Die Erdatmosphare: lhre chemische
Zusammensetzung, vertikale Struktur
und Physik

Um herauszufinden, was zwischen dem Himmel und der Erde schwebt, miissen
wir uns zunéchst mit der Erdatmosphére, d. h. der Dampf- bzw. Gashiille (griech.
atpol = Dampf, spepa = Kugel) unseres Planeten, befassen und folgende Fragen
beantworten:

*  Warum besitzt unsere Erde eine Atmosphére?
*  Wieso verfliichtigt sich diese nicht merklich?

Die Erde verdankt ihre derzeitige vierte Atmosphdre dem Gleichgewicht zwischen
der Gravitation (Schwerkraft) und den Eigenbewegungen der Molekiile und Atome,
die in der Lufthiille enthalten sind. So hélt die Gravitationskraft die Gase, die sich
infolge ihrer thermisch bedingten Bewegung durch Diffusion rasch in den Weltraum
verfliichtigen und dort gleichméBig verteilen wiirden, nahe der Erdoberfldche fest.

Die exponentielle Abnahme der Luftdichte und damit des Luftdrucks mit der
Hohe bewirkt aber andererseits, dass Gasmolekiile mit kleinen Massen (atomarer
Wasserstoff, Helium) bei geringen Driicken eine hohere thermische Geschwindig-
keit als Molekiile mit groBeren Massen (Stickstoff, Sauerstoff, Kohlendioxid) besit-
zen und damit oberhalb 500 km Hoéhe in den materiearmen Weltraum, die Exosphé-
re, entweichen konnen. Diese Molekiile folgen ballistischen Trajektorien, wenn ihre
Geschwindigkeit 11,2 km s™! iiberschreitet (vgl. Karttunen 1994, Paus 1995). Damit
kommt es zu einem rapiden Verlust von atomarem Wasserstoff in der oberen Atmo-
sphire, der in Bodennéhe zunichst in molekularer Form durch die Verdunstung von
Wasser iiber den subtropischen Ozeanen und durch Vulkanausbriiche nachgeliefert
wird.

Betrachtet man die chemische Zusammensetzung der Erdatmosphére, beginnt
der Himmel oberhalb 500 km Hoéhe, wo unter normalen Bedingungen die Tempera-
tur 1500 K, in Phasen erhohter Sonnenaktivitit 2000 K betrdgt und nur noch wenige
Wasserstoffatome vorhanden sind. Zu beachten ist hierbei, dass die Erdatmosphére
in Abhéingigkeit von der Sonnenaktivitit sowie Jahres- und Tageszeit pulsiert.
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Abb. 2.1 Aufbau der Atmosphire. (O Fontner-Forget, diGraph Laht/FC I Frankfurt/M.)

Beriicksichtigt man dariiber hinaus, dass die im Bereich der Exosphére auftre-
tenden Teilchen im Mittel geladen sind und deshalb durch das Magnetfeld der Erde
festgehalten werden, dann befindet sich der Himmel oberhalb der Magnetopause,
die einige zehn Erdradien hoch liegt (s. auch Abb. 2.1; rote Kurve: Temperatur).

2.1 Zusammensetzung der Erdatmosphare

Unsere Erdatmosphire ist eine relativ diinne Hiille aus Gasen und suspendierten
Partikeln, die bis ca. 100 km Hohe ihre stoffliche Zusammensetzung beibehélt. Da-
bei sind 99 % ihrer Masse in einer Schicht konzentriert, die etwa 0,25 % des Erd-
durchmessers ausmacht. Bildlich gesprochen gleicht sie damit der Schale unseres
,Erdapfels®.

Hinsichtlich ihrer Zusammensetzung unterscheidet man zwischen permanenten
Hauptbestandteilen (N,, O,, CO,, Ar) und permanenten Spurengasen (alle anderen
Edelgase, H,, N,O) sowie sehr variablen, stark raumlich und zeitlich schwankenden
Anteilen (besonders H,0, CH,, O, SO,, CO und andere anthropogene Spurengase).
Den groBten Volumenanteil an der trockenen Luft besitzt gemaf Tab. 2.1 der moleku-
lare Stickstoftf (78 %), gefolgt vom molekularen Sauerstoff (21 %), dem Edelgas Ar-
gon (0,9 %) und dem Treibhausgas Kohlendioxid (0,04 %). Dieinden Tab. 2.1 und 2.2
angegebenen Werte wurden gemél Landoldt-Bornstein 1988, Guderian 2000a,
Kraus 2001 und Moller 2003 ausgewéhlt.
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Tab. 2.1 Zusammensetzung der Atmosphiére bis in ca. 100 km Hohe (Hauptbestandteile)
Hauptbestand- Chemisches Molmasse Volumenanteil Parts per Million
teile Gas Symbol (1073 kg - mol ™) (ppm)
Stickstoff N, 28,013 0,7808 780 800,0
Sauerstoff 0, 31,999 0,2095 209.500,0
Argon Ar 39,948 0,0093 9300,0
Kohlendioxid CO, 44,010 0,0004 400,0
trockene Luft ohne 28,965 1,0000 1000.000,0
Wasserdampf H,0 18,015 0,01-0,04 Im Mittel
20.000,0
Tab. 2.2 Zusammensetzung der Atmosphére in ca. 100 km Hohe (konstante Spurengase)
Spurengase Gas Chemisches | Molmasse Volumenanteil Parts per Million
Symbol (10% kg - mol™) (ppm)
Neon Ne 20,183 1,82-107 18,200
Helium He 4,003 5,24-10°¢ 5,240
Krypton Kr 83,800 1,14-10°° 1,140
Wasserstoff H, 2,016 5,00-1077 0,500
Distickstoffoxid | N,O 44,013 3,10-1077 0,310
Xenon Xe 131,300 8,70- 1078 0,087

Die Menge der Edelgase Argon, Neon, Helium, Krypton und Xenon sowie der

anderen variablen oder nicht variablen Spurengase ist insgesamt so gering, dass man
sie nicht mehr in Prozent, sondern als Anteil der Gesamtanzahl der Molekiile in einer
Luftprobe angibt. Allgemein verwendete Einheiten sind millionstel Anteile ppm (parts
per million=107°), milliardstel Anteile ppb (parts per billion=10"°) und trillionstel
Anteile ppt (parts per trillion=10"'2). Neben einer Konzentrationsangabe in Volumen-
prozent (ppm(v)) werden auch Massenmischungsverhiltnisse (ppm(m)) bzw. m,
verwendet. Die hierfiir notwendigen Umrechnungen sind in Tafel 2.1 enthalten.

Tafel 2.1 Umrechnungsfaktoren fiir Konzentrationsangaben

m; =p—
i,mass M
Luft

mit

M. molare Masse der Substanz (g - mol ™)

M, . mittlere molare Masse der Luft (g-mol™")

STP:  Standardatmosphire (Standarddruck: 101,325 N-m™2 und -temperatur:
273,15 K)

pgrp:  Luftdichte bei STP (1,293 kg~ m™?)

10°=1 ppm; 10°=1 ppb; 10712 =1 ppt

i,vol
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Tab. 2.3 Zusammensetzung der Atmosphire bis in etwa 100 km Hohe (variable Spurengase)

Spurengase Gas Chemisches | Molmasse Volumenanteil Parts per Billion
Symbol (1073 kg - mol™) (ppb)
Methan CH, 16,043 1,72-10°¢ 1,72- 103
Kohlenmonoxid CcO 28,011 9,0-10* 0,10-10°
Ozon o, 47,995 5,0-10°% 15-50
Schwefelwasser- | H,S 34,076 Spuren 5-90-103
stoff
Schwefeldioxid SO, 64.063 Spuren 2-0,05
Ammoniak NH, 17,031 Spuren 4-0,01
Stickstoffdioxid NO, 44,013 Spuren 2-0,03
Methanal CH,0 30,063 Spuren 2-0,20

Von den Spurengasen beeinflussen insbesondere der Wasserdampf, das Kohlendioxid,
Methan und Ozon die Energiebilanz der Erde in bedeutendem Maf3e. Auflerdem ent-
hilt unsere Lufthiille noch feste und fliissige Bestandteile unterschiedlicher Natur und
Herkunft als Schwebeteilchen und Staubpartikel. In Tab. 2.3 sind die in der Erdatmo-
sphire enthaltenen variablen Spurengase bis in eine Hohe von etwa 100 km aufgefiihrt.

Die Zusammensetzung der Erdatmosphére kann sich in Abhéngigkeit von vor-
handenen Senken und Quellen besonders hinsichtlich ihrer Spurengaskonzentration
sowohl rdumlich als auch zeitlich dndern, aber turbulente horizontale und vertikale
Austauschprozesse bewirken eine gleichmifBige chemische Zusammensetzung bis
in etwa 100 km Hohe. Man bezeichnet diese gut durchmischte Schicht deshalb auch
als Homosphére (griech. homos = gleich). In diesem Hohenbereich ist die mittlere
freie Weglange der Molekiile so klein, dass der turbulente Austausch durch moleku-
lare Diffusion nur wenig geddmpft wird. Innerhalb der Homosphére befinden sich
99,999 % der irdischen Luft. Sie wird durch die Turbo- bzw. Homopause begrenzt,
an die sich die Heterosphére (griech. hetero = anders, fremd) anschlief3t. Hier ist die
mittlere freie Weglange der Molekiile grof3er als die turbulente Verschiebungslénge,
sodass der diffuse Transport dominiert. Folglich tritt eine Entmischung der Gase
aufgrund ihrer unterschiedlichen molaren Massen ein. An der Atmosphérenober-
grenze sind nur noch die leichten Gase wie Helium und Wasserstoff vorhanden.
Beide machen zwar nur verschwindend geringe Bruchteile an der Gesamtzahl der
atmosphérischen Gasmolekiile aus, nehmen aber wegen ihrer kleinen Molekiilmas-
se (s. Atomgewichte) nur auerordentlich langsam mit der Hohe ab.

Atomgewichte:
H 1,008 gmol !
He 4,003 gmol ™!
N 14,007 gmol !
0] 15,999 gmol !

Oberhalb 150 km Hohe dominiert bereits der atomare Sauerstoff, da hier die Foto-
dissoziation (Aufbrechen von Molekiilen durch kurzwellige Strahlung) neben der
molekularen Diffusion eine bedeutende Rolle spielt. In 400 km Hohe bildet er 94 %
des gesamten Gasgemisches, wie man Abb. 2.2 entnehmen kann.
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2.1.1 Atmosphdrischer Wasserdampf

Die Atmosphére enthélt wechselnde Anteile von Wasser (1 bis 4 Volumenprozent)
in allen Aggregatzustinden, so in der Form von Wasserdampf (unsichtbares Gas),
Wassertropfchen (sichtbar als Wolken) und winzigen Eiskristallen. Da der Wasser-
dampfgehalt der Luft temperaturabhéngig ist, verringert sich seine Konzentration
infolge der vertikalen Temperaturabnahme rasch mit der Hohe. So sind rund 50 %
des Wasserdampfgehaltes in Bodenndhe konzentriert, 90-95% treten unterhalb
5 km Hohe auf, und 7-5% werden zwischen 5—10 km Hohe beobachtet. In der
unteren Stratosphére ist ihrer tiefen Temperaturen wegen weniger als 1% Wasser-
dampf enthalten.

Hauptquelle des atmosphérischen Wasserdampfs sind die tropischen Ozeane,
aus denen er durch Verdunstung in die Atmosphire gelangt, und durch Quellwol-
kenbildung bzw. advektive Prozesse auf- bzw. polwirts transportiert wird. Da die
natiirliche Verdunstung aber sehr viel grofler als die anthropogene Emission durch
Verbrennungsprozesse bzw. infolge des Flug- und Schiffsverkehrs ist, dominiert er
den natiirlichen Treibhauseffekt (s. Guderian 2000a, b), denn er stellt das wichtigste
infrarotaktive Gas in der Erdatmosphire dar.

Als Senken fiir den Wasserdampf wirken Kondensationsprozesse, wéahrend das
Fliissigwasser durch Niederschlagsbildung aus der Atmosphédre entfernt wird. So
verweilt ein Wassermolekiil etwa vier bis zehn Tage in der Troposphére, jedoch 100
bis 500 Tage in der Stratosphire, da hier keine Niederschlagsprozesse auftreten.



20 2 Die Erdatmosphare: lhre chemische Zusammensetzung ...

Die bodennahe Wasserdampfkonzentration betrdgt in den Polargebieten im Mittel
4 g-kg! Luft, in den geméBigten Breiten 10 g-kg ! und im dquatorialen Bereich
20g-kg .

2.1.2 Atmosphaérisches Ozon

Der dreiatomige Sauerstoff O, — das Ozon — gehort neben dem Wasserdampf, Koh-
lendioxid und Methan zu den wichtigsten Spurengasen in der Atmosphire. Es wur-
de 1839 durch den deutschen Chemiker Schonbein (1799-1868) entdeckt, der zur
Charakterisierung seines stechenden Geruchs das Wort ,,das Riechende® (griech. =
ozono) einfiihrte. Aufgrund seiner chemischen Struktur wirkt es stark oxidierend
und zerstort nahezu alle organischen Verbindungen.

Ozon entsteht auf natiirlichem Wege aus gewohnlichem Sauerstoff unter der Ein-
wirkung von ultravioletter Strahlung (s. Abb. 2.3). Sein Volumenmischungsverhalt-
nis betrdgt in der Stratosphére bis zu 10 ppm, d. h., auf eine 1 Mio. Luftmolekiile
entfallen maximal 10 Molekiile Ozon, in der Troposphére erreicht die Ozonkon-
zentration nur 15 bis 50 ppb, in stark verschmutzter Luft auch bis zu 500 ppb. Fiir
praktische Belange erfolgt die Angabe der Ozonkonzentration meist im Massenmi-
schungsverhiltnis (ug - m™3) (s. Tafel 2.2 in Anlehnung an Warneck 1988).

Abb. 2.3 Eindringtiefe schédlicher Strahlung bei Absorption durch Gase. (© Fontner-Forget,
diGraph Laht/FC I Frankfurt/M.)
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Tafel 2.2 Konzentrationsangaben fiir das Ozon

= 1,293% 107 =2,14-107 (kg - m ) = 2,14(ug - m™)

)

mi,mass

1 ppb(v) (05) = 2,14(ug - m~*)(O3)

I pugm—>(05) = 0,467 ppb(v) (O)

10°DU =1 cm O,-Siule

Der Ozongesamtgehalt der Atmosphédre wird dagegen in Dobson-Einheiten
(DU) bestimmt. Hierzu nimmt man an, dass alle in einer vertikalen Luftsdule von
1 ¢m? Grundfliche enthaltenen Ozonmolekiile auf Normaldruck (1013,25 hPa)
und Normaltemperatur (273,15 K) gebracht wiirden und anschlieend die Hohe
der auf diese Weise gewonnenen Ozonschicht gemessen wird. Einer DU entspre-
chen 2,6868 - 10'® Ozonmolekiile in dieser Luftsiule, was eine Schichtdicke von
0,01 mm Ozon ergibt. 1000 DU stellen folglich 1 cm O,-Séule dar, und der in der
Regel beobachtete Ozongesamtgehalt von 200 bis 600 DU entspricht damit einer
Ozonschicht von 2 bis 6 mm Dicke.

Vergleicht man das strato- mit dem troposphdrischen Mischungsverhéltnis
(10 ppm zu 10 ppb), dann resultiert, dass sich etwa 90% des Ozongehaltes einer
vertikalen Luftsdule in der Stratosphire befinden. Bei 400 DU entfallen somit
3,6 mm Ozonséule auf die Stratosphére und 0,4 mm auf die Troposphire.

Das troposphérische Ozon besitzt zwei unterschiedliche Quellen. Einerseits ge-
langt es durch Transportvorgénge aus der Stratosphire in die darunter gelegenen
Schichten, andererseits entsteht es durch fotochemische Oxidation von Kohlenmo-
noxid, Methan und anderen Kohlewasserstoffen unter Beteiligung von Stickoxiden
und Wasserdampf (vgl. Graedel 1994).

Da Stickoxide als sogenannte Vorldufersubstanzen durch den motorisierten Ver-
kehr und die Industrie freigesetzt werden, ergibt sich ein deutlicher Unterschied
zwischen der Ozonkonzentration auf der Nord- und Siidhalbkugel der Erde. Dartii-
ber hinaus besteht eine ungleiche Ozonverteilung zwischen dem Aquator und den
Polen auf beiden Halbkugeln. Obwohl die Hauptmenge des Ozons beiderseits des
Aquators aufgrund eines nahezu senkrechten Strahleneinfalls erzeugt wird, sorgen
Transportvorginge dafiir, dass auf der Nordhalbkugel Hochstwerte von mehr als
440 DU im Frithjahr zwischen 60 und 90° Breite iiber Nordamerika und Kanada
sowie 30 und 90° Breite iiber Asien auftreten (s. Abb. 2.4), wihrend fiir den Siid-
frithling maximale Konzentrationen von mehr als 400 DU bei 60° siidlicher Breite
typisch sind. In Aquatornihe werden dann nur ca. 240 bis 280 DU beobachtet (s.
Cubasch 2000, Sandermann 2001).

Die zeitlichen Trends des strato- und troposphérischen Ozons waren in den letz-
ten Jahrzehnten gegenldufig. Wéhrend das stratosphérische Ozon zwischen 1980
und 1994/1995 um nahezu 3 % je Dekade abgenommen hat, erhdhte sich insbeson-
dere auf der Nordhalbkugel der troposphirische Ozongehalt um etwa 1% pro Jahr.
Als Nettobilanz ergibt sich dennoch eine globale Ausdiinnung der Ozonschicht, die
z. B. gemil Claude 2005 nach den Messungen des Observatoriums Hohenpeiflen-
berg (976 m tiber NN) 2,1 % je Dekade ausmacht.
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Abb. 2.4 Mittlere Gesamtozonmenge (in DU) als Funktion der Breite und der Jahreszeit (1957—
1975). (© Bundestag, Senatsverwaltung fiir Stadtentwicklung und Umwelt Berlin (Internet 3))

Die Abnahme des stratosphérischen Ozons, das als vollstdndiger Absorber der
UVC-Strahlung (200-290 nm) wirkt und UVB (290-320 nm) noch teilweise absor-
biert (vgl. Abb. 2.3), fiihrt zu einer Zunahme der UVC-Strahlung am Erdboden und
damit zu erhohtem Hautkrebsrisiko. Gleichzeitig erfolgt mit dem Ozonriickgang in
der unteren Stratosphére eine verringerte UV-Absorption und somit eine Abnahme
der Temperatur von 0,35 K pro Jahrzehnt seit den 1970er-Jahren (s. Cubasch 2000).
In der Troposphire haben sich dagegen die Temperaturen um 0,4 K seit 1958 erhoht
(vgl. hierzu Abb. 2.5).

Die Zunahme des Ozons in der Troposphére ist mit einer Verstiarkung des Treib-
hauseffektes verkniipft, da es infolge seiner Absorptionsbanden im nahen Infrarot
bei Wellenldngen von A=4,8 sowie bei 5,8, bei 6,7 pm und auch bei A=9,6 pm im
thermischen Infrarot insbesondere die von der Erdoberfldche ausgehende langwel-
lige Strahlung zuriickhalt.

Die Ozonkonzentration als Funktion der Hohe wurde erstmals 1930 durch den
britischen Wissenschaftler Chapman (1888—1970) beschrieben. Es ergab sich eine
Ozonverteilung, die in ihrer Form der Realitdt sehr nahe kam, jedoch die Ozon-
menge um den Faktor 2 iiberschétzte. Erst die Hinzunahme katalytischer Zerfalls-
reaktionen flihrte zu Modellergebnissen, die der beobachteten Ozonverteilung ent-
sprechen (vgl. auch Abb. 2.8).

Ozon kommt in allen atmosphérischen Schichten vor, insbesondere aber zwi-
schen dem Boden und mindestens 100 km Hoéhe. Etwa 90 % seiner Menge befinden
sich jedoch in der Stratosphire in einem Hohenbereich zwischen 15 bis 30 km, in der
sogenannten Ozonschicht, wo es in situ auf natiirlichem Wege durch die Fotolyse
von Sauerstoffmolekiilen entsteht. Seine maximale Konzentration betrdgt in 25 km
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Abb. 2.5 Jahresmittel der Temperatur am Boden (griine Kurve) sowie in 1, 5 und 20 km Hohe
(blaue Kurven) nach Sondierungen der Station Hohenpeiflenberg im Vergleich zur globalen Tem-
peraturentwicklung (rote Kurven). (© W. Steinbrecht, DWD)

Hohe 510! Molekiile je cm?®, was einem Volumenmischungsverhiltnis von rund
6 ppm entspricht. Insgesamt gesehen verhélt sich die Ozonschicht sehr variabel, und
ihre Hohenlage sowie Dicke dndern sich sowohl mit der geografischen Breite als
auch der Jahreszeit und den meteorologischen Bedingungen (vgl. Abb. 2.6).
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Abb. 2.6 Mittlere Verteilung des Ozongesamtgehaltes im Verlaufe verschiedener Jahre in ver-
schiedenen Breiten. (© DWD/Wiki Bildungsserver (Internet 4))
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Eine minimale Ozonschichtdicke existiert in den Tropen, obwohl hier das meiste
Ozon produziert wird. Ursache sind die vorherrschenden stratosphdrischen Win-
de, die das Spurengas in die mittleren und hohen Breiten transportieren, sodass
im dquatorialen Bereich seine Schichtdicke nahezu iiber das gesamte Jahr konstant
bleibt und gemélB Abb. 2.4 und 2.7 im Mittel nur 225 bis 250 DU betrédgt. In den
Subtropen bzw. in den mittleren Breiten der Nordhalbkugel werden hingegen 250
bis 275 DU bzw. 275 bis 375 DU gemessen.

