflachende Konvektion nicht mehr so grofle Hohen erreicht. Entsprechend nimmt die ther-
mische Erwédrmungsrate in der mittleren Atmosphére zu. Der Effekt der Bewotlkung in der
oberen Atmosphére wirkt jedoch bei hohem Bedeckungsgrad in der mittleren Troposphére
abkiihlend, siehe Diskussion des Effekts von iiberlappenden Wolken in Abschnitt [5.1.2] Da-
her wird die thermische Erwarmungsrate durch die Emission der hohen Wolken in 13 km bis
16 km reduziert. Auch in der Stratosphére ist sie niedriger, da die nach oben gerichtete, ther-
mische Bestrahlungsstirke aufgrund des hohen Bedeckungsgrades und der, im Vergleich zum
Tagesmittel, kalten Temperatur der Wolken niedriger als im wolkenlosen Fall ist. Wird der
Tagesgang der thermische Erwadrmungsrate unter Beriicksichtigung der Wolken betrachtet,
siehe Abbildung Mitte rechts, so wird die Grenzschicht hauptséichlich durch die Ober-
flachentemperatur und die Grenzschichtbewolkung beeinflusst, die freie Atmosphére durch
Wasserdampfkonzentration, Temperatur und Bewolkung, und die Stratosphére vorwiegend
durch die Temperatur der Stratosphére selbst.

Als letztes wird die Netto-Erwarmungsrate unter Beriicksichtigung der Bewolkung unter-
sucht, siehe Abbildung oben links. Zwischen 16 km und 18 km liegt eine Atmosphéren-
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schicht, in der die Netto-Erwarmungsrate kontinuierlich positiv ist und im Tagesverlauf
nahezu konstant. Luftpartikel in dieser Hohenschicht steigen langsam, aber stetig in die
Stratosphére auf. Die Amplitude des Tagesganges der Netto-Erwarmungsrate in der unteren
Stratosphére hingegen ist mehreren K/d grof. Dementsprechend variiert auch die potentielle
Temperatur eines dort befindlichen Luftpaktes um den gleichen Betrag.



Kapitel 6

Diskussion

6.1 Unsicherheit der simulierten Erwirmungsraten

In diesem Abschnitt wird abgeschétzt, wie sich die Unsicherheit der Eingabedaten auf die
simulierte Erwérmungsrate auswirkt. Eine klassische Fehlerfortpflanzungsrechnung ist in die-
sem Fall nicht moglich. Hierfiir ist ein Referenzzustand erforderlich, um den die Unsicherheit
linear entwickelt werden kann. Die Diskussion im Abschnitt iiber den Wolkeniiberlapp
zeigt, dass das Vorzeichen des Wolkeneffekts von hohen Wolken vom Uberlapp mit anderen
Wolken abhéangt. Ein Referenzzustand ist folglich schwer zu definieren. Daher wird in diesem
Fall ein Monte-Carlo-Ansatz gewéhlt, um die mittleren Unsicherheit abzuschétzen. Es wird
dazu angenommen, dass eine Gaufische Normalverteilung des Fehlers dx = 2 — T vorliegt
und 7 der Erwartungswert der Variablen x ist. Im Folgenden wird der Fehler mit der Stan-
dardabweichung o normiert ¢ = dz/o. Dann ist die Normalverteilung wie folgt definiert:

2 ()

Die Wahrscheinlichkeit P(¢’ < ¢), dass der Fehler ¢’ kleiner als ¢ ist, kann durch das Integral
der Normalverteilung bestimmt werden. Nach dem Monte-Carlo-Prinzip kann ein zufélliger
Fehler ¢ bestimmt werden, indem die Wahrscheinlichkeit P(¢’ < ¢) einer Zufallszahl RN
zwischen Null und Eins gleichgesetzt wird

P <e) = ag—i/g)da’ =1- %erfo (%) = RN (6.2)

—0Q0

und anschlieend diese Beziehung nach ¢ aufgelost wird. Dabei kann die komplementére
Fehlerfunktion ’erfc’ verwendet werden, um das Integral der Normalverteilung zu berechnen.
Die Monte-Carlo-Auswahl eines zufélligen Fehlers wird in Abbildung veranschaulicht.

Nach diesem Vorgehen wird eine nach dem Monte-Carlo-Prinzip ausgewéhlte Abweichung
dem Zustand der Atmosphére und der Wolken aufgeprigt. AnschlieBend wird eine Strahlungs-
transfer-Simulation, basierend auf dem urspriinglichen Zustand der Atmosphére, und eine

136
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Abbildung 6.1: Links wird die Normalverteilung einer normierten Abweichung e gezeigt. Rechts wird
die kumulative Normalverteilung dargestellt. Nach dem Monte-Carlo-Prinzip wird die kumulative
Normalverteilung mit einer Zufallszahl gleichgesetzt, um eine statistische Verteilung von Fehlern
zu erhalten, die der Normalverteilung entspricht.

mit dem variierten Zustand durchgefithrt. Die mittlere quadratische Abweichung der Er-
gebnisse o(H) gibt direkt die mittlere Unsicherheit der Erwérmungsrate an einem Ort und
zu einem Zeitpunkt an, wobei das Ergebnis nichtlinear von der variierten Eingangsgrofie
abhiingen darf.! Es werden die durch folgende Groéflen verursachten Unsicherheiten auf die
simulierte Erwérmungsrate abgeschétzt, wobei in Klammern die jeweils angenommene Stan-
dardabweichung angegeben ist:

Temperatur (1.7 K, absolut),
Ozonkonzentration (40 %, relativ),
Wasserdampfkonzentration (50 %, relativ),
Wolkenfliissigwassergehalt (20%, relativ),
Wolkeneiswassergehalt (60 %, relativ) und
partieller Bedeckungsgrad (20 %, relativ).

Die Abschitzung der Unsicherheiten basieren auf den Aussagen von Abschnitt [3.4l Jede
Grofle wurde separat variiert, um die Einzelunsicherheiten zu ermitteln. Zusétzlich wird die
Gesamtunsicherheit in einer Simulation ermittelt, in der alle aufgelisteten Gréfien gleichzeitig
variiert werden. Zusétzlich dazu wird bei der Ermittlung der Gesamtunsicherheit auch die
Bodenalbedo um 5% und die Oberflichentemperatur um 0.1 K variiert.

In Abbildung [6.2] werden die so ermittelten Unsicherheiten der Erwarmungsrate dargestellt.
Unterhalb von 6.5 km verursacht die Wasserdampfkonzentration den hochsten Beitrag zur
Unsicherheit der solaren Erwédrmungsrate, zwischen 6.5 km und 17.5km der Wolkenwasser-
gehalt. In 17km bis 19km hat die Unsicherheit der solaren Erwidrmungsrate wie auch die
Erwarmungsrate selbst ein Minimum, da hier nahezu keine Wolken mehr vorhanden sind

'Hierbei handelt es sich nicht um die Unsicherheit des mittleren Erw#irmungsratenprofils! Diese ist
hauptséchlich von den systematischen Abweichungen der Eingangsgrofien abhéngig. Um sie zu bestimmen,
muss mit verschiedenen Datensétzen eine Abschétzung vorgenommen werden wie in Abschnitt
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Abbildung 6.2: Die Abbildung zeigt die mithilfe des Monte-Carlo-Verfahrens bestimmte Unsicher-
heit der Erwérmungsrate. Die oberen Diagramme zeigen das mittlere Profil der Erwarmungsrate
mit der mittleren Unsicherheit einer der simulierten Erwérmungsrate an einem Ort und zu einem
Zeitpunkt, wenn die im Text beschriebenen Unsicherheiten der Eingangsgréfien angenommen wer-
den. In den mittleren Diagrammen werden die mithilfe der Variation einzelner Eingangsgrofien
bestimmten Unsicherheiten dargestellt. In der unteren Abbildung wird der Bereich, in dem die Er-
warmungsrate das Vorzeichen wechselt, genauer betrachtet. Die waagerechte Linie zeigt das LZH.

und die Konzentration an absorbierenden Spurengasen gering ist. Oberhalb davon steigt
die Unsicherheit der solaren Erwarmungsrate mit der Ozonkonzentration an. In der Néahe
des LZH dominiert die durch den Eiswassergehalt verursachte Unsicherheit deutlich vor den
anderen Einfliissen.

Die Unsicherheit der thermischen Erwarmungsrate ist in der Troposphére ungefahr zwei- bis
dreimal so grofl wie die der solaren Erwarmungsrate, in der Stratosphire hingegen kleiner.
Die Unsicherheit der thermischen Erwérmungsrate wird in der Grenzschicht hauptséachlich
durch die Temperatur bestimmt, der zweitgrofite Beitrag wird durch die Wasserdampfkon-
zentration verursacht. In der Schmelzschicht in 6 km tragen Temperatur, Wolkenwasser, Ozon
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und Wasserdampf etwa zu gleichen Teilen zur Unsicherheit bei. Zwischen 7km und 17km
dominiert der Beitrag des Wolkeneiswassergehalts. Ahnlich wie die Unsicherheit der sola-
ren Erwdrmungsrate ist auch die Unsicherheit der thermischen Erwirmungsrate in 18 km
minimal. In der Stratosphére ist sie hauptséchlich auf die Unsicherheit der Temperatur
zuriickzufithren sowie auf die Ozon- und Wasserdampfkonzentration. Auch die Bewolkung
hat aufgrund ihres Einflusses auf die thermische, nach oben gerichtete Bestrahlungsstérke
eine Fernwirkung auf die Erwérmungsrate der Stratosphére.

Die durch die Bewolkung verursachte Unsicherheit (Wolkenwasser und Bedeckungsgrad) ist
in der konvektiven Ausflussregion in 10km bis 14 km am gréfiten, wobei hier vor allem der
Wolkenwassergehalt entscheidend ist. Der Bedeckungsgrad ist von untergeordneter Bedeu-
tung, da die Wolken im Mittel kleine optische Dicken haben. Ein weiteres Maximum der
durch die Bewolkung verursachten Unsicherheit befindet sich in der Grenzschicht zwischen
1km und 2km. In dieser Region sind die Wolken typischerweise optisch dick, daher ist der
Einfluss durch den Bedeckungsgrad hoher. Die Bewolkung in der Schmelzschicht verursacht
ein weiteres, jedoch kleines relatives Maximum. In der Ndahe des LZH dominiert wie auch bei
der solaren Erwarmungsrate die durch das Eiswassergehalt verursachte Unsicherheit deutlich
vor den anderen Einfliissen.

Die Unsicherheit der Nettoerwiarmungsrate wird auf der rechten Seite von Abbildung|6.2]dar-
gestellt. Sie kann kleiner sein als die Unsicherheit der thermischen Erwirmungsrate.? Dies
ist der Fall, wenn die Abweichung einer Eingangsgrofie die solare Erwarmungsrate anhebt,
die thermische hingegen reduziert oder umgekehrt, die Auswirkungen auf die solare und die
thermische Erwédrmungsrate also unterschiedliche Vorzeichen haben. Der Effekt des Wasser-
dampfs in der Troposphére ist ein Beispiel dafiir, der im solaren Spektralbereich erwarmend,
im thermischen hingegen kiihlend wirkt, wodurch die Unsicherheiten sich teilweise autheben.

Unterhalb von 5km sind die Unsicherheiten der thermischen Erwarmungsrate ausschlag-
gebend fiir die der Netto-Erwdrmungsrate. Die Unsicherheit der Netto-Erwéarmungsrate ist
dabei ca. 15% kleiner als die der thermischen, vorrangig durch den kompensierenden Ef-
fekt des Wasserdampfs. Auch der solare und der thermische Effekte der Bewolkung sind in
der Grenzschicht und in der Schmelzschicht entgegengesetzt, sieche Abbildung [5.10] Somit
ist auch die durch die Bewo6lkung verursachte Unsicherheit der Netto-Erwérmungsrate hier
kleiner als die der thermischen. Zwischen 7 km und 14 km ist die Bewolkung sowohl im sola-
ren als auch thermischen Spektralbereich erwérmend, daher ist hier die Netto-Unsicherheit
grofer als die thermische. Nach dem Minimum in der Néhe der Kaltpunkttropopause steigt
die Unsicherheit der Netto-Erwérmungsrate in der Stratosphére aufgrund des Einflusses von
Ozon auf die solare Erwarmungsrate rasch wieder an. Inshesondere addieren sich in der Stra-
tosphére der solare und der thermische Ozoneffekt, da beide erwédrmend wirken. Der zweit-
und drittgrofiter Beitrage zur Unsicherheit der Netto-Erwérmungsrate in der Stratosphére
werden von der Temperatur und dem Wasserdampf verursacht. Der Effekt der Bewolkung
ist klein in der Stratosphére und wird durch den thermischen Anteil dominiert. Jedoch sei
angemerkt, dass der solare und thermische Wolkeneffekt entgegengesetzte Vorzeichen haben,

2und  erst recht kleiner als die quadratisch, addierte  Unsicherheit  0H,e¢ =
\/(<5Hsol,w(z))2—|—(5ch€rmal(2;))27 wie es bei [Feldman et al| (2008) angenommen wird. Bei dieser
Fehlerfortpflanzung wird vorausgesetzt, dass der solare und der thermische Anteil der Unsicherheit
voneinander unabhéngig sind, was jedoch nicht zutreffend ist.
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da die Bewolkung im solaren Spektralbereich erwérmend und im thermischen abkiihlend n
der Stratosphére wirkt.

Die in diesem Abschnitt ermittelte Unsicherheit ist die mittlere Unsicherheit einer einzelnen
Strahlungstransfer-Simulation. Diese ist nicht identisch mit der Unsicherheit des mittleren
Erwarmungsratenprofils! Daher ist auch mithilfe dieser Untersuchung keine Aussage iiber
die Unsicherheit der mittleren Hohe des LZH moglich.

6.2 Vergleich mit anderen Ergebnissen

In diesem Abschnitt werden die in dieser Arbeit erzielten Ergebnisse mit denen aus ande-
ren Veroffentlichungen verglichen, wobei die Erwarmungsrate bei wolkenlosem Himmel, der
Effekt der Bewolkung und die rdaumliche Struktur der Erwérmungsrate untersucht werden.

6.2.1 Die Erwdrmungsrate bei wolkenlosem Himmel

In diesem Abschnitt werden die mittleren tropischen Profile der Erwadrmungsrate bei wolken-
losem Himmel aus verschiedenen Veréffentlichungen miteinander verglichen. In Abbildung
[6.3] werden die Ergebnisse von [Corti (2005)), [Fueglistaler et al.| (2009b) und dieser Arbeit ge-
zeigt. [Fueglistaler et al.| (2009b) untersuchte dabei die Reanalysen-Datensidtze ERA-40 und
ERA-Interim. Die Erwdrmungsratenprofile von Fueglistaler et al. (2009b) und dieser Arbeit
zeigen das Mittel von 20° Siid bis 20° Nord. [Corti| (2005) berechnete die Erwérmungsrate
aufgrund des Radiosondendatensatzes SHADOZ. Das Mittel der Erwarmungsratenprofile an
den SHADOZ-Radiosondenstationen ist jedoch eine gute Ndherung fiir das mittlere tropi-
sche Profil, da die mittleren Spurengasprofile gut iibereinstimmen, siehe Abschnitt [3.4], und
die Mittelung der Spurengas- bzw. der Erwérmungsratenprofile und die Strahlungstransfer-
Simulation in guter Néherung bei wolkenlosem Himmel vertauschbar sind (Corti, 2005)).

Die solare Erwarmungsrate dieser Arbeit stimmt bis 150 hPa gut mit den Ergebnissen der
Reanalysen iiberein. Oberhalb von 150 hPa ist die solare Erwérmungsrate dieser Studie um
bis zu 0.2K/d kleiner als die Erwarmungsraten von ERA-40 und ERA-Interim. Die ther-
mische Erwéirmungsrate liegt unterhalb von 125 hPa um 0.1 K/d bis 0.2 K/d unterhalb der
Erwidrmungsrate von ERA-40 und ERA-Interim. Eine grofe Abweichung von ca. 0.4K/d
gibt es in der Ndhe der Kaltpunkttropopause, wo die thermische Erwérmungsrate maximal
ist. Nach dieser Studie liegt das Maximum von 0.12K/d in 95hPa. Nach ERA bzw. ERA-
Interim ist die maximale thermische Erwdrmungsrate 0.52K/d bzw. 0.54K/d in 80 hPa.
Oberhalb des Maximums féllt die nach dieser Studie simulierte Erwarmungsrate nicht so
schnell ab wie bei den beiden Reanalysen. Die Netto-Erwéarmungsrate nach dieser Arbeit ist
0.2K/d bis 0.4 K/d niedriger als die Resultate von |[Fueglistaler et al. (2009b). Insbesondere
die maximale Netto-Erwarmungsrate von 0.22 K/d ist wesentlich kleiner als die der Reana-
lysen von bis zu 0.60 K/d. Weiterhin ist bei der Netto-Erwdrmungsrate auch das Ergebnis
von |Corti (2005) eingezeichnet. Zwischen 180 hPa und 125hPa liegt die von Corti simulier-
te Netto-Erwarmungsrate ndher an den Reanalysen. Im Bereich der TTL von 125hPa bis
60 hPa entspricht das Profil in guter Naherung dem Ergebnis dieser Arbeit. Oberhalb ist die
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Abbildung 6.3: Vergleich zwischen tropischen Erwérmungsratenprofilen im Jahresmittel von libRad-
tran und Fueglistaler et al.| (2009b) bei wolkenlosem Himmel (dort Abb. 3). Die schwarze Linie zeigt
die in dieser Arbeit ermittelte Netto-Erwédrmungsrate, die auf den Ozondaten des operationellen
ECMWFEF-Archivs basiert und mit dem in Abschnitt beschriebenen Verfahren korrigiert wurde.
Die rote und die blaue Linie zeigen das tropische Erwarmungsratenprofil nach dem ERA-40 und
ERA-Interim, beides nach Fueglistaler et al.| (2009b).

