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Zusammenfassung

Troposphérische Aerosole sind kleinste feste und fliissige in der Luft schwebende Teilchen,
die sowohl natiirlichen als auch anthropogenen Ursprungs sein kénnen. Durch Absorption
und Streuung der Sonnenstrahlung sowie in geringerem Mafle durch die Wechselwirkung
mit terrestrischer Strahlung wirken sie direkt auf den Strahlungshaushalt des Systems
Erde-Atmosphire. Desweiteren beeinflussen sie die mikrophysikalischen und optischen Ei-
genschaften von Wolken, indem sie als Kondensations- und Eiskeime fungieren. Auf diese
Weise greifen sie indirekt in den Strahlungshaushalt ein. Die Stérke sowohl des direkten
wie auch des indirekten Aerosoleffektes sind noch weitgehend unbekannt. Troposphérische
Aerosole zihlen deshalb zu einem der groften Unsicherheitsfaktoren in der Abschitzung
zukiinftiger Klimaverénderungen.

Im Spitwinter und Frithjahr treten verstirkt hohe troposphirische Aerosolkonzentratio-
nen in der arktischen Troposphire auf. Diese sogenannten , Arctic Haze“-Ereignisse haben
ihren Ursprung im Transport anthropogener Aerosole aus den Ballungszentren der mitt-
leren Breiten in die Arktis. Eine Abschitzung der Klimawirksamkeit dieses Phanomens
erscheint besonders wichtig, da in Klimaszenarien die stirkste Erwérmung iber der Arktis
auftritt.

In dieser Arbeit wird die direkte Klimawirkung der troposphérischen Aerosole erstma-
lig mit einem regionalen atmosphirischen Klimamodell fiir die gesamte Arktis nordlich
von 65°N untersucht. Es werden zwei alternative Methoden verwendet, um das arktische
Aerosol im Modell zu beriicksichtigen. Beim ersten Verfahren werden die mikrophysika-
lischen und optischen Eigenschaften der arktischen Aerosolkomponenten (Sulfat-, Ruf-
und Seesalzpartikel) durch den Globalen Aerosoldatensatz [GADS] (KOPKE et al., 1997)
bereitgestellt. Bei der zweiten Methode wird ein Aerosoldatensatz genutzt, der mittels
Datentransformation aus Messungen in der Arktis gewonnen wurde.

Zunichst wurden fiir den Monat Mirz Ensemblesimulationen der Jahre 1983 und 1989
bis 1995 mit und ohne , Arctic Haze* durchgefiihrt. Dabei wurde der ,,Arctic Haze“ durch
eine Mischung ausgewihlter Komponenten des GADS (Methode 1) beschrieben und als
horizontal gleichverteilt iiber die gesamte Arktis angenommen. Am Oberrand der Atmo-
sphire resultiert durch die Aerosole ein Energiegewinn von 1 bis 8 W/m? {iber den eis-
und schneebedeckten Regionen der Arktis, wihrend iiber dem eisfreien Nordatlantik und
-pazifik iiberwiegend ein Verlust (bis zu -2 W/m?) auftritt. Am Boden bewirken die Ae-
rosole durch Reduktion der solaren Einstrahlung einen kurzwelligen Energieverlust, der
iiber dem Wasser am groften ist (bis zu -7.5 W/m?). Uber die gesamte Arktis betrigt der
kurzwellige Verlust im Mittel -2.7 W/m?. Da sich gleichzeitig der langwellige Strahlungs-
verlust am Boden um 0.7 W/m? verringert, resultiert insgesamt ein Strahlungsantrieb von
17 W/m2,