Wihrend auf der Nordhalbkugel infolge von dynamischen Prozessen die Dicke
der Ozonschicht praktisch bis zum Pol hin ungehindert zunimmt, erreicht sie auf
der Siidhalbkugel ihren Maximalwert bereits bei 55° Siid und verringert sich bis
zum Siidpol wieder. Der hochste Ozongesamtgehalt wird im Verlaufe des Friih-
lings mit 460 DU auf der Nord- und mit 400 DU auf der Stidhalbkugel beobachtet.
Dieses Maximum in der Ozonverteilung beruht auf verschiedenen Ursachen. Zum
einen hat sich in Polndhe das Ozon angesammelt, das in Verbindung mit der Bre-
wer-Dobson-Zirkulation wihrend des Winters im Polarwirbel absinkt, zum anderen
fehlt wiahrend der Polarnacht das Sonnenlicht, um Ozon zu dissoziieren, sodass der
natiirliche Ozonabbau eingeschrinkt ist (s. Brewer 1949). Dariiber hinaus existiert
im Polarbereich eine tief liegende Tropopause, was zu einer Zunahme der vertika-
len Méchtigkeit der Stratosphdre mit ihrer hohen Ozonkonzentration und damit der
Ozonschichtdicke fiihrt.

Die Variabilitit des Ozongesamtgehaltes mit der Jahreszeit kommt ebenfalls
deutlich in Abb. 2.6 zum Ausdruck. So ist in allen Breiten mit Ausnahme der Tro-
pen wahrend des Frithjahrs die Ozonkonzentration am hochsten und nimmt im Ver-
lauf des Jahres auf ein Herbstminimum ab, wobei im polaren Bereich eine grofere
Schwankungsbreite als in den Subtropen beobachtet wird. In der unteren Strato-
sphére betrdgt die sommerliche Ozonreduktion in den polaren Breiten rund 35 %,
d. h., sie ist etwa genauso grofl wie die Ozonzerstérung im winterlichen Polarwir-
bel. Einen Uberblick iiber die globale Ozonverteilung wihrend des spiten Friihlings
gibt Abb. 2.7.

Wie wir heute wissen, wird durch halogene Gase die Ozonschicht in der Ant-
arktis und Arktis seit Beginn der 80er-Jahre ausgediinnt, sodass ihre Dicke zu Friih-
lingsbeginn bis zu 30 % reduziert ist und in der unteren Stratosphére das Ozon teil-
weise komplett verloren geht. Den hierfiir wirksamen Mechanismus diskutierten
Crutzen 1986 sowie Molina 1987. Als Ursache gilt die Bildung polarer Wolken in
der kalten winterlichen Stratosphére, auf deren Oberfliche durch heterogene che-
mische Reaktionen Stickstoffverbindungen zeitweise in HNO, umgewandelt und
durch Sedimentation von Wolkenpartikeln permanent entfernt werden. In der Ant-
arktis, in der die Temperaturen immer geniigend tief fiir heterogene chemische Re-
aktionen sind, spielt zur Erklarung des Ozonlochs die Denitrifikation dabei keine
so grofle Rolle wie in der Arktis, wo z. B. im Verlaufe des Winters 1994/1995 bis
zu 35% der Gesamtozonverlustes im mittleren Bereich der Ozonschicht von der
Partikelsedimentation herriihrten (s. Waibel 1999).

Wolkentropfchen, die Salpetersdure enthalten, haben einen typischen Partikelra-
dius von 0,01 bis 0,4 pm, sodass sie eine Sinkgeschwindigkeit von wenigen Metern
pro Tag aufweisen und die Denitrifikation nicht fordern. Feste Partikel kdnnen da-
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gegen zu groferen Dimensionen anwachsen und mafigeblich fiir die Reduzierung von
Stickoxyden sein, weil sic wihrend ihres Wachstums auf mehrere Mikrometer voll-
stindig gasformiges HNO, in Form von NAT (Nitric Acid Trihydrate) enthalten und
etwa 1 km je Tag absinken. Mit der weiteren troposphérischen Erwdrmung und strato-
sphérischen Abkiihlung sollten sich die ozonzerstdrenden Prozesse auf beiden Halb-
kugeln einander annéhern. Der kalte nordhemisphérische Winter 2010/2011 mit sei-
nem Rekordozonloch {iber dem Nordpol ist bereits das erste Beispiel fiir diese These.
Der Abbau der FCKW fiihrt nach dem Durchlaufen weiterer Reaktionen auch zu
Chlorradikalen, die mit Stickstoffdioxid NO, zu Chlornitrat CIONO, oder mit Stick-
stoffmonoxid NO und Methan CH, zu Salpetersdure HNO, reagieren. Beide sind
relativ stabile Verbindungen und greifen das Ozon nicht an. Unter den Bedingungen
der Polarnacht bilden sich bei Temperaturen von etwa —80° C jedoch aus Salpeter-
sdure und Wasser stratosphérische Eiswolken, an deren Oberfldche sich HCI und
CIONO, chemisch zu Salpetersdure HNO, und reinem Chlor Cl, umsetzen, wo-
bei HNO; sofort in die Wolkenpartikel eingebaut und das entstandene molekulare
Chlor rasch in Chloratome bzw. Chloroxide umgewandelt wird, die ozonzerstdrend
wirken. Nach Brasseur 1999 lassen sich diese Reaktionen wie folgt beschreiben:

CIONO, + HCl + Partikel = Cl, + HNO,
HOCI+ HCI + Partikel = Cl, + H,0

2.1)

2.1.2.1 Stratospharisches Ozon

Ozon entsteht in der Stratosphére oberhalb 20 km Héhe durch Fotodissoziation des
molekularen Sauerstoffs O,, ein Prozess, der auf der Absorption kurzwelliger UV-
Strahlung beruht. Nach der Theorie von Chapman (vgl. Mégie 1989) erfolgt die
Ozonbildung in zwei Stufen.

Zunéchst wird ein Sauerstoffmolekiil durch Absorption energiereicher Photo-
nen in zwei Sauerstoffatome aufgespalten (Fotolyse des molekularen Sauerstoffs).
Aufgrund der hohen Bindungsenergie des Molekiils ist kurzwellige UV-Strahlung
A<242 nm (s. Abb. 2.3; Feister 1990, Schmidt 1992, Acevedo 1994, Graedel 1994)
erforderlich:

0, +hv=0+0 (2.2)

Jedes der gebildeten Sauerstoffatome kann sich an ein zweiatomiges Sauerstoffmo-
lekiil anlagern. Fiir diese Reaktion wird jedoch ein StoBpartner M (ein Stickstoff-
oder Sauerstoffmolekiil) benotigt, der die bei der Reaktion freigesetzte Energie
(10° kJ) aufnimmt und zu einem Ausgleich der Impulsbilanz fiihrt:

0+0,+M=0;+M 2.3)

Da bei der Aufspaltung des molekularen Sauerstoffs zwei O-Atome entstehen, lauft
die Stofreaktion (2.2) zweifach ab, sodass als Nettobilanz 30, + hv = 205 resultiert.

Die Dissoziation des Sauerstoffs erfolgt durch kurzwellige Sonnenstrahlung, die
durch Extinktionsvorgénge in der Atmosphére stark geschwécht wird, sodass nur
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Abb. 2.8 Mittlere vertikale Ozonprofile in Nanobar fiir April (/inks) und Oktober (rechts) in
Abhingigkeit von der Breite und Hohe (Ozondruck in Nanobar). (© Diitsch 1980)

oberhalb 20 km Hdohe die Strahlungsflussdichte geniigend grof3 ist, um eine Fotoly-
se des molekularen Sauerstoffs zu bewirken. Weil die Strahlungsflussdichte jedoch
von der jeweils durchstrahlten Masse abhingt, findet der iiberwiegende Teil der
Ozonbildung in der tropischen Stratosphére statt. Dariiber hinaus existiert in etwa
25 km Hohe ein optimales Verhéltnis zwischen der Sauerstoffkonzentration und
der Intensitdt der UV-Strahlung, sodass sich hier ein Maximum der Ozonproduk-
tion einstellt. Im Normalfall herrscht oberhalb des Ozonmaximums fotochemisches
Gleichgewicht zwischen Ozonbildung und -abbau, wihrend unterhalb davon (etwa
10 bis 20 km Hohe) die Herstellung des Gleichgewichts 3 bis 4 Jahre erfordert.
D. h., wenn Ozon durch dynamische Prozesse in diese Schichten gelangt, wird es
zu einer konservativen Eigenschaft der Atmosphére und kann verteilt werden. So
beobachtet man beispielsweise die groite Dicke der Ozonschicht nicht iber dem
Aquator, wo die meiste Strahlungsenergie zur Verfiigung steht, sondern in den ho-
hen Breiten, wie Abb. 2.8 eindeutig demonstriert.

Die Profile in Abb. 2.8 entsprechen am Aquator einer Ozonverteilung, die sich
ohne Transportprozesse ergibt. Man erkennt ebenso, dass oberhalb 25 km Hdohe
der Ozonpartialdruck von den niederen zu den hohen Breiten hin abnimmt, wéh-
rend er sich in der unteren Stratosphére zu allen Jahreszeiten, aber insbesondere im
Spétwinter, erhoht. Mit wachsender Breite sinkt das Konzentrationsmaximum ab,
und die untere Stratosphére fiillt sich aufgrund der atmosphérischen Zirkulation
mehr und mehr mit Ozon auf. Hierbei wird das Ozon aus seinem Quellgebiet, der
oberen Stratosphédre der Tropen, polwirts und gleichzeitig auf niedrigere Niveaus
verfrachtet.
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Der Abbau des Ozons geht ebenfalls in zwei Stufen vor sich und wird als thermi-
scher Zerfall infolge von Stoprozessen bezeichnet. Durch Einwirkung von Strah-
lung mit Wellenldngen um 300 nm, die tiefer in die Atmosphére eindringen kann,
wird das Ozonmolekiil in ein Sauerstoffatom und ein Sauerstoffmolekiil gespalten.
Die Fotolyse des Ozons kann auch bei groleren Wellenldngen erfolgen, weil die
Bindungsenergie eines Ozonmolekiils etwa 5-mal geringer als die eines Sauerstoff-
molekiils (~5 eV) ist:

O;+hv=0+0, 24

Die Fotolyse allein fiihrt jedoch nicht zu einem Nettoverlust des Ozons, da sich die
gebildeten Sauerstoffatome wieder an ein Sauerstoffmolekiil anlagern und somit
erneut Ozon bilden kdnnen. Ein effektiver Abbau erfolgt erst bei einer StoBreaktion
eines Ozonmolekiils mit einem Sauerstoffatom, ndmlich durch

0,+0=0,+0,. (2.5)

Die Reaktion (2.5) verlduft bei den relativ niedrigen Temperaturen in der unteren
Stratosphire jedoch verlangsamt ab, sodass sie nicht allein fiir den Ozonabbau ver-
antwortlich sein kann.

2.1.2.1.1 Katalytischer Ozonabbau

Anfang der 1960er-Jahre wurde klar, dass die mittels Chapman-Prozess berechnete
und im Vergleich mit Messungen um 30 % zu hohe atmosphérische Ozonmenge auf
die in der Bilanz fehlenden katalytischen Prozesse, die einen Ozonabbau bewirken,
zurlickzufiihren ist. Bei diesen Reaktionen wird ndmlich das Ozon reduziert, ohne
die Konzentration des Katalysators X zu verdndern. Als Katalysatoren kommen
NO, H, OH, Cl oder Br infrage, wobei es iiblich ist, fiir die reaktionsfreudigen Ra-
dikale Sammelbegriffe zu benutzen.

Diese Radikale werden durch fotochemische Reaktionen aus sogenannten Quell-
gasen (N,O, H,O, CH, und Chlorfluormethane) gebildet, die infolge natiirlicher
chemischer oder biologischer Prozesse an der Erdoberflache oder in zunehmendem
MafBe durch die Tatigkeit des Menschen seit den 1950er-Jahren freigesetzt werden.
Sie gelangen in Verbindung mit turbulenten Transportprozessen in die Stratosphére
und reagieren hier zundchst nicht mit dem Ozon. Durch Fotolyse und Reaktionen
mit angeregten Sauerstoffatomen (Singulett-D oder O('D)) entstehen jedoch reakti-
ve Spezies, die zum Ozonabbau beitragen. Diese Quellgase haben eine au3erordent-
lich geringe Konzentration von 10~* bis 10~'? Volumenanteilen, die sich hiufig stark
mit der Hohe dndert. In besonderem Malie wird die stratosphérische Ozonschicht
durch den Gehalt an brom- und chlorhaltigen Verbindungen wie z. B. CFCl;, CFCl,,
CF,CICFCl, und CH,Br, fiir die es keine natiirlichen Quellen gibt, gefdhrdet.
Gegenwirtig betrdgt die Chlorkonzentration ca. 4 ppb, wobei ein weiterer Anstieg
erwartet wird. Dem natiirlichen Chlorniveau wiirden nur 0,6 ppb entsprechen. Als
einzige natiirliche Quelle fiir Chlor kommt Methylchlorid (CH,Cl) infrage, das im
Ozean gebildet und in die Atmosphire freigesetzt wird. Seine Lebensdauer betragt
etwa 1,3 Jahre.
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Die Anwesenheit von Chlorradikalen muss jedoch nicht notwendigerweise zum
Abbau des stratosphédrischen Ozons fiihren, da z. B. die vorhandenen Stickoxide
eine Senke fiir Chlorradikale darstellen. Bei diesen Reaktionen entstehen soge-
nannte Reservoirgase wie Chlornitrat (CIONO,) und Salzsdure (HCI), in denen das
Chlor zwischengelagert wird:

ClO+NO, +M = CIONO, +M

ClIO+NO = CI+NO, (2.6)
Cl+CH, = HCI+CH;

CIONO, und HCl verbleiben normalerweise in der Gasphase und werden bei einer
mittleren Lebensdauer von ein paar Wochen bzw. rund einem Tag durch die Reakti-
onen abgebaut, wodurch die Radikale Cl und NO, wieder freigesetzt werden.

HCl+OH = Cl+H,0

2.7
CIONO, +hv = CI+ NO;,

Eine katalytische Ozonzerstdrung ist nur deshalb mdglich, weil die Ozonfotolyse
zum groften Teil durch UV-Strahlung (A <310 nm) stimuliert wird, obwohl sie auch
im Bereich des sichtbaren Lichtes bzw. durch Wellenlédngen bis zu 1200 nm erfol-
gen kann, wodurch sich im ersteren Fall angeregte Sauerstoffatome O('D) bilden:

0, +hv=0('D)+0, (2.8)

Diese gehen mit den Quellgasen beispielsweise folgende chemische Verbindungen
ein (vgl. Graedel 1994, Zellner 2000, Fabian 2002):

0('D)+H,0 = OH + OH
O('D)+CH, = OH + CH, (2.9)
0('D)+N,0 = N,+0,

Dabei entsteht folgende Reaktionskette:

OH+0; = HO, +0,

(2.10)
HO, +0; = OH +20,

Generell werden hierbei 20, in 30, iibergefiihrt.

Der katalytische Abbau, der durch homogene chemische Reaktionen ein niedri-
ges Gleichgewichtsniveau bewirkt, kann mit dem Radikal X (hier NO, H, OH und
Cl) in allgemeiner Form wie folgt dargestellt werden:

X+0;=X0+0,

(2.11)
XO0+0=X+0,
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Hierbei durchlduft der Katalysator X den chemischen Reaktionszyklus 102- bis 107-
mal, sodass ein merklicher Abbau des Ozons eintritt, obgleich die Spurengase in
der Atmosphire nur sehr geringe Konzentrationen aufweisen. Die Wirksamkeit der
Radikalkette und damit der Ozonabbau werden in der Regel durch eine Abbruchre-
aktion beschrinkt, die fiir die obigen Hydroxil-Radikale OH und HO, lautet:

OH +HO, = H,0+0, (2.12)

2.1.2.1.2 Das Ozonloch

Als Ozonloch bezeichnet man ein Gebiet mit extrem hohen Ozonverlusten, sodass
es im Verlauf weniger Wochen zu einer raschen Ausdiinnung der Ozonschicht unter
220 DU kommt, was im Mittel eine Verringerung des atmosphérischen Gesamto-
zongehaltes von 300 DU auf 120 bis 150 DU bedeutet. In sehr kalten Jahren kénnen
die lokalen Verluste in Hohen zwischen 13 und 20 km sogar mehr als 90 % betragen,
in Einzelfallen wird das Ozon kurzzeitig fast vollstdndig vernichtet.

Voraussetzungen fiir seine Entstehung sind eine sehr kalte und isolierte winter-
liche Stratosphére im polaren Bereich bzw. polwirts von 60° Breite, das Vorhanden-
sein halogener Gase, die Entwicklung polarer stratosphdrischer Wolken (PSC), die
Freisetzung von Chlor aus Reservoirgasen an der Oberflache dieser Wolken, die
Bildung von reaktivem Chlor und das wiederkehrende Sonnenlicht am Ende der
Polarnacht, das zur katalytischen Ozonzerstoérung fiihrt.

Das Ozonloch wird seit 1979 beobachtet, wobei es zu Beginn der 1990er-Jahre
bereits eine horizontale Ausdehnung von 25 Mio. km? und dariiber aufwies, also
mehr als 10 % der Gesamtfldche der Siidhalbkugel einnahm (Guderian 2000a, Zell-
ner 2000). Die Entdeckung des Ozonlochs war eine groBe Uberraschung, obwohl
es von Molina 1974 Hinweise gab, dass extreme industrielle Freisetzungen gro-
Ber Konzentrationen von FCKW zu einer Minderung der Ozonschichten fiihren
konnten (s. Fabian 2002). So zeigte der Japaner Cubachi 1985 erstmals auf einem
Ozonsymposium ein Poster der Ozonschichtdicke an der Antarktisstation Syowa
fiir September/Oktober 1982, wo diese von normalerweise 300 bis 330 DU auf
unter 200 DU abgesunken war (Fabian 2002). Uber eine dramatische Abnahme des
stratosphérischen Ozons an der Station Halley Bay (76° Siid) berichteten 1985 Far-
man, Gardiner und Shanklin, die heute als Entdecker des Ozonlochs gelten, und es
besteht seit Mitte der 1980er- bzw. 1990er-Jahre kein Zweifel mehr an einer jahr-
lichen Abnahme des Ozongesamtgehaltes auf 220 DU und darunter in den hohen
Breiten beider Hemisphéren wéhrend des Winters und Friihjahrs. In der Regel tritt
eine sich jahrlich wiederholende rasche Ausdiinnung der Ozonschicht im Verlauf
weniger Wochen seit den 1980er-Jahren wihrend des spiaten Winters und siidhemi-
sphérischen Friihlings (August und September) in der Antarktis auf und wird seit
1989/1990 auch in der Arktis (Februar und Mirz) beobachtet. Dabei erfolgt, wie
aus Abb. 2.9 zu ersehen ist, gegenwirtig im Zentrum des Ozonlochs eine Abnahme
des Ozongesamtgehaltes auf 55 bis 44 % der Konzentration in den Jahren vor 1980,
wobei kurzzeitig auch Verluste bis zu 70 % auftreten. Allein iiber der Antarktis be-
tragt der jahrliche Ozonverlust etwa 40 Mio. t.
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Abb. 2.9 Mittlere Ozonschichtdicke (in DU) im Monat Oktober tiber der Antarktis seit 1955. (©
State of New South Wales through the Office of Environment and Heritage, gov.au (Internet 6))

Der Ballonaufstieg vom 02.10.2001 in der Antarktis (s. Abb. 2.10) dokumentiert
z. B. einen totalen Verlust des Ozons (rote Kurve) zwischen 14 und 20 km Hohe,
wihrend die durchschnittlichen Oktoberwerte (griine Kurve) um 90 % geringer als
diejenigen der Jahre vor 1980 sind. In der Arktis ist zu diesem Zeitpunkt im Friih-
ling die Ozonschicht noch prasent, unterschritt aber beispiclsweise am 30. Mérz
1996 (rote Kurve, rechts) ebenfalls weit ihre mittlere Schichtdicke.

Als Grenzwert zur flaichenméBigen Charakterisierung des Ozonlochs wurden
220 DU gewihlt, da in den Ozonsondierungen vor seiner Entdeckung im Jahr 1984
bzw. 1985 noch niemals derartig geringe Konzentrationen aufgetreten waren. Der
rapide Ozonverlust zu Frithlingsbeginn ist meist bis zum spéten Friihjahr (also bis
Dezember bzw. Mai) des betreffenden Jahres durch die Umstellung der hemisphdri-
schen Zirkulation wieder ausgeglichen, obgleich man nicht vergessen darf, dass die
stratosphérische Ozonkonzentration weltweit gesehen in den letzten 30 Jahren um
3 bis 4% je Dekade abgenommen hat.

Die GroBe des Ozonlochs wuchs in den 1980er-Jahren um ca. 2 Mio. km? jedes
Jahr und wihrend der 1990er-Jahre um ca. 0,5 Mio. km?. Bereits 1985 war es mit
25 Mio. km? doppelt so groB wie der antarktische Kontinent, und 1992 erreichte es
etwa die Grofle der gesamten Siidpolarzone. Seine grofite Ausdehnung besall es im
Jahr 2006, seine zweitgrofite im Jahr 2000. So waren im antarktischen Winter 2000
lokal bis zu 70 % des Ozons zerstort, was zu einer Reduktion der Dicke der Ozon-
schicht in Bezug auf die gesamte Flache um bis zu 30 % fiihrte.

Rekordwerte traten auch wihrend der Messungen zwischen dem 21. bis 30.
September 2006 auf, bei denen das Ozonloch im Mittel 27,45 Mio. km? (s.
Abb. 2.11) umfasste, am 24.09.2006 wurden sogar 29 Mio. km? erreicht. Das ent-
spricht etwa der Fldche der USA und Russlands zusammengenommen. Die Ozon-
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Abb. 2.10 Vergleich zwischen der antarktischen und arktischen Ozonverteilung (Angaben in
milli-Pascal). (© gov. Washington.edu (Internet 7))

Abb. 2.11 Antarktisches
Ozonloch im September 2006.
(© www.theozonehole.com
(Internet 8))
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Abb. 2.12 Arktisches Assimilated GOME total ozone
Ozonloch am 30.11.1999. 30-11-99 12h KNMI/ESA

(Quelle: © GOME Fast
Delivery Service, KNMI/
ESA (Internet 9))
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konzentration betrug am 8. Oktober {iber dem 6stlichen antarktischen Eisschild
nur 85 DU, wobei in einer Schicht von 13 bis 21 km Héhe nahezu das gesamte
Ozon zerstort war.