Erwarmungsrate von |Corti (2005) dhnlich der von ERA-Interim. Die Unterschiede werden
einerseits durch die Verwendung verschiedener Eingangsdatensétze, andererseits durch die
unterschiedlichen Methoden zur Berechnung der optischen Eigenschaften und zur Loésung
der Strahlungstransfergleichung verursacht. Im Folgenden wird der Einfluss von unterschied-
lichen Ozondatensétzen auf die Erwarmungsrate untersucht.

Die Erwarmungsraten der Reanalyseprojekte ERA-40 und ERA-Interim werden beide basie-
rend auf der Ozonklimatologie nach [Fortuin und Langematz| (1995) berechnet. Die Ergebnisse
dieser Arbeit hingegen basieren auf dem vom ECMWF berechneten Ozonfeld des opera-
tionellen ECMWEF-Archivs. Die mittleren tropischen Ozonprofile nach diesen beiden Da-
tensédtzen sowie das Profil nach dem SHADOZ-Radiosondendatensatz werden im linken Dia-
gramm der Abbildung dargestellt. Die Radiosondenmessungen sind in diesem Vergleich
der genaueste Datensatz. Die Ozonprofile nach dem operationellen ECMWF-Archiv sind in
schwarz dargestellt. Das tropische Mittel (schwarz durchgezogen) unterscheidet sich nur sehr
geringfiigig von dem Mittel iiber die Ozonprofile an den SHADOZ-Radiosondenstationen
(schwarz gepunktet). Daher kann, unter der Voraussetzung, dass die rdumliche Variabilitét
vom ECMWF-Modell richtig wiedergegeben wird, das Mittel iiber die SHADOZ-Stationen
als représentativ fiir die Tropen angesehen werden. Im Vergleich dazu ist die Ozonkonzen-
tration nach ERA-40 oberhalb von 100 hPa deutlich zu klein. Das mittlere Ozonprofile des
operationellen ECMWF-Archivs und das der Radiosondendaten hingegen stimmen gut mit-
einander iiberein. Dies dokumentiert den bemerkenswerten Fortschritt bei der Simulation
der Ozonkonzentration, den das ECMWF seit der Berechnung des ERA-40 geleistet hat.
Die Ozonklimatologie nach [Fortuin und Langematz| (1995]), die bei den Reanalysen und dem
operationellen ECMWEF-Modell in der Strahlungsroutine verwendet wird, iiberschétzt die
Ozonkonzentration oberhalb von 150 hPa deutlich. Es bleibt festzuhalten, dass das Ozonfeld
des operationellen Archivs das mittlere Profil der SHADOZ-Messungen in diesem Vergleich
am besten wiedergibt und gleichzeitig flichendeckende Informationen fiir die gesamten Tro-
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Abbildung 6.4: Die Abbildung zeigt links die mittleren, tropischen Ozonprofile nach ERA-40, der
Ozonklimatologie von [Fortuin und Langematz (1995)), dem SHADOZ-Radiosondendatensatz und
dem operationellen Archiv des ECMWEF (Stand 2006/2007). Durchgezogene Linien zeigen das Mit-
tel von 20° Siid bis 20° Nord. Die schwarze, gepunktete Linie zeigt Daten des operationellen Archivs
an den Orten der SHADOZ-Stationen. Auf der rechten Seite werden die dazugehérigen Profile der
Erwarmungsrate dargestellt. Die durchgezogenen Linien zeigen die Profile dieser Arbeit, die gestri-
chelten Linien die Simulationen nach Fueglistaler et al. (2009b).

pen bereitstellt.

Das rechte Diagramm von Abbildung zeigt die Profile der Netto-Erwdrmungsraten bei
wolkenlosen Himmel, basierend auf den unterschiedlichen Ozondatensétzen. Dargestellt sind
jeweils die Profile nach Fueglistaler et al.| (2009b) und dieser Studie. Die Profile der Netto-Er-
warmungsrate innerhalb einer Studie unterscheiden sich unterhalb von 130 hPa um weniger
als 0.05K/d. Aufgrund der geringen Ozonkonzentration hat der Ozondatensatz in dieser
Hohenregion nur einen sehr geringen Einfluss auf die Netto-Erwarmungsrate. Der syste-
matische Unterschied zwischen den Reanalysen und dieser Arbeit ist daher nicht auf das
Ozon zuriickzufithren. Oberhalb von 130 hPa wird der Unterschied der Profile groer. Wird
die Ozonklimatologie nach Fortuin und Langematz (1995) verwendet, die im Vergleich die
hochsten Ozonkonzentrationen aufweist, so werden die in diesem Vergleich gréfiten Erwiér-
mungsraten simuliert, da Ozon in dieser Hohe sowohl im solaren als auch im thermischen
Spektralbereich erwérmend wirkt. Dieser Befund wird sowohl [Fueglistaler et al.| (2009b) als
auch in dieser Arbeit festgestellt. In 80 hPa ist die Netto-Erwarmungsrate nach beiden Simu-
lationen mit ca. 0.35 K/d maximal. Basierend auf dem Ozon des ERA-40-Datensatzes (griin)
ist sie entsprechend der niedrigen Ozonkonzentration zu klein und oberhalb von 70 hPa so-
gar negativ. Negative Erwarmungsraten sind in diesem Hohenbereich nicht realistisch, da
nur positive Erwarmungsraten konsistent zu der Aufwirtsbewegung der Brewer-Dobson-
Zirkulation in der unteren tropischen Stratosphére sind (Fueglistaler et al.. |2009b), siehe
Abschnitt . Die Erwdrmungsratenprofile von |[Fueglistaler et al.| (2009b)) und dieser Studie,
die auf den SHADOZ-Daten basieren (rot), unterscheiden sich um eine nahezu konstante
Differenz von 0.2 K/d. Vermutlich ist diese Differenz (wie auch in dem Hohenbereich unter-
halb von 130hPa) nicht auf den Ozondatensatz zuriickzufithren. Die mittleren Profile der
Erwidrmungsrate dieser Studie, die auf dem operationellen ECMWEF-Archiv (schwarz) und
dem SHADOZ-Datensatz (rot) beruhen, stimmen gut iiberein, da auch die mittleren Ozon-
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profile sehr dhnlich sind. Die Abweichung der Erwadrmungsrate ist im Allgemeinen kleiner
als 0.1 K/d.

Somit konnen folgende Schlussfolgerungen gezogen werden: Das Ozonprofil im Bereich der
TTL wird von dem Daten des operationellen ECMWF-Archivs genauer wiedergegeben als
von der Ozonklimatologie nach [Fortuin und Langematz (1995). Die Verwendung der Ozon-
klimatologie bewirkt eine Uberschiitzung der Nettoerwirmungsrate nach Fueglistaler et al.
(2009b) um 0.2K/d und nach dieser Studie um 0.4 K/d. Des Weiteren kann unter Verwen-
dung des Ozonfeldes des operationellen ECMWF-Archivs die Dynamik und interannuale
Variabilitdt des Ozonfeldes beriicksichtigt werden, was mit einer Klimatologie nicht méglich
ist.

Zuséatzlich zu dem durch das Ozonfeld verursachten Unterschied verbleibt eine systematische
Differenz von ca. 0.2 K/d zwischen den Ergebnissen von |Fueglistaler et al.| (2009b) und die-
ser Studie. Der zusétzliche Unterschied konnte durch ein verstérkendes Feedback entstehen.
Ist die Netto-Erwarmungsrate durch die Verwendung der Ozonklimatologie im Bereich der
TTL geringfiigig zu hoch, so wird ein stérkerer vertikalen Luftmassentransport durch die
TTL ermoglicht. Dadurch wird eine verstérkte vertikale Warmeadvektion verursacht, die die
Temperatur im Bereich der TTL verringert, was zu einer weiteren Erhchung der Netto-Er-
warmungsrate fithrt. Im Vergleich zu Radiosondendaten kann dieser negative Temperaturbias
beobachtet werden, siche Abbildung [3.14] was diese Theorie unterstiitzt. Dieses Feedback ist
jedoch hoch spekulativ, und kann nur durch entsprechende Sensitivitéitsexperimente mit dem
IF'S belegt werden. Vorstellbar sind jedoch auch weitere Ursachen, die den verbleibenden Un-
terschied der Netto-Erwarmungsrate erklaren konnten. Nach Einschétzung des Autors sind
wahrscheinlich auch Unterschiede bei den verwendeten k-Verteilungen und Losungsverfahren
der Strahlungstransfergleichung fiir einen Teil der Abweichungen verantwortlich.

Dies kann jedoch nur in einem weiteren detaillierten Vergleich der Strahlungstransfermo-
delle ermittelt werden, der iiber den Rahmen dieser Arbeit hinausgeht.> Weitere mogliche
Ursachen werden in Abschnitt beschrieben. In |[Fueglistaler et al. (2009b)) wird erwihnt,
dass auch weitere Wissenschaftler (S. Tegtmeier und K. Kriiger) eine im Vergleich zu den
Ergebnissen des ECMWEF um 0.1K/d bis 0.2K/d niedrigere Erwérmungsraten im Bereich
der TTL simuliert haben. Dies ist ein Anzeichen dafiir, dass eine gewisse Unsicherheit in der
Strahlungstransfer-Routine des ECMWEF vorhanden sein kann.

Obwohl das Ozonfeld des operationellen Archivs gut im Bereich der TTL fiir die Simulation
der Erwarmungsrate geeignet ist, muss an dieser Stelle erwéhnt werden, dass die Ozonkon-
zentration und somit auch die Netto-Erwérmungsrate in der unteren Stratosphére von 22 km
bis 30 km um 0.1 K/d bis 0.2 K/d unterschétzt wird. Dies wurde in dieser Studie nachgewie-
sen und durch einen simplen Ansatz korrigiert, siehe Abschnitt Ursache fiir die zu
niedrige Ozonkonzentration in der unteren Stratosphére kann eine fehlende Riickkopplung
zwischen Ozonkonzentration und Dynamik im ECMWF-Modell sein: eine hohe Ozonkon-
zentration in der unteren Stratosphére erzeugt eine Erhohung der Netto-Erwérmungsrate.
Dies fiihrt zu einem Anstieg der potentiellen Temperatur und zu einer Beschleunigung des
vertikalen Luftmassentransports in der Brewer-Dobson-Zirkulation. Entsprechend des Ozon-
gradienten wird ozonarme Luft aus der TTL nachgefiihrt, worauthin die Ozonkonzentration

3Im Projekt CATS des DLR werden weitere Vergleich zwischen den Strahlungstransfermodulen von
ECHAM und libRadtran angestrebt.
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und die Netto-Erwarmungsrate absinken und der Vertikaltransport sich verlangsamt. Wird
hingegen, wie im ECMWF-Modell, die von der Strahlungsroutine benutzte Ozonklimatologie
festgehalten, findet keine negative Riickkopplung auf den Vertikaltransport statt. Dies kann
ein Grund fiir die vom ECMWF-System geringfiigig zu niedrig simulierte Ozonkonzentration
in der unteren Stratosphére sein.

6.2.2 Der Wolkeneffekt auf die Erwidrmungsrate

In diesem Abschnitt wird der in dieser Studie simulierte Einfluss der Bewolkung auf die
Erwadrmungsrate mit Ergebnissen anderer Autoren verglichen. In Abbildung ist der Wol-
keneffekt nach Publikationen von |Corti (2005)), Fueglistaler und Ful (2006)), Fueglistaler et al.|
(2009b) und der vorliegenden Arbeit dargestellt. Das Profile des Bewolkungseffektes auf die
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Abbildung 6.5: In den Diagrammen (a) bis (¢) wird der Effekt der Bewolkung auf die solaren,
thermische und Netto-Erwarmungsrate im Mittel iiber die Tropen und ein Jahr gezeigt. Dargestellt
werden Ergebnisse von [Fueglistaler et al.| (2009b]) (rot und blau), von (griin und gelb)
und von dieser Arbeit (schwarz). Die Abbildungen (d) bis (f) zeigen den mittleren Wolkeneffekt
des westlichen, tropischen Pazifiks. Hier sind neben den Ergebnisse von [Fueglistaler et al.| (2009b)
und dieser Studie auch die von Fueglistaler und Fu| (2006) (lila) abgebildet.

solare Erwarmungsrate ist bei ERA-40, ERA-Interim und den Ergebnissen dieser Studie
qualitativ dhnlich. Der Effekt hat in ca. 150 hPa ein relatives Maximum, ein Minimum in
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75hPa und steigt in der unteren Stratosphére wieder an. Jedoch unterscheiden sich die Er-
gebnisse unterhalb des Minimums quantitativ. Wahrend der maximale Wolkeneffekt nach
ERA-40 0.4 K/d ist, betrégt er nach ERA-Interim 0.2 K/d und nach dieser Arbeit 0.12K/d.
Die Erhohung der solaren Erwarmungsrate in der unteren Stratosphére hingegen stimmt
auch quantitativ iiberein.

Der Effekt der Bewotlkung auf die thermische Erwarmungsrate zeigt ein deutlich unterschied-
liches Verhalten. Nach ERA-40 und ERA-Interim ist der Wolkeneffekt unterhalb von 90 hPa
durchgehend positiv. Dariiber wird die thermische Erwarmungsrate durch den Effekt der
Wolken vermindert. Das Profil des thermischen Wolkeneffekts dieser Studie unterscheidet
sich qualitativ davon. Die Erwdrmungsrate wird in 210 hPa durch die Wolken um 0.9 K/d
vergrofert. In 130 hPa hat der Wolkeneffekt im Gegensatz zu ERA-40 und ERA-Interim ein
lokales Minimum von -0.5K/d. Oberhalb von 80hPa ist der thermische Wolkeneffekt ca.
zwei- bis dreimal so grof3 wie bei ERA-40 und ERA-Interim. Beide Profile des thermischen
Wolkeneffekts kénnen plausibel begriindet werden. Die Ergebnisse von ERA-40 und ERA-
Interim entsprechen qualitativ dem eines diinnen Zirrus, der im gesamten Wolkenvolumen
erwarmt wird. Das Profil dieser Studie entspricht qualitativ dem eines Zirrus, unter dem eine
weitere Wolkenschicht liegt, siehe Abschnitt [5.1.2] Diese Unterschiede treten auf, obwohl in
beiden Simulationen das gleiche maximal-zuféllige Wolkeniiberlapp-Schema verwendet wird.
Da die Profile beider Arbeiten plausibel sind, sind weitere detaillierte Modellvergleiche not-
wendig, um die Unterschiede der Simulationen zu verstehen.

Entsprechend den Unterschieden des solaren und thermischen Wolkeneffekts ergeben sich
unterschiedliche Profile der Netto-Erwarmungsrate. Der maximal erwdrmende Wolkeneffekt
liegt nach dieser Studie bei 240 hPa, nach den ECMWF-Reanalysen hingegen bei ca. 130 hPa.
Auch der Druck, oberhalb dessen der Wolkeneffekt kiihlend ist, ist nach den verschiede-
nen Studien unterschiedlich. Nach dieser Studie ist der Wolkeneffekt oberhalb von 140 hPa
negativ, nach den ECMWF-Reanalysen hingegen erst oberhalb von 90 hPa bzw. 80hPa.
Die Ergebnisse von |Cortil (2005), die auf einem anderen aus ISCCP- und LITE-Messungen
kombinierten Wolkendatensatz basieren, zeigen eine sehr genaue Ubereinstimmung mit den
Reanalysen des ECMWF oberhalb von 125 hPa, unterhalb davon beginnen sie hingegen von-
einander abzuweichen.