Obwohl nur die Absorption und Streuung durch die Aerosole (direkter Aerosoleffekt)
beriicksichtigt wird, verandern sich nicht nur die Strahlungsfliisse, sondern auch die dyna-
mischen Gré8en durch nichtlineare Wechselwirkungen im Modell. Ein wichtiger Wechsel-
wirkungsmechanismus ist die Aerosol-Strahlungs-Wolken-Zirkulations-Riickkopplung. Der
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direkte Strahlungsantrieb durch die Aerosole fithrt zu einer Anderung der vertikalen dia-
batischen Erwédrmungsrate an den einzelnen Modellgitterpunkten, wodurch das regionale
Zirkulationsmuster sowie die regionalen Verteilungen der Luftfeuchte und Wolken modi-
fiziert werden, was wiederum die optische Dicke der Aerosole und damit den direkten
Strahlungsantrieb verdndert. Die Temperaturidnderung durch , Arctic Haze“ weist ein sehr
ausgeprigtes regionales Muster auf und schwankt in zwei Meter Hohe zwischen -1 K (iiber
der Ostsibirischen See und dem kanadischen Archipel) und +1 K (zwischen Spitzbergen-
Barentssee und Karasee-Taimyr-Halbinsel). Die Temperaturanomalie ist durch eine starke
interannuelle Variabilitit charakterisiert, die bis zu 2 K betrigt. Der Grund hierfiir ist die
starke synoptische Variabilitit und die daraus folgende Schwankung des regionalen Wetter-
geschehens. Die regionale Anderung der Luftfeuchte, Wolkenbedeckung und Bodenalbedo
triigt zu einer signifikanten Anderung der Stirke und des Vorzeichens vom Aerosoleffekt
bei. Die Modelldufe zeigen im zonalen Mittel eine leichte bodennahe Abkiihlung gegeniiber
einer Erwirmung innerhalb der Aerosolschicht. , Arctic Haze® fithrt somit zu einer Ande-
rung der atmosphérischen Stabilitdt. Durch eine Verstarkung der vorherrschenden Tempe-
raturinversion in der unteren arktischen Troposphire werden vertikale Austauschprozesse
von Impuls, Wirme und Wasserdampf zwischen Atmosphire und Erdoberfliche weiter
geddmpft.

Es wurden eine Reihe von Sensitivitdtsstudien durchgefiithrt. So ist u.a. die Stirke des
berechneten Aerosoleffektes stark vom Absorptionsvermogen des ,,Arctic Haze“ abhéngig.
Das Temperatursignal verstdrkt sich, wenn das Absorptionsvermogen der Aerosole erhdht
wird, ohne die Extinktion zu verindern. Desweiteren wurde untersucht wie der Aero-
soleffekt durch die im Modell verwendete Wolkenparametrisierung beeinflufit wird. Das
regionale Muster des Aerosoleffektes verdnderte sich drastisch bei Verwendung einer neu-
en, fiir die Arktis bessere geeigneten Parametrisierung von Eiswolken. In einer weiteren
Modellsimulation wurde der Einflufl der Sulfataerosole auf die Wolkentropfchenkonzentra-
tion untersucht. Die Berechnung zeigt, dal der direkte und indirekte Effekt durch , Arctic
Haze“ von &hnlicher Bedeutung sind.

Im letzten Teil der Arbeit wird ein Modellauf fiir den ASTAR (Arctic Study of Troposphe-
ric Aerosol and Radiation) Kampagne Monat Mérz 2000 vorgestellt. Der verwendete Aero-
soldatensatz basiert auf Messungen im Rahmen dieser Kapagne, die in der Umgebung von
Spitzbergen stattfand (Methode 2). In diesem Fall zeigt das bodennahe Temperatursignal
eine deutliche regionale Variabilitidt und schwankt zwischen einer maximalen Abkiihlung
von -1.4 K iiber der Baffin- und Laptevsee und einer maximalen Erwdrmung von 2.7 K
iber der Beaufortsee.
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Tropospheric aerosols are particles of liquid and solid material suspended in the air and
derived from natural and anthropogenic sources. They directly influence the radiative
balance of the earth-atmosphere system by scattering and absorbing solar radiation and,
to less degree, by absorbing infrared radiation. Tropospheric aerosols also alter the cloud
microphysical and optical properties by acting as condensation and ice nuclei and affect
thereby radiation budget indirectly. The magnitudes of both the direct and indirect aerosol
effects are largely unknown and therefore the tropospheric aerosols are one of the key
uncertainty parameters in climate change estimates.

During winter and spring seasons enhanced aerosol concentrations in the Arctic troposphe-
re are observed. This phenomenon, known as ,Arctic Haze“, results from the long range
transport of anthropogenic pollution from industrial areas in mid-latitudes into the Arctic.
Because estimates for future climate show largest warming signal over Arctic region it is
important to investigate the climate forcing of these aerosols.

In the present work the direct climate effect of , Arctic Haze“ has been studied with a
regional atmospheric climate model covering the whole Arctic north of 65°N. Two alter-
native methods were applied to incorporate the Arctic aerosol into