In einzelnen sehr kalten arktischen Wintern wie z. B. 1997, 1999, 2005 und auch
2011 (s Abb. 2.12) konnten ebenfalls massive Ozonverluste beobachtet werden, die
fast an die antarktischen Werte heranreichten. So wuchs 2005 das Ozonloch auf eine
Rekordgrofle an, wobei in 18 km Hohe etwa 50 % der Ozonschicht zerstdrt wurden.
2011 war das Ozonloch mit einem ungewohnlich stabilen und bis zum Friihjahr
anhaltenden Luftwirbel iiber dem Nordpol verbunden, der fiir enorme Windstérken
und sehr tiefe Temperaturen sorgte. Es erreichte eine noch nie beobachtete Grofie
und flihrte zu einem mit den antarktischen Werten vergleichbaren Rekordverlust an
Ozon (s. Abb. 2.13).

Ausléser der Ozonzerstorung sind die anthropogen halogenierten Kohlenwas-
serstoffe und andere Spurengase, die durch konvektive Transportprozesse im Ver-
laufe von mehreren Jahren allméhlich in die mittlere und obere Stratosphire (15
bis 50 km Hohe) gelangen, wo sie durch Fotodissoziation zerlegt werden. Als be-
sonders pradestiniert erweisen sich hierbei die Halogene Chlor, Fluor, Brom und
Jod. Neben den Spurengasen gelten als weitere Ursache fiir seine Entstehung die
auBlerordentlich niedrigen Temperaturen in der stabilen, sehr kalten winterlichen
Stratosphdre mit Werten unter —80° C, die die Bildung von polaren stratosphari-
schen Wolken bewirken, und, wie schon friih erkannt, einen Hinweis auf besonders
geringe Ozonwerte geben. So werden ca. 3—6 % des globalen Ozongesamtgehaltes,
hervorgerufen durch katalytische Reaktionen an der Oberfldache dieser Wolken, in
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Abb. 2.13 Ozonverlust in der Stratosphire seit 1989 in Prozent vom Jahresmittel. (© Goutail,
Atmos. Chem. Phys. 13(2013), 5299)

jedem Winter zerstort, wobei die Ozonschicht der Arktis besonders empfindlich auf
Klimadnderungen reagiert (vgl. AWI 2004, Eyring 1999).

2.1.2.1.3 Polare stratospharische Wolken

Die Stratosphire ist mit einem Wasserdampfgehalt von im Mittel 4 ppm(v) extrem
trocken, sodass z. B. im 100-hPa-Niveau (16 km Hohe) ein Dampfdruck von (3—
5)-107* hPa herrscht, der einem Sittigungsdampfdruck iiber Eis von 185 bis 190 K
entspricht. Damit liegt der Frostpunkt T, also die Temperatur, unterhalb der Eis-
partikel stabil existieren kdnnen, zeitweise unter 190 K (ca. —78 bis —83° C), d. h.
bei so tiefen Werten wie sie nur im antarktischen und arktischen Winter beobachtet
werden. Aber bereits beim Unterschreiten einer Temperatur, die etwa 5-8 K iiber
dem Frostpunkt liegt, entstehen in natura aus den beiden in ausreichender Menge
zur Verfiigung stehenden kondensierbaren Gasen Salpetersdure und Wasserdampf
an préaexistierenden Oberflachen Salpetersduredihydrat- und Salpetersduretrihy-
dratwolken. Sinken die Temperaturwerte weiter ab, dann gefrieren die Séuregase
und das Wasser zu Eis, und es bilden sich verbreitet polare Stratosphiarenwolken,
die aus reinen Eiskristallen bestehen, aber Spuren von HNO, und HCI enthalten
konnen. Bei Temperaturen iiber 200 K ist dagegen die Wahrscheinlichkeit fiir die
Bildung von PSCs sehr gering.

2.1.2.1.3.1 Klassifizierung der PSCs

Im Allgemeinen unterteilt man die polaren stratosphérischen Wolken in zwei Ty-
pen, wobei Wolken vom Typ I grundsétzlich 5 bis 8 K oberhalb des Frostpunktes
entstehen und verschiedene Untertypen aufweisen, wiahrend Wolken des Typs II nur
unterhalb des Frostpunktes auftreten (s. Tab. 2.4).
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Tab. 2.4 Mogliche Klassifizierung von polaren stratospharischen Wolken

Klassifizierung | Zusammenset- Struktur Notwendige Hoéhenbereich
zung Temperatur
Typ Ia NAT HNO, 3H,0 GroBere Partikel | >190-195 K 10-24 km Absin-
bimolekulares von geringer (—83 bis —78°C) | krate: 1 km je
Kondensat Konzentration, Monat
asphirisch,
kristallin
Typ Ib NAD H,SO, HNO, Kleinere Partikel | >190-195 K 10-24 km
2H,0 STS von hoherer (—83 bis —78°
(super-cooled Konzentration, C)
terndry solution) | sphérisch, fliissig
1 um
Typ Ic (weitere | Wasserreiche Amorphe Teil- <190 K 10-24 km
PSC-Phase) metastabile chen, fliissig bis
HNO,-Phase zum Frostpunkt
Typ 11 Eisteilchen mit Sehr grofe <190 K 10-25 km Absin-
Perlmutterwolken | Spuren von Partikel, aspha- krate: >1,5 km
HNO, und HCI | risch, kristallin je Tag
>10 pm

Zum Typ I zdhlt man die Nitric Acid Trihydrate-Wolken (NAT-Wolken) und die
Nitric Acid Dihydrate-Wolken (NAD-Wolken) sowie weitere Sonderformen. Es
sind Salpetersdurewolken, die variable Konzentrationen an HNO, enthalten und
aufgrund der hohen HNO,-Konzentration schon oberhalb des Frostpunktes feste
HNO,-H,O-Phasen bilden kénnen, die stabil sind (vgl. Crutzen 1986; Toon 1986),
oder Wolken aus unterkiihlten Tropfchen. In beiden Fallen wird durch chemische
Reaktionen HNO; aus der Gasphase entfernt und bleibt in der fliissigen oder festen
Phase gelost (Fabian 2002). Zum Typ II gehoren dagegen die Perlmutterwolken
(Steele 1983), die aus Eiskristallen bestehen.

NAT-Wolken bilden sich bei Temperaturen unter —78,15° C, da dann die in
geringen Mengen in der Atmosphire vorhandene Salpetersdure HNO, konden-
sieren und ebenso wie der Wasserdampf zu winzigen Tropfchen und Eiskristallen
(1/1000-1/100 pm Durchmesser) gefrieren kann. Es entstehen sehr diinne, fein-
gliedrige, irisierende flichenhafte Wolkenfelder von manchmal mehreren 100 km
(maximal 1000 km) horizontaler Ausdehnung, wie man Abb. 2.14 entnehmen kann.
Ihre Schichtdicken betragen wenige Meter bis einige Kilometer. Die genaue Zu-
sammensetzung eines solchen Wolkenpartikels ist eine Verbindung von je einem
HNO,-Molekiil mit 3 Wassermolekiilen, also ein Salpetersduretrihydrat, das bei
niedrigen Temperaturen an Schwefelsdureteilchen, die in der Stratosphdre z. B.
durch Vulkanausbriiche immer vorhanden sind, kondensiert und gefriert.

Vom Typ la (feste NAT-Wolken) lassen sich die fliissigen Aerosole (Typ Ib)
der NAD-Wolken eindeutig unterscheiden. Sie bestehen aus terndren Losungen,
die Wasser, Salpeter- und Schwefelsdure enthalten und auch als STS (supercooled
ternary solution) bezeichnet werden. Man nimmt hierbei an, dass die STS-Tropf-
chen direkt aus den Sulfataerosolen entstehen, denn bei sinkenden Temperaturen
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Abb. 2.14 NAT-Wolken iiber Finnland. (© J. Pikki)

steigen die Loslichkeiten fiir HNO, und H,0, sodass die Sulfataerosole kontinuier-
lich mehr HNO, und H,O aus der Gasphase aufnehmen konnen und aus der binéren
H,S0,-Losung eine ternére H,SO,/H,0/HNO,-Losung entsteht, d. h., ihre Zusam-
mensetzung variiert stark mit abnehmenden Temperaturwerten (Stetzer 2006). Im
Temperaturbereich von 3 bis 6 K unterhalb von Ty, sinkt dabei der Massenanteil
der Schwefelsdure von ca. 40 auf 3 %, wihrend der Anteil von Salpetersdure auf ca.
40 % steigt und sich das Volumen der Aerosole verzehnfacht (Schulz 2001, Carls-
law 1997). Das bei den chemischen Umsetzungen an der Wolkenoberflache entste-
hende Salpetersduredihydrat, also die Verbindung von je einem HNO,-Molekiil mit
zwei Wassermolekiilen, das unter stratosphdrischen Bedingungen metastabil ist, hat
zur Namensgebung der Wolken gefiihrt.

Perlmutterwolken Perlmutterwolken (auch mother pearl clouds bzw. nacreous
clouds genannt) sind den Einwohnern der nordischen Lander eine wohl vertraute
Erscheinung und werden immer dann beobachtet, wenn sich die Sonne knapp unter
dem Horizont befindet und die Temperaturen in der Stratosphére zwischen 15 und
25 km Hohe auf —85 bis —90° C und darunter abgesunken sind. Sie bestehen aus
gefrorenem reinem Wassereis, das auf Staubpartikeln sublimiert, sind meist linsen-
formig und treten nur iiber eng begrenzten Gebieten auf. Da ihre Teilchen groBer
und schwerer als die der NATs sind (ungefahr 10 pm), kdnnen sie innerhalb weniger
Tage um einige Kilometer sedimentieren und sinken teilweise bis in die Tropo-
sphédre ab, sodass die bereits wasserarme Stratosphére iiber den Polen dehydriert
wird. Eine weitere Folge ist eine dauerhafte Abnahme des Stickoxidmischungsver-
hiltnisses im betrachteten Hohenintervall und des HNO,-Mischungsverhiltnisses
um bis zu 80% (1-2 ppb(v)).

Besonders héufig treten sie in Verbindung mit stehenden Wellen (Leewellen) an
den islédndischen und skandinavischen Kiistengebirgen auf (s. Abb. 2.15), da beim
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Abb. 2.15 Perlmutterwolken
iiber Island. (© H. Hansson)

Aufsteigen der Luft zum Wellenberg hin eine lokale Temperaturabnahme erfolgt.
Dass Perlmutterwolken in wunderbaren Farben irisieren, liegt unter anderem daran,
dass die Eiskristalle in den einzelnen Wolkenbereichen unterschiedliche Groflen
haben und deshalb das Sonnenlicht verschieden stark brechen.

2.1.2.1.3.2  Chlor-Zyklus

Obwohl Chlor (Cl) viele natiirliche Quellen am Erdboden besitzt, stammt mehr
als 80% des stratosphérischen Chlors ausschlielich aus anthropogenen Quellen
(WMO 1999/2003), wobei das vom Menschen durch Fluor-Chlor-Kohlenwasser-
stoffe in die Stratosphire eingebrachte Chlor normalerweise in chemisch neutralen
Reservoirgasen gebunden ist, also in Stoffen, die zwar Chlor enthalten, aber nicht
zum Ozonabbau beitragen. Die wichtigsten Chlorreservoire sind Salzsdure (HCI),
die aus Reaktionen von Chlor mit Methan entsteht, und Chlornitrat (CIONO,), das
sich aus Chlormonoxid (ClO) und Stickstoffdioxid (NO,) bildet. Beide Substan-
zen binden fast das gesamte Chlor in der Atmosphére. Das durch reine Gasphasen-
chemie entstehende Cl und ClO kommt nur in ganz geringen Konzentrationen vor
und kann deswegen auch nur minimale Ozonmengen vernichten. In den Winter-
monaten wird jedoch in der polaren Stratosphére zwischen ca. 12 bis 25 km Hohe
bei Temperaturen unter —78° C an der Oberfliche von polaren stratospharischen
Wolken aus den Reservoirgasen aktives Chlor und Salpetersdure freigesetzt, denn
hier kénnen die Reservoirstoffe Salzsdure und Chlornitrat miteinander reagieren (.
Gl. 2.13-2.17).

Die so gebildeten Chlormolekiile verbleiben wahrend des Polarwinters als Gas
zundchst unveridndert in der Umgebungsluft, wahrend die Salpetersdure sofort in
die Eiskristalle oder Tropfchen der PSCs eingebaut wird, die allméhlich bis in die
Troposphére absinken kdnnen (ca. 1 km je Tag). Zu den wichtigsten heterogenen
Reaktionen zdhlen nach Fabian (2002) folgende:
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CIONO, + HCl = HNO; +Cl, (2.13)
CIONO, +H,0 = HNO; + HOCI (2.14)
HCl+HOCl= H,0+Cl, (2.15)
N,O; +HCl= HNO; + CIONO (2.16)
N,O; +H,0 = 2HNO;, 2.17)

Die Reaktion (2.13) setzt voraus, dass sich HCI zuvor in den Wolkenpartikeln geldst
hat, wihrend die Reaktion (2.14) direkt an den Wasser- oder Eispartikeln ablauft. In
beiden Fillen entsteht HNO,, welches in der fliissigen bzw. festen Phase gelst und
an die Wolkenpartikel gebunden bleibt. Hierdurch werden die NO_-Komponenten
aus der Gasphase entfernt. Die Komponenten CIONO,, Cl, und HOCI (s. Gl. 2.13
bis 2.15) fotolysieren mit dem Beginn des Polartages und setzen Cl fiir den Ozon-
abbau frei. Stickoxide werden durch die Reaktionsketten

NO+0; = NO, +0, (2.18)
NO, +0; = NO; +0, (2.19)
NO; +NO, +M = N,05 +M (2.20)

vermittels des StoBpartners M (Stickstoff- oder Sauerstoffmolekiile) in N,O; iiber-
gefiihrt, und sie werden iiber die Reaktionen (2.16) und (2.17) als HNO, in den
Wolkenpartikeln gebunden. Insgesamt gesehen werden durch die Reaktionen (2.13)
und (2.14) Stickstoffkomponenten aus der Gasphase entfernt und bleiben solange
gebunden, wie polare stratosphirische Wolken existieren. Die Spezies Cl,, HOCI
(Hyperchlorid) und CIONO fotolysieren und kdnnen damit am Ende der Polar-
nacht Chlor fiir den katalytischen Ozonabbau freisetzen, was zu einem temporaren
Schwund des Ozons und zur Bildung eines Ozonlochs fiihrt (s. Abb. 2.16). Im Mit-
tel kommt Ozon in einer Konzentration von etwa 310 DU in der Atmosphére vor.

Erst wenn sich die polaren Wolken im Friihling durch das wachsende Strahlungs-
angebot aufldsen, werden die als Salpetersdure in den PSCs gebundenen Stickoxide
freigesetzt und konnen mit den Chloratomen reagieren, wodurch der Ozonabbau
gebremst wird.

2.1.2.2 Tropospharisches Ozon

Beobachtungen zeigen, dass die bodennahe Ozonkonzentration bei Smogsituatio-
nen héufig 100 ppb(v) und mehr betrédgt, d. h., neben der erwdhnten natiirlichen
Quelle des tropospharischen Ozons muss ein weiterer Mechanismus zur Ozonpro-
duktion existieren. Eine einfache Reaktionsfolge stellt die fotochemische Bildung
von Ozon durch freie Sauerstoffradikale dar, die durch die Fotolyse von Stickstoff-
dioxid NO, als Vorldufersubstanz unter Einwirkung solarer Strahlung (A <410 nm)
entstehen und sich mit Sauerstoffmolekiilen zu O, verbinden:
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Abb. 2.16 Gesamtozongehalt der Atmosphére (DU) fiir 63—90° Breite im Mérz und Oktober (Es
wurden verschiedene Satellitendaten herangezogen). (© DWD/WMO 2007 bzw. Scientific Asses-
ment of Ozone Depletion: 2010 (Internet 10))

NO, +hv=NO+0
0+0,+M=0;+M

(2.21)

Haufig steht NO, in unbelasteter Luft jedoch nicht direkt zur Verfligung, sondern
muss erst durch Oxidation von Stickstoffmonoxid NO gebildet werden. Dies ge-
schieht teilweise durch eine Reaktion, bei der Ozon abgebaut wird, ndmlich durch

NO+0; = NO, +0,. (2.22)

Wichtig fiir die in den letzten 100 Jahren beobachtete Verdopplung der mittleren
troposphérischen Ozonkonzentration in Europa sind deshalb Prozesse, bei denen
eine Oxidation von NO ohne Verbrauch von O, erfolgt. Sie werden in der iiber-
wiegenden Zahl der Fille aufgrund von Reaktionen natiirlicher und anthropogener
Spurengase mit dem in winzigen Konzentrationen vorhandenen Hydroxylradikal
OH eingeleitet, das durch das Auftreffen von solarer UV-Strahlung (A<310 nm) auf
Ozon beim Vorhandensein von Wasserdampf entsteht (Graedel 1994):

0, +hv=0('D)+0,

1 (2.23)
0('D)+H,0 = 20H
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Das so gebildete Hydroxylradikal reagiert nicht mit Sauerstoff, jedoch mit den
meisten troposphérischen Spurengasen, so den Kohlenwasserstoffen, Aldehyden,
Stickoxiden (NO, NO,) und Kohlenmonoxid. Im Falle der Ozonbildung fungieren
hauptsdchlich Nichtmethankohlenwasserstoffe, Methan und Kohlenmonoxid als
Reaktionspartner. Die Rolle der Kohlenwasserstoffe bei den ablaufenden chemi-
schen Reaktionen besteht in der Bildung organischer Fragmente, die die bendtigte
Oxidation von Stickstoffmonoxid NO zu Stickstoffdioxid NO, bewirken. Kohlen-
monoxid, das entweder durch die Methanreaktion entsteht oder durch die Verbren-
nung fossiler Stoffe abgegeben wird, trigt dagegen nur zur Ozonbildung bei, wenn
das Verhiltnis NO zu O, den Wert von 1:4000 iibersteigt, was in der Nahe anthropo-
gener Quellen stets der Fall ist. Beim Bildungsprozess von Ozon aus Kohlenmono-
xid l4uft dabei folgende Reaktionskette ab:

CO+0OH = CO, +H

H+0,+M = HO, +M

HO, + NO = OH +NO, (2.24)
hv+NO, = NO+O

0+0,+M=0;+M

Wesentlich fiir die Bildung troposphérischen Ozons ist damit die Verfligbarkeit von
NO und NO, als Katalysatoren, von Hydroxylradikalen sowie von biogenen und an-
thropogenen Kohlenwasserstoffen. Der Zusammenhang zwischen Ozonproduktion
und der Konzentration der genannten Vorldufersubstanzen ist jedoch hochgradig
nichtlinear. Durch die rasche Konversion der Stickoxide zu Salpetersdure und deren
Auswaschen mit dem Regen ist ihre atmosphérische Lebensdauer auf wenige Tage
begrenzt. Damit weisen stidtische Regionen als Emissionsgebiete hohe NO _-Werte,
landliche dagegen meist nur geringe auf. Eine Folge hiervon ist, dass in den Nacht-
stunden im Zentrum von Ballungsgebieten niedrigere Ozonkonzentrationen als in
der landlichen Umgebung beobachtet werden und dass das absolute Maximum tags-
iiber in der Umgebung der Stadt hoher als in ihrem Zentrum ist. Generell sind daher
die Gebiete mit hochster Ozonkonzentration urbanen Ballungsraumen mit starken
NO,-Quellen benachbart. Auf dem Land ist auBerdem der Tagesgang des Ozons
wesentlich geringer ausgeprigt, da hier nachts allein die Deposition wirkt, wahrend
in stidtischen Bereichen die Reaktionen zwischen NO, und O, gleichfalls erheblich
zum Ozonabbau beitragen. Die Hauptquelle von Stickoxiden und Hydrokarbonaten
bildet der Autoverkehr. Nach Warneck 1988 entspricht die Massenzusammenset-
zung von Abgasen aus benzinbetriebenen Kraftfahrzeugen ungefahr 78 % Stick-
stoff, 12 % Kohlendioxid, 5% Wasserdampf, 1% Sauerstoff, 2% Kohlenmonoxid,
2% Wasserstoff, 0,08 % Kohlenwasserstoffe, 0,06 % Stickstoffmonoxid und einige
Hundert ppm (teilweise oxidierte) Kohlenwasserstoffe. Das Verunreinigungspoten-
zial der Luft wird in Europa durch die Grenzwerte der Europdischen Union klassi-
fiziert, die durch die 22. Verordnung zum Bundesimmissionsschutzgesetz im Jahr
2002 in deutsches Recht umgesetzt wurden und ab 2005 bzw. 2010 eingehalten
werden miissen (vgl. Tab. 2.5).
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Tab. 2.5 Grenzwerte (GW) und Toleranzmargen (TM) fiir Luftverunreinigungen ((22. Verord-
nung zum Bundes-Immissionsschutzgesetz), Quelle: Institut fiir Hygiene und Umwelt, Hamburg
2004)

Schadstoftf | GW+TM 2003 Zeitbezug | Pro Kalenderjahr erlaubte | Giiltig ab
(ug-m>) (ng-m3)/(mg-m) Uberschreitungen in Tagen
SO, 350+45 1h 24 1.1.2005
125+ keine 24 h 3 1.1.2005
20+ keine Jahr/Winter | — 19.7.2001
NO, 200+70 1h 18 1.1.2010
40+14 Jahr - 1.1.2010
NO, 30+ keine Jahr - 19.7.2001
PM 10 50+10 24h 35 1.1.2005
Benzol 5+5 Jahr - 1.1.2010
CO (mgm?3) | 10+4 8h - 1.1.2005
O, 120+ keine 8h Keine Zielwert 2010
Zielwert 25
180 +keine 1h Sofort

2.1.3 Stratospharische Aerosolschicht

Zwischen der Tropopause und rund 30 km Hohe befindet sich weltweit eine Schicht
von fliissigen Sulfataerosolen, die von Junge 1961 entdeckt und nach ihm benannt
wurde (Junge 1963). Ihre Konzentration betrdgt 1 bis 10 Partikel je Kubikzentime-
ter. Sie bestehen aus Schwefelsdure und Wasser und weisen einen typischen Radius
von etwa 0,1 um auf. Die Schwefelsdure wird durch Oxidation von schwefelhalti-
gen Verbindungen wie anthropogenem Carbonylsulfid (CCS) und von Schwefeldi-
oxid (SO,) gebildet, das liberwiegend aus Vulkanausbriichen und vulkanischen Ex-
halationen stammt, denn Vulkane emittieren insbesondere schwefelhaltige und feste
Aerosole sowie CO,. So haben Geologen in Palermo festgestellt, dass der Vesuv
trotz seiner scheinbaren Ruhephase pro Tag etwa 300 t CO, emittiert, wovon man
sich bei der Beobachtung des Kraters iiberzeugen kann. Als Ursache wird ange-
nommen, dass das heile Magma das karbonathaltige Gestein in einigen Kilometern
Tiefe zersetzt, wobei der darin enthaltene Kohlenstoff entweicht. Dieser Prozess
wurde bei den bisherigen Betrachtungen zur CO,-Emission unterschitzt. Wenn man
annimmt, dass von den etwa 500 aktiven Vulkanen auf der Erde jedes Jahr rund
3% ausbrechen, 10% vor dem Ausbruch stehen und etwa die Hélfte ebenfalls stark
CO, emittiert (Brasseur 1999), dann wiirde sich von etwa 250 Vulkanen eine ,stille
CO,-Emission* von 75.000 t tiglich ergeben und zu einer Jahresemission von etwa
30 Mio. t bzw. von etwa 3 - 10'* kg CO, fiihren. Aktive Vulkane emittieren pro Jahr
etwa 150 Mio. t CO,. Allein beim Ausbruch des El Chichon 1982 bzw. des Pinatubo
1991 wurden 2 - 10° kg bzw. 5 - 10° kg CO, ausgestoien, die zum groBten Teil bis
in die Stratosphére gelangten und die Erde mehrfach umrundeten (s. Krueger 1983,
1989 und 1991, Hoff 1992, Ackermann 1992). Die SO,-Emissionen wiesen etwa
den fiinffachen Wert der CO,-Emissionen auf.
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2.1.4 Wechselwirkung Troposphare-Stratosphire

Die Stratosphére ist dynamisch mit der Troposphire gekoppelt, wobei einerseits
eine Wirkung aus der Troposphére heraus aufwérts in die Stratosphére bzw. anderer-
seits aus der Stratosphidre abwirts in die Troposphére erfolgt. Ihre Temperatur- und
Zirkulationsverhiltnisse werden vornehmlich durch Strahlungsprozesse bestimmt.