Die unteren Diagramme von Abbildung zeigen die Erwarmungsraten im Bereich des tro-
pischen Pazifiks. Der in dieser Arbeit simulierte Wolkeneffekt auf die solare und thermische
Erwéarmungsrate ist im westlichen tropischen Pazifik vom Betrag grofler als im tropischen
Mittel. Dies ist plausibel, da in dieser Region hohe Bewdlkung héufiger vorkommt als im
tropischen Durchschnitt. Zusétzlich zu den Reanalysen und den Ergebnissen dieser Arbeit
wird der Effekt der Erwédrmungsrate von |Fueglistaler und Fu (2006) gezeigt, deren Simu-
lationen auf mm-Wolkenradar-Messungen an den ARM-Stationen in Manus und Nauru im
westlichen Pazifik basieren. Der Effekt der Bewolkung auf die solare Erwarmungsrate ist in
dieser Region bei allen Studien qualitativ dhnlich. Der maximale Effekt auf die solare Er-
warmungsrate ist bei dieser Studie und bei ERA-40 etwas grofler als bei ERA-Interim und
Fueglistaler und Ful (2006). Dass der in dieser Studie simulierte Wolkeneffekt im Bereich des
westlichen Pazifiks gréfler, im tropischen Mittel jedoch kleiner ist, kann daran liegen, dass
hier ein kleineres Gebiet betrachtet wird. Die interannulale Variabilitéit sowie die Auswir-
kungen der weiterentwickelten Modellphysik des ECMWEF koénnen in dieser Region anders
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sein als im tropischen Mittel.

Das Profil des Wolkeneffekts auf die thermische Erwdrmungsrate ist bei den Reanalysen
und bei den Ergebnissen dieser Arbeit qualitativ &hnlich zu dem tropischen Mittel. Das aus
dem Wolkenradar abgeleiteten Profil zeigt oberhalb von 300 hPa einen deutlich kleineren
Effekt als ERA-40 und ERA-Interim. Bei ERA-40 ist der maximale Effekt 0.41K/d, bei
ERA-Interim 0.28 K/d und bei |[Fueglistaler und Fu (2006) 0.13K/d. In [Fueglistaler und Fu
(2006) wird diskutiert, ob die Detektionsgrenze des Radars fiir den geringen Wolkeneffekt
verantwortlich sein kann. Das Radar kann keine optisch sehr diinnen Zirren detektieren,
und somit wird ein Teil der hohen Bewolkung nicht erfasst. Die Auswirkung auf die Erwér-
mungsrate wird von Fueglistaler und Fu| (2006) auf kleiner als 0.025 K/d abgeschétzt. Dies
ist wesentlich kleiner ist als die hier beobachteten Unterschiede in den Profilen.* Werden die
Ergebnisse der Reanalysen mit den Ergebnissen dieser Studie verglichen, so zeigen sich die
gleichen qualitativen Unterschiede wie im tropischen Mittel. Der in dieser Studie berechnete
Wolkeneffekt weist ein dhnliches Profil auf wie im tropischen Mittel, das sich deutlich von
denen der Reanalysen unterscheidet.

Als mogliche Ursachen fiir die unterschiedlichen Ergebnisse der verschiedenen Studien sind
die verschiedenen Parametrisierungen der optischen Eigenschaften der Bewolkung und die
unterschiedlichen Losungsverfahren des Strahlungstransfers anzunehmen. Die Vernachléssi-
gung der Streuung im thermischen Spektralbereich in der Strahlungsroutine des ECMWF
ist jedoch nicht ausreichend, um die Differenzen zu erkléren.

Spekulativ wiederum sind moégliche weitere Auswirkungen der Unsicherheiten der simulierten
Konvektion auf die Erwdrmungsrate. Es ist bekannt, dass die durch das ECMWF simulierte
Konvektion im Bereich der ITCZ etwas zu schwach ausgepragt ist (Tompkins et al., 2007;
Luo et all [2008). Durch den damit verbundenen zu geringen Transport von Wasserdampf
wird eine zu trockene Troposphére simuliert, siehe Abbildung [3.17, was die Netto-Erwér-
mungsrate in diesem Hohenbereich vergrofiert und unterhalb davon reduziert.

Die Wasserdampfkonzentration wiederum hat Auswirkungen auf den Bedeckungsgrad ho-
her Wolken. Eine zu niedrige Wasserdampfkonzentration wiirde fiir einen zu geringen Be-
deckungsgrad sprechen. In der Vergangenheit war der vom ECMWEF (mit der Version 26r1)
simulierte Bedeckungsgrad hoher Wolken jedoch im Vergleich zu Lidarmessungen zu hoch,
siche Abbildung [3.20] Dies héngt damit zusammen, dass in der damaligen Version des IFS
noch keine Ubersittigung beriicksichtigt werden konnte. Der Bedeckungsgrad hoher Wolken
wurde durch die Einfithrung des Ubersittigungsschemas reduziert, sieche Abbildung .

Die Unsicherheiten des hohen Bedeckungsgrads wirken sich stark auf das Profil der Netto-
Erwarmungsrate aus. In dieser Arbeit wurde gezeigt, dass hohen Wolken mit sehr kleinen
optische Dicken 7 ~0.02 bereits zu einer Erhchung der Erwérmungsrate von 1K/d fiihren
kénnen. Genauso wie der Effekt der hohen Bewolkung auf die Netto-Erwarmungsrate in
Abhéngigkeit des Wolkeniiberlapps sowohl positiv als auch negativ sein kann, kann auch
die Auswirkung eines systematisch abweichenden Bedeckungsgrads beide Vorzeichen haben.
Des Weiteren sind verstidrkende Riickkopplungen zwischen Konvektion und Strahlung denk-
bar, die eine Abweichung des Bedeckungsgrads vergréfiern konnen. Zum Beispiel zeigt |Corti

4Bei dieser Abschitzung werden einige Annahmen iiber die optischen Eigenschaften der diinnen Zirren
getroffen, die evtl. noch genauer validiert werden kénnten.
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(2006)), dass die durch diinnen hohe Zirren hervorgerufene Erhohung der Netto-Erwarmungs-
rate einen Luftmassenaufstieg durch den Zirrus zur Folge haben kann, der unter Umsténden
zu einem Anwachsen des Zirrus fiihrt. Diese positive Riickkopplung verursacht somit einen
Anstieg des hohen Bedeckungsgrads und einen verstiarkten vertikalen Transport. Durch diese
Kopplung zwischen Strahlung und Konvektion ist schwer zu simulieren. Insbesondere kann
es sein, dass ausgedehnte Flachen von optisch sehr diinnen Zirren in den Tropen existieren,
die von passiven Fernerkundungsalgorithmen nicht erfasst werden kénnen, die jedoch nicht
zu vernachlassigende Auswirkungen auf die Erwdrmungsrate haben.

6.2.3 Wolkeneffekt auf die Hohe des LZH

Das Netto-Erwarmungsratenprofil wird von der Bewolkung beeinflusst. Wird speziell der
Ubergang von der konvektiv dominierten Troposphire zur TTL betrachtet, so ist die Hohe
des LZH von Interesse, das sich in ca. 15.5km bzw. 125 hPa befindet. Die Auswirkung der
Bewolkung auf das LZH wird in Abbildung untersucht, die die Netto-Erwéarmungsraten
nach der Arbeit von |Corti (2005) und dieser Arbeit zeigt. Ein negativer Wolkeneffekt verur-
sacht ein Anhebung des LZH, ein positiver Effekt ein Absinken.
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Abbildung 6.6: Das linke Diagramm zeigt das Profil der mittleren tropischen Netto-Erwarmungsrate.
Gezeigt werden Ergebnisse von (Corti (2005), die auf Radiosondenaufstiegen sowie dem ISCCP-
Datensatz (griin) sowie einem kombinierte LITE-ISCCP-Datensatz (blau) basierend. Die durch-
gezogenen Linien zeigen die Ergebnisse dieser Arbeit. Das rechte Diagramm zeigt den jeweiligen
Wolkeneffekte.

Corti (2005)) simuliert ein Absinken des LZH um 900m, wenn der ISCCP-Datensatz zu
Grunde gelegt wird, und ein Absinken um 400 m, wenn er den kombinierten ISCCP-LITE-
Datensatz verwendet. Die Ergebnisse von [Fueglistaler et al.| (2009b)) entsprechen einen Ab-
sinken des LZH um ca. 1 km. Nach den Ergebnissen dieser Arbeit wird hingegen ein negativer
Wolkeneffekt auf die Netto-Erwarmungsrate im LZH simuliert. Es wird entsprechend um ca.
200 m angehoben.
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6.2.4 Die rdumliche Struktur der Erwirmungsrate

In Abbildung wird die zonale und longitudinale Struktur der Netto-Erwarmungsrate
zwischen [Fueglistaler et al.| (2009b) und dieser Arbeit verglichen. Abbildungen (a) und (e)
zeigen das zonale Mittel der Netto-Erwarmungsrate bei wolkenlosem Himmel. Die beiden
Modelle zeigen eine Schicht mit einer maximalen Netto-Erwarmungsrate zwischen 110 hPa
und 60hPa. Weiterhin zeigen beide Modelle iibereinstimmend zwei relative Maxima der
Netto-Erwarmungsrate bei 20° Siid und 20° Nord und entsprechend eine kleinere Netto-Er-
wirmungsrate iiber dem Aquator. (Bei Fueglistaler wird dies als Doppelkeulen-Struktur be-
zeichnet.) Die maximale Erwarmungsrate ist bei ERA-Interim in dieser Hohe etwa 0.6 K/d, in
dieser Arbeit hingegen nur 0.2 K/d. Die méglichen Ursachen fiir die unterschiedlichen Werte
der maximalen Erwirmungsraten wurden bereits bei den Profilen diskutiert, siche Abbil-
dung 6.3 und Diskussion dazu. Die Simulation von ERA-Interim zeigt ein zweites Maximum
der Netto-Erwirmungsrate iiber dem Aquator in 30 hPa. Es wird durch ein Ozonmaximum
verursacht, das sich nach der Ozonklimatologie von [Fortuin und Langematz (1995), auf der
die ERA-Interim Simulation basiert, in dieser Region befindet. Dieses Maximum kann in
dieser Arbeit nicht reproduziert werden, da das Ozonfeld des operationellen Archivs, das in
dieser Arbeit verwendet wurde, in einer Hohe von 30 hPa eine zu geringe Ozonkonzentra-
tionen angibt. Die in dieser Arbeit verwendete Korrektur, siehe Abschnitt [3.4.3] hat keine
Ortsabhéngigkeit. Daher kénnen Strukturen der Erwérmungsrate oberhalb von 40 hPa nicht
verlasslich wiedergegeben werden.

Die Abbildungen (b) und (f) zeigen, dass die Netto-Erwarmungsrate zwischen 5° Siid und
5° Nord nur eine sehr geringe latitudinale Abhéngigkeit hat. Bei 60° West und 20° Ost ist in
beiden Simulationen zu erkennen, dass iiber dem siidamerikanischen und dem afrikanischen
Kontinent die Erwadrmungsrate in 200 hPa bis 150 hPa etwas kleiner, in 100 hPa hingegen
etwas grofer ist im Vergleich zur Umgebung in der gleichen Hohe. Auch iiber dem westlichen
Pazifik und dem Indischen Ozean zeigt sich dieses Phdnomen.

Die Abbildungen (c) und (g) zeigen den Effekt der Bewdlkung auf die Netto-Erwérmungs-
rate. Ubereinstimmend wird ein Maximum etwas nordlich des Aquators simuliert. Das in
ERA-Interim simulierte Maximum von 0.6 K/d befindet sich in 180 hPa. Nach dieser Arbeit
liegt das Maximum mit 0.5 K/d etwa 40 hPa niedriger.

In den Abbildungen (d) und (h) wird die longitudinale Abhéngigkeit des Wolkeneffektes
zwischen 5° Siid und 5° Nord dargestellt. Ubereinstimmend tritt der groBte Wolkeneffekt
iiber dem warmpool, dem siidamerikanischen und dem afrikanischen Kontinent auf, da in
diesen Regionen der Bedeckungsgrad hoher Bewo6lkung besonders grof} ist.

In Abbildung wird das von Feldman et al. (2008) simulierte LZH mit den Ergebnissen
dieser Arbeit verglichen. Die Simulationen von Feldman et al.| (2008)) basieren auf Messungen
und Hilfsprodukten des A-Trains, insbesondere von Calipso und CloudSat. Die beiden Arbei-
ten zeigen eine gute Ubereinstimmung mit Ausnahme der stark konvektiven Gebiete in der
ITCZ. Das LZH iiber den Ozeanen in der Ndhe des 20. Breitengrads und iiber dem gesamten
ostlichen Pazifik liegt {ibereinstimmend bei ca. 15.2km. Das LZH ist jeweils in der ITCZ
iiber den Kontinenten und iiber dem warmpool hoher. Dieser Effekt ist hauptséchlich auf die
Bewdlkung zuriickzufithren, da das LZH ohne Beriicksichtigung der Wolken nur um einige
100 m horizontal variiert, siehe Abbildung [5.12] Die Anhebung des LZH durch die Wolken
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Abbildung 6.7: Vergleich zwischen Ergebnissen von ERA-Interim (Fueglistaler et al., [2009b) (links)

und dieser Arbeit (rechts). Abbildungen (a) und (c) zeigen das zonale Mittel der Netto-Erwir-
mungsrate bei wolkenlosem Himmel, (b) und (f) deren longitudinale Abhéngigkeit zwischen 5° Siid
und 5° Nord, (c) und (g) das zonale Mittel des Wolkeneffekts auf die Netto-Erwdrmungsrate und

(d) und (h) dessen longitudinale Abhéngigkeit zwischen 5° Stid und 5° Nord.
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Abbildung 6.8: Vergleich zwischen Ergebnissen von libRadtran und Feldman et al.| (2008])

ist gleichbedeutend mit einer Reduzierung der Erwarmungsrate. Nach Feldman et al.| (2008)
wird das LZH in den konvektiven Regionen auf ca. 17 km, nach dieser Studie hingegen auf ca.
16.5km angehoben. Fiir diesen Unterschied kénnen die unterschiedlichen Wolkendatensétze
verantwortlich sein. Es ist bekannt, dass die Konvektion {iber Kontinenten nicht ausreichend
stark von dem ECMWEF-Modell wiedergegeben wird. Dies kann zu einer Unterschéitzung der
Hohe des LZH fithren. Somit liegen die in dieser Arbeit erzielten Ergebnisse zwischen denen
von |Fueglistaler et al.| (2009b)) und (2005)), die einen positiven Wolkeneffekt in der
Hohe des LZH simulieren und denen von [Feldman et al| (2008), der einen noch gréfieren
abkiithlenden Wolkeneffekt simuliert.

6.3 Erwirmung durch Strahlung und atmosphérische
Dynamik

Die Energiebilanz der Atmosphére wird hauptsichlich durch die Bilanz der solaren und
thermischen Bestrahlungsstéirke, den latenten und turbulenten Warmestrom bestimmt, siehe
auch Anhang 5 Ohne eine vollstéandige Simulation aller beitragenden Terme koénnen nur
mit vereinfachenden Annahmen Riickschliisse auf die Dynamik der Atmosphére gezogen
werden.

5Des Weiteren beeinflusse chemische Reaktionen und Joulsche Erwirmung die Energiebilanz in der hoher-
en Atmosphire.
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6.3.1 Der mittlere Massenfluss in die tropische Stratosphire

Abbildung zeigt, dass die Erwarmungsrate durch Strahlung im Vergleich zu der Erwér-
mungsrate durch latenten und turbulenten Energiefluss (Fueglistaler et al.,[2009b]). Unterhalb

p [hPa]
p [hPa]

latitude

Abbildung 6.9: Die Abbildung zeigt auf der linken Seite die Erwdrmungsrate durch solare und
thermische Strahlung bei wolkenlosem Himmel. Auf der rechten Seite wird die Erwérmung durch
den latenten und sensiblen Wirmestrom gezeigt.

von 300 hPa liegt die Erwarmungsrate durch den latenten und den sensiblen Warmestrom bei
ca. 1 K/d und die Erwdrmungsrate durch Strahlung bei ca. -1 K/d. Oberhalb von 300 hPa
nimmt die Erwdrmungsrate durch den latenten und den sensiblen Wéarmestrom mit der
Hohe ab. Insbesondere die Abnahme des latenten Beitrags ist einleuchtend, da bei niedrigen
Temperatur und kleinen Wasserdampfkonzentrationen nur geringe Mengen Wasser in die
Eisphase iibertreten kénnen. Oberhalb von 130 hPa ist die Erwdrmungsrate des latenten
und sensiblen Warmestroms wesentlich geringer als die Erwarmungsrate durch Strahlung.

Wird eine Region betrachtet, in der die Erwarmungsrate durch Strahlung dominierend ist, so
wird diese im langfristigen Mittel durch Warmeadvektion ausgeglichen. Wird ein ausreichend
grofles Gebiet betrachtet, so ist der Beitrag der horizontalen Warmeadvektion klein, fiir
die Tropen betrigt er weniger als +0.05K/d 2005)). Somit wird die Erwirmungs-
rate durch Strahlung hauptséchlich durch vertikale Warmeadvektion ausgeglichen. Unter der
Voraussetzung kann eine strahlungsbedingte Vertikalgeschwindigkeit w,.s abgeleitet werden:

@
9.0
Der strahlungsausgleichende Wind ist eine Approximation des diabatischen Windes, siehe
Abschnitt 2.2 Des Weiteren ldsst sich auch der daraus abgeleitete Massenfluss berechnen:

d>m
= wra =
dA dt lrad p d p

(6.3)

Wrad =

(6.4)

@
@|“Q'

In Abbildung werden der strahlungsausgleichende Vertikalwind und der Massenfluss
dargestellt, d1e aus den in dieser Arbeit simulierten Erwidrmungsraten abgeleitet wurden.
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Zum Vergleich ist der Vertikalwind nach den Daten des operationellen ECMWF-Archivs
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Abbildung 6.10: Auf der linken Seite wird der strahlungsausgleichende Vertikalwind w,..q dargestellt.
Im Vergleich dazu ist der vom ECMWF simulierte mittlere Vertikalwind eingezeichnet. Die Fehler-
balken stellen die Unsicherheit des mittleren Windes dar, wenn die Erw#rmungsrate auf 0.05K/d
genau bestimmt wird. Auf der rechten Seite wird der daraus abgeleitete Massenfluss (schwarz)
dargestellt. Im Vergleich dazu sind der strahlungsausgleichende Massenfluss nach den Studien von
Corti et al.| (2006) dargestellt sowie eine Abschitzung des vertikalen Massenflusses durch Satelli-
tenbeobachtungen von Wolkenoberkanten (Gettelman et al., [2002b). Weiterhin wird der durch das
ECMWF simulierte vertikale Massenfluss (lila) dargestellt. Alle Profile représentieren das Mittel
tiber die Tropen und ein Jahr.

einzeichnet. Der strahlungsgetriebene Wind weicht unterhalb von 15km deutlich von dem
Vertikalwind des ECMWEF ab, da in der Troposphére die Freisetzung latenter Warme hier
nicht vernachléssigt werden kann. Der strahlungsgetriebene Wind in der Troposphére ist
ein Maf fiir die Abwindgeschwindigkeit in den wolkenfreien Gebieten. Der Massenfluss in
der Troposphére setzt sich aus dem konvektiven Aufsteigen und dem Absinken in den kon-
vektionsfreien Bereichen. Die Vertikalgeschwindigkeit des ECMWF ist die Summe aus bei-
den Massenfliissen. Im Mittel verbleibt der nach oben gerichtete Massenfluss der Hadley-
Zirkulation. Der Gradient des vertikalen Massenflusses wird durch horizontale Konvergenzen
ausgeglichen. Die Konvergenz der Passatwinde gleicht den mittleren vertikalen Massenfluss
der Hadley-Zirkulation von bis zu 80kgm~2d~! in Bodenniihe aus. Eine Abnahme des ver-
tikalen Massenflusses mit der Hohe wird entsprechend durch die Divergenz der horizontalen
Winde im oberen Bereich der Hadley-Zirkulation ausgeglichen. Der Vertikalwind sowie der
Massenfluss nehmen zwischen 11 km und 16 km stark mit der Héhe ab. Nur ein geringer Teil
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der Luftmasse, der in der Troposphéire aufwirts transportiert wurde, steigt weiter in die
TTL und untere Stratosphére auf. Der vertikale Massenfluss der Brewer-Dobson-Zirkulation
betrigt in dieser Hohenregion 1kgm=2d~! bis 2kgm—2d~! (Rosenlof und Holton, [1993;
Eluszkiewicz et al., (1996)).

In dem rechten Diagramm der Abbildung sind auch die Ergebnisse aus weiteren Publi-
kationen eingezeichnet. Die griine, gestrichelte Linie zeigt den vertikalen konvektiven Mas-
sentransport nach Gettelman et al.| (2002b)), der diesen aus der zeitlichen Anderung von
Wolkenoberkantentemperaturen ableitet hat. Er ist im Vergleich zu dem vom ECMWFEF si-
mulierten Massenfluss kleiner. Dies deutet darauf hin, dass nicht der gesamte Massenfluss
durch die Beobachtung von Wolkenoberkanten erfasst werden kann. Oberhalb des LZH, wo
der Einfluss der Konvektion geringer und der der Erwarmung durch Strahlung stéarker wird,
stoBt dieses Verfahren an seine Grenzen. Auflerdem ist der nach Gleichung berechne-
ten Massenfluss nach |Corti et al.| (2006 (blau) und nach dieser Arbeit (schwarz) einge-
zeichnet. Seine Simulationen basieren auf einem kombinierten Wolkendatensatz, der fiir die
diinnen Zirren in der TTL Messungen des LITE-Experiments nutzt und Wolken unterhalb
der Detektionsgrenze des LITE-Lidar mit ISCCP-Wolkendaten ergéinzt. Die beiden aus Er-
wirmungsraten abgeleiteten Vertikalwinde von Corti et al. (2006)) (blau) und diese Studie
(schwarz) unterscheiden sich betrichtlich. Der Massentransport nach |Corti et al.| (2006)) ist
oberhalb von 14.2 km positiv und hat ein Maximum von 12kgm~=2d~! in 15.1 km Héohe, was
in guter Ubereinstimmung mit dem vom ECMWF simulierten Gesamttransport ist. Nach
der in dieser Arbeit simulierten Erwarmungsrate ist der strahlungsbedingte Massenfluss erst
oberhalb von 15.5km positiv. Er hat ein Maximum von 3.3kgm=2d~! in einer Hohe von
16.1 km Hohe.

Nach Meinung des Autors dieser Arbeit ist die Verwendung von unterschiedlichen Da-
tensdtzen die wahrscheinlichste Ursache fiir die auftretenden Diskrepanzen zwischen den
Studien. Im vorangegangenen Abschnitt wurde gezeigt, dass die Verwendung der Ozonkli-
matologie von Fortuin und Langematz (1995) eine zu hohe Erwérmungsrate im Bereich der
TTL verursacht, was einen guten Teil der Abweichung zwischen dem Massenfluss des ECM-
WF und dieser Studie erklart. Auch die Wolkendatensétze konnen zu Unterschieden in dieser
GroBenordnung fithren. |Corti et al| (2006) verwenden im Gegensatz zu dieser Arbeit eine
statistische Kombination aus ISCCP- und LITE-Daten. In wurde gezeigt, dass bereits
sehr kleine optische Dicken grofie Auswirkungen auf die Erwdrmungsrate haben konnen.
Somit fiihren auch kleine Unterschiede der optischen Dicken von Wolken in der TTL zu
merkbaren Abweichungen der dortigen Erwarmungsrate. Die von (Corti et al.| (2006) aus LI-
TE abgeleiteten Extinktionsprofile sind genauer als die Simulationsergebnisse des ECMWF.
Jedoch ist die Représentativitit des 14 Tage umfassenden LITE-Datensatzes fragwiirdig,
da in dieser Studie gezeigt wird, dass grofle Variationen innerhalb eines Jahres auftreten,
sieche Abschnitt [5.2.3] Auch der Wolkeniiberlapp, und dies ist vermutlich entscheidender,
fiihrt zu Unterschieden der simulierten Erwérmungsrate in der TTL, siehe Abschnitt [5.1.2]
Eine Zirrusschicht in der TTL ohne unterhalb liegende Bewd6lkung hat immer einen stark
erwarmenden Effekt, jedoch der Effekt auch abkiihlend sein, wenn unterhalb weitere Wol-
kenschichten vorhanden sind. Der Uberlapp mit den unterhalb liegenden Wolken kann durch
eine statistische Kombination von LITE- und ISCCP-Daten nur in erster Ndherung erfasst
werden, da der ISCCP-Datensatz nur die sehr grob aufgeloste Hohe der Wolkenoberkante als
vertikale Information liefert. In dieser Arbeit hingegen konnen die Informationen der vom
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operationellen ECMWEF-Archiv bereitgestellten Profile der Extinktion und des partiellen Be-
deckungsgrads verwendet werden. Diese Informationen wurden mithilfe des realitdtsnahen,
maximal-zuféalligen Uberlappschemas bei der Berechnung der Erwadrmungsrate beriicksich-
tigt.

Die Unsicherheit des Extinktionsprofils der Wolken in Kombination mit der des Uberlapps
sind von entscheidender Bedeutung fiir die Genauigkeit der simulierten Erwarmungsrate.
Daher wird im Ausblick empfohlen, den Wolkendatensatz in zukiinftigen Studien aus den
Messungen des A-Trains abzuleiten, siehe Abschnitt Diese Satellitenkonstellation kann
sowohl das Extinktionsprofil in der TTL als auch den Uberlapp mit unterhalb liegenden
Wolken genau vermessen und ist daher eine sehr gute Datenbasis zur Simulation von Erwér-
mungsraten.

6.3.2 Regionale und saisonale Strukturen des TST

Abschliefend wird die horizontale und saisonale Variation des TST im Zusammenhang mit
der Netto-Erwarmungsrate betrachtet. Bei der Erforschung des Troposphéren-Stratosphéren-
Transports (TST) werden hiufig Trajektorienmodelle eingesetzt, die durch einen Winddaten-
satz angetrieben werden. Dabei wird eine grole Anzahl von Trajektorien einzelner Luftpakete
berechnet. Die Lagrangesche Simulation hat den Vorteil, dass sie eine Vielzahl von Diagno-
semoglichkeiten bietet, beispielsweise kann mithilfe der Trajektorien analysiert werden, in
welcher Zeit und auf welchem Weg Luft in die Stratosphire eingetragen wird. Fueglista-
ler et al.| (2004) fiithrten eine solche Studien durch, wobei der Hauptaugenmerk auf den
Eintrag von Wasserdampf in die Stratosphére geworfen wurde. Abbildung zeigt die
Wasserdampfkonzentration an verschiedenen Orten der Trajektorie in Farbe und die Dichte
der Trajektorien als Isolinien. Die Ergebnisse von Fueglistaler et al. (2004) sind auch im
Zusammenhang mit dieser Arbeit interessant. Sie stellen fest, dass aufgrund der niedrigen
Kaltpunkt-Tropopausentemperatur in den Monaten Januar/Februar, sieche Abbildung
links (b) und (c), die Wasserdampfkonzentration der in die Stratosphére transportierten
Partikel mit etwa 1.6 gmol/mol besonders niedrig ist, im Juli/August (rechts) betrégt sie
hingegen 3.6 ;1 mol /mol. Dies ist in Ubereinstimmung mit dem in dieser Studie untersuchten
Jahresgang der Wasserdampfkonzentration, siehe Abbildung [5.17 Nach dieser Studie wird
jedoch die Luftmasse mit geringer Wasserdampfkonzentration im Januar und Februar 2007
nicht weiter in die tropische Stratosphére transportiert. Stattdessen wird vergleichsweise
feuchte Luft im Oktober bis Dezember durch die TTL transportiert, die sich bis Mérz 2007
bis in 30 km Hohe ausbreitet. Dieser Transport findet wihrend einer Zeitspanne statt, in der
auch die Netto-Erwédrmungsrate in der Stratosphére grofler ist als im Jahresdurchschnitt,
auch in Abbildung zu sehen.

Aus Abbildung (b) ist weiterhin ersichtlich, dass 80 % der Trajektorien, die in die Stra-
tosphére fithren, die Kaltpunkttropopause in der Region des westlichen Pazifik und iiber
Indonesien passiert. Die rdumliche Struktur des LZH hingegen zeigt, dass das LZH in die-
sem Bereich besonders hoch liegt. Die Erwdrmungsrate wird erst oberhalb von ca. 16 km
positiv, siche Abbildung[5.12] Aus dem Zusammenhang folgt, dass der Transport durch das
LZH hauptséachlich durch die Konvektion gesteuert wird. Diese ist im Indonesischen Raum
so stark ausgeprégt, dass hier trotz des hoheren LZH der Hauptteil des TST stattfindet.
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Abbildung 6.11: Mithilfe von Trajektorien kann der Troposphéren-Stratosphéiren-Transport un-
tersucht werden. In der Abbildung wird die Wasserdampfkonzentration farblich und die Dichte
der Trajektorien mit Isolinien gezeigt. Links sind die Monate Januar/Februar dargestellt, rechts
die Monate Juli/August. Die Zeile (a) zeigt die Wasserdampfkonzentration bei 400 K potentieller
Temperatur, Zeile (b) die minimale Wasserdampfkonzentration entlang der in die Stratosphére auf-
steigenden Trajektorien und Zeile (¢) die Wasserdampfkonzentration beim irreversiblen Passieren
des 340 K-Levels. In Zeile (d) wird die Wasserdampfkonzentration in 400 K gezeigt, die sich er-
gibt, wenn alle Trajektorien, die die Stratosphére nicht verlassen haben, auf eine klimatologischen
Wasserdampfkonzentration gesetzt werden (Fueglistaler et al., 2004).

Abbildung (a) zeigt, dass die vom 340 K-Level der potentiellen Temperatur (ca. 10.5 km)
zum 400 K-Level (ca. 17.7km) aufgestiegenen Luft mit einer Wasserdamptkonzentration von
1.6 pmol/mol sehr trocken ist. Wird fiir die n der Stratosphére verbleibenden Trajektorien ein
klimatologischer Wasserdampfwert angenommen, so ergibt sich die Wasserdampfverteilung
in Abbildung[6.11] (d). Im Januar/Februar ist die Luft in den inneren Tropen sehr trocken,
wéhrend zu den siidlichen Subtropen einige feuchtere Regionen liegen. Im Juli/August ist
die Wasserdampfkonzentration um 1.4 gmol/mol grofler. Die Feuchtigkeit in 17.5km der
ECMWFEF-Daten zeigt qualitativ den gleichen Jahresgang, sieche Abbildung



Kapitel 7

Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wurde die Erwdrmungsrate der tropischen Atmosphére unter-
sucht. Dazu wurde das Strahlungstransfermodell libRadtran im Rahmen dieser Dissertation
entscheidend weiterentwickelt. Es wurde eine Methode zur robusten Simulation von Erwér-
mungsraten implementiert und ein Modul namens worldloop entwickelt, das die parallelisier-
te Simulation von globalen Szenen ermdglicht. Die Erweiterungen von libRadtran wurden
detailliert durch Modellvergleiche validiert.

Die Effekte der Spurengase und der Bewolkung auf die Erwirmungsrate wurden ausfiihrlich
untersucht. Die Strahlung der Sonne wird in der Atmosphére durch Spurengase absorbiert.
Wird die spektrale solare Erwarmungsrate betrachtet, kann der Effekt der einzelnen Absorp-
tionslinien beobachtet werden, die charakteristisch fiir ein Spurengas sind. Die Atmosphéren-
schichten in einer optischen Dicke zwischen 0.01 < 7 <10 tragen am meisten zur solaren
Erwédrmungsrate bei, siche Abbildung [5.2] Da die optische Dicke wellenldngenabhéngig ist,
befinden sich die zur Erwarmungsrate beitragenden Atmosphérenschichten in unterschied-
lichen Hohen. Aus der Spurengasverteilung und den Absorptionseigenschaften folgt, dass
in einer typischen tropischen Atmosphére unterhalb von 17 km die Absorption durch Was-
serdampf und oberhalb die durch Ozon nahezu ausschliellich fiir die solare Erwérmungs-
rate ausschlaggebend ist. Neben der Absorption ist im thermischen Spektralbereich auch
die Emission relevant. Daher ist neben dem Profil der Spurengaskonzentrationen auch das
Temperaturprofil von entscheidender Bedeutung. Die von Wasserdampf emittierte Strah-
lungsflussdichte iibersteigt in allen Hohenschichten die vom ihm absorbierte, daher hat er
in allen Hohenschichten einen abkiihlenden Effekt. Ozon hingegen wirkt in der Stratosphére
erwarmend. Der Effekt von COs ist in besonderer Weise hohenabhéngig. In der Troposphére
wirkt COq meistens erwidrmend und in der Stratosphére kiihlend, siche Abbildung [5.3]

Der Effekt der Bewolkung auf die Erwdrmungsrate wird hauptséichlich durch die Absorpti-
on der Wolkenpartikel verursacht. Weiterhin wird der optische Weg durch Streuung inner-
halb der Wolke vergréflert, wodurch wiederum die Absorption durch Spurengase und durch
die Wolkenpartikel verstéarkt wird. Bereits Wolken mit sehr geringen optischen Dicken von
7 < 0.1 verursachen eine Anderung der Erwirmungsrate um 1K/d oder mehr, insbesondere
wenn sich die Bewolkung in grofler Hohe befindet. Die durch die Bewélkung hervorgerufene
Volumenabsorptionsrate im solaren Spektralbereich héngt in erster Linie von der optischen
Dicke der Bewdlkung ab. Daher steigt die solare Erwérmungsrate mit der Hohe aufgrund
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der kleiner werdenden Luftdichte an. Im thermischen Spektralbereich ist die Hohe und die
Temperatur der Bewolkung sowie ihre relative Lage zum Wasserdampf von entscheidender
Bedeutung. In den meisten Féllen wird die Wolkenunterseite von der aus dem unteren Halb-
raum kommenden thermischen Strahlung erwarmt. Die obere Wolkenseite tendiert hingegen
zur Auskiihlung. Der erwidrmende Effekt an der Wolkenunterseite nimmt mit der Wolkenhohe
aufgrund der kleiner werdenden Wolkentemperatur zu. Die Anderung der Erwdrmungsrate
durch die Bewolkung innerhalb des Wolkenvolumens kann in Einzelfillen 80 K/d und mehr
betragen.