Die vertikale Kopplung beider Schichten zeigt sich besonders deutlich am Ozon,
das als strahlungsrelevantes Gas UV-Strahlung absorbiert und damit fiir eine Erwér-
mung der Stratosphire sorgt. Ist weniger Ozon vorhanden (z. B. durch menschliche
Aktivititen), fiihrt dies zu Anderungen der Temperatur und damit des meridionalen
Temperaturgradienten, der die Stérke des stratosphérischen Polarwirbels und der
Zirkulation in der Stratosphire steuert. Seit Mitte der 1980er-Jahre wird ein Verlust
des stratosphérischen Ozons in den hohen Breiten beider Hemisphdren wéhrend des
Winters und Friihjahrs beobachtet. Die Ursache hierfiir liegt in der Bildung polarer
stratosphérischer Wolken in der kalten winterlichen Stratosphére, an deren Oberfla-
che aktives Chlor freigesetzt wird, das unter Einwirkung von Sonnenlicht das Ozon
zerstort. Als Folge des Ozonmangels kiihlt sich die Stratosphére ab, wodurch sich
der Polarwirbel verstirkt und ldnger bestehen bleibt. Gleichzeitig zeigt die polare
Troposphére eine Zunahme der zirkumpolaren Zirkulation.

In den AufBBertropen wird die Variabilitdt der Gesamtozonsdule wesentlich durch
die stratosphdrische Dynamik bestimmt. Der Grund liegt unter anderem in den sehr
ausgepragten vertikalen und horizontalen Gradienten im Ozonfeld. Damit fithren
kleine Verdnderungen wie z. B. meridionale Verlagerungen oder horizontale Di-
vergenzen zu einer Ozonumverteilung auf verschiedenen raumlichen und zeitlichen
Skalen und folglich zu starken Schwankungen in der Ozonséule. Etwa die Halfte
der Variabilitdt der Ozonsdule von Tag zu Tag ldsst sich z. B. durch die Dynamik der
Tropopausenregion erkléren, in der in Verbindung mit Hohentrégen bzw. -keilen die
Ozonsédule zu- bzw. abnimmt. Polwirts antizyklonal brechende Wellen kénnen da-
gegen zu sogenannten Miniozonldchern (ozone miniholes) fithren, da hierbei ozon-
arme subtropische Luft in die mittleren Breiten stromt und von der Troposphére
in die untere Stratosphire aufsteigt, sodass die Ozonschichtdicke kurzfristig unter
220 DU sinken kann, was besonders hdufig tiber dem Nordatlantik bis hin zur Nord-
see der Fall ist.

2.1.4.1 Mittlere Stromungs- und Austauschverhaltnisse

Die Ursache fiir die beobachtete geografische Ozonverteilung liegt in der tropos-
phérisch-stratosphérischen Zirkulation, die infolge des Temperaturgradienten zwi-
schen den Tropen und dem Winterpol einen vorwiegend zonalen Charakter trégt.
Durch Dissipation von Schwere- und Rossby-Wellen, die bis in die Stratosphére
vordringen, werden die vorherrschenden Westwinde abgebremst, wodurch insge-
samt gesehen eine Westwértsbewegung entsteht, sodass unter Einwirkung der Co-
rioliskraft eine Meridionalkomponente in Richtung Pol resultiert, mit der die in den
Tropen durch Cumuluskonvektion in die Stratosphdre aufsteigenden Luftmassen
langsam polwarts gefiihrt werden (vgl. Abb. 2.17).
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Abb. 2.17 Schema der Brewer-Dobson-Zirkulation nach Holton 1995 mit Tropopause (dicke
schwarze Linie), Isentropen (diinne Linien) und Wellenbewegungen (gewellte Linien). (O Holton
1995)

Der Luftdruck in den darunterliegenden Schichten nimmt hierdurch allméhlich
zu, d. h., die Luft am Winterpol sinkt gegeniiber den Druckkoordinaten langsam ab,
sodass es durch adiabatische Kompression zu einer Temperaturerhhung der Luft-
massen kommt, wodurch sie Temperaturwerte besitzen, die iiber dem Strahlungs-
gleichgewicht liegen, was durch eine erhohte infrarote Abstrahlung kompensiert
wird. Da es sich bei Strahlungsprozessen aber um diabatische Prozesse handelt,
sinken die Luftmassen im Polarwirbel nur relativ zu den Isentropen ab und flieBen
anschlieBend in die mittleren Breiten zuriick, von wo sie {iber Tropopausenfaltun-
gen bei ungefahr 30 bis 40° N bzw. S wieder in die Troposphédre eingemischt und
dort ausgewaschen werden.

Diesen Kreislauf, der durch das Brechen von Rossby-Wellen in der Stratosphére
entsteht, bezeichnet man als Brewer-Dobson-Zirkulation. Sie fiihrt zu einem Pump-
effekt (wave-driven extratropical pump), durch den die Luft am Aquator in die Hohe
gesaugt und anschlieBend in hohe Breiten gelenkt wird, und existiert nur in der Win-
terhemisphire, wahrend in der Sommerhemisphére im Mittel eine schwache Absink-
bewegung dominiert. AuBlerdem ist sie auf der Nordhalbkugel infolge hdufigerer Wel-
lenaktivitét stirker als auf der Stidhalbkugel ausgeprigt. Ihre mittlere Umsatzdauer
betrdgt rund 5 Jahre. Insgesamt gesehen reguliert die Brewer-Dobson-Zirkulation die
horizontale und vertikale Verteilung des stratosphérischen Ozongehaltes. Beziiglich
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seiner vertikalen Strukturierung lésst sich deutlich erkennen, dass das Ozonmaxi-
mum (r6tlich gefarbte Bereiche in Abb. 2.18) in den Tropen wesentlich héher als in
den polaren Breiten liegt, nimlich bei etwa 26 km am Aquator bzw. zwischen 15 und
20 km Hohe an den Polen. Diese Hohenangaben entsprechen aber nicht dem Niveau
maximaler Ozonproduktion, die in den Tropen in etwa 40 km Hohe stattfindet.

2.1.5 Atmospharisches Kohlendioxid

Mit derzeit knapp 0,040 Volumenprozent zéhlt das Kohlendioxid zu den Haupt-
bestandteilen der Erdatmosphédre und ist neben dem Wasserdampf das wichtigste
Treibhausgas. Es ist im Wesentlichen durchldssig fiir das Sonnenlicht, absorbiert
aber einen Teil der Strahlungsenergie, die von der Erde im IR-Bereich abgegeben
wird, d. h., es hilt die Warme des Sonnenlichts nahe der Erdoberflache in Form ei-
ner langwelligen Gegenstrahlung fest. Ohne Treibhauswirkung betriige die mittlere
Temperatur unserer Erde —18° C; sie wire damit im Vergleich zur heutigen Mittel-
temperatur von + 15° C um 33 K kélter und folglich nicht bewohnbar.
Kohlendioxid gelangt infolge anthropogener Emissionen durch Verbrennung
von Kohle, Erdgas und Erdol (einschlieBlich des Verkehrs) einhergehend mit der
Rodung des tropischen Regen- und borealen Nadelwaldes und der Zerstorung des
Bodens in die Atmosphidre und reichert sich dort seit dem Beginn der Industriali-
sierung in zunechmendem MalBe an, sodass sein Anteil von 280+ 10 ppm um 1800
auf gegenwirtig knapp 400 ppm gestiegen ist, was einer Steigerung von etwa 43 %
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Abb. 2.18 Vertikale Verteilung des Gesamtozongehaltes (DU je km) im Mittel iiber die Jahre
1980-1989 mit schematisierter Brewer-Dobson-Zirkulation (schwarze Pfeile), aufgenommen von
Nimbus 7. (© Nimbus 7 (Internet 11))
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Atmosphdrische Konzentration von Kohlendioxid 0-2007

400 400
o e 8 -
1%
3 1% L
» 1
- &m_ _?5 —
4 = 18 L
® Emission 5
350 { 2., - _'i - 350
1 & 1 L
e | 18 _
» s 2
= | 1% B
o) 18
O - 1 s
T
300 — 1970 1980 '”}." 1990 1885 2000 2005 — 300
250 vy I T T T | I I T I T I U U U | I T T U i 250
v 500 1000 1500 2000

Jahr

Abb.2.19 Anstieg der CO,-Konzentration vom Beginn der Zeitrechnung bis zum Jahr 2007 (rote
dicke Linie); im gelben Feld: Konzentrations- und Emissionsentwicklung seit 1970 (blaue und
rote Linie). (O Kasang (Internet 12))

in rund 200 Jahren entspricht (vgl. Abb. 2.19). Derartig hohe Konzentrationen ent-
sprechen den CO,-Werten vor rund 700.000 Jahren, also Zeiten eines wesentlich
warmeren und eisfreien Erdklimas.

Nach Hickel 1999a bewegte sich die Steigerungsrate gegeniiber den Werten um
1800 anfangs um 0,2 ppm pro Jahr und ist gegenwirtig auf 1,6 ppm gewachsen.
Halt dieser Trend an, wird sich das CO, etwa im Jahre 2020 verdoppelt haben. Der
CO,-Anstieg in der Atmosphire stimmt jedoch nur in den letzten 30 Jahren mit der
Temperaturkurve iiberein. So hat es bis 1940 zwar einen Temperaturanstieg, aber
keinen CO,-Anstieg gegeben, und Anfang der 1950er-Jahre ist die Temperatur ge-
fallen, wihrend die CO,-Konzentration zunahm.

Derartige Anderungen der Kohlendioxidkonzentration gab es in der Vergan-
genheit nur in Zeiten extremer Klimainderungen, so z. B. beim Ubergang von der
letzten Kaltzeit zur gegenwértigen Warmzeit (vgl. Houghton 2004). Vom gesamten
emittierten Kohlenstoff ist seit dem Beginn der industriellen Periode weniger als die
Halfte in der Atmosphire verblieben, da die Land-Biosphére und die Ozeane eine
wesentliche Senke fiir das atmosphérische Kohlendioxid bilden. Zur Messung des
CO,-Gehaltes der Atmosphére verwendet man heute Infrarotspektrometer. Das erste
wurde von dem Geochemiker Keeling in den Jahren 1954 bis 1957 im Rahmen der
Klimadebatte entwickelt, nachdem 1957 Revelle zusammen mit Suess einen grund-
legenden Artikel iiber die Anreicherung der Atmosphire mit CO, geschrieben hatte
(s. Revelle 1957). Seit 1957 wird der CO,-Gehalt in La Jolla (Kalifornien) sowie am
Siidpol und ab 1958 am Mauna Loa-Observatorium auf Hawaii registriert; gegen-
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wirtig erfolgen Messungen an mehr als 100 Orten auf der Welt. Sie zeigen ab den
1950er-Jahren eine ausgepréagte Tages- und Jahresschwankung der Kohlendioxid-
konzentration. So beobachtet man in ldndlichen Gegenden eine maximale Konzen-
trationen nachts und eine minimale am Tage, da die Pflanzen durch Fotosynthese-
prozesse tagsiiber mehr CO, aufnehmen, als sie durch Respiration wieder abgeben.
Nachts findet keine Fotosynthese statt, sodass die Luft wieder mit Kohlendioxid
angereichert wird. Die Schwankungen des CO,-Gehaltes sind damit wihrend der
Hauptvegetationsperiode am grofiten. Der Jahresgang erkldrt sich aus dem jahres-
zeitlich wechselnden Wachstumsrhythmus in den auBertropischen Breiten der jewei-
ligen Halbkugel der Erde. Ein Maximum der Kohlendioxidkonzentration tritt in den
Monaten Mirz bis April und ein Minimum am Ende der Vegetationsperiode im Ok-
tober bis November auf. AuBlerdem wird mit Beginn der Heizperiode verstirkt CO,
freigesetzt. Auf der nordlichen Halbkugel, die wesentlich mehr Landflachen als die
Stidhalbkugel besitzt, ist die Jahresschwankung deutlicher ausgepragt. Maximale
Konzentrationswerte treten wiahrend Smog-Situationen auf. Hierzu sei an den Lon-
doner Nebel oder den Smog in Los Angeles mit Werten bis zu 3000 ppm erinnert.

2.1.6 Methan

Methan ist der einfachste Vertreter der Kohlenwasserstoffe und besitzt einen exakt
tetraedrischen Aufbau mit vier gleichen C—H-Bindungen. Es ist ein farb- und ge-
ruchloses Gas, das sich im Mutterboden bildet bzw. hiufig bei Vulkanausbriichen
freigesetzt wird. Dariiber hinaus ist Methan auch in Permafrostboden enthalten.

Im Meer entsteht dagegen wegen der hohen Driicke und geringen Temperaturen
ausschlieflich Methanhydrat, auch brennendes Eis genannt, wobei die Wassermo-
lekiile das Methan vollstdndig umschlieBen und eine feste Struktur aufweisen. Es
bildet sich hauptsdchlich in den kiistennahen Schelfgebieten und an den Kontinen-
talhdngen bei etwa 20 atm Druck sowie Temperaturen um den Gefrierpunkt, was
schon ab ca. 200 m Wassertiefe der Fall ist.

Methan wird durch Mikroorganismen bei Faulnisprozessen organischer Stof-
fe unter Luftabschluss in Feuchtgebieten wie Siimpfe und Moore freigesetzt und
deshalb auch als Faulnis- bzw. Sumpfgas bezeichnet, wobei eine Vergirung von
Biomasse nicht nur in Stimpfen sowie Marschen bzw. Miilldeponien und beim
Nassreisanbau stattfindet, sondern auch in den tropischen Regenwildern und Tun-
drengebieten der Erde.

Nach dem Kohlendioxid ist das Methan das zweitwichtigste Treibhausgas und
weist gegenwartig eine Konzentration von ca. 1,8 ppm auf, es ist 20- bis 40-mal
treibhauswirksamer als CO,. Nach Warneck 1988 betrug seine vorindustrielle
Konzentration 0,7 ppm. Sie ist laut IPCC 2001 seither um 145 % gestiegen. Seine
Wachstumsrate schwankt stark und liegt zwischen 10 bis 17 ppb(v) fiir die einzel-
nen Jahre, hat aber seit den 1990er-Jahren etwa um den Faktor zwei abgenommen
(vgl. Graedel 1994). Gegenwirtig erfolgt ein Zuwachs von 5 bis 8 ppb pro Jahr, und
Modellrechnungen nach dem Szenario ,,weiter wie bisher” ergeben einen Gesamt-
wert von 3,6 ppm fiir das Jahr 2100.
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Derzeit gelangt Methan im verstdrkten Mafle durch zunehmenden Reisanbau,
intensivierte Grofviehhaltung, das Wachstum der Weltbevolkerung, die Verbren-
nung von Biomasse, die wachsende Anzahl von Miilldeponien und das allméhliche
Auftauen von Permafrostbdden in die Atmosphédre, wo es ca. 12 Jahre verweilt.
Sein chemischer Abbau erfolgt in der Troposphére vor allem durch Reaktionen mit
dem Hydroxyl-Radikal OH, das durch Wechselwirkung von UV-Strahlung mit dem
troposphérischen Ozon entsteht, wobei folgende chemische Reaktionen ablaufen:

hv+0;=0+0,
O+H,0=20H (2.25)
CH, +OH = CH; + H,0O

Weitere Senken flir das Methan bilden chemische Reaktionen in der Stratosphére
und sein Abbau durch Bodenbakterien. Ein Uberblick iiber seine Quellen und Sen-
ken vermittelt die Abb. 2.20.

2.1.7 Distickstoffoxid

Distickstoffoxid N,O, auch unter dem Namen Lachgas bekannt, ist ein farbloses
Gas von siifilichem Geruch und ruft in geringen Mengen eingeatmet einen rausch-
artigen Zustand sowie krampfartige Lachanfille hervor. Mit einer Verweildauer von
ca. 120 Jahren z&hlt es zu den Treibhausgasen der Atmosphire, wobei sein Beitrag
zum anthropogenen Treibhauseffekt etwa 5% ausmacht. Es wird ausschlieBlich
durch Fotolyse bzw. durch die Reaktion mit atomarem Sauerstoff in der Stratosphé-
re reduziert und tragt zum Ozonabbau bei.
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Abb. 2.20 Quellen und Senken des atmosphérischen Methans. (© Roedel 2011)
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Seine vorindustrielle Konzentration lag bei 275 ppb(v) und ist bei einer Wachs-
tumsrate von 0,8 ppb je Jahr auf gegenwértig 320 ppb angewachsen. Der grofite
Teil des anthropogen freigesetzten Distickstoffoxids stammt aus dem bakteriellen
Abbau von Diingemitteln in verndssten oder verdichteten Boden, dem modernen
Verkehr, aus der Produktion von Biokraftstoffen sowie der chemischen Industrie.

2.2 Der Treibhauseffekt

Die Erdatmosphére enthélt eine Reihe von Spurengasen wie Wasserdampf, Koh-
lendioxid, Methan, Distickstoffoxid, Ozon und andere mehr, deren Anteil an der
Gesamtmasse der Erdatmosphére weniger als 1% ausmacht (vgl. Tab. 2.2). Sie wer-
den als Treibhausgase bezeichnet, da sie den kurzwelligen Anteil der Sonnenstrah-
lung nahezu ungehindert passieren lassen, wihrend sie die von der Erde ausgehende
langwellige Infrarotstrahlung in bestimmten Wellenldngenbereichen ab etwa 3 pm
absorbieren und anschliefend wieder emittieren. Dadurch wird die Erde zusétzlich
erwérmt, sodass sie gegenwértig eine Mitteltemperatur von 15° C (288 K) aufweist.

Der natiirliche Treibhauseffekt der Erde ldsst sich berechnen, indem man gemél
Lemke 2003 annimmt, dass die Erdatmosphire vollkommen durchléssig fiir die
kurzwellige Strahlung ist, wiahrend dagegen ein Teil der langwelligen Ausstrahlung
der Erdoberfldche von der Atmosphére zuriickgehalten, also absorbiert wird, und der
andere Teil (AS) in den Weltraum entweicht, sodass fiir die globale Energiebilanz
(vgl. Kap. 4.6) mit der Temperatur der Erdoberfliche T =288 K, der Solarkonstan-
ten S=1368 W -m™2, der Stefan-Boltzmann-Konstanten 6=5,67- 108 W -m2-K™
und einer Albedo von 30%=0,3 gilt:

71r?(1— Albedo)-S=4 7 r* AS o T, (2.26)

Nach AS aufgeldst ergibt sich folgende Bezichung:

(1—Albedo)S  0,7-1368
40T, 4.5,67-10%.288"

AS= 0,61 (2.27)

Damit erhdlt man fiir den Treibhauseffekt 0,61, d. h., 39% der von der Erde ausge-
henden Wérmestrahlung werden durch die Atmosphére vereinnahmt.