Dariiber hinaus hat die Bewolkung auch Auswirkungen auf ihre Umgebung. Durch Reflexion
an einer Wolkenschicht wird die solare Erwdrmungsrate oberhalb der Wolke erhht, unter-
halb durch Abschattung verringert. Durch die Bewolkung wird die nach unten gerichtete
thermische Bestrahlungsstédrke unterhalb der Wolke im Vergleich zum wolkenlosen Himmel
vergroflert, die nach oben gerichtete Bestrahlungsstiarke oberhalb der Wolke hingegen ver-
ringert. Daher ist der thermische Effekt der Bewo6lkung auflierhalb des Wolkenvolumens dem
solaren tendenziell entgegengesetzt.

Die Anderung der solaren und der thermischen Bestrahlungsstéirke hat Auswirkungen sowohl
auf die Erwarmungsrate in den wolkenfreien Schichten in der Umgebung der Wolke als auch
auf andere bewdlkte Regionen. In den wolkenfreien Schichten liegt die Fernwirkung der Wolke
im Bereich von einigen Zehnteln bis zu einigen K/d. Auch die Erwidrmungsrate in anderen
Wolkenschichten wird bedeutend durch den Effekt von anderen Wolken verdndert. Bei hohen
Wolken, die im Normalfall einen positiven Effekt auf die Netto-Erwarmungsrate haben, ist
es sogar moglich, dass diese kiihlend wirken, wenn sich eine entsprechende hochreichende
Wolke unterhalb befindet.

Anhand eines Fallbeispiels wird genauer auf die Auswirkung der Wolkenform und des Wol-
keniiberlapps eingegangen. Die Erwarmungsrate wird unter vollstdndiger Beriicksichtigung
der drei-dimensionalen Wolkenstruktur mithilfe des Monte-Carlo-Modells MYSTIC model-
liert. Mit diesem Ergebnis werden Erwédrmungsratenprofile verglichen, die mithilfe eini-
ger Uberlappschemata simuliert werden. Uberlappschemata werden bei ein-dimensionalen
Strahlungstransfer-Rechnungen eingesetzt, um in erster Naherung die subskalige Variation
der Bewdlkung zu erfassen. Wird keine partielle Bedeckung in dem Modellgebiet sondern
horizontale Homogenitit angenommen, so betrédgt der Fehler der solaren Erwarmungsrate in
dem untersuchten Fallbeispiel bis zu 2 K/d. Durch die Verwendung des maximal-zufélligen
Wolkeniiberlappschemas kann die Abweichung um ca. 60 % reduziert werden, siche Abbil-

dung [4.5

Neben diesen grundlegenden Untersuchungen wurde die Erwdrmungsrate, basierend auf den
Daten des operationellen Archivs des ECMWF, in den Tropen fiir ein Jahr simuliert. Der
Effekt der Spurengase bestimmt die grundlegende Form des Erwarmungsratenprofils, wobei
die Netto-Erwéarmungsrate in der Troposphére negativ und in der TTL und tropischen Stra-
tosphére positiv ist. Bei wolkenlosem Himmel dndert die Netto-Erwarmungsrate in 15.4 km
ihr Vorzeichen. Sie wird auflerdem durch die Bewo6lkung modifiziert, wobei der Wolkeneffekt
im Jahresmittel in der Grenzschicht bis zu 1.1 K/d und der sonstigen Atmosphire zwischen
-0.2K/d und 0.4 K/d liegt. Der Netto-Effekt der Bewolkung setzt sich aus dem solaren und
thermischen Anteil zusammen. Die solare Erwarmungsrate wird durch Bewdélkung in der
Grenzschicht, der Schmelzschicht und in der Region des konvektiven Ausflusses vergrofert.
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Der maximale Effekt von 0.14 K/d im tropischen Jahresmittel auf die solare Erwérmungs-
rate hat die Bewolkung in 13km. Diese drei Wolkenschichten haben auch Auswirkungen
auf die thermische Erwédrmungsrate, wobei die thermische Erwarmungsrate in den unteren
Bereich der Wolkenschichten erhoht, in den oberen hingegen reduziert wird. Der Effekt der
Bewo6lkung auf die thermische Erwédrmungsrate ist ca. doppelt so grofl wie der auf die solare
Erwadrmungsrate und daher bestimmend fiir den Netto-Effekt.

Die Erwédrmung durch Strahlung in der T'TL und unteren Stratosphére ist von wesentlicher
Bedeutung fiir die stratosphérische Zirkulation. Der Effekt der Bewolkung auf die Netto-
Erwérmungsrate ist oberhalb von 14.3km negativ. Er ist zwar -0.2K/d bis -0.1 K/d in der
TTL und der unteren Stratosphére grof, dies ist jedoch ausreichend um eine grofle relative
Anderung der Netto-Erwirmungsrate zu bewirken, die fiir die Dynamik ausschlaggebend ist.

Die Bewolkung beeinflusst das Profil der Erwarmungsrate, wobei die Schichten mit erhéhten
Bedeckungsgrad sich qualitativ dhnlich wie eine einzelne Wolkenschicht verhalten. Die so-
lare Erwdrmungsrate wird im Allgemeinen erhoht, die thermische an der Wolkenunter-
kante erhoht und an der Wolkenoberkante reduziert. Der Wolkeneiswassergehalt der ho-
hen Bewolkung ist in 10 km maximal, der Bedeckungsgrad steig bis 14km an. Die hohe
Bewolkung bewirkt eine Erwédrmung, die in 11 km maximal und oberhalb von 14.3 km nega-
tiv ist.

In jedem Hohenlevel hat die Netto-Erwérmungsrate einen Einfluss auf die Dynamik. In der
TTL und unteren Stratosphére hat sie Auswirkungen auf die Brewer-Dobson-Zirkulation.
Etwas unterhalb in ca. 15km Hohe geht das konvektive Regime der Troposphére in die
durch die Strahlungserwdrmungsrate dominierte TTL iiber. Eine wichtige Kenngréfie des
Ubergangs ist das LZH (level of zero net heating). Oberhalb des LZH steigt die potentiel-
le Temperatur durch die positive Erwdrmungsrate an, wodurch ein nach oben gerichteter
Luftmassentransport durch die stabil geschichtete TTL in die Stratosphére ermoglicht wird.
Das LZH befindet sich in 15.43km (p=122.5hPa bzw. § = 361.2K), wenn die Bewolkung
bei der Strahlungstransfer-Simulation nicht beriicksichtigt wird. Die Erwérmungsrate wird
durch den Effekt der Bewdlkung in dieser Hoheregion um 0.06 K/d reduziert, siehe Abbil-
dung [5.10] Dadurch wird das LZH um 220 m angehoben. Dies ist keinesfalls ein triviales
Ergebnis. Die Effekte einzelner Wolken kénnen in der Gréflenordnung von 10 K/d bis 80 K /d
liegen. Sie kénnen in Abhéngigkeit des Wolkeniiberlapps sowohl negativ als auch positiv
sein. Dass der Wolkeneffekt im tropischen Jahresmittel vom Betrag her nur 0.06 K/d grof§
ist, ist einerseits auf die geringe mittlere optische Dicke in dieser Hohe und weiterhin auf
eine teilweise Kompensierung der Effekte mit unterschiedlichen Vorzeichen zuriickzufiihren.

Anschliefend wird die regionale Struktur der Erwarmungsrate untersucht. In konvektiven
Regionen ist die Atmosphére zwischen 5km und 10km feuchter als in stabil geschichte-
ten Regionen. Bei wolkenlosem Himmel ist die thermische Erwarmungsrate daher in diesem
Hohenbereich kleiner, die solare grofier, wobei der thermische Anderung den Netto-Effekt
dominiert, siehe Abbildung [5.14] Durch den Effekt der Bewolkung gleichen sich die ther-
mischen Erwdrmungsratenprofile zwischen 5km und 10 km an, hingegen werden die solaren
Unterschiede verstédrkt. Oberhalb von 14km wird eine deutliche Reduzierung der thermi-
schen Erwdrmungsrate in den konvektiven Regionen beobachtet. Daher befindet sich das
LZH hier ca. 600 m hoher als in den stabil geschichteten Regionen.
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Wird ein Breiten-Hohen-Schnitt des zonalen Mittels der Netto-Erwédrmungsrate betrach-
tet, sieht man, dass sie zwischen 17km und 20km ein relatives Maximum hat. Uber der
ITCZ ist die maximale Erwarmungsrate jedoch aufgrund des Einflusses der hochreichenden
Bewolkung niedriger als in den dufleren Tropen von 20° Siid bis 10° Siid sowie von 10° Nord
bis 20° Nord. Insbesondere ist kithlende Wolkeneftfekt besonders stark iiber dem Indischen
Ozean, Indonesien und dem westlichen Pazifik sowie {iber den tropischen Landmassen von
Stidamerika und Afrika ausgeprégt. In Anlehnung an die Form des relativen Maximums der
Netto-Erwarmungsrate, spricht Fueglistaler von einer Doppelkeulenstruktur, die durch die
vorliegende Studie bestétigt wird.

Eine Besonderheit tritt in dem zentralen Pazifik auf. Dies ist die einzige Region, in der
festgestellt wird, dass der Wolkeneffekt in 15 km positiv ist. Die mittelhohe Bewolkung in
diesem Gebiet ist nur schwach ausgebildet. Jedoch driftet hohe Bewtlkung aus dem Bereich
des westlichen Pazifik in diese Region. Es tritt vermehrt der Fall auf, dass sich unterhalb der
hohen Bewolkung keine oder nur eine sehr niedrige Wolke befindet. Daher wird die Netto-
Erwéarmungsrate durch den Effekt der hohen Bewolkung grofler und das LZH befindet sich
in einer niedrigeren Hohe als bei wolkenlosem Himmel.

Die Simulation der Erwédrmungsrate {iber den Zeitraum von einem Jahr erméglicht es, deren
zeitliche Variabilitdt zu untersuchen. In den Monaten Dezember 2006 bis April 2007 fin-
det ein iiberdurchschnittlicher vertikaler Transport durch die TTL statt. In Folge sind die
Temperatur, die Ozon- und die Wasserdampfkonzentration besonders niedrig. Die Netto-Er-
warmungsrate ist aufgrund der niedrigen Temperatur {iberdurchschnittlich hoch. Oberhalb
von 20 km wird die zeitliche Entwicklung von der QBO beeinflusst. Dies wird deutlich durch
den vom ECMWF simulierten zonalen Wind. Wahrend die untere Stratosphére vergleichs-
weise trocken ist, wird sie in den Monaten Januar bis Mérz essentiell befeuchtet, indem eine
feuchte Luftmasse eingetragen wird, die sich vom Oktober bis Dezember im Bereich der
im Vergleich zum Jahresdurchschnitt warmen TTL befunden hat. Die Netto-Erwérmungs-
rate in der Stratosphére ist in dem Zeitraum von Januar bis Mérz auch besonders hoch,
was kompatibel zu dem verstiarkten vertikalen Transport ist. Auch in der Stratosphére ist
hauptsichlich die Variation der Temperatur fiir die zeitliche Anderung der Erwéirmungsrate
ausschlaggebend.

Die durch die Bewotlkung verursachte zeitliche Variation ist wesentlich kleiner als die, die
durch die Anderung der Temperatur- und Spurengasprofile hervorgerufen wird. Im Zeitraum
des verstarkten Troposphéren-Stratospharen-Transports von Dezember 2006 bis April 2007
ist der Bedeckungsgrad in der TTL iiberdurchschnittlich hoch, da die niedrigen Temperatu-
ren und der rasche Vertikaltransport zu einem intensiven Prozess des Trockenfrierens in der
TTL fithren. Die Bew6lkung hebt die Netto-Erwdrmungsrate in der TTL im Verhéltnis zum
Jahresmittel {iberdurchschnittlich an, wodurch der Aufstieg durch die TTL erleichtert wird.
Im Vergleich zur TTL ist der Wolkeneffekt in der Stratosphére etwas kleiner, insbesondere
auch kleiner als die Anderung, die durch die Temperaturvariation hervorgerufen wird.

Wie erwartet wird der Tagesgang der Erwadrmungsrate durch den des Sonnenstandes domi-
niert. Unterhalb von 12 km und oberhalb von 20 km betréigt die Amplitude des Tagesganges
mehrere K/d. Hier ist die Erwidrmungsrate nachts negativ und tagsiiber positiv. Luftpakete
in diesen Hohen éndern daher periodisch ihre potentielle Temperatur. Interessant ist, dass
es in der TTL eine Zone zwischen 16 km und 19km gibt, in der die Erwidrmungsrate zwar
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klein, in der Grofenordung von 0.1K/d, jedoch wiahrend des ganzen Tages positiv ist. Da-
her erwédrmen sich die Luftmassen in dieser Hohenregion und steigen langsam, aber stetig
gegen die Inversion der TTL auf. Durch die Strahlung wird daher im Bereich der TTL kein
ausgeprigter Tagesgang der potentiellen Temperatur verursacht.!

Der Vergleich mit der Publikation von Fueglistaler et al.| (2009b) gibt Aufschluss {iber einige
Details der verwendeten Datensétze und Methoden. Die in dieser Arbeit simulierten Erwér-
mungsraten sind im Bereich der TTL um 0.2K/d bis 0.4 K/d kleiner als die Erwérmungs-
raten von ERA-40 und ERA-Interim. Ungefiahr die Hélfte dieser Differenz kann auf die
Verwendung unterschiedlicher Ozondatensétze zuriickgefiihrt werden. Es wird gezeigt, dass
die Erwdrmungsrate im Bereich der TTL genauer simuliert werden kann, wenn der Ozonda-
tensatz des operationellen ECMWEF-Archivs anstelle der Ozonklimatologie von [Fortuin und
Langematz (1995)) verwendet wird, die die Ozonkonzentration in der TTL um bis zu 100%
iiberschétzt. Jedoch ergeben sich durch die Verwendung des Ozonfeldes nach dem operatio-
nellen Archiv Nachteile in der unteren Stratosphére. Die Ozonkonzentration wird in diesem
Hohenbereich unterschétzt, folglich wird eine um 0.2 K/d zu kleine Netto-Erwérmungsrate
simuliert. Moglicherweise ist die zu niedrige Ozonkonzentration der berechneten Ozonwerte
auf eine fehlende Riickwirkung der Netto-Erwarmungsrate auf das Ozonfeld, das bei der
Strahlungstransfer-Simulation beriicksichtigt wird, zuriickzufiihren.

Neben den durch die Verwendung unterschiedliche Ozondaten erkldrbaren Abweichungen,
verbleibt eine Differenz der Erwérmungsraten in der TTL von ca. 0.1 K/d. Neben dieser Stu-
die haben auch weitere Wissenschaftler diese Abweichungen zu den Ergebnissen des ECMWF
festgestellt (Fueglistaler et al., |2009b). Zur Kldarung dieser Abweichungen miissen weitere
sehr detaillierte Vergleiche durchgefiihrt werden. Die wahrscheinlichsten Ursachen fiir die
Differenzen sind nach Meinung des Autors Unterschiede bei den Verfahren zur Losung des
Strahlungstransfers sowie Unterschiede bei den k-Verteilungen.

Neben dem Einfluss der Spurengase wird auch der Effekt der Bewolkung auf die Erwarmungs-
rate betrachtet. Der Effekt auf die solare Erwarmungsrate hat ein qualitativ dhnliches Profil
wie er auch bei [Fueglistaler und Ful (2006) und Fueglistaler et al. (2009b) ermittelt wird,
wobei der erwdarmende Effekt in 150 hPa maximal ist. Der Effekt der Bewo6lkung auf die
thermische Erwérmungsrate zeigt hingegen qualitative Unterschiede. Nach den Re-Analysen
des ECMWF hat die Bewolkung einen maximalen Effekt in 150 hPa. Oberhalb von 90 hPa
ist er negativ. Nach dieser Studie wird die thermische Erwérmungsrate maximal in 210 hPa
durch die Bewolkung vergrofert, ist oberhalb von 140 hPa negativ und zeigt ein relatives
Minimum in 130 hPa. Die Unterschiede sind nach Meinung des Autors auf unterschiedliche
Parametrisierungen der optischen Eigenschaften der Wolken zuriickzufiihren.

Auch im Vergleich zu (Corti (2005) ist der Effekt der Bewolkung auf die Netto-Erwérmungs-
rate unterschiedlich. Wihrend nach den Studien von (Corti (2005) der Effekt unterhalb von
17.9km positiv ist, ist dies nach dieser Studie erst unterhalb 14.3km der Fall. Die Arbeiten
von |Corti (2005)) und diese Studie unterscheiden sich in erster Linie durch den verwendeten
Wolkendatensatz, wobei die Studien von Corti den Vorteil haben, auf Lidar-Messungen zu
basieren, die ein sehr genaues Extinktionsprofil der hohen Bewdélkung wiedergeben, und den

"Wenn die Temperatur im Bereich der Kaltpunkttropopause einen groBen Tagesgang hiitte, so wiirde es
wéhrend der kalten Perioden verstirkt zur Bildung von Eiskristallen kommen, wodurch der Wasserdampf-
transport beeinflusst werden wiirde.
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Nachteil, dass nur einen Zeitraum von 14 Tagen durch die Messungen abdeckt wird. In
dieser Arbeit wird gezeigt, dass die Erwarmungsrate im Verlauf eines Jahres in der TTL und
unteren Stratosphére stark variieren kann. Daher ist zweifelhaft, ob der Zeitraum von 14
Tagen fiir ein langfristiges Mittel reprisentativ ist. Gegeniiber den Studien von |Corti| (2005)
haben die in dieser Arbeit durchgefiihrten Simulationen den Vorteil, dass der Wolkeniiberlapp
mithilfe des maximal-zufilligen Uberlappschemas dargestellt wird, das die Genauigkeit der
Erwédrmungsrate stark verbessert. Mit dem Ansatz von Corti, der hohe Bewtlkung mit dem
ISCCP-Datensatz statistisch iiberlagert, ist es hingegen schwer, den Uberlapp akkurat zu
simulieren.

Entsprechend den unterschiedlichen Effekten der Bewolkung auf die Netto-Erwérmungsrate,
ist auch die Anderung der Hohe des LZH durch die Bewslkung in den verschiedenen Arbeiten
unterschiedlich. Nach dieser Studie wird das LZH um 220 m durch den Effekt der Bewolkung
angehoben. Nach (Corti (2005) wird das LZH durch die Bewolkung um 900 m gesenkt, wenn
der ISCCP-Datensatz zu Grunde gelegt wird, und um 400 m, wenn der kombinierte ISCCP-
LITE-Datensatz verwendet wird. Der von |[Fueglistaler et al. (2009b)) simulierte Wolkeneffekt
entspricht einem Absinken des LZH von rund 1km. In Studien von |Feldman et al.| (2008),
die auf Wolkendaten von Calipso und Cloudsat basieren, ein im Vergleich zu dieser Studie
ca. doppelt so grofler Anstieg des LZH iiber der I'TZC simuliert. Die Ergebnisse der vor-
liegenden Arbeit liegen somit zwischen den Ergebnissen von |Corti (2005) und Fueglistaler:
et al. (2009b), die ein Absinken simulieren, und der von Feldman et al.| (2008), der einen
noch stérkere Ansteigen simuliert.

Zusammenfassend wird festgestellt, dass die Qualitdat des Ozon- und Wolkendatensatzes fiir
einen Grofiteil der hier festgestellten Unterschiede der simulierten Erwarmungsraten verant-
wortlich sind. Zusétzlich konnen die verschiedenen Methoden zur Lésung der Strahlungstransfer-
Gleichung und Parametrisierungen der optischen Eigenschaften weitere Differenzen verursa-
chen. Daher sind noch weitere detaillierte Vergleiche der Methoden und eine Verbesserung
der Qualitdt der Eingangsdatensitze notwendig, bis sich ein konsistentes Bild der Erwar-
mungsrate durch in der TTL und unteren Stratosphére ergibt. Entsprechende Vorschléige
fiir zukiinftige Arbeiten werden im Ausblick gegeben.



Kapitel 8

Ausblick

In diesem Kapitel werden mogliche Weiterfithrungen der in dieser Dissertation durchgefiihr-
ten Arbeiten beschrieben. Im ersten Abschnitt wird erldautert, wie die Erwarmungsrate bei
der Simulation des Troposphéren-Stratosphéren-Transports und der stratosphérischen Dy-
namik verwendet werden kann, im zweiten Abschnitt, wie die Genauigkeit bei der Simulation
der Erwarmungsrate durch die Verwendung neuer und genauerer Datensétze weiter verbes-
sert werden kann.

8.1 Zukiinftige Anwendungsfelder

Die Kenntnis der Erwdrmungsrate durch Strahlung ist notwendig, um die stratosphérischen
Zirkulation zu prognostizieren, die durch die Bewegungsgleichungen, die Massen- und Ener-
gieerhaltung vollsténdig beschrieben wird. Die mittlere stratosphérische Zirkulation wird
meist durch die transformierten Fulerschen Gleichungen ausgedriickt, siche Abschnitt
und Anhang[9.3] und auch in dieser Formulierung ist die Erwarmungsrate ein sehr wichtiger
Beitrag der stratosphérischen Energiebilanz. Daher muss in allen Wetter und Klimamodellen,
die die atmosphéarische Dynamik simulieren, die Erwadrmungsrate berechnet werden.

Des Weiteren gibt es einige Modelle, die die atmosphérische Dynamik nicht selbst simulieren,
sondern mit einem Winddatensatz eines anderen Modells angetrieben werden, beispielsweise
Trajektorienmodelle und einige atmosphérische Chemie-Modelle.! Hiufig werden Windfel-
der aus Reanalysen fiir diesen Zweck verwendet, da meist Zeitrdume von mehreren Jahren
untersucht werden.

Grundsétzlich besteht dabei die Freiheit ein Koordinatensystem zu wihlen. So werden in Bo-
dennithe meist Gelidnde folgende Modellfliichen verwendet, in der freien Atmosphére? meist
Isobaren (Fldchen konstanten Drucks) oder Isentropen (Flichen mit konstanter potentiel-
ler Temperatur) folgende Modellfléichen. Entsprechend muss der verwendete Winddatensatz
bereitgestellt werden.

In Abschnitt wird gezeigt, dass Trajektorienmodelle ein geeignetes Werkzeug sind, um den TST zu
untersuchen.
2oberhalb der Einflusses der Bodenschicht
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Werden bei der Simulation des TST Vertikalgeschwindigkeiten aus Analysen verwendet, so
zeigt sich, dass in einem begrenzten Volumen gestartete Trajektorien zu schnell voneinander
abweichen. Der Vertikalwind hat nach dem Assimilationsprozess eine zu hohe Varianz. In
Folge wird ein zu hoher vertikaler Transport von Warme und Spurengasen simuliert. Und
das mittlere Alter der stratosphérischen Luft ist entsprechend zu gering.

Es gibt zwei Strategien, diesen Effekt zu umgehen: Meijer et al.| (2004) zeigt, dass durch
die Verwendung von Vorhersagen anstelle von Analysen, der storende Effekt des Assimilati-
onsprozesses reduziert werden kann. Auflerdem zeigen sie, dass ein vier-dimensionales Assi-
milationsschema die Genauigkeit des Windfeldes im Vergleich zu einem drei-dimensionalen
stark verbessert, siehe Anhang [0.6] Alternativ kann aus dem Zustand der Atmosphére die
Erwédrmungsrate und mithilfe der Energieerhaltung die vertikale Geschwindigkeit berechnet
werden. (Wird ein isentropes Koordinatensystem verwendet, so ist die Erwérmungsrate gleich
der vertikalen Geschwindigkeit.) Eine Reihe von Studien zeigen, dass somit eine wesentliche
Verbesserung der Simulation der stratosphéarischen Dynamik erreicht werden kann (Weaver
et al., [1993; |Chipperfield), 2006; Monge-Sanz et al., [2007; Kriiger et al.l 2008; Wohltmann
und Rex] 2008]). Die von libRadtran simulierten Erwarmungsraten konnten entsprechend der
zweiten Methode verwendet werden, um die Vertikalgeschwindigkeit fiir ein Trajektorienmo-
dell zu berechnen.

Neben der Verwendung der Erwiarmungsrate bei der Simulation des TST konnen die Entwick-
lungen, die im Rahmen dieser Arbeit an dem Modell libRadtran durchgefiihrt wurden, auch
anderweitig genutzt werden. Viele Erweiterungen dienen dazu, den Strahlungstransfer auf
globaler Skala zu simulieren. Da bei diesen Simulationen die Rechenzeit nicht so starken Re-
striktionen wie im operationellen Betrieb von Wettervorhersagemodellen unterliegt, kénnen
genauere Methoden und Parametrisierungen verwendet werden. Somit kénnen die durch lib-
Radtran erzielten Resultate als Benchmark verwendet werden, um den Strahlungstransfer-
Routinen in Klima- und Wettervorhersagemodellen zu validieren. Weiterhin tragen die in
dieser Arbeit entworfenen Entwicklungen dazu bei, synthetische Sattelitenbilder simulieren
zu konnen, siehe Anhang [9.7]

8.2 Verbesserung der Eingangsdatensitze

Die Qualitdt der Eingangsdatensédtze von Wolken, Atmosphére, Aerosolen und Boden hat
entscheidende Auswirkungen auf die Genauigkeit der simulierten Erwarmungsrate. In diesem
Abschnitt werden neue Datenquellen vorgeschlagen, die eine noch genauere Simulation der
Erwarmungsraten ermoglichen.

8.2.1 Bewolkung

Die grofite Unsicherheit bei der Simulation von Erwédrmungsraten in der TTL wird durch
den verwendeten Wolkendatensatz verursacht. Daher ist die Verwendung eines moglichst rea-
listischen Datensatzes mit hoher Genauigkeit der optischen Dicke und sehr guter vertikaler
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Auflésung zur Verbesserung der Simulationsergebnisse sehr wichtig. Die meisten GCMs (glo-
bal circulation model) haben eine zu geringe Auflésung, um die Wolkenprofile ausreichend
genau darzustellen (Wilkinson et al., 2008)).

Momentan kénnen die Instrumente der Satellitenkonstellation des A-Trains den hinsicht-
lich dieser Kriterien detailliertesten Wolkendatensatz messen. Auf dem Satelliten Calipso
(Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations) befindet sich das Lidar
CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization), das mithilfe von zwei Wel-
lenléngen 532nm und 1064 nm vertikal hochaufgeloste (Az = 30m bis 60m) Profile von
optisch diinnen (7 < 3) Aerosol- und Wolkenschichten misst. CALIOP wird ergénzt durch
das von CloudSat getragene CPR (Cloud Profiling Radar), das bei einer Frequenz von 94 GHz
arbeitet. Das CPR liefert Informationen iiber Wolken mit optischen Dicken, die CALIOP
nicht mehr erkennen kann. Eine kombinierte Verarbeitung von Daten aus CALIOP und
dem CPR liefert einen Wolkendatensatz von bisher unerreichter Genauigkeit (beispielsweise
[Feldman et al., 2008 oder Delanoé und Hogan|, [2008), siche Abbildung [8.1]
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Abbildung 8.1: Messungen von CALIOP (oben) und dem CPR (Mitte) des A-Trains werden kombi-
nierte zur Wolkenfernerkundung verwendet. Im unteren Diagramm ist die aus beiden Datensétzen
abgeleitete Wolkenmaske dargestellt (Feldman et al., 2008).

Die A-Train-Messungen kénnen direkt bei der Simulation des Strahlungstransfers verwen-
det werden, oder zur Validierung anderer Wolkendatensétze dienen. Ein Verglich mit der
Bewolkung nach dem ECMWEF-Archiv kénnte, wie in Abbildung demonstriert, durch-
gefiihrt werden. Die Abbildung zeigt rechts, wie héufig der vom IFS simulierte Bedeckungs-
grad einen Schwellwert von 0.02 iiberschreitet und links, wie hdufig Bewolkung von CALIOP
bzw. dem CPR detektiert wird. Da hier nicht exakt die Detektionsmoglichkeiten und Mess-
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schwellen der Satelliteninstrumente beriicksichtigt werden, ist dieser Vergleich nur quali-
tativ.® Die Haufigkeitsverteilung der Bewolkung zeigt qualitativ die gleichen Strukturen,
erhohte Bewdlkung in den Westwindzonen sowie Grenzschichtbewolkung in den Subtro-
pen und Tropen, die in der Siidhemisphére stiarker ausgepragt ist. Die ECMWF-Daten
sowie Calipso zeigen ein Maximum der Zirrusbewolkung in ca. 14km Hohe, wobei die
Bewolkungshéufigkeit in den ECMWEF-Daten doppelt so hoch ist wie die Detektionshéufig-
keit von Calipso. Das Maximum der Detektionshéufigkeit der tropischer Zirrusbewolkung von
CloudSat liegt mit 11 km unter dem von Calipso und dem ECMWF, da CloudSat die hohen,
optisch diinnen Wolken nicht detektieren kann. Die H&ufigkeit der Grenzschichtbewolkung
in hohen Breiten stimmt zwischen CloudSat und ECMWEFE gut iiberein, in den Subtropen
und Tropen hingegen tritt die Grenzschichtbewtlkung im ECMWF héaufiger auf.
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Abbildung 8.2: Die Abbildung zeigt die Haufigkeit von Bewotlkung nach verschiedenen Datenséitzen.
Auf der linken Seite ist die Héufigkeit dargestellt, dass CloudSat (A) oder Calipso (B) Bewolkung
registrieren. Das Diagramm (C) zeigt die Héufigkeit, dass der Wolkenbedeckungsgrad in den Daten
des ECMWEF einen Schwellwert von 0.02 iibersteigt. In allen Diagrammen wird der gleiche Zeitraum
betrachtet, der 5 Tage in Jahr 2006 umfasst. (Statistik der ECMWF-Daten vom Autor dieser Arbeit,
Calipso und CloudSat-Daten nach Karstens et al., 1994)

8.2.2 Atmosphire und Aerosole

Das Ziel des GEMS (Global and regional Earth-system (Atmosphere) Monitoring using Sa-
tellite and in-situ data) Projektes des ECMWFEF ist es, ein Beobachtungs- und Vorhersage-
system fiir Bestandteile der Atmosphére zu entwickeln. Insbesondere werden zur Simulation
des Strahlungstransfers und der Luftqualitdt wichtige Parameter vorhergesagt, insbeson-
dere zwolf Aerosoltypen und weitere Spurengase. Das Assimilationssystem des ECMWF
musste so erweitert werden, dass es fiir die neuen vorherzusagenden Grofien entsprechende
Beobachtungen verarbeiten kann. Fiir Aerosole beispielsweise werden aerosol-optischen Di-
cken aus Satellitenmessungen und dem Messnetzwerk Aeronet assimiliert. Weiterhin miisste

3Momentan wird der CALIOP Datensatz von Stephan Kox am DLR bearbeitet.
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die Physik des Vorhersagemodell angepasst werden. Aerosole werden je nach Oberflachen-
art und in Abhéngigkeit der bodennahen Windgeschwindigkeit freigesetzt. Des Weiteren
werden auch anthropogene Aerosolquellen beriicksichtigt. Die verschiedenen Aerosolspezi-
es werden entsprechend dem Windfeld transportiert. Anschlieend werden die Aerosole die
Atmosphére durch das Auswaschen (Scavenging) und die trockene Deposition aus der At-
mosphére entfernt. Die Chemie des IFS wurde so erweitert, dass sie die Konzentration von
Spurengasen (Kohlendioxid, Stickoxide, Kohlenmonoxid und Methan, sowie ein neues Ozon-
produkt) vorhersagen kann. Die ersten Datensétze von GEMS wurden bereits vom ECMWF
zur Verfiigung gestellt, sieche Abbildung 8.3
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Abbildung 8.3: Links wird die Aerosol optischen Dicke fiir den 16.04.2003 dargestellt wie sie durch
sie durch das erweiterte IFS simuliert wurde. Rechts wird die entsprechende MODIS-Beobachtung
gezeigt. (Internetseite des GEMS-Projekts)

Durch die Nutzung dieser aktuell verfiighar gewordenen Datensétzen kann die Genauigkeit
der Simulationsergebnisse weiter verbessern. Die Genauigkeit der Erwdrmungsrate in der
TTL und tropischen Stratosphére kann vor allem durch die Verwendung des neuen Ozon-
datensatzes verbessert werden. Die zu erwartende Modifikation des mittleren Erwarmungs-
ratenprofils liegt in der GroBenordnung von 0.1K/d bis 0.3K/Tag, siehe Abschnitt
Unter Umsténden profitiert auch die Genauigkeit der Wasserdampfkonzentration von der
erweiterten Chemie des IFS. Die Verwendung des Aerosoldatensatzes verbessert vor allem
die Erwarmungsrate in der unteren Atmosphére sowie die Bilanz der Bestrahlungsstirke am
Boden und am Oberrand der Atmosphére. Wiinschenswert ist Beriicksichtigung der Aerosole
bei der Simulation von synthetischen Satellitenszenen, sieche Anhang [9.7, Ein groBer Fort-
schritt, der die Nutzung von globalen Aerosoldatensétzen in greifbare Néhe riicken lasst,
ist die Einbindung der OPAC-Parametrisierung (Hess et al 1998)) in libRadtran die durch
Claudia Emde in den Jahren 2008/2009 durchgefiihrt wurde.