Berechnet man die Temperatur der Erde nur fiir den natiirlichen Treibhauseffekt,
dann ergibt sich gemill dem Stefan-Boltzmann’schen-Gesetz (s. Kap. 4.6):

7TI'2

oT*=0,7-S-

1 .
3 :0,7~S~Z folglich

4.7r

_ 0781 1
o 4 567-10°%
T =4/42,253-10> = 255K  bzw. (255—273)=—18C,

(2.28)

T -0,175-1368 = 42,22-10°  bzw.
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d. h. einen natiirlichen Temperatureffekt von 33 K, ndmlich (288—255=33 K), an
dem gemal Cubasch 2000 der Wasserdampf mit 20,6 K, das Kohlendioxid mit 7,2 K,
das bodennahe Ozon mit 2,4 K, das Distickstoffoxid mit 1,4 K, das Methan mit 0,8 K
und die FCKW mit 0,6 K beteiligt sind. Damit ist der Wasserdampf das wichtigste
natiirliche Treibhausgas, denn er bewirkt nahezu Zweidrittel der Treibhauswirkung.

Betrachtet man die unterschiedlichen Zeitskalen der Klimageschichte unserer
Erde, dann ist das gegenwirtige Klima keineswegs repriasentativ. So leben wir heute
in einem Eiszeitalter, das vor etwa 55 Mio. Jahren begann und sich langsam entwi-
ckelte. Die antarktische Eiskappe existiert seit 30 Mio. und die arktische Eisbede-
ckung seit 2,8 Mio. Jahren. Dies ist ein relativ einmaliger erdhistorischer Zustand,
denn nach Negendank 2003 treten seit etwa 800.000 Jahren vergleichsweise schnel-
le Klimaschwankungen mit einem Rhythmus von 100.000 Jahren auf.

So kam es beispielsweise in den vergangenen 400.000 Jahren zu einem markan-
ten viermaligen Wechsel zwischen Eiszeiten (Glazialen) mit einer Dauer von 80.000
bis 90.000 Jahren und Zwischeneiszeiten (Interglazialen) mit einer zeitlichen Span-
ne von 20.000 bis 10.000 Jahren, wobei wir uns heute in einem Interglazial, dem
Holozén, befinden. Das Klima unserer Zwischeneiszeit ist relativ stabil, und die
Klimaschwankungen in den ersten beiden Dritteln des Holozéns waren solar und
vulkanisch geprégt, wihrend in den letzten 150 Jahren dagegen in zunehmendem
MaBe anthropogene Einfliisse wirksam geworden sind, denn seit dem Beginn der
industriellen Entwicklung um 1850 sorgt der Mensch fiir einen zusétzlichen Treib-
hauseffekt, da er den Anteil der natiirlichen Treibhausgase erhoht und dariiber hin-
aus neue Treibhausgase (FCKW) in die Atmosphére immitiert hat.

Nach Hansen 2005 sammeln sich diese Gase in der Atmosphére an und bewir-
ken eine zusitzliche Triebkraft fiir das Klima, also eine Anderung des sogenannten
,»Climate Forcing®. Das heif3t, dass die Erde zum gegenwiértigen Zeitpunkt eine un-
ausgeglichene Energiebilanz von 0,5 bis 1,0 W je Quadratmeter besitzt und vor-
iibergehend weniger Energie ins All abgibt, als sie von der Sonne erhilt, sich also
erwarmt.

Diese Wéarmemenge wird zu etwa 50% in den oberen Schichten (bis etwa
1000 m) der Meere gespeichert, was Messungen von Schiffen und Bojen bestétigen.
Nachweisen lasst sich das Ungleichgewicht auch anhand der Daten des Schweizer
Strahlungsmessnetzes, die eine Zunahme der auf der Erde ankommenden langwel-
ligen Strahlung dokumentieren (vgl. Philipona 2004). Infolge der groen Wiarme-
kapazitat der Ozeane dauert es allerdings ca. 100 Jahre bis sich auf einem hoheren
Temperaturniveau ein neues Gleichgewicht einstellt.

Prinzipiell scheint es gemd3 Rahmstorf 2006 mdglich, dass bereits eine neue
erdgeschichtliche Klimaepoche, verursacht durch den anthropogenen CO,-Anstieg,
begonnen hat, die die natiirlichen Eiszeitzyklen um mehrere Hunderttausend Jahre
verhindern konnte. Denn anhand der vorliegenden Eisbohrkerne ldsst sich eine ein-
deutige Kopplung zwischen der Anderung der CO,-Konzentration und dem Tem-
peraturverlauf erkennen: So folgt einer Temperaturvariation (z. B. im Milankovich-
Zyklus) nach einer charakteristischen Verzogerung eine COZ-Andemng und umge-
kehrt einer CO,-Anderung wenig spiter eine Temperaturdnderung.

Beim anthropogenen Treibhauseffekt ist das Kohlendioxid das wichtigste Treib-
hausgas mit einem Anteil von 54 %, es folgen das Methan, die FCKW, das Ozon



50 2 Die Erdatmosphare: Ihre chemische Zusammensetzung ...

Tab. 2.6 Treibhauseffekt der Erde durch die wichtigsten Spurengase

Konzentration | Temperaturerhdhung | Natiirlicher Anthropogener
Treibhauseffekt | Treibhauseffekt
33K Prozentual (%) | Prozentual (%)
Wasserdampf (H,0) | 20.000 ppm | 20,6 62,0 4
Kohlendioxid (CO,) | 400,00 ppm | 7,2 22,0 54
Methan (CH,) 1,72 ppm 0,8 2,5 17
FCKWs und andere | 0,25 ppb 0,6 2,5 14
Ozon (O,) 0,03 ppm 2,4 7,0 7
Distickstoffoxid 0,31 ppm 1,4 4,0
(N,0)

sowie das Distickstoffoxid (vgl. Tab. 2.6). Die Hauptquellen sind weltweit betrach-
tet der Energiesektor mit 50 %, der Chemiesektor mit 20%, die Vernichtung der
Wailder mit 15% und die Landwirtschaft ebenfalls mit 15 % (Latif 2003a). Aero-
sole bilden den anderen vom Mensch verursachten wichtigen Einflussfaktor auf das
Klima, wobei man allerdings wegen der Komplexitdt ihrer Wirkung und infolge
ungenauer Informationen iiber ihre Menge das direkte Climate Forcing nur zu etwa
50% abschitzen kann.

2.2.1 Auswirkungen des Treibhauseffektes

Nach statistischen Auswertungen instrumentell bestimmter Daten tritt der anthropo-
gene Treibhauseffekt in den letzten 50 Jahren des 20. Jahrhunderts deutlich hervor.
So haben die natiirliche und anthropogene Treibhauswirkung zu einer raschen Zu-
nahme der globalen Mitteltemperatur gefiihrt, wobei der Trend fiir die Jahre 1901—
2000 bei 0,6 K/100 Jahre und fiir den Zeitraum 19062005 bereits bei 0,74 K/100
Jahre lag, sodass die globale Mitteltemperatur in etwa wieder das Niveau besitzt,
dass sie am Hohepunkt unseres gegenwirtigen Interglazials, dem Holozén, vor etwa
10.000 Jahren hatte, und nach Modellrechnungen ist ein weiterer Anstieg von 1,8
bis 4,0 K bis 2100 wahrscheinlich (vgl. Huch 2001). Damit wird dann das Tempe-
raturniveau des vorangegangenen Eem-Interglazials erreicht, das sich durch einen
fiinf bis sechs Meter hheren Meeresspiegel als der gegenwartige auszeichnete.
Der Anstieg der Temperatur und die Dauer der Erwdrmung in den vergangenen
1000 bis 2000 Jahren sind nach Moberg 2005 niemals groer gewesen als jetzt, wo-
bei das Jahr 1998 mit 1,7 K {iber dem globalen Mittelwert das warmste Jahr des ver-
gangenen Jahrtausends war. Schon heute gelten die Jahre 2005, 1998, 2002, 2003
und 2004 als warmste seit Beginn der Aufzeichnungen ab 1861 (s. Rahmstorf 2006).
Eine erste Erwdrmungsphase trat gema3 Abb. 2.21 zwischen 1910 und 1945 auf,
danach stagnierten die Temperaturen bis in die 1970er-Jahre, wiahrend seit etwa 1976
ein ununterbrochener Erwarmungstrend besteht, der aber derzeit leicht riicklaufig ist.
Diese erste Erwdrmungsphase konnte durch eine Kombination von Treibhaus-
effekt, interner Variabilitdt und erhohter Sonnenaktivitét erklart werden. Der zweite
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Abb. 2.21 Verdnderung der globalen Mitteltemperatur 1860-2006 (Kasang). (© Bildungsserver
(Internet 13))

Abschnitt des Temperaturverlaufs resultiert aus einer Uberlagerung des abkiihlen-
den Aerosol- und des erwdrmenden Treibhauseffektes, wihrend die letzte Phase
eindeutig den menschlichen Einfluss auf die Klimaentwicklung belegt.

Beziiglich des Tagesganges der Temperatur lédsst sich eine Erhohung der nicht-
lichen Minima um 0,2 K und der Tagesmaxima um 0,1 K je Dekade feststellen
(vgl. IPCC 2001 und 2007). Nachgewiesen werden kann dieser Trend auch fiir die
Klimastation Bremen, an der die Tagesmaxima der Lufttemperatur bzw. die nacht-
lichen Minima in den vergangenen 40 Jahren um 1 K bzw. 0,5 K angestiegen sind
(s. Abb. 2.22 und 2.23).

Speziell in Deutschland wird die Klimaentwicklung der letzten 100 Jahre durch
einen Anstieg der Jahresmitteltemperatur um 0,8 bis 1 K (s. Trendlinie Abb. 2.24),
eine deutliche Zunahme der Winterniederschldge in den letzten 30 Jahren, eine Ver-
anderung der Andauer der Schneedecke um 10 bis 20 %, eine groflere Anzahl von
Hitzetagen in den Monaten Juli und August, eine Zunahme der Starkniederschldge
an Haufigkeit und Intensitit besonders in den letzten 40 Jahren sowie eine Ande-
rung der Wetterlagen geprigt, wobei im Sommer iiber Mitteleuropa derzeit eine
Hochdruckbriicke gegeniiber zyklonalen Westlagen dominiert, wiahrend dagegen
im Winter Letztere im Vergleich zu allen anderen Wetterlagen deutlich hervortreten.

Nach Modellrechnungen des MPI (vgl. UBA 2006) wird in Abhéngigkeit von
den Treibhausgasemissionen in Deutschland bis 2100 eine mittlere Erwdrmung
zwischen 2,5 und 3,5 K eintreten, die regional unterschiedlich stark ausgeprigt
sein kann. Besonders intensiv erwdrmt sich der Siiden und Siidosten Deutschlands
im Winter, nimlich um mehr als 4 K im Vergleich zum Zeitraum 1961 bis 1990.
Gleichzeitig gehen die Sommerniederschlage um etwa 30 % zuriick, und zwar ins-
besondere im Siidwesten und Nordosten des Landes. Andererseits nehmen die Win-
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Jahresmittel der Tagesmaximumtemperatur fiir Bremen (1961-2000)

y =0.0234x + 12.612
R? = 0.0943

Temperatur [°C]

Jahre (1961-2000)
| == Bremen — Linear (Bremen) |

Abb. 2.22 Jahresmittel der Tagesmaximumtemperatur in Bremen (1961-2000) und Regressions-
gerade.) (© NufB3baumer 2005)

terniederschlége zu, sodass die Winter in ganz Deutschland feuchter werden, wobei
die Niederschldge besonders im Alpenbereich in zunehmendem Mafle als Regen
fallen werden.

Global gesehen ist der Bedeckungsgrad durch Wolken iiber den mittleren und
ndrdlichen Breiten der Nordhalbkugel um 2% gewachsen, was mit der dokumen-

Jahresmittel der Tagesminimumtemperatur fiir Bremen (1961-2000)

y = 0.0119x + 4.9271
_ R'=00279

Temperatur [°C]

Jahre (1961-2000)

| mm Bremen — Linear (Bremen) |

Abb. 2.23 Jahresmittel der Tagesminimumtemperatur in Bremen (1961-2000) und Regressions-
gerade. (© Nufbaumer 2005)
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Abb. 2.24 Jahresmitteltemperaturen in Deutschland von 1901 bis 2010. (© Steinbrecht 2007)

tierten Abnahme der tiglichen Temperaturvariation (z. B. fiir die Station Bremen) in
gutem Einklang steht. Zudem hat sich auch die Dauer der frostfreien Periode in die-
sem Breitenbereich verldngert. Da ein GrofBteil der liberschiissigen Sonnenenergie
in den Ozeanen gespeichert wurde, stieg die Oberflachentemperatur der tropischen
Ozeane von 1949 bis 1989 um 0,5 K an, wobei sich ihre Verdunstungsrate im selben
Zeitraum um 16 % erhohte.

2.2.1.1 Tropospharische Erwarmung

Ein weiterer Hinweis auf eine Erwdrmung ist die Zunahme der Troposphdrentem-
peratur um 0,1 K in den Tropen und Subtropen seit den 1950er-Jahren. Gleichzeitig
kiihlte sich aus Kompensationsgriinden gemifl Labitzke 2005 die untere Strato-
sphédre (100 hPa- und 50 hPa-Niveau) um ca. 2 K ab (s. Abb. 2.25), ausgenommen
davon ist die Arktis. Radiosondendaten fiir Zentraleuropa belegen eine troposphi-
rische Erwdrmung von 0,6 K und eine stratosphérische Abkiihlung von 0,5 K je
Dekade (s. Dameris 2005).

2.2.1.2 Veranderung der Eisbedeckung und Vergletscherung

Der beobachtete Temperaturanstieg geht mit einem Auftauen der Permafrostboden
der Hochgebirge sowie der polaren und subpolaren Gebiete einher. Dariiber hinaus
hat sich die Schneebedeckung seit Ende der 1960er-Jahre um etwa 10 % verringert,
sodass die Dauer einer Eisdecke auf Seen und Fliissen um zwei Wochen in den mitt-
leren und hohen Breiten der Nordhalbkugel zuriickgegangen ist. Aulerdem wird
mit wenigen Ausnahmen (maritime Gletscher Norwegens und an der Westkiiste der
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Abb. 2.25 Temperaturdnderung in der unteren Stratosphire von 1958-2007. (© DWD/IPCC,
Kasang 2007 (Internet 14))

Siidinsel Neuseelands) ein weltweiter Riickzug der Gletscher beobachtet. Gleiches
gilt fiir die Gletscher an der Ost- und der Westkiiste Gronlands, deren Dicke seit
2003 um 25 bis 40 m je Jahr abgenommen hat. Einen deutlichen Schwund weist
auch die Eiskappe des Kibo im Kilimandscharo-Massiv auf, iiber die Hemingway
heute keine Novelle mehr schreiben wiirde, denn zwischen 1962 und 2000 verrin-
gerte sich ihre Dicke um 17 m, wobei sich das Abschmelzen in den vergangenen
Jahren noch beschleunigte. Halt dieser Trend an, wird der hochste Berg Afrikas,
der seine Eiskappe seit rund 12.000 Jahren tragt, etwa ab 2015 eisfrei sein (s. auch
Kaser 2008).

Der Riickgang des arktischen Meereises (vgl. Abb. 2.26, Lemke 2003) ist eine
weitere Folge des Temperaturanstiegs. Derzeit schrumpft im Sommer die Dicke des
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Abb. 2.26 Abnahme der arktischen Meereseisbedeckung. (© AMAP (Internet 15))
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arktischen Eises, die im Mittel 2 m betrdgt, um 40-60%. Seine Flache hat in den
vergangenen 30 Jahren um ca. ein Fiinftel abgenommen und ihre geringste Ausdeh-
nung Ende September 2005 erfahren. Modellrechnungen legen nahe (vgl. Rahms-
torf 2006), dass gegen Ende des Jahrhunderts der arktische Ozean im Sommer eis-
frei sein konnte, sodass die Nordwest- und die Nordostpassage bzw. die direkte
Fahrt tiber den Pol bevorzugte Schifffahrtsrouten werden diirften (s. Busemann
2008, Lamson 1988, Thomas 2004). Gegenwirtig stellt man sogar eine viermal
schnellere Abnahme des arktischen Meereises im Vergleich zu den Modellrechnun-
gen des IPCC fest (Rahmstorf 2011). Aulerdem verliert seit 1998 die gronlédndische
Eisdecke, die etwa 3 km dick ist, jahrlich 65 km? Eis an ihren Réindern, wihrend
im zentralen Teil durch Niederschlige Nachschub erzeugt wird. Bei einer weite-
ren lokalen Erwdrmung um 3 K konnte die gesamte Eisdecke abschmelzen, da sie
dann diinner wird und damit die Oberflache des Eispanzers in tiefere und wérmere
Schichten abrutscht. In der letzten Zwischeneiszeit vor etwa 130.000 bis 116.000
Jahren haben das Abtauen des gronlédndischen Eisschildes und anderer zirkumpola-
rer Eisfelder einen Anstieg des Meeresspiegels von wahrscheinlich 2,2 bis 3,4 m
bewirkt (vgl. Otto-Bliesner 2006).

Der antarktische Eisschild mit im Mittel 4 km Dicke befindet sich in einem Be-
reich negativer Temperaturen, sodass eine Temperaturerhohung infolge des Klima-
wandels wenig Einfluss auf ihn haben diirfte. Erst wenn sich die Wasseroberfldchen-
temperaturen erhéhen, wird das aufs Meer geschobene Schelfeis abgeschmolzen.
Im Februar 2002 zerbrach jedoch der Jahrtausende alte Larsen-B-Eisschelf vor der
antarktischen Halbinsel, sodass sich das Abfliefen von kontinentalem Eis seither
stark beschleunigt hat. Wesentlich stabiler scheinen hingegen die Eismassen im Be-
reich der Ostantarktis zu sein. Einen Uberblick iiber die weltweite Vergletscherung
und den theoretisch zu erwartenden Meeresspiegelanstieg beim Abschmelzen ist in
Tab. 2.7 enthalten.

2.2.1.3 Anstieg des Meeresspiegels
Im Verlaufe der Erdgeschichte dnderte sich der Meeresspiegel immer dann, wenn
sich ein Klimawandel vollzog. Besonders niedrig war er in Eiszeiten, da in diesen

Tab. 2.7 AusmaBe der weltweiten Vergletscherung. (Quelle: Winkler (2009))

Eisfliche (km?) Volumen (km®) | Meeresspie-
gelanstieg (m)

Gletscher und Eiskappen

Maximale Grofe 546.000 133.000 0,37
Minimale GroB3e 510.000 51.000 0,15
Eisschelfe 1.500.000 700.000 0,0
Polare Eisschilde 14.000.000 27.600.000 63,9
Gronland 1.700.000 2.900.000 73
Antarktis 12.300.000 24.700.000 56,6

Globales Eisvolumen 28,4 Mio. km? 65-70 m
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Zeitraumen das Wasser als Eis auf den Kontinenten abgelagert war. So lag der Mee-
resspiegel z. B. wihrend der letzten Eiszeit vor 10.000 Jahren ca. 120 bis 140 m
tiefer als heute. Mit der Erh6hung der globalen Mitteltemperatur um 5 K sind am
Ende der Eiszeit bereits zwei Drittel der damaligen Eismasse abgeschmolzen. Seit-
her ist er mit kurzzeitigen Unterbrechungen angestiegen, und zwar insbesondere in
den letzten 3000 Jahren.

Pegelmessungen verdeutlichen einen Anstieg des Meeresspiegels um 0,1 bis
0,2 m im 20. Jahrhundert, wobei sich der Wasserstand seit 1990 um 3 mm pro
Jahr erhohte, und zwar um 1,6 mm infolge der thermischen Expansion, um 0,9 mm
durch den Gletscherschwund und um 0,2 mm aufgrund des kontinentalen Eisab-
flusses. Die restlichen Millimeter sind ein Erholungseffekt nach dem Ausbruch des
Pinatubo im Jahre 1991, der einen globalen Temperaturriickgang bewirkte (vgl.
Rahmstorf in Fuchs 2010).

Im Prinzip zeigt der Meeresspiegel einen linearen Anstieg, der sich in den
1979er-Jahren nicht erhoht hat, wie man auch Abb. 2.27 entnehmen kann. Die Kur-
ve weist zwischen 1910 und 2005 im Mittel aller Pegel ein Anstieg von 18 cm auf.
Nach Modellrechnungen wird ein Anstieg von 0,5 bis 1,5 m bis zum Jahr 2100 und
von 1,5 bis 3,5 m bis 2200 erwartet.