Kapitel 9

Anhang

9.1 Die Volumenabsorptionsrate

Die Volumenabsorptionsrate ¢,.q ist die in einem Volumen absorbierte Strahlungsleistung.
ﬁ
Sie kann durch die Divergenz des Nettoflussvektors F' berechnet werden

Graa =~V F [W] : (9.1)

m3
Ausgehend von der Strahlungstransfergleichung ([2.22)

ﬁstr
47

dL(0,¢)
ds

= —Lext L + / PO, ¢',0,0)L(0, ¢ )dSY (9.2)
A

kann eine alternative Formulierung der Volumenabsorptionsrate gefunden werden (Mayer

und Madronich) 2004). Die richtungsabhéngige Ableitung d/ds entlang des optischen Weges

kann auch als § -V geschrieben werden, wobei § der Einheitsvektor in der betrachteten

Richtung (0, ¢) ist. Wird die Strahlungstransfergleichung iiber den gesamten Raumwinkel

47 integriert, so ergibt sich fiir die linke Seite:

) R N R R S
47r5~VL(6,¢)—%/4WL(s~ex)—|—a—y/4wL(s~ey)—|—a/ML(&ez)—VF (9.3)

Die rechte Seite der Strahlungstransfergleichung wird wie folgt umgeformt:

. ﬂstr / / / / / _
ﬁext/4wL(9,¢)dQ+4 /47TL(9,¢>)dQ/ P(Q,gb,&,gb)d(z_

™ A7

N

-~

A

_(ﬁext - ﬁstr)/ L(9> ¢)dQ = _ﬁabsFO
4
Somit kann die Volumenabsorptionsrate auch wie folgt geschrieben werden:

N
Qrad = —VF = 6abs FO (94)
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9.2 Chapman Schichten

Chapman (1931)) leitete als erster die Hohe z ab, in der die Volumenabsorptionsrate maximal
ist. Der Wirkungsquerschnitt eines Absorbers ist 4. Nimmt seine Konzentration n mit einer
Skalenhche ‘H ab

n(z) = nge /™, (9.5)

so kann die Volumenabsorptionsrate nach (9.4)) wie folgt geschrieben werden.

2z n(0)ogpsHe
) = (2o FoOpap(~7(2) 1) = n(O) e FoO)eap(— 7 — "I (g

wobel T = fzoo ogasn(z')dz" die optische Dicke ist. Die Hohe, in der 7 = 1 ist, wird im
Folgenden als zy bezeichnet. Fiir z = zy gilt: 045 n(0) H = exp(zo/H). Wird eine normierte
Hohe 2z’ = z/H eingefiihrt, so folgt:

Graa(') = 1(0) 0aps Fo(0) ep (—z' - "m)aTbHe) (9.7)
Fiir die Hohe 2 = 2zp/H und p =1 ist
1
Grad(2) = n(0) oaps Fo(0) exp (—z(/) — E) (9.8)

Wird (9.7) durch (9.7) geteilt und die Héhe z; = 2’ — z{ relativ zum Level von 7 = 1
ausgedriickt, so erhédlt man den normierten Verlauf der Volumenabsorptionsrate:

Qrad(21, 11) ( 1 Z>
=exp|l—2——e* 9.9
QT'ad<Zl - 07 u = 1) b ' M ( )

Der Verlauf dieser Funktion wird in Abbildung [9.1] dargestellt. Das Maximum der Volu-
menabsorptionsrate liegt fiir 4 = 1 bei der optischen Dicke 7 = 1 < 2; = 0. Fiir einen
allgemeinen Zenitwinkel 6 liegt das Maximum bei z; = —log(u) < 7/u = 1. Die Schicht, in
der die Volumenabsorptionsrate maximal ist, wird zu Ehren von Chapman Chapman-Schicht
genannt.
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Abbildung 9.1: Die normalisierte Volumenabsorptionsrate in Abhéngigkeit des Zenitwinkels und der
normalisierten Hohe z; (Lioul, [1992).

9.3 Die residuale und diabatische Zirkulation

In diesem Abschnitt wird die Herleitung der transformierten Fulerschen Gleichungen etwas
genauer beschrieben als in den Grundlagen in Abschnitt [2.2] Zum tiefer gehenden Einstieg
in diese Thematik wird folgende Literatur (Eliassen und Palm, [1961; [Edmon et al.; [1980;
Andrews et al., 1987 [Haynes et al., [1991; Holton et al.l [1995; Holton und Gettelman, 2001
Egger und Hoinkaj, 2005} Tegtmeier}, 2007) empfohlen, nach der sich auch die Ausfithrungen
in diesem Anhang orientieren.

Der Wind in Kugelkoordination der Erde hat folgende Form:
dA

u = g cos(gp)% (9.10)
de
= . 11
v Te dt (9.11)
dz
= = 12
v dt’ (9.12)

wobei A und ¢ geographische Lénge und Breite und rg der Radius der Erde sind.

Die absolute zeitliche Ableitung kann in eine lokale zeitliche Anderung und einen Advekti-
onsterm aufgespaltet werden.
d’(p U@/ﬁ,ﬁ v@,@b

o+ W V= 0+ +
dt e cos(p) Te

+ w0,y (9.13)
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Wird diese Aufspaltung auf die Bewegungsgleichung, die Massen- und der Energieerhaltung
angewendet, so erhilt man folgenden Gleichungen (Andrews et al., [1987):

du u tan(yp) WPy

dt (f+ e )U+ recos(p) X (5-14)
dv (f+ u tan(so)) us 2% _ oy (9.15)

dt Tg Te
9.0, = h™'ROe /" (9.16)
Onu+ Op(veos(y) | B:lpw) (9.17)

e cos(p) P

de

- = Q (9.18)

wobei @, das Geopotential, i die Skalenhhe der Atmosphére, () die diabatische Erwarmungs-
rate, p die Luftdichte, f = 2Q sin(p) der Coriolisparameter und (X, Y") die horizontalen Kom-
ponenten der Reibung sind. Mithilfe dieses Gleichungssatzes kann, die Kenntnis des Anfangs-
zustandes vorausgesetzt, die zeitliche Entwicklung des Windes, der potentiellen Temperatur
und des Geopotentials beschrieben werden.

Um den mittleren zonalen Zustand zu untersuchen, werden die vorherzusagenden Grofien v
in ein zonales Mittel

2T

1

2/1:2—/ dA (9.19)
0

und eine lokale Abweichung v’ aufzuspalten:

=1+ (9.20)

Aus Gleichung ((9.14)) bis (9.18)]) folgen somit die gemittelten Fulerschen Gleichungen (Edmon
et al., 1980; Tegtmeier] 2007)):

u T T e’ 7
OuU~+T M_Jc L TOT-X = _Op(V'u cos*(p))  O:(pw'u) (0.21)
e cos(p) T cos2 () P
8tv+va +WO,T + . ..
Te
U D, 2 —n o2
] (f + Utan(@)) n 9,%g v _aso(v cos(¢)) B 0. (pw'’) u tan(y)
"o Te g cos(p) P o
9.22)
0.0, —h ' ROe ™/ =0 (9.23)
O (Ueos(p)) | (o) _ 021)
re cos(p) P -
0,0 1 vf)@@ 9.6 0= _ 0,(V"O'cos(p)) Oy (pw'®’) (9.25)
T re cos(y) 0

Anhand der gemittelten horizontalen Bewegungsgleichungen Gleichungen ({9.21f) und ((9.22))
ist zu erkennen, dass der mittlere zonale und der mittlere meridionale Wind w und v und
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iiber Gleichung (9.24) auch die mittlere vertikale Bewegung @ durch die Impulsfliisse v/u’
und w'u’ sowie durch die Wéarmefliissse v'©’ und w'©’ beeinflusst werden, die durch die
atmosphéarischen Wellen entstehen.

Andrews und McIntyre (1976) fithren die residuale Zirkulation (0, v*, w*) ein:

eyl
71, (p”(_a) (9.26)
p 0.0
— 1 cos(p)v'®’
w* =W o cos(7) Oy ( 0.6 > (9.27)

Die durch die residuale Vertikalgeschwindigkeit w* verursachte Anteil der Wirmeadvektion
ist der, der nicht durch die Divergenz des Wérmeflusses ausgeglichen wird. Werden die re-
sidualen Geschwindigkeiten in die Gleichungen bis eingesetzt, so folgen daraus
die transformierten Fulerschen Gleichungen, die haufig mit TEM (Transformed FEulerian
Mean) abgekiirzt werden:

B - —
O + v <a¢(UCOs_(<p)) - f) T aE— X = e (9.28)
e cos(yp) pra cos(p)
- (f N “ta_n(@)) L %% _ & (9.29)
Te Te

0,8, — h™ ' RBe /" =0 (9.30)
Op(vicos(y))  O:(pw) _ (9.31)

Te cos(ip) p B
08+ 00 1708 - Q= 0. (LI 4 jwE ) (032

T P Ta 826

Der Term G beinhaltet alle Terme, die eine Storung des geostrophischen Gleichgewichts

verursachen. Der Vektor ?Ep = (0, F®), F®)) ist dabei der Eliasen-Palm-Flussvektor (EP-
Flussvektor)

Féf)) = prg cos() (azz — 'O — u”u’) (9.33)
0,0
. Oy (wcos(p))\ V'O
(=) _ _ ¥ Y )
Fgp = prg cos(V) {(f racosy) ) 9.6 w'w (9.34)

Die Divergenz des Fliasen-Palm-Flussvektor ?-F)Ep ist ein Maf fiir den Einfluss des Impuls-
und Warmetransports durch atmosphérische Wellen auf die mittlere Stromung. Werden die
Terme in den TEM-Gleichungen abgeschitzt!, so kénnen Gleichung bis zu
den vereinfachten transformierten Eulerschen Gleichungen (TEM) umgeformt werden, siche
Gleichung (2.38) bis (2.42)) in Abschnitt [2.2]

Wie dort auch beschrieben fiithrt nach dem downward-control-Prinzip eine Impulsiibertra-
gung, ausgedriickt durch die Divergenz des EP-Flussvektors, zu einer Storung des zonalen

IMarks| (1989) zeigte, dass die turbulenten Wirmefliisse dargestellt durch die rechte Seite von Gleichung
(9.28) iiberall kleiner als 0.2 K/d sind.
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Windes und in folge zum Antrieb der residualen Zirkulation, insbesondere in der Winterhe-
misphére. In Abbildung[9.2] wird die Reaktion der Atmosphére gezeigt, die sich 10 Tage nach
einer idealisierten Anregung durch eine brechende Welle in 45 km Hohe und 45° N entwickelt.
Sie wird in Form der Stromfunktion ¥ ausgedriickt.

80 s " |

{ (d)

z (Km)

@ v T T "
2 3e &8 99

LATITUDE

Abbildung 9.2: Stromfunktion, die sich aufgrund einer Anregung durch eine in 45 km Hohe brechen-
den Welle bei 45° Nord nach 10 Tagen unter Beriicksichtigung einer Strahlungsdédmpfung entwickelt.
Die Konturintervalle sind 1073 hPams~! (Haynes et al., 1991).

Zum Schluss sei angemerkt, dass die Wechselwirkung der brechenden atmosphérischen Wel-
len, die Erwarmung durch Strahlung und auch die Reibung die Ausbildung der residualen
Zirkulation beeinflusst. |[Eliassen und Palm| (1961) zeigt, dass fiir fiir konservative lineare

Wellen die Divergenz des EP-Flusses 6 . F’)Ep verschwindet. Werden zusétzlich diabatische
Erwérmung und die Reibung als Null angenommen wird X =Y = @ = 0, so folgt aus den
TEM-Gleichungen, dass auch die residuale Zirkulation verschwindet .

F=wr=0. (9.35)

In Abbildung [9.3] werden schematisch die Zusammenhénge zwischen brechenden Wellen,
der residualen Zirkulation und der Erwidrmungsrate wiedergegeben. Auf der linken Seite
werden die zum downward-control-Prinzip zugehorigen Prozesse dargestellt, auf der rechten
die Prozesse, die die diabatische Erwdrmung der Atmosphére bestimmen. Die Abbildung
zeigt auBerdem, dass im grofleren Kontext auch die Verteilung der Spurengaskonzentrationen
und die Konvektion variable sind und Wechselwirkungen mit den anderen Komponenten des
Klimasystems haben.
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Abbildung 9.3: Schematische Darstellung fiir den Antrieb der meridionalen Zirkulation der strato-
sphérischen Zirkulation.

9.4 Die mittlere, globale Erwarmungsrate

In diesem Abschnitt des Anhangs wird die mittlere, massengewichtete Erwarmungsrate der
gesamten Atmosphére abgeschétzt. Abbildung zeigt verschiedene Energiefliisse, die Bi-
lanz der Bestrahlungsstérken durch Strahlung, sowie den latenten und sensiblen Wiarmefluss
(Kiehl und Trenberth| 1997).

Es werden 67 W/m? der solaren Strahlung in der Atmosphére absorbiert. Von der Ober-
fliche werden 24 W/m? mit dem sensiblen und 78 W/m? mit dem latenten Wirmestrom in
die Atmosphére transportiert. Dies wird im langfristigen Mittel - abgesehen von klimatologi-
schen Anderungen - von der Bilanz der thermischen Bestrahlungsstirke kompensiert, wobei
350 W/m? der von dem Erdboden emittierten thermischen Strahlung in der Atmosphére
absorbiert werden. Von der Atmosphére werden durch Emission im thermischen Spektral-
bereich 324 W/m? an die Erdeoberfliiche und 165 W/m? in den Weltraum abgegeben sowie
weitere 30 W/m? durch die Emission der Bewdlkung.

Werden alle durch Strahlung verursachten Anteile zusammengefasst, ergibt sich eine Bilanz
von —102W/m? (Netto) = 67 W/m? (solare)—169 W/m? (thermisch). Sie wird durch den
sensiblen und latenten Wirmefluss von 24 W/m?+78 W/m? = 102 W /m? ausgeglichen. Daher
spricht man auch von dem strahlungs-konvektives Gleichgewicht der Troposphére. Nach Glei-
chung kann die mittlere, massengewichtete Erwarmungsrate der Atmosphére abgeleitet
werden. H gopa ~—0.85K/d = 0.56 K/d (solar) —1.41 K/d (thermisch). Die Erwirmungsrate
weicht lokal und temporér von der mittleren Erwadrmungsrate der gesamten Atmosphére ab.
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Abbildung 9.4: Schitzung der globalen Energiefliisse (pro Fliche). Uber einen langen Zeitraum
wird die von der Erde und Atmosphére absorbierte solare Strahlung von der durch die Erde und
Atmosphére emittierte, thermische Strahlung ausgeglichen. Ungefihr die Hélfte der eingestrahl-
ten Strahlung wird vom der Oberfliche der Erde absorbiert. Diese Energie wird an die Atmosphére
abgegeben durch Erwirmung der Luft an der Oberfliche, durch Evapotranspiration und durch lang-
wellige Strahlung, die von Wolken und Treibhausgasen absorbiert wird. Die Atmosphére, inklusive
der in ihr enthaltenen Wolken und Aerosolen, wiederum strahlt im langwelligen Spektralbereich
teilweise zuriick zur Erde als auch in den Weltraum (Kiehl und Trenberth) 1997)).

Insbesondere in den hoheren Bereichen der Atmosphére, die aufgrund ihrer geringen Masse
nur wenig zum massengewichteten Mittel beitragen, kann die Erwarmungsrate 100 K/d und
mehr betragen.

In der Abbildung[9.4 wird das langfristige Mittel des atmosphérischen Zustandes dargestellt.
Die Bilanz der Bestrahlungsstidrke wird unter anderen auch in Abschnitt berechnet, je-
doch nur fiir einen Zeitraum von 3 Stunden. Tabelle [9.4] zeigt, dass die Bilanzen der Bestrah-
lungsstéirke trotz der stark unterschiedlichen Zeitraume sehr dhnlich sind. Die Abweichung
zwischen libRadtran und dem ECMWF liegen in der gleichen Gréflenordnung wie die Ab-
weichung zwischen ECMWF und Kiehl und Trenberth| (1997). In diesem Zusammenhang
wére es interessant, diesen Vergleich zu verbessern, indem die globale Bilanz der Bestrah-
lungsstérke iiber einen langjéhrigen Zeitraum mit libRadtran simuliert und mit
Trenberth| (1997)) verglichen wird.
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’ thermische Bestrahlungsstiirke in W/m?, bewdolkt ‘
Kiehl | libRadtran | ECMWF

Oberrand der Atm. || -235 -241.0 -243.7
Atmosphére -169 -188.3 -190.4
Erdboden -66 -52.8 -59.2

’ solare Bestrahlungsstiirke in W/m?, bewdolkt ‘
Kiehl | libRadtran | ECMWF

Oberrand der Atm. 235 248.6 245.5
Atmosphére 67 67.0 80.0
Erdboden 168 170.5 165.3

Tabelle 9.1: Die Tabelle zeigt die Bilanz der thermischen und solaren Bestrahlungsstérke bei bewolk-
tem Himmel. Die Werte von |Kiehl und Trenberth (1997) geben ein langjahriges Mittel wieder, die
Angaben von libRadtran und dem ECMWF nur Mittel iiber 3 Stunden.

9.5 Dehydration in der TTL

Wahrend Luft in die Stratosphére aufsteigt, verliert sie einen Grof3teil des in ihr enthaltenen
Wasserdampfs durch die Bildung von Eiskristallen, die aus dem Luftvolumen sedimentieren.
Die niedrigste Temperatur entlang der Trajektorie hat daher einen grofien Einfluss auf den
Wasserdampfgehalt. [Sherwood und Dessler| (2000)) erldutern, dass es zwei Prozesse wiahrend
des Aufstiegs in die Stratosphére gibt, bei denen sehr niedrige Temperaturen erreicht werden
konnen, siehe Abbildung [9.5]

Steigt Luft konvektiv auf, so kiihlt diese in erster Naherung feuchtadiabatisch ab. Die tropi-
sche Atmosphére wird von der intensiven Konvektion stark beeinflusst, so dass der mittlere
Temperaturgradient bis in 12km sehr dhnlich zum feuchtadiabatischen Temperaturgradi-
enten ist, siehe Abbildung [2.5] Ist die Konvektion sehr intensiv, so kann die Konvektion
iiber das Level des neutralen Auftriebs hinausschieflen, und kiihlt sich dabei weiter ab und
ist somit kélter als die Umgebung, siche Abbildung oben. Reicht die Konvektion eini-
ge Kilometer iiber das Level neutralen Auftriebs hinaus, kénnen Temperaturen auftreten,
die vergleichbar mit der Temperatur der Kaltpunkttropopause sind oder gar unter dieser
liegen (Danielsen, 1982, 1993; Sherwood und Dessler;, 2000, |2001; |Robinson und Sherwood,
20006). Sehr aktive mesoskalige, konvektive Systeme kénnen in einigen Fillen zu einer starken
Abkiihlung der gesamten oberen Troposphére fithren. Entscheidend bei dieser Art der Dehy-
drierung sind die Intensitat der Konvektion, die Zeit bis zur turbulenten Durchmischung mit
der Umgebung und die Sedimentationsgeschwindigkeit der Eiskristalle. Sedimentieren die
Eiskristalle, bevor die eingetragene Luftmasse sich mit der umgebenden Luft durchmischt,
kann eine sehr trockene Luftmasse in der Stratosphére zuriickbleiben, wie sie zeitweise in
der Nihe konvektiver Systeme beobachtet wird. Wird die Temperatur durch Absinken auf
das Level neutralen Auftriebs oder durch turbulente Durchmischung erhcht, bevor die Eis-
kristalle sedimentieren konnten (Grosvenor et al., [2007; [Jensen et al., 2007; |Smith et al.|
20006)), so sublimieren diese wieder, und es wird eine vergleichsweise feuchte Luftmasse in
die Stratosphére transportiert (Corti et al., 2008). Messungen des MLS (Microwave Limb
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Abbildung 9.5: Tllustration der zwei Dehydrierungsmechanismen in der TTL. Die Dehydrierung
findet in der schraffierten Zone statt. Die obere Abbildung zeigt die Dehydrierung durch konvek-
tives Uberschiefien, die untere Abbildung die Dehydrierung wihrend des langsamen Passierens der
Kaltpunkttropopause, Abbildung von |Sherwood und Dessler| (2000).

Sounders) zeigen, dass die Wasserdampfverteilung in der TTL (Read et al., |2004) und die
Isotopenverteilung des Wasserstoffs (Webster und Heymsfield, |2003)) nicht durch Konvektion
allein erklart werden kénnen.

Der zweite Mechanismus der Dehydrierung findet auf einer wesentlich ldngeren Zeitskala
statt. Eine Luftmasse wird durch Strahlung erwérmt und passiert im Zeitraum von 10 bis 30
Tagen die Kaltpunkttropopause. Dieser Aufstieg findet langsam und grofifiichig statt, daher
entspricht die Temperatur der betrachteten Luftmasse immer der Umgebungstemperatur.
Die entstehenden Eiskristalle haben ausreichend Zeit zu sedimentieren. Die Wasserdampf-
konzentration der in die Stratosphére eingetragenen Luftmasse hangt folglich in erster Linie
von der Temperatur bei der Kaltpunkttropopause T¢pr ab. Dieser Prozess der Dehydration
wird als Trockenfrieren oder als Kéiltefalle (cold trap) bezeichnet (Gettelman et al. 2002a;
Fueglistaler et al., [2004)).

Dass die Wasserdampfkonzentration in der Stratosphére von der Temperatur an der Kalt-
punkttropopause gepréigt wird, ist sehr deutlich beobachtbar. Dieser Prozess wird (tape-
recorder-Signal) genannt. Er zeigt, dass die Kéiltefalle auf der globalen Skala essentiell bei
der Simulation des Wasserdampftransports in die Stratosphére ist. Die Hydration bzw. De-
hydration durch iiberschieBende Konvektion wird hingegen eher bei einzelnen konvektiven
Ereignissen beobachtet (Read et al., 2008). Eine realitdtsnahe Modellierung des Transports
von Wasserdampf in die Stratosphére miissen beide Mechanismen beriicksichtigen.
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Wird der Transport von anderen Molekiilen in die Stratosphére betrachtet, so kann die Re-
levanz dieser beiden Transportmechanismen anders als beim Wasserdampf sein, da in vielen
Féllen keine Phasenumwandlung stattfindet, jedoch andere chemische Umwandlungen statt-
finden koénnen. Beispielweise wird die Konzentration von HDO und CO vorrangig durch
konvektiven Transport bestimmt (Read et al., [2008)). Die Konzentrationen der verschiedens-
ten chemischer Spezies und deren Isotopenverteilung sind sehr niitzlich bei der Validierung
von Transportmodellen.

9.6 Simulation des stratosphéirischen Luftalters

Aus der chemische Zusammensetzung kann die Zeit abgeschétzt werden, wie lange sich ein
Luftpaket in der Stratosphiire befindet, das sogenannte mittlere Alter (Hall und Plumb,
1994).2 Es kann mit den Ergebnissen von Trajektorien-Modellen verglichen werden, und
dient zur Validierung dieser Modelle. Das mittlere Alter der Luft ist ein gutes Maf}, um
Chemietransport- und Trajektorienmodelle zu evaluieren, insbesondere beziiglich des TST
und des Transports durch die Brewer-Dobson-Zirkulation.

Verschiedene Studien zeigen, dass die Simulationsergebnisse verschiedener Chemietransport-
und Trajektorienmodelle gut iibereinstimmen, wenn das gleiche Windfeld zum Antrieb der
Modelle verwendet wird (Meijer et al., [2004; [Scheele et al., [2005). Jedoch ist das simulierte
Alter i. A. zu klein im Vergleich zu dem Alter, welches aus in-situ-Messungen abgeleitet
wird. Abbildung zeigt, dass das simulierte Alter in den Tropen in 20 km innerhalb der
Messunsicherheit mit dem aus Messungen abgeleitete Alter iibereinstimmt. An den Polen
hingegen zeigt die Messung, dass das mittlere Alter der Luft an den Polen etwa 4.5 Jahre
ist. Die Simulation, basierend auf ERA-40-Daten, berechnet ein Alter der polaren Luft, das
ca. 2.0 bis 2.5 Jahre zu jung ist. Wenn Daten des operationellen Archivs verwendet werden,
liegt das Alter nur 1.0 bis 1.5 Jahre unterhalb der Messung. Hauptséachlich ist diese Verbes-
serung auf die Verwendung eines vier-dimensionales Assimilationsverfahren zuriickzufiihren,
mit dem die operationelle Analyse seit November 1997 erstellt wird. Bei ERA-40 hingegen
wurde noch ein drei-dimensionales Assimilationsverfahren verwendet. Weiterhin tragen ei-
ne erweiterte Datengrundlage, eine verbesserte Qualitédtskontrolle sowie Fortschritte in der
Parametrisierung von Strahlung und Konvektion zur Verbesserung der Représentation der
stratosphérischen Dynamik von ERA-40 bei (Monge-Sanz et al., 2007)).

Abbildung zeigt weiterhin, dass bei Verwendung von 24-stiindigen Vorhersagen (f1) eine
Verbesserung von rund einem halben Jahr erzielt werden kann, mit 72-stiindigen Vorhersa-
gen (f3) sogar noch etwas mehr. Die Ursache fiir die vergleichsweise hohe Abweichung der
Simulationen, die auf Analysedaten basieren, ist, dass das Windfeld nach dem Assimilations-
prozess eine zu hohe Fluktuation aufweist. Ein zu hoher turbulenter Transport vermindert
das simulierte Luftalter drastisch (Meijer et al. 2004; |Manney et al., 2005). Der storende Ein-
fluss des Assimilationsverfahrens kann minimiert werden, indem anstelle von Analysedaten

’Da ein Luftpaket durch Turbulenz irreversibel mit der Umgebung vermischt wird, kann einem Luft-
volumen nicht nur ein Alter zugeordnet werden. Es enthélt Luft, die schon unterschiedlich lange in der
Stratosphére verweilt. Das mittlere Alter ist der Mittelwert dieser Verteilung.
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Abbildung 9.6: Das Ergebnis verschiedener Simulation fiir das Alter von stratosphérischer Luft in
20 km Hohe als Funktion der Breite simuliert mit dem TM-Modell unter Verwendung verschiedener
Datensétze. Das Trajektorienmodell wird durch den ERA-40-Datensatz bzw. durch verschiedene
Daten der operationellen Vorhersage (OD) des ECMWEF-Modells angetrieben. Die Datenséitze ERA-
40 und OD setzten sich aus sechsstiindigen Vorhersagen zusammen. ERA-40_f1 und OD_f1 sind
Vorhersagen nach 24 Stunden Vorhersagezeit und OD_f3 besteht aus 72-stiindigen Vorhersagen.
Die durchgezogene Linie zeigt das aus Beobachtungen abgeleitete Alter nach |Andrews et al. (2001]).
Die Fehlerbalken zeigen 20-Unsicherheiten. (Meijer et al., 2004)

kurzfristige Vorhersagen verwendet werden. Alternativ kann ein isentropes Koordinatensys-
tem verwendet werden, in dem die Vertikalgeschwindigkeit gleich der Erwarmungsrate ist,
die separat berechnet werden kann.

9.7 Simulation von Satellitenbildern

Mithilfe der im Rahmen dieser Arbeit durchgefithrten Erweiterungen an dem Strahlungs-
transfermodell libRadtran, sieche Abschnitt [3.2.4) konnen auch synthetische Satellitenbilder
simuliert werden. Abbildung[9.7]zeigt ein exemplarisches Beispiel fiir ein synthetisches Satel-
litenbild, das auf Grundlage von Daten des operationellen ECMWEF-Archivs und einer aus
MODIS-Messungen abgeleiteten Bodenalbedo simuliert wurde.

Mithilfe dieses Verfahren kénnen Wettermodelle auf eine direkte Art validiert werden: ein
Wettermodell prognostiziert den Zustand der Atmosphére und der Bewolkung. Mithilfe eines
Strahlungstransfermodells werden anschlieSend die Strahldichten simuliert, die ein Satellit
bei dieser Wetterlage sehen wiirde. Der direkte Vergleich der simulierten Strahldichten mit
realen Satellitenmessungen liasst Riickschliisse auf die Vorhersagequalitdat des Wettermodells
zu.

Auflerdem konnen mithilfe von synthetischen Satellitenbildern Fernerkundungsalgorithmen



Anhang 179

entwickelt und getestet werden. Um eine Verbesserung gegeniiber den bisherigen Verfahren
zu erzielen, ist es erforderlich, dass die hiaufig verwendeten Vereinfachungen wie Annahme
von horizontale Homogenitét bei der ein-dimensionalen Strahlungstransfer-Simulation und
die Vernachlassigung des horizontalen Photonentransports vermieden werden. Werden hoch
aufgeloste Wolken- und Bodendatensétze verwendet und die synthetischen Satellitenbilder
mithilfe eines drei-dimensionalen Verfahrens (beispielsweise mit MYSTIC ) simuliert, so
kann ein bedeutender Fortschritt bei der Fernerkundung erzielt werden.?

. Simulation based

on ECW glouds

" -

Abbildung 9.7: Die Abbildung zeigt links das von MSG gemessene Satellitenbild iiber Europa von
12. August 2004 und rechts die entsprechende Simulation mit libRadtranDas Satellitenbild ist ein
Falschfarbenkomposit aus dem 0.6 ym , 0.8 pm und dem invertierten 10.8 ym Kanal. Das simulier-
te Satellitenbild basiert auf Daten des operationellen ECMWEF Archivs. Als Bodenalbedo wurde
ein aus MODIS Messungen abgeleitetes Datenprodukt verwendet. Der Strahlungstransfer wurde
mithilfe des disortVerfahrens simuliert.

3Dieser vielversprechender Ansatz wird durch Francoise Faure am DLR und auch im Allgemeinen von
der Gruppe von Prof Mayer weiterverfolgt.
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Abkiirzungen und Eigennamen

Abkiirzungen und Indizes

©

2]
ARM
BRDF

Calipso
CLOUDPRP
CPT
DISORT

DLR
ECMWF
ECHAM
ENSO

ERA 40

ERA Interim
GEMS

ICA

IFS

IR

ISCCP
ITCZ
LANDSAT
LES
libRadtran

LITE

LZH
LOWTRAN
MODIS

MSG
MYSTIC

NCAR

astronomisches Symbol der Sonne

astronomisches Symbol der Erde

Atmospheric Radiation Measurement

bidirektionale Reflexionsverteilungsfunktion

(Bidirectional Reflection Distribution Function)
Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations
Algorithmus zur Mie-Rechnung (Teil des SHDOM Pakets)
Kaltpunkttropopause (cold point tropopause)

DIScrete Ordinate Radiative Transfer, Strahlungstransfer-
modell (Stamnes et al., |1988))

Deutsches Luft- und Raumfahrtzentrum

European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
Klimamodell (European Centre Hamburg Model)

El Nino / Southern Oscillation

ECMWF 40 Year Re-Analysis

ECMWF Interim Re-Analysis

Global and regional Earth-system (Atmosphere)
Monitoring using Satellite and in-situ data

Independent Column Approximation

Néherung unabhéngiger Bildelemente

Modell des ECMWF (Integrated Forecast System)
Infraroter Spektralbereich

International Satellite Cloud Climatology Project

Inner Tropical Convergence Zone

LAND remote sensing SATellite

Large Eddy Simulation, Grobstruktursimulation

LIBrary of RADiative TRANsfer, Programmpaket zum
Strahlungstransport (Mayer und Kylling, 2005))

Lidar In-space Technology Experiment

Level of Zero net radiative Heating

LOW resolution TRANsmission model

MODerate resolution Imaging Spectroradiometer
(TERRA/AQUA)

Meteosat Second Generation (zukiinftig Meteosat-8)
Monte Carlo code for the phYsically correct Tracing of photons
In Cloudy atmospheres (Mayer, |1999, 2000, 2009))
National Center for Atmospheric Research (USA)
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OPAC
PDF
PPA

QBO
SBDART

SCOUT-03

SHADOZ
TEM
TERRA/AQUA
TST

TTL

UTC

uv

WRF

Optical Properties of Aerosols and Clouds

Probability Density Function, Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung
Plane Parallel Approximation

planparallele Naherung

Quasi-Biennial Oscillation

Santa Barbara Discrete ordinate Atmospheric Radiative Transfer
(Ricchiazzi et al., [1998))

Stratospheric-Climate Links with Emphasis on the

Upper Troposphere and Lower Stratosphere

Southern Hemisphere Additional OZonesondes

transformierte Fulersche Gleichungen

Satelliten der Earth Observing System (EOS) Serie der NASA
Troposphéren-Stratosphéren-Transport

tropische Tropopausenschicht (tropical tropopause layer)
Universal Time Coordinated

Ultra-Violetter Spektralbereich

Weather Research and Forecasting (model)
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