Fiir die nachsten 1000 Jahre wurden Anstiegsraten von 3,5 mm je Jahr laut IPCC
2001 und 2007 vorhergesagt. Diese sind wesentlich geringer als diejenigen in der
Warmphase vor rund 130.000 bis 128.000 Jahren, fiir die ein Ansteigen des Meeres-
spiegels von 11 mm je Jahr abgeschiitzt wurde. GroBere Anderungen des Meeres-
spiegels sind erst durch das Abschmelzen der Eismassen der Erde zu erwarten, wie
uns die Klimageschichte lehrt (s. Overpeck 2006). So ergeben sich Anderungen in
der Hohe des Meeresspiegels von rd. 120 m bei Temperaturdnderungen von 4 bis
7 K. Gemall Rahmstorf 2006 sind im West-Antarktischen Eisschild 6 m, im Ost-
Antarktischen-Eisschild sogar iiber 50 m und im Groénlandeis 7 m Meeresspiegel-
anstieg gespeichert. Nach Modellrechnungen (Gregory 2004) wird die Erde 2100
warm genug sein, um den gronlidndischen Eisschild zu schmelzen, sodass bis 2300
ein Anstieg von ca. 3 bis 5 m eintreten kann.
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2.2.1.4 Anderung des Niederschlagregimes
Sehr wahrscheinlich ist auch, dass die Niederschlagssummen um 0,5 bis 1% je De-
kade in den vergangenen 100 Jahren iiber den mittleren und hohen Breiten der Nord-
halbkugel zugenommen haben, wihrend sie sich etwa um 0,3 % tiber den nordhemi-
sphédrischen subtropischen Landgebieten verringerten. Gleichfalls erhoht hat sich
die Niederschlagsmenge um 0,1 bis 0,2 % je Dekade zwischen 10° Siid und Nord.
Dartiiber hinaus sind héufiger extreme Niederschlagsereignisse in den mittleren
Breiten aufgetreten. Hierzu gehdren u. a. die Oderflut 1997, die Elbeflut 2002 (s.
Abb. 2.28 und Farbtafel 1), die Rekordniederschlige und Uberschwemmungen im
Alpenraum im Sommer 2005 und im Winter 2005/2006 sowie das Jahrhunderthoch-
wasser in Mitteleuropa Ende Mai bzw. Anfang Juni 2013, verbunden mit Starkregen
und einer Vb-Wetterlage. Auch in Deutschland ist der Erwdrmungstrend seit drei
Jahrzehnten gut ausgeprigt und liegt mit 0,7 bis 1,7 K zu allen Jahreszeiten iiber
dem globalen Mittelwert (s. Schonwiese 2005). So war mit einer durchschnittli-
chen Lufttemperatur von 9,9° C das Jahr 2000 das warmste des 20. Jahrhunderts.
Die meisten Gebirgsgletscher der Alpen haben seit 1880 die Halfte ihrer Masse
verloren, und die Niederschldge fallen immer seltener als Schnee (s. Schonwiese
2003). Alarmierend sind hierbei die Geschwindigkeit des Temperaturanstiegs in
den letzten zehn Jahren und die in zunehmendem Maf3e zu beobachtenden Wetter-
kapriolen. Beispielsweise betrug am 12. August 2002 in Zinnwald im Osterzgebirge
die 24-stiindige Regensumme 3121 pro Quadratmeter. Das ist die absolut hochste
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Abb. 2.28 Niederschlagssummen (mm) zwischen 1983 und 2002 fiir den Monat August in Dres-
den-Klotzsche. (© Schran (2003))
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Summe, die jemals in Deutschland erreicht wurde und deutlich seltener als einmal
in 100 Jahren auftritt (s. Farbtafel 1; Malitz 2002).

Insgesamt hat sich die Niederschlagsverteilung gemdll Farbtafel 2 global ge-
sehen stark verdndert. Ensemblesimulationen fiir den Zeitraum 2011-2040 ergaben
fiir Mitteleuropa eine Zunahme der interannualen Variabilitit des Niederschlags vor
allem in den Sommer- und Herbstmonaten, was darauf hindeutet, dass die Wahr-
scheinlichkeit von Jahren mit extremen Trockenperioden bzw. Starkniederschlagen
zunehmen kann (Reklim 2011).

2.2.1.5 Anderung des Windregimes

Beziiglich des Windregimes gilt, dass die Lufttemperaturen in 3 bis 6 km Hohe in
den Tropen und Subtropen angestiegen sind, in der Arktis jedoch abgenommen ha-
ben, wodurch sich die zonalen Winde bzw. der polare Strahlstrom in den letzten 20
Jahren in allen Breiten verstédrkten (vgl. Labitzke 2005), und zwar in den mittleren
Breiten um 5 bis 10 %, in den Tropen sogar um 20 %.

Gemil Berz 2003 (s. auch Abb. 4.25) erhohte sich seit den 1960er-Jahren die
Haufigkeit von grolen Naturkatastrophen sowohl der Anzahl nach als auch im Hin-
blick auf die volkswirtschaftlichen und versicherten Schidden deutlich. Das wird
ebenfalls durch die groBe Zahl der Winterstiirme in den 1990er-Jahren veranschau-
licht, die in der Tab. 11.2 aufgefiihrt sind und mit Milliardenschédden infolge extrem
hoher Windgeschwindigkeiten (>200 km . h™! in Boen) verkniipft waren (s. Kraus
2003).

Eine grofle Gefahr stellen dabei die mit den Stiirmen bzw. Orkanen verbundenen
Sturmfluten dar, die besonders 1962 und 1976 die Nordseekiiste heimsuchten. Bei
der ,,Hamburgflut“ vom 16. bis 17. Februar 1962 traten erhebliche Deichschiden
im gesamten Kiistengebiet auf, wihrend in Verbindung mit dem Capella-Orkan
vom 2. bis 4. Januar 1976 an vielen Pegelorten die hochsten Scheitelhdhen gemes-
sen wurden, insbesondere im gesamten Bereich der Elbe. Es brachen rund 20 Dei-
che, und mehr als 40 Mio. km> Wasser iiberfluteten das Hinterland. An der tiefsten
deutschen Landstelle in Neuendorf (3,54 m unter NN) erreichte am 3. Januar 1976
der Wasserstand 9,89 m. Auf heftige Sturmfluten mit bisher ungeahnten Wasser-
stainden miissen sich die Menschen an Elbe und Weser sowie an der Nordseekiiste
auch kiinftig einstellen, da der derzeitige und geplante Kiistenschutz nur bis 2030
ausreicht. Bis Ende 2100 werden aber nach allgemeinen Abschitzungen z. B. die
Wasserstande in Hamburg 70 cm hoher als bisher auflaufen.

2.2.2 Thermohaline Zirkulation

Meeresstromungen entstehen entweder durch die Einwirkung des Windes auf die
Wasseroberfldche und spiegeln somit als Oberflachenstromungen das Muster der
allgemeinen Zirkulation wider, oder sie werden durch Dichte- und damit Druck-
unterschiede der Wassermassen, die im Wesentlichen von der Temperatur und dem
Salzgehalt abhdngen, angetrieben und verursachen die Tiefenzirkulation der Ozea-
ne, die folglich auch als thermohaline Zirkulation bezeichnet wird. Temperaturdif-
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ferenzen resultieren aus einer Erwdrmung oder Abkiihlung der Wasseroberfliche,
wihrend eine Zunahme bzw. Abnahme des Salzgehaltes durch Verdunstungsprozes-
se und die Bildung von Meereis bzw. durch vermehrte Niederschlige und Zufliisse
in die Ozeane sowie das Schmelzen von Eis hervorgerufen wird (vgl. Alley 2005
und Rahmstorf 2002, 2003, 20006).

Beide Zirkulationsformen sind eng miteinander verzahnt und bilden zusammen
die sogenannte globale ,,Conveyor-Belt-Zirkulation®, die durch alle drei Ozeane
verlauft und das Klima auf der gesamten Erde beeinflusst (vgl. Abb. 2.29).

Ihre Ursache beruht auf der Abkiihlung des Wassers in hohen Breiten in Ver-
bindung mit dem einsetzenden Gefrierprozess, bei dem durch die Eiskristallbildung
Salz ausgeschieden wird (Segregation). Die thermohaline Zirkulation vereint in
sich die Produktion von Tiefenwasser in der Norwegisch-Gronlédndischen See, der
Labrador See sowie im Wedell-Meer und Rossmeer in der Antarktis, den Transport
von Tiefenwasser als Tiefseestromung in der Ndhe der Ostkiiste des amerikanischen
Kontinents und von antarktischem Bodenwasser, die dann beide durch den antark-
tischen Zirkumpolarstrom in den Indischen und Pazifischen Ozean verteilt werden,
in denen sie schlieBlich auf ihrem Weg nach Norden wieder aufquellen, sowie den
Transport von Oberflaichenwasser zum Schliefen der Zirkulationsringe, wozu im
Nordatlantik der Benguelastrom, der Golfstrom und der Nordatlantikstrom gehdren.

Der Antrieb des Golfstroms befindet sich seit gut 10.000 Jahren zwischen Gron-
land und Spitzbergen bei ca. 75° N. Hier sinken jede Sekunde 15 bis 20 Mio. m?
Wasser in die Tiefe, was etwa der 15-fachen Wassermenge aller Fliisse der Erde
entspricht. Ursache ist der beginnende Gefrierprozess, der zu einer Erhohung der
Salzkonzentration in den darunterliegenden Wasserschichten fiihrt. Die Dichte des
Wassers wird dabei schlieBlich so groB3, dass es allein durch sein Gewicht in die
Tiefe ,,stlirzt“. Das dichte und kalte Wasser stromt in 2 bis 3 km Tiefe in einem weit
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Abb. 2.29 Thermohaline Zirkulation. (© Kasang, Bildungsserver (Internet 17))
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verzweigten Stromungssystem im Atlantik langsam siidwérts (mit etwa 100 m je
Tag) bis zum antarktischen Zirkumpolarstrom und steigt erst nach ca. 1000 Jahren
im Indischen Ozean wieder an die Oberfldche. Das Absinken im Norden wird durch
den Zufluss von warmem Oberflichenwasser aus dem Siiden kompensiert, sodass
im Atlantik eine gewaltige Umwilzbewegung entsteht, die etwa 10" Watt in der
Sekunde an Wérme in den nordlichen Atlantikraum bringt. Infolge der globalen Er-
warmung kann diese Zirkulation durch die thermische Ausdehnung des Meerwas-
sers und der damit verbundenen Dichteabnahme oder auch durch zunehmende Nie-
derschldge bzw. Schmelzwasserfliisse vom gronlandischen Eis und dem damit ge-
koppelten Verdiinnungseffekt abgeschwécht und folglich die Tiefenwasserbildung
erschwert oder génzlich unterbunden werden. Damit kime der Nordatlantikstrom
zum Erliegen, was eine drastische Abkiihlung (um mehrere Grad) des nordatlanti-
schen Raumes zur Folge hitte. Durch die verdnderte Stromungssituation wiirde hier
der Meeresspiegel zunichst bis zu einem Meter und nachfolgend um ein weiteres
halbes Meter infolge der thermischen Expansion des Tiefenwassers ansteigen.

2.2.2.1 Golfstromverlauf und Klimawandel

Der Golfstrom, den Benjamin Franklin 1769 erstmals kartografieren liel (vgl.
Trujillo 2005), gehort zum globalen Stromungssystem der Ozeane und stellt ge-
mil Bearman 2001 eine windgetriebene an die thermohaline Zirkulation gekop-
pelte Stromung dar. Seinen Ursprung hat er im Siidatlantik, wo ein groBer Teil der
Wassermenge des Siiddquatorialstromes an der Kiiste Brasiliens nordwérts gefiihrt
wird und als Guyanastrom den Aquator kreuzt sowie sich hier mit dem Wasser
des Nordédquatorialstromes vermischt. Ein Teil des Wassers wird mit dem Kari-
bikstrom durch die Yucatanstrale in den Golf von Mexiko gefiihrt, ein anderer
Teil flieB3t mit dem Antillenstrom an der Ostseite der Kleinen Antillen vorbei. Das
im Golf von Mexiko aufgestaute Wasser entweicht durch die Floridastralie in den
Atlantik und vereinigt sich dort wieder mit dem Antillenstrom zum Floridastrom.
Dieser transportiert mit Geschwindigkeiten bis zu 2,5 m-s™! etwa 30 Mio. m? rd.
30° C warmen Wassers durch die FloridastraBe zundchst an der amerikanischen
Ostkiiste nordwiérts und 16st sich bei Cape Hatteras (rund 35° N) von der Kiiste,
indem er sich ostwirts wendet. Ab hier wird die Strdmung als Golfstrom bezeich-
net, da sie zum einen das warme Wasser aus dem Golf von Mexiko abtransportiert
und zum anderen zunédchst genau wie ein Fluss gut abgegrenzt ist (vgl. Abb. 2.30
und Farbtafel 3).

Bei der Uberquerung des tieferen Nordatlantik beginnt er dann zu miandrieren,
wobei es zur Bildung von Wirbeln mit kaltem bzw. warmem Wasser beiderseitig der
Stromung kommt (s. auch Sverdrup 2005 und Wells 1998), verbreitert sich und wird
diffus. Im &stlichen Atlantik spaltet sich der Golfstrom in mehrere Arme auf. Einige
davon kiihlen sich stark ab, sodass sie unter die Oberfldche sinken. Der Hauptarm
setzt jedoch als Nordatlantikstrom bis vor die Kiiste Norwegens und umrundet das
Nordkap. Ein anderer Hauptast biegt siidwérts ab und trifft als Azoren- bzw. Kana-
renstrom letztendlich wieder auf den Nordidquatorialstrom, womit sich die Zirkula-
tion schlieBt (vgl. hierzu Abb. 2.30 und Thurman 2001).
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Abb. 2.30 Verlauf des Golfstromes. (© RAO (Internet 18))

Nach Bearmann 2001 betrégt die durchschnittliche Transportrate des Golfstro-
mes in der FloridastraBe etwa 30-10° m?-s™! und bei Cape Hatteras etwa (70—
100)- 0° m* - s! Wasser. Seine maximale Rate erreicht er etwa bei 065° W mit etwa
150 10° m3-s7!. Insgesamt gesehen ist der Golfstrom eine intensive Westrandstro-
mung mit 50 bis 75 km Breite, 1,5 km Tiefe und Stromgeschwindigkeiten von 1 bis
3m-s!, sodass er die schnellste Ozeanstromung iiberhaupt darstellt. Seine mittlere
Volumentransportrate betrigt 55-10°-m? - 57!, was 55 Sverdrup entspricht, womit
er 500-mal mehr Wasser als der Amazonas transportiert.

Der Klimaeffekt der thermohalinen Zirkulation beruht gemif3 Rahmstorf 2006
auf threm Warmetransport von rund 1 PW in der Sekunde, sodass nérdlich von 24°
Breite auf der Nordhalbkugel der Temperatureffekt 5 K ausmacht. Das entspricht
ziemlich genau der Differenz zwischen den Oberflachentemperaturen des Atlan-
tik und Pazifiks, wobei im Atlantik die Seeeisgrenze wesentlich weiter nordlicher
als im Pazifik verlduft. AuBlerdem ist die globale Bodenmitteltemperatur iiber den
drei Hauptproduktionsgebieten von Tiefenwasser bis zu 10 K hoher als das Brei-
tenmittel. Ein Aussetzen des Golfstromes wiirde Modellsimulationen zufolge eine
Abkiihlung bewirken, die mit rund 10 K an der Seeeisgrenze iiber dem Nordmeer
ihren hochsten Betrag erreicht. In der erdgeschichtlichen Entwicklung hat die ther-
mohaline Zirkulation merkliche Anderungen erfahren. Es existieren insgesamt drei
Zirkulationstypen, und zwar
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» ein Warmmodus (interstadiale mode), der in etwa der heutigen Zirkulation im
Nordatlantik entspricht,

+ cin Kaltmodus (stadiale mode), bei dem die Produktion von nordatlantischem
Tiefenwasser siidlich von Island in der Irminger See erfolgt, und

» ein Ausmodus (Heinrich mode), der bei starkem Frischwassereintrag (z. B. in
Verbindung mit dem Abschmelzen der glazialen Eisschilde) eintritt oder wenn
sich Schmelzwasserfluten in den Nordatlantik ergie3en.

Nach Rahmstorf 2006 sind der erste und dritte Typ sehr stabil innerhalb einer Warm-
zeit und instabil unter Eiszeitbedingungen, wihrend der Typ zwei sich invers dazu
verhdlt, also sehr stabil unter Eiszeitbedingungen ist, wahrend er innerhalb einer
Warmzeit bisher nicht beobachtet wurde.

Ein Aussetzen des derzeitigen Zirkulationstyps ist nach Modellrechnungen erst
fiir eine globale Erwarmung von 4-5 K zu erwarten (vgl. Schiermeier 2006). Da
aber die globale Temperaturerh6hung bis jetzt nur 0,74 K/100 Jahre erreicht hat,
rechnet man gemaf3 IPCC 2001 mit einer Abschwichung von 25% erst bis zum
Ende des 21. Jahrhunderts. Allerdings wurden Hinweise auf eine Abschwéchung
der Atlantikzirkulation bei 25° N um 30 % in den vergangenen 50 Jahren bereits von
britischen Ozeanografen (vgl. Bryden 2005) diskutiert, sind jedoch durch weitere
Messungen nicht bestétigt worden. Seit 1998 stromt mehr warmes Wasser nach
Stiden zuriick als nach GrofBbritannien, Norwegen und Gronland. Grund kénnte der
abnehmende Salzgehalt des Nordmeeres infolge verstarkter Niederschldge und zu-
nehmenden Schmelzwassers von Gronland sein, sodass immer weniger kaltes Tie-
fenwasser entsteht.

2.2.2.2 Dansgaard-Oeschger-Zyklen

Die Auswertung der gronldndischen Eisbohrkerne ergab, dass sehr dramatische
Klimaereignisse in Gronland mit den sogenannten Dansgaard-Oeschger-Zyklen
(Perioden schneller Erwdrmung gefolgt von einer langsamen Abkiihlung) einher-
gehen, die in Abb. 2.31 durch die Tiefen- und damit Zeitabhingigkeit der Ande-
rung der Isotopenkonzentration von '80 dargestellt sind (s. dazu Tafel 2.3). Die
Bohrkerne der Expeditionen Greenland Ice Core Project (GRIP) und Greenland
Ice Sheet Projec (GRISP 2) sind fast drei Kilometer lang und dokumentieren das
Klima der letzten 110.000 Jahre (vgl. Alley 2005 und Houghton 1979). Die ,,cin-
gefrorenen” Klimaschwankungen besitzen eine Periode von 1500 bis 3000 Jahren
und traten immer dann auf, wenn die thermohaline Zirkulation im Nordatlantik
ihren Modus @nderte.

In Verbindung mit den Dansgaard-Oeschger-Zyklen erhohte sich in Gronland
die Temperatur innerhalb von ein bis zwei Jahrzehnten um 8 bis 10, maximal 12 K,
um nach wenigen Jahrhunderten wieder auf das Eiszeitniveau abzusinken. Mehr als
20 derartige Ereignisse wurden wahrend der letzten Eiszeit, die 100.000 Jahre an-
hielt, beobachtet (vgl. Rahmstorf 2006). In der Regel endeten die Zyklen mit einem
Heinrich-Ereignis (Abb. 2.31, linke Kurve), das im Abstand von mehreren Tausend
Jahren auftrat, was sich anhand der Tiefseesedimente des Nordatlantik nachweisen
lasst. Jedes dieser Ereignisse hinterlief3 eine bis zu einigen Metern dicke Schicht von
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Kieselsteinen. Diese Steine sind aber zu schwer, um vom Wind oder der Stromung
mitgefiihrt zu werden. Deshalb miissen sie durch das Schmelzen von Eisbergen in
den Atlantik gelangt sein (vgl. Bischof 2000). Sie stammen vom nordamerikani-
schen kontinentalen Eisschild und drifteten {iber die Hudson Bay in den Atlantik.
Die Abbriiche wurden wahrscheinlich durch Instabilitdten im Eisschild verursacht,
der durch Schneefdlle mehrere Tausend Meter dick geworden war. Wéhrend der
Heinrich-Ereignisse, bei denen die Produktion von nordatlantischem Tiefenwasser
aussetzt, erfolgte ein abrupter Temperaturriickgang in den mittleren Breiten, etwa
im Mittelmeergebiet. Gronland war weniger davon betroffen. In der gegenwértigen
Zwischeneiszeit, dem Holozén, treten weder Dansgaard-Oeschger- noch Heinrich-
Ereignisse auf. Das Klimasystem ist sehr stabil.

Sedimentdaten belegen, dass der Golfstrom bereits einmal versiegt war, und zwar
infolge erhdhter Schmelzwasserzufuhr, die vor gut 11.000 Jahren in einer warmen
Periode der letzten Eiszeit stattfand. Es stromten gewaltige Mengen Siilwasser mit
dem Sankt-Lorenz-Strom in den Nordatlantik, sodass hier die Salzkonzentration
des Meerwassers abnahm, und es trotz kriftiger Abkiihlung nicht mehr absinken
konnte. Der Golfstrom setzte aus, wodurch in der Folge weite Bereiche Nordeuro-
pas und Kanadas mit Eis bedeckt waren. Dadurch floss aber weniger Schmelzwas-
ser in den Atlantik, sodass die Salzkonzentration durch stindige Verdunstung im
Atlantik wieder zunahm und sich das Golfstromsystem regenerierte.
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Neben dem Verhéltnis der Sauerstoffisotope im Gletschereis lassen sich aus den
kleinen isolierten Lufteinschliissen im Bohrkern auch Aussagen iiber die chemische
Zusammensetzung der Atmosphire und deren Anderungen (z. B. iiber die CO,-und
Methankonzentration) der letzten Jahrtausende bis Jahrhunderttausende gewinnen,
wobei gilt: Je geringer der Methangehalt, desto niedriger waren die Lufttemperatu-
ren bei der Ablagerung des Schnees.

Tafel 2.3  Verhaltnis der Sauerstoffisotope '®0/'°0 im Eis (nach Winkler 2009)
Sauerstoff tritt in der Umgebungsluft in drei Isotopen auf, die alle 8 Protonen
und eine variable Anzahl von Neutronen besitzen, nimlich 'O mit 8 Neutro-
nen, 70O mit 9 Neutronen sowie '*0 mit 10 Neutronen. Auch Wasserstoff bil-
det zwei Isotope, so 'H und *H (= Deuterium (D)), wobei das letztere Isotop
1 Proton und 1 Neutron enthilt.

Wassermolekiile konnen in allen drei Kombinationen der unterschiedli-
chen Wasserstoft- und Sauerstoffisotope, am haufigsten sind jedoch Wasser-
molekiile der Kombination 'H,'°O, "HD'®O und 'HD'®0, existieren.

Durch die Verdunstung von Wasser iiber den Ozeanoberflichen kommt es
zu einer Fraktionierung der Molekiile, wobei aufgrund des hoheren Energie-
aufwandes die schwereren Isotope etwas langsamer als die leichteren verduns-
ten. Der entstehende Wasserdampf ist folglich mit schweren Isotopen relativ
abgereichert, und auch im Ozean steigt ihre Konzentration parallel dazu an,
wobei der Anteil von '*0 im Wasserdampfum 1% niedriger als im Wasser ist.

Der Anteil schwerer Isotope variiert somit in Abhangigkeit von der Luft-
temperatur, da sie bei hoheren Temperaturen leichter verdunsten konnen.
Wenn die Isotope durch Niederschlag zum Boden gelangen und spiter zu Eis
umgeformt werden, bleibt das Verhéltnis der Sauerstoffisotope '30/'°O erhal-
ten, sodass man mittels Eisbohrkernen von der '®0-Konzentration auf die
Temperatur schlieBen kann, bei der der Schnee gefallen ist, denn tiefe Tem-
peraturen bedeuten einen geringen '*0O-Anteil bzw. Gehalt von Deuterium.

Bei Auswertungen wird das Verhéltnis '%0/'°0 als 8'*0 in % im Vergleich
zu Meerwasser angegeben. Es ist stets negativ, da die schweren Isotope im
Eis immer relativ abgereichert sind. Im Durchschnitt liegt die Konzentration
von §'%0 zwischen —30 und —40 %o, minimal bei —60 %o.

2.3 Vertikale Struktur der Erdatmosphire

Aus den geometrischen Abmessungen der Erde mit einem Aquatorumfang von
40076,6 km resultiert, dass die Erdatmosphére horizontal grof3- und vertikal klein-
rdumig ist, was im Mittel geringe horizontale, aber sehr grofe vertikale Gradienten
der meteorologischen Groflen bedingt. So dndert sich beispielsweise die Lufttem-
peratur um 6,5 K auf einer horizontalen Distanz von 1000 km, aber auf einer verti-
kalen Distanz von nur einem Kilometer.
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Da sich infolge der Wirkung der irdischen Schwerkraft (vgl. Fortak 1971) alle
kleinrdumigen horizontalen Unterschiede mit zunehmender Hohe ausgleichen, be-
sitzt die Erdatmosphiére einen quasihorizontalen Schichtenaufbau, der sich beson-
ders gut anhand von vertikalen Temperaturprofilen oder auch aus der Anderung
ihrer chemischen Zusammensetzung oberhalb 100 km Hoéhe erkennen lésst. Die
an den jeweiligen Schichtgrenzen auftretenden Inhomogenitiaten werden zu ihrer
Unterteilung in Stockwerke herangezogen (s. Abb. 2.1).

2.3.1 Einteilungsprinzip: Vertikaler Temperaturverlauf

Anhand des mittleren vertikalen Temperaturverlaufs lasst sich eine Unterteilung der
Atmosphire in Troposphére, Stratosphére, Mesosphire, Thermosphire und Exospha-
re vornehmen. Diese Einteilung ist mit den drei Heizflachen der Atmosphére, d. h.
der Erdoberflache, dem Ozonmaximum und der lonosphire, auf Engste verkniipft.
Ausgehend vom ersten Heizniveau, der Erdoberfldche, wird in der Troposphire in
der Regel eine Temperaturabnahme von 0,65 K je 100 m Hohendifferenz beobachtet,
die in den Tropen bis in ca. 18 km, in den mittleren Breiten bis in 12 km und am Pol
bis in 8 km Hohe reicht. Die Temperaturen betragen an der tropischen Tropopause
=70 bis —80° C, in den mittleren Breiten —56,5° C und am Pol —50,0° C.

Die Wendepunkte im vertikalen Temperaturverlauf werden als ,,Pause, also als
Tropopause, Stratopause und Mesopause bezeichnet, wobei der Begriff ,,Pause” so
viel wie ablassen oder authéren bedeutet. Damit hort beispielsweise an der Tropo-
pause die vertikale Abnahme der Temperatur von 6,5 K je Kilometer auf.

2.3.1.1 Charakteristika der Troposphare

An der Obergrenze der Troposphire betragt der Luftdruck in Polndhe etwa 300 hPa,
in den geméBigten Breiten im Mittel 200 hPa und in den Tropen rund 100 hPa, so-
dass sie 70, 80 bzw. 90 % der Masse der gesamten Atmosphére enthélt. Sie ist damit
die Schicht, in der sich das Wetter mit Wolken- und Niederschlagsbildung abspielt.

In Kontakt mit der Erdoberflache befindet sich die atmosphérische Grenzschicht
mit einer vertikalen Erstreckung von 1 bis maximal 2 km tiber Land und 0,5 km
iiber den Ozeanen (Foken 2003). Thr thermisches und dynamisches Verhalten wird
durch den Umsatz von Strahlungsenergie und durch die Rauigkeit der Unterlage
geprégt. Als Heizflache gibt sie die vereinnahmte Sonnenstrahlung, die zur Erwér-
mung des Erdbodens oder der Wasserfldchen fiihrt, in Form von Strahlung sowie
turbulenten fiihlbaren und latenten Wérmefliissen wieder ab, sodass die meteorolo-
gischen Elemente innerhalb der planetarischen Grenzschicht einen Tagesgang auf-
weisen, dessen Amplitude mit der Hohe geringer wird.

Den unteren Teil der planetarischen Grenzschicht bildet die Boden- oder Prandl-
Schicht, die im Mittel 20 bis 50 m, maximal 100 m hoch reicht (s. auch Tab. 2.8). Sie
weist grof3e vertikale Gradienten der Temperatur, Feuchte und Windgeschwindigkeit
auf. Infolge der Hohenkonstanz der turbulenten Fliisse lassen sich jedoch fiir diesen
Hoéhenbereich die Profile des Windes, der Temperatur und der Feuchte in vereinfach-
ter Form berechnen, wobei man z. B. fiir den Wind ein logarithmisches Profil erhalt.
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Tab. 2.8 Aufbau der atmosphérischen Grenzschicht

Freie Atmosphére Machtigkeit (m)
Atmosphérische Turbulente Grenzschicht | Ekman-Schicht 50-2000
Grenzschicht tiber | (turbulente Fliisse von (Oberschicht)
Land am Tage Impuls, fithlbarer und Prandtl-Schicht 20-50

latenter Wérme) (Bodenschicht)

Dynamische Unterschicht | 1,0
Zihe Zwischenschicht 0,01
Laminare oder molekulare Grenzschicht 0,001

In der unmittelbar {iber der Erdoberfliche befindlichen sehr diinnen laminaren
oder molekularen Grenzschicht (0,001 m dick) geht die Energieiibertragung von der
Erdoberfliche zur Atmosphire durch Warmeleitungsprozesse vonstatten. Da die
Luft aber ein guter Isolator ist, erfordern diese Prozesse sehr gro3e Temperaturgra-
dienten (z. B. 20 K innerhalb einer 2,5 mm dicken Schicht geméfl Warneck 1988).

Oberhalb der laminaren Grenzschicht existiert eine zdhe Zwischenschicht
(0,01 m) mit gemischten Austauschprozessen und dariiber eine dynamische Unter-
schicht (cm-Bereich), in der die atmosphérische Stabilitéit keinen Einfluss auf die
Transportprozesse besitzt. In der Ober- oder Ekman-Schicht (50 bis 2000 m Hohe)
spielen turbulente Fliisse eine auBerordentlich grofle Rolle, wobei deren Intensitét
jedoch mit der Hohe abnimmt. Das hat einerseits zur Folge, dass z. B. die Tages-
maxima der Lufttemperatur im Vergleich zum Erdboden zeitlich verzogert, also
nicht zum Zeitpunkt des lokalen Sonnenhdchststandes eintreten. Sie werden in der
Wetterhiitte (2 m iiber Grund) in Abhéngigkeit von der Jahreszeit erst zwischen 14
und 15 Uhr Ortszeit registriert. Andererseits nimmt der Windvektor bei anndhern-
der Richtungskonstanz in der Bodenschicht zunédchst betragsméBig sehr rasch zu,
um dann im oberen Teil der atmosphérischen Grenzschicht unter dem Einfluss der
Corioliskraft allméahlich nach rechts zu drehen und sich oberhalb 1000 m Hohe den
Windverhéltnissen der freien Atmosphére anzupassen.

Die Tropopause am Oberrand der Troposphire ist eine Ubergangsschicht (tran-
sition layer), deren Temperatur sich im Jahresverlauf um etwa 10 K &ndert. Sie
wird in den Radiosondenaufstiegen dort markiert, wo die Temperatur mit der Hohe
konstant bleibt oder nur noch geringfiigig abnimmt (3 K je 1000 m) bzw. sogar
wieder leicht ansteigt. Ihre Hohenlage variiert stark mit der Jahreszeit und der geo-
grafischen Breite.

2.3.1.2 Charakteristika der Stratosphare

Oberhalb der Tropopause beginnt die sehr trockene Stratosphére, in deren mittle-
ren und oberen Teil durch das Ozon ultraviolette Strahlung absorbiert und dabei
Wirme freigesetzt wird. Die hochsten Temperaturen treten an der Stratopause in
knapp 50 km Hohe auf, wo der Luftdruck etwa 1 hPa betragt. Gemall Labitzke 1999
schwankt die Temperatur im Stratopausenbereich zwischen —18° C am Winterpol
und +12° C am Sommerpol. AuBlerdem sind im antarktischen Winter die Tempera-
turen wesentlich niedriger als im arktischen Winter. Dariiber hinaus nehmen iiber
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dem Winterpol die Temperaturen oberhalb der Tropopause bis in etwa 25 km Hohe
weiter ab, sodass sich in Verbindung mit einer hochreichenden Zyklone in Europa
ein Westwindregime einstellen kann. Im Sommer herrschen dagegen unter Hoch-
druckeinfluss stratosphérische Ostwinde vor.

Wihrend in der unteren Stratosphére (bis ca. 16 km Hohe) die jahreszeitlichen Va-
riationen des Wind- und Temperaturregimes noch von der Troposphére und der Land-
Meer-Verteilung der Erdoberfldche beeinflusst werden, sind sie in der mittleren und
oberen Stratosphire allein von den Einstrahlungsverhéltnissen geprigt. Als beson-
ders wirksam erweisen sich insbesondere die extremen jahreszeitlichen Schwankun-
gen der Einstrahlung {iber den Polargebieten mit den entsprechenden Auswirkungen
auf die UV-Absorption des stratosphérischen Ozons. Hohen Sommertemperaturen
stehen um ca. 50 K niedrigere Wintertemperaturen gegeniiber (s. Abb. 2.32).

Es bildet sich ein polarer Wirbel, der bis in die Stratosphire wéchst und eine
asymmetrische Lage zum Pol auf der Nordhalbkugel aufweist (bei den Aleuten liegt
meist ein stratosphdrisches Hoch). Seine Auspragung unterscheidet sich auf beiden
Hemisphéren hinsichtlich der Temperatur und Lage zum Pol sowie seiner Bestin-
digkeit und Variation von Jahr zu Jahr bzw. innerhalb eines Jahres deutlich. Dabei
werden infolge der starken Rotation der polaren Zyklone die darin eingeschlos-
senen Luftmassen iiber mehrere Monate von den auflerhalb befindlichen isoliert.
Mit beginnender Einstrahlung im Friihling und nachfolgender Erwarmung 16st sich
der polare Wirbel allméhlich auf. Er wird durch ein hemispharisches am Nordpol
zentriertes Hoch abgelost, sodass im Sommer schwache stratosphérische Ostwinde
dominieren.

In der unteren Stratosphire bleibt die Temperatur zunichst bis in ca. 20 km Hohe
konstant, d. h., sie ist isotherm geschichtet und besitzt das Temperaturniveau der
Tropopause von im Mittel —56° C. In der oberen Stratosphire steigt sie infolge UV-
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Abb. 2.32 Mittlere Januar- und Julitemperaturen (SPARC Klimatologie). (© NASA (Internet 20))
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Absorption durch das Ozon wieder an, und zwar auf rund —3° C im globalen Mittel
in 50 km Hohe (—24° C am Winter- und + 12° C am Sommerpol).

Die Stratosphére ist praktisch wolkenfrei, da infolge der tiefen Temperaturen im
Tropopausenniveau nur ein verschwindend geringer Wasserdampftransport aus der
Tropo- in die Stratosphére erfolgt. Die Luft besitzt hier eine relative Feuchte von im
Mittel 1%, das Mischungsverhéltnis liegt bei 2 bis 6 ppm. Trotzdem kdnnen sich
bei stehenden Wellen hinter Gebirgen (Leewellen) bevorzugt in hohen Breiten und
bei sehr niedrigen Temperaturen iiber Skandinavien (unter —80° C) Perlmutterwol-
ken zwischen 22 und 27 km Hohe bilden. Dass Perlmutterwolken in wunderbaren
Farben irisieren, liegt u. a. daran, dass die Eiskristalle in den einzelnen Bereichen
unterschiedliche Grof3e haben und deshalb das Sonnenlicht verschieden stark bre-
chen. In Verbindung mit der Ozonproblematik werden diese Wolken neuerdings als
Polar Stratospheric Clouds (PSCs) bezeichnet. Sie geben, wie schon friih erkannt,
einen Hinweis auf besonders geringe Ozonwerte (s. oben).

Da die Stratosphére sehr stabil geschichtet ist, gehen Vertikaltransporte nur sehr
langsam vonstatten, wie man Abb. 2.33 entnehmen kann. Wéhrend der vertikale
Gastransport in der Troposphére infolge turbulenter Durchmischung der Luftschich-
ten etwa 8 bis 10 Tagen erfordert, benétigt die Diffusion von Gasen durch die Tro-
popause immerhin ca. 30 Tage. Ihr weiteres Aufsteigen bis in groere Hohen von
etwa 25 km dauert dann mehrere Monate. Da die Atmosphédrendynamik zwischen
der Nord- und der Siidhalbkugel weitgehend entkoppelt ist, beanspruchen Trans-
porte von nordhemisphérischen Schadstoffen auf die Siidhalbkugel mehrere Jahre.

Insgesamt gesehen weisen vor allem die arktischen stratosphérischen Winter
eine grofle Variabilitdt auf, was durch die starke Streuung der Monatsmittelwerte
der Temperatur (berechnet ab 1942) am Nordpol mit rund 8 K fiir die 30-hPa-Flache
bestatigt wird (s. Labitzke 2009), denn neben sehr warmen Wintern wie 1970, 2004
und 2006 traten auch extrem kalte auf, so 1976 und 2000. AuBBerdem ist durch den
anthropogenen Treibhauseffekt die arktische Stratosphire in den letzten 40 Jahren
erheblich kélter geworden. Thr Temperaturregime wird dabei vor allem von der Dy-
namik der Troposphére, der Quasi Biennal Oscillation (QBO), der Southern Oscil-
lation (SO) und der Sonnenaktivitdt (11-jahriger Sonnenfleckenzyklus) bestimmt,
wobei in der Regel die Westwindphase der QBO und die Phase des Sonnenflecken-
minimums mit kalten Wintern verkniipft sind.
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QBO Die QBO entspricht einer quasi zweijdhrigen Schwingung der Ost-West-
Komponente des Windfeldes zwischen 20 und 35 km Héhe in den Tropen, die von
oben nach unten fortschreitet, sodass sich die Windrichtung in der mittleren und
oberen Stratosphére etwa jedes Jahr dndert. Ihre Periode betrdgt 24 bis 36 Monate.
Sie wird durch zwei quasipermanente iibereinanderliegende globale Windsysteme
(Abb. 2.34), bestehend aus den Krakatau-Ostwinden und den Berson-Westwinden in
20 km Héhe (Naujokat 2005), verursacht, wobei die Ubergangszone zwischen bei-
den Windregimen zeitlich und mit der Hohe variiert. Insgesamt sind die zu beobach-
tenden Ostwinde (im Mittel 30-35 m - s~ ') stiirker als die Westwinde (15-20 m-s™)
ausgepragt, verbleiben linger auf hoheren Niveaus und erreichen ihr Geschwin-
digkeitsmaximum in etwa 26 km Hohe iiber dem Aquator. Die Westwinde sinken
dagegen schneller ab und manifestieren sich langer auf tiefer liegenden Niveaus.

Stratosphérenerwirmung Eine weitere Besonderheit der oberen arktischen Stra-
tosphére sind die im Winter auftretenden pldtzlichen starken Erwdrmungen, bei
denen beispielsweise die Temperaturzunahme iiber Island zwischen dem 8. Januar
und 24. Januar im Winter 2009 im 10-hPa-Niveau (30 km Hoéhe) iiber 70 K betrug
(vgl. Labitzke 2009), was zu einem Auseinanderbrechen des Polarwirbels fiihrte.
Die anfangs vorhandenen Westwinde gingen bedingt durch den Temperaturanstieg,
der eine Umkehrung des meridionalen Temperaturgradienten in hohen Breiten
bewirkte, in Verbindung mit der Bildung eines kréftigen Hochs iiber dem Polarge-
biet in Ostwinde iiber. Am Ende der Erwdrmungsphase betrugen die Temperaturen
im polaren Bereich im Mittel —40° C, was nahezu sommerliche Werte bedeutet.
Im Gegensatz zur Stidhalbkugel konnen derartige Erwdrmungen bereits im frithen
Winter beobachtet werden.

Die endgiiltige Erwdrmung (final warming) der polaren Stratosphire stellt dagegen
den Ubergang von der Winter- zur Sommerzirkulation der entsprechenden Halbkugel
dar und findet in der Regel zwischen Marz und Mai statt (s. Naujokat 1992).

Strahlungsprozesse Der Temperaturverlauf in der Stratosphédre resultiert aus dem
Gleichgewicht zwischen strahlungsbedingten und dynamisch bewirkten Erwarmungs-
und Abkiihlungseffekten, wobei das Strahlungsgleichgewicht auf der Absorption von
ultravioletter Strahlung durch das Ozon und der Emission von infraroter Strahlung
durch Ozon, Kohlendioxid und Wasserdampf beruht, wahrend die dynamisch beding-
ten Erwiarmungs- und Abkiihlungsraten infolge von diabatischen Absink- und Auf-
stiegsbewegungen in Verbindung mit der allgemeinen Zirkulation entstehen.

Treibhausgase sind beim Strahlungsumsatz umso effektiver, je kélter die Um-
gebung ist und je weniger andere Absorber fiir Infrarotstrahlung iiber ihrem Ab-
sorptionsniveau vorhanden sind. Aus diesem Grund stellen Ozon und Wasserdampf
im Bereich der sehr kalten Tropopause besonders wirksame Treibhausgase dar.
Gegenwirtig zeigen alle Beobachtungen eine Temperaturzunahme in der Tropo-
und eine -abnahme in der Stratosphére. Als Ursache hierfiir gilt in Verkniipfung mit
der Treibhauswirkung geméf Steinbrecht 2007 die zunehmende Spurengaskonzen-
tration in der Troposphire, wihrend mehr CO, in der Stratosphire dagegen eine
Abkiihlung bewirkt (vgl. durchgezogene graue Linie in Abb. 2.35).
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Abb. 2.34 Schematische Darstellung der tropischen QBO (Isolinienintervall: 10 m-s™!, West-
winde: schattiert). (© Naujokat, FU Berlin (Internet 21))

2.3.1.3 Charakteristika der Mesosphére

Fiir die Mesosphire ist eine Temperaturabnahme von etwa 3 K je Kilometer ty-
pisch, sodass in ca. 85 km Hohe an der Mesopause im Sommer mit —95° C (maxi-
mal —130° C) die tiefsten Temperaturen in der Erdatmosphire gemessen werden.
Im Winter liegt die Mesopause in den mittleren und polaren Breiten etwa 95 km
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hoch und ist deutlich warmer (vgl. Liibken 2005). Oberhalb der Mesopause, d. h. im
kéltesten Bereich der Thermosphére, treten vor allem im Polarsommer polwérts von
50° Breite bei einem Sonnenstand von 5 bis 13° unter dem wahren Horizont leuch-
tende Nachtwolken auf, ein Phdnomen, das seit mehr als 100 Jahren bekannt ist (s.
Gadsden 1989). Es handelt sich hierbei um Eiskristalle, die sich an Meteoritenstaub
(Sublimationskerne) bilden. Auch nach starken Vulkanausbriichen sind leuchtende
Nachtwolken relativ hdufig zu beobachten. In der Mesosphire existieren aulerdem
infolge der geringen Dichte und der damit verbundenen geringfiigigen Strahlungs-
absorption ausgeprigte Tages- und Jahresgénge der Temperatur.

2.3.1.4 Charakteristika der Thermosphire und Exosphare
Im Anschluss an die Mesopause beginnt die Thermosphdre, in der die Temperatur
zunéchst isotherm verlduft und dann sehr rasch bis in 400 km Hoéhe auf 1000 K
ansteigt, wihrend sie dariiber nahezu konstant bleibt. Der geringen Teilchendichte
und der grofen mittleren freien Weglidnge wegen werden allerdings keine Tempe-
raturen im gaskinetischen Sinne, sondern Strahlungsenergien bestimmt. Die Gase
sind hier dissoziiert bzw. teilweise ionisiert, beides durch Absorption von kurzwel-
liger UV-, Rontgen- und Korpuskularstrahlung aus dem Weltraum. Das Gas ist also
ein Plasma, das aus lonen, Elektronen und neutralen Teilchen besteht. Infolge der
Strahlungsabsorption und geringen Teilchendichte treten Tagesschwankungen der
Temperatur von mehreren 100 K auf.

Oberhalb 1000 km Héhe schlieBt sich als Ubergangsschicht zum Weltraum die
Exosphire an, die eine Heliumionen-Schicht und in ihrem obersten Bereich eine
Schicht von Wasserstoffatomen enthdlt (s. auch Abb. 2.1). Aus ihr entweichen
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schnelle und ungeladene, dissozierte Atome in den Weltraum, wéhrend geladene
Teilchen dem Einfluss des Erdmagnetfeldes, der bis zur Magnetopause reicht, unter-
liegen. Dariiber folgt das Gebiet des solaren Windes, der sich aus schnell bewe-
genden Sonnenteilchen (Protonen, Neutronen und Elektronen) zusammengesetzt,
die aus der Sonnenkorona stammen. In der Exosphire sind die geostationdren und
polumlaufenden Satelliten sowie die Raumschiffe positioniert, die infolge geringer
Reibungsverluste auf ihren Umlaufbahnen langzeitig verbleiben kdnnen.

2.3.2 Einteilungsprinzip: Solarer Strahlungsumsatz

Geht man vom solaren Strahlungsumsatz aus, dann stellt die Erdoberflache das erste
Heizniveau der Atmosphére dar, da an ihr durch Absorption (47 % der einfallenden
Sonnenstrahlung) ein primirer Umsatz infraroter und sichtbarer Sonnenstrahlung
sowie von UV-Strahlung in Warme erfolgt, die dann mittels Warmeleitung sowie
durch Strahlungs- und thermodynamische Prozesse weitertransportiert wird.
Oberhalb des Ozonmaximums (25 km Hohe) absorbiert das atmosphérische Gas
einen groBen Teil der UVC-Strahlung (200-290 nm), die unmittelbar an Ort und Stel-
le in Warme umgesetzt wird, und zwar durch Dissoziation. Die Trennlinie zwischen
diesen energetisch unterschiedlich ablaufenden Zyklen bildet die Strato-Nullschicht
(25 km Hoéhe), die somit die Obergrenze der unteren Atmosphédre bzw. Untergrenze
der Hochatmosphire bildet. In letzter Zeit hat sich fiir die Stratosphére und Mesospha-
re auch der Begriff mittlere Atmosphére eingebiirgert (s. Bergmann-Schaefer 2001).

2.3.3 Einteilungsprinzip: lonisierungsgrad

Durch die starke Abnahme der Luftdichte mit der Hohe wird etwa oberhalb 70 km
die mittlere freie Weglange der Molekiile und Atome so groB3, dass die infolge Io-
nisation entstandenen Elektronen eine ldngere Zeitspanne erhalten bleiben, bevor
sie wieder von den positiv ionisierten Atomen und Molekiilen eingefangen werden
(rekombinieren).

Es bilden sich Schichten maximaler Elektronendichte (vgl. Abb. 2.36), also elek-
trisch leitende Schichten, so die D-Schicht zwischen 50-90 km, in der die am tiefs-
ten eindringende Strahlung (gewohnlich kosmische Strahlung) durch Stoprozesse
noch eine geniigend grole Menge von Elektronen-lonen-Paaren erzeugen kann
(10°-10'° ¢” m™3). Zwischen 90 und 130 km Hohe befindet sich die E-Schicht mit
10" e m3. Die D-Schicht wird durch Rekombinationsprozesse nachts abgebaut
und die E-Schicht stark abgeschwécht. Tagsiiber treten zwei weitere Maxima der
lonenkonzentration auf, die F - und F,-Schicht (10'> ¢ m™) zwischen 170 und
300 km Hohe, die nachts miteinander verschmelzen (vgl. Liljeqist 1984, Warnecke
1997, Poole 1997 und Barter 2002). Im Zusammenhang mit der Wirkung des Treib-
hauseffektes auf die Thermosphére wurde gemifl Bremer 2005 ein Absinken der
Hohe der E- und F-Schichten sowie eine Zunahme der maximalen Elektronendichte
sowohl theoretisch vorhergesagt als auch experimentell nachgewiesen.
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Abb. 2.36 Schichten maximaler Ionenkonzentration

Die Auspriagung der einzelnen Schichten héngt von der einfallenden Sonnenstrah-
lung und damit von der Tages- und Jahreszeit ab (vgl. Abb. 2.36). Weiteren Einfluss
haben die Sonnenflecken, da durch sie die Strahlungsemission der Sonne und damit der
Ionisierungsgrad zunimmt. In den genannten Hohenbereichen wird die UV-Strahlung
durch einzelne Molekiile, die Rontgenstrahlung durch Atome und die y-Strahlung
durch Atomkerne absorbiert, sodass nur ein winziger Bruchteil der harten Strahlung
die Erdoberflache erreicht. An die F-Schicht schlief3t sich ab etwa 600 km Hohe eine
Heliumionen-Schicht an (bis ca. 1000 km), der eine Schicht von Wasserstoffkernen
(Protonen) folgt. Ausgehend von der getroffenen Einteilung kann man somit zwischen
einer Neutro-, lono- und Protosphére (etwa ab 2500 km Hohe) unterscheiden.

2.3.3.1 Polarlichter

Die Ionosphire ist der Sitz der spektakuldren Polarlichter, die man als Nordlichter
(aurora borealis) bzw. Siidlichter (aurora australis) bezeichnet, da sie vorwiegend
zwischen 20 und 30° Breitenentfernung um den magnetischen Nord- und Siidpol der
Erde erscheinen. Polarlichter werden durch den Sonnenwind (diinnes Plasma gelade-
ner Teilchen) in Wechselwirkung mit dem Erdmagnetfeld getriggert (vgl. Abb. 2.37).
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Abb. 2.37 Magnetfeld der Erde. (© Brekke (1983))

Die der Sonne zugewandte Seite der Magnetosphére ist fiir die Sonnenwindpar-
tikel undurchdringlich, sie sickern vielmehr beim Vorbeistreifen des Sonnenwindes
am Magnetosphédrenschweif in die Magnetosphére ein und sammeln sich in der so-
genannten Plasmaschicht, die tiber Magnetfeldlinien mit der Erde verbunden ist.
Entlang dieser Feldlinien werden Elektronen infolge der Lorentz-Kraft spiralformig
zur Erde hin beschleunigt und gelangen in ihre Atmosphére.

Die Kollision von Partikeln des Sonnenwindes mit Atomen und Molekiilen der
Luft fiihrt sowohl zu energetisch angeregten Zusténden als auch zu einer Zunah-
me der lonen- und Elektronendichte. Bei Rekombination der lonen mit den freien
Elektronen und beim Abbau des Anregungszustandes wird Strahlung emittiert. Ein
Teil davon ist sichtbares Licht. So besitzt ionisierter Sauerstoff eine Emissions-
linie bei A=557,7 nm (blasses, fahles gelbgriines Polarlicht in etwa 100 km Hohe),
bei A=630 und 636,4 sowie 639,1 nm (rotes Polarlicht in etwa 300 km Hoéhe) und
ionisierter Stickstoff bei A=470,9 nm (blaues Polarlicht). Da Polarlichter zwischen
100 bis maximal 400 km Hohe entstehen, sind sie iiber Hunderte von Kilometern
zu sehen (siche Farbtafel 4). Durch das Wegdrehen der Erde unter der Eindringzone
der Feldlinien an den magnetischen Polen ergibt sich ein Auroraoval. Die verschie-
denen Formen und Farben des Polarlichts entstehen durch die zeitlichen und rdum-
lichen Schwankungen des einfallenden Partikelstroms in Abhéngigkeit von der in
der jeweiligen Hohe auftretenden Gasart sowie von der Energie des Partikelstromes
(vgl. Kilian 2002).
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Abb. 2.38 Polarlicht iiber der Giilper Havel etwa 80 km westlich von Berlin am 23.02.2014.
(© dpa)

Dass Polarlichter auch in mittleren Breiten und weiter siidlich beobachtet wer-
den, ist eine Folge des 11-jahrigen Sonnenfleckenzyklus. In der Abb. 2.38 ist ein
wunderschones Polarlicht zu sehen, das am 23.02.2014 iiber der Giilper Havel (Ha-
velldnder Sternenpark) auftrat. Schon Aristoteles beobachtete im klassischen Grie-
chenland (also noch siidlicher) seltene Polarlichter und beschrieb sie.

In der Phase maximaler Fleckenaktivitdt erhoht sich die Dichte und Geschwin-
digkeit des Sonnenwindes durch heftige Sonneneruptionen derart, dass es zu einer
Einschniirung des Magnetosphérenschweifs und damit der Plasmaschicht kommen
kann und starke Schwankungen des Erdmagnetfeldes auftreten.

2.3.3.2 Ausbreitung von Funkwellen
An den Schichten maximaler Elektronendichte erfolgt eine Dampfung, Refraktion
und Reflexion von Funkwellen (vgl. Poole 1997). So kann das Radiosignal bei sich
mehrfach wiederholender Reflexion (sowohl an der Erdoberflache als auch an der
Ionosphére) komplett um die Erde wandern. In der Ndhe des Senders (Einfalls-
winkel nahezu null) durchdringen die Radiowellen aber die Ionosphére, sodass eine
,stille Zone™ bis zu 160 km Entfernung um den Sender existiert, da die Bodenwel-
len sehr rasch absorbiert werden und auch der Erdkriimmung nicht folgen kdnnen.
Die D-Schicht baut sich nach Sonnenaufgang auf, erreicht ihre grofite Ionisa-
tion mit dem Sonnenhdchststand und 16st sich nach Sonnenuntergang relativ rasch
wieder auf. Sie reflektiert die sehr langen Radiowellen, ddmpft aber die Mittel- und
Kurzwellen. Beziiglich der Ausbreitung von Kurzwellen ist sie eher hinderlich.
Auch die Intensitdt der E-Schicht folgt dem Sonnenstand. Thre Ionisation reicht zur
Reflexion und Refraktion von Wellen mit niedrigen Frequenzen aus. An ihrer Unter-
grenze tritt auBerdem eine Dampfung auf, wobei Signale mit hohen Frequenzen weit
weniger modifiziert werden, sodass sie fast verlustfrei geradlinig passieren konnen.
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Die F1- und F2-Schicht oberhalb der E-Schicht sind die fiir die Kurzwellenaus-
breitung wichtigsten Schichten, da sie ndmlich nachts infolge der geringen Rekom-
bination in 250—400 km Hohe erhalten bleiben. Da hier die Elektronendichte hoch
ist, sorgen Brechungs- und Reflexionseffekte fiir eine Uberbriickung sehr groBer
Distanzen.

Im Allgemeinen erfolgt die Ausbreitung von Kurzwellen iiber grofle Entfernun-
gen im ,,Zickzack®“-Kurs auf dem GrofBkreis, d. h., die Wellen machen Spriinge von
maximal 3000 bis 4000 km Lénge, wobei sic abwechselnd an der lonosphéire und
der Erdoberfldche reflektiert werden. Ihre Reflexionseigenschaften verringern sich
dabei mit abnehmender Ionisation und zunechmender Frequenz.

Die Ionosphire reagiert auf Storungen des Strahlungsflusses der Sonne (z. B.
UV-bursts) sehr empfindlich mit Schwankungen der Elektronendichte, was zu einer
Storung des Funkverkehrs fiihrt. Sudden ionospheric bursts (SIDs) dauern etwa
15 bis 30 min. Meist bewirken sie eine Verstarkung der D-Schicht und damit eine
Zunahme der Absorption von Radiowellen, sodass hdufig Funkausfall (black out)
oder eine Storung des Funkverkehrs eintritt.

2.4 Die Lufthiille der Erde als thermodynamisches System

Die Lufthiille der Erde ist ein Gemisch von idealen Gasen, was einschlieit, dass
das Eigenvolumen der Luftmolekiile sowie die Kraftwirkung zwischen ihnen ver-
nachldssigbar sind. Sie bildet ein thermodynamisches System, dessen Zustand Z
sich durch Zustandsvariable definieren ldsst. Zu diesen gehoren das Volumen V, der
Druck p, die Temperatur T und die Masse m, womit Z=f (p, T, V, m) wird. Massen-
abhingige Zustandsgro3en nennt man extensiv, -unabhéngige dagegen intensiv. Der
Druck p und die Temperatur T stellen intensive, die Teilchenzahl N und das Volumen
V dagegen extensive GroBen dar. Alle auf eine Masseneinheit m bezogene Groflen
heiBBen spezifisch, sodass man z. B. ein spezifisches Volumen V/m =1/p =« und
eine spezifische Warme ¢ = q/dT definieren und damit die Zustandsgleichung
auch in der Form Z=f (p, T, a) schreiben kann (vgl. Pichler 1986).

Andert sich der Zustand eines durch die Variablen Volumen, Druck und Tempe-
ratur beschriebenen Systems nicht mit der Zeit, dann befindet es sich im Gleichge-
wicht, und man formuliert: dZ/dt=0. Im thermodynamischen Gleichgewicht besitzt
somit die Zustandsgleichung die allgemeine Form f (p, T, V)=0, d. h., jeweils zwei
Zustandsvariable legen die dritte Variable eindeutig fest. So bestimmt sich z. B. der
Druck p alleinig aus dem Volumen und der Temperatur (Etling 1996).

2.4.1 Gesetze fiir ideale Gase

Das Verhalten einer Gasmasse m mit N Gasmolekiilen, welche unter dem Druck p
und der Temperatur T das Volumen V einnimmt, ldsst sich durch die nachfolgen-
den Gasgesetze beschreiben, die aus experimentellen Untersuchungen abgeleitet
wurden.
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Betrachten wir als Erstes die beiden Gesetze von Gay-Lussac (franzosischer
Chemiker, 1778-1850), die die Form

% =const. fiir p=const.
(2.29)

% =const. fir V =const.

besitzen. Die Interpretation dieser Beziehungen macht deutlich, dass sich im ersten
Fall mit zunehmender Temperatur das Volumen eines Gases ausdehnt, vorausge-
setzt der Druck und die Menge des Gases bleiben konstant, und dass im zweiten
Fall bei konstantem Volumen der Druck direkt proportional zur absoluten Tempe-
ratur ist, d. h., bei einer Erwdrmung des Gases erhoht sich der Druck, und bei einer
Abkiihlung wird er geringer. Fiir den gegebenen Sachverhalt ldsst sich im ersteren
Fall fiir zwei Zustidnde eines Gases bei konstantem Druck damit auch formulieren:

vV, V. vV, T
L2 ppw., 2=2 (2.30)
T, T Vi T
Als Gesetz von Boyle-Mariotte (Boyle: englischer Physiker; 16271691, Mariotte: fran-
zosischer Monch, 1620-1684) wird die folgende Beziehung bezeichnet, die einen ein-
fachen Zusammenhang zwischen dem Druck und dem Volumen eines Gases herstellt:

p-V=const. bei T =const. (2.31)

Sie driickt aus, dass mit wachsendem Volumen der Gasdruck abnimmt, vorausge-
setzt die Temperatur und die Menge des Gases bleiben konstant. Betrachtet man
nun dieselbe Gasmenge unter zwei verschiedenen Bedingungen, bei denen die Tem-
peraturen gleich sind, dann kann man schreiben

p_ Vi

p, -V, = const.=p,-V, bzw.
P V2

(2.32)

Durch die Zusammenfassung des Gesetzes von Gay-Lussac V/T=const. und des
Boyle’schen Gesetzes p-V=const. ldsst sich die Zustandsgleichung fiir ideale Gase
herleiten, ndmlich

p-V=m-R-T, (2.33)

worin R die spezielle Gaskonstante (bezogen auf die Einheitsmafie 1 kg) darstellt,
die fiir jedes Gas verschieden ist. Dividiert man (2.33) durch die Masse m, so erhélt
man das spezifische Volumen o bzw. v, das der reziproken Dichte 1/p entspricht,
und gelangt letztendlich zu der in der Meteorologie am héaufigsten verwendeten
modifizierten Form der Zustandsgleichung (s. Pichler 1986), die fiir alle Gase gilt:
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p-a=R-T bzw. p-v=R-T bzw. p=p-R-T (2.34)

Da sich verschiedene Gase im Idealzustand lediglich durch die Masse ihrer Mole-
kiile unterscheiden, eliminiert man die Molekiilmasse aus der speziellen Gaskons-
tanten R und gelangt zu einer universellen Konstanten R*, die von der Gasart un-
abhéngig ist (s. Paus 1995). Man betrachtet hierzu statt des spezifischen Volumens
v das Molvolumen v_  eines Gases und beriicksichtigt, dass v =v-M mit M als
Molmasse in Kilogramm gilt, sodass man damit eine thermische Zustandsgleichung
in der Form

PVyy =M-R-T=R"-T (2.35)

gewinnt. Hierin entsprechen T der Temperatur und R* der universellen Gaskonstan-
ten, die fiir alle Gase denselben Wert von 8,31 J K™! mol ! hat, weil nach Avogad-
ro (italienischer Chemiker und Physiker, 1776—1856) bei gleicher Temperatur und
gleichem Druck alle Gase das gleiche Molvolumen besitzen, das proportional der
Teilchenzahl N mit einer fiir alle Gase gleichen Proportionalititskonstanten k ist.
Die in einem Molvolumen enthaltene Anzahl von Teilchen N, wird als Avogadro-
Zahl bezeichnet und betrégt N, =6,022 - 10% Molekiile. Fiir ein einzelnes Molekiil
wird die Gaskonstante durch die Boltzmann-Konstante k, die 1905 von Einstein
(1879-1955) in seiner Dissertation zur Brown’schen Molekularbewegung bestimmt
wurde, angegeben:

R*=k-N, (2.36)

Damit erhalten wir als Alternativform zur thermischen Zustandsgleichung der idea-
len Gase eine Gleichung der Form

PV =k Ny T. (2.37)

2.5 Ubungen

Aufgabe 1 Berechnen Sie das Molvolumen v _  der Luft fiir atmosphérische Stan-
dardbedingungen (p,=1013,25 hPa und T;=273,15 K)!

Aufgabe 2 Wie viel Molekiile/Teilchen n enthélt 1 cm3 Luft bei 0° C und Standard-
druck?

Aufgabe 3 Bis zu einer Hohe von 1 km sei die Atmosphére isotherm. Ein Luftteil-
chen steigt vom Boden mit p,=1025 hPa und einer Temperatur T =15° C auf eine
Hohe von 900 hPa. Um wie viel Prozent vergrofert sich sein Volumen?

Aufgabe 4 (nach Orear 1971) Wihrend eine Luftblase mit konstanter Temperatur
vom Boden eines Sees an die Oberflache steigt, verdreifacht sich ihr Volumen. Wie
tief ist der See?
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Aufgabe 5 Wie grof} ist die Dichte trockener Luft bei Standardatmosphérendruck
und bei 0° C?

Aufgabe 6 Um wie viel unterscheiden sich die Energieausbeuten von einem Ku-
bikmeter Luft, der durch eine Windkraftanlage stromt, unter Hochdruckeinfluss
(1020 hPa, 20° C) und unter Tiefdruckeinfluss (980 hPa, —10° C), wenn gilt:
m-v?
2

E =

(N-m)

Aufgabe 7 (Daten: Scherhag 1948) Charakterisieren Sie anhand der vertikalen
Temperaturprofile (Juli) dreier Stationen den Schichtenbau der unteren Atmosphére.

Hoéhe (km) Temperatur (° C)

Boden 18 31 5

1 11 25 1

2 6 20 -2
3 15 -6
4 ) 10 -12
5 —11 5 -18
6 -17 0 =25
7 -24 -5 -33
8 =31 —11 —41
9 -38 -17 —48
10 —45 —24 —49
11 =50 -32 —46
12 =50 —41 —45
13 =50 -49 —44
14 -49 —-58 —44
15 -49 —67 —43
16 -49 -74 —43
17 -49 =77 —42
18 -49 =72 —40
19 -49 —66 —40
20 -49 -62 —40

2.6 Losungen

Aufgabe 1

PV =R -T, R"=8314J.K!, 1J=1kg-m?-s*=1N-m
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R'T

Vimot =—— (Nentspricht hier der MaBeinheit Newton)
2
v, = O3B INmKm™ | 60044 m3 — 22.4.10%em’ = 22,41
101325 K-N

Ein Mol eines idealen Gases nimmt bei 1013,25 hPa und 0° C ein Volumen von
Voo =224 1ein.

Aufgabe 2

-V
k-T

o

p-V=kn-T, n= k = 1,38-10%J. K" (N-m-K™)

-6 3
- 1013252310 ! Ij m K 5 69-10' (Teilchen)
1,38-107°°-273,15{ m“-N-m-K
1 cm? Luft enthilt bei 0° C und Standarddruck 2,69 - 10'° Teilchen.
Aufgabe 3

Virp=Vypy, Vo/Vi=p/p,

Vv, _ 102500[ N-m’

V. 90000 | N- m2 ]=1,139 , d. h., das Volumen vergroBert sich um 13,9 %.
1 - m

Aufgabe 4

P Vi=pyVy, py=3py, bzw. p, =py+p, bzw. p, =D, Dy

hydrostatischer Druck: p, =3 p, —py =2y
(d. h., der See ist rund 20 m tief, da eine Atmosphére 10 m Wassertiefe entspricht).
Mit
Pn = Py. g-h folgt:
Py gh =2p,unddamit h = 2p,/p, -g sowie
2101325107 ’
1000-9,81

nung 20,6 m tief).

kg~mosz~m

s?-m”-kg-m

] =20,6 m (Der See ist bei exakter Rech-



2.6 Losungen 81

Aufgabe 5
p=p-R-T, also p:L
R-T
. 101325 [ N-kg-K ]:ngkg_m3_
287-273,15 mZ2-N-m-K

Die Dichte der Luft betrigt unter Normalbedingungen 1,29 kg m .

Aufgabe 6

V2 V.2
MY (Nem), m=pV also E=LYV P (2.34)

E= p
2 R-T

102000 [ N-kg-K

= =1,2124 kg-m°.
™ 87.293.15 ] &

m?-N-m-K

98000 N-kg-K
P-10

©287-263,15

Die Energieausbeuten unterscheiden sich also um etwa 7 %.

=1,2976 kg-m .
m? ~N~m~K]

Aufgabe 7 Das erste Temperaturprofil ist aus den gemiBigten Breiten (z. B. Ber-
lin: 52°N 13°E), da

* die Bodentemperatur 18° C im Juli betragt,
* die Tropopause in 11 km Hohe liegt und eine Temperatur von —50° C erreicht,
* gleich bleibende Temperaturen in der unteren Stratosphire zu beobachten sind.

Das zweite Temperaturprofil stammt aus den subtropischen Breiten (z. B. Agra :
27°N78°E), da

 die Bodentemperatur 31° C im Juli aufweist,
* die Tropopause in 17 km Hoéhe liegt und ihre Temperatur —17° C erreicht,
 oberhalb der Tropopause wieder ansteigende Temperaturen auftreten.

Das dritte Temperaturprofil gehort zu den polaren Breiten (z. B. Spitzbergen:
79°N,12°E), da

 die Bodentemperatur nur 5° C im Juli erreicht,
 die Tropopause in 10 km Hohe liegt und —49° C aufweist,
 oberhalb der Tropopause die Temperaturen wieder ansteigen.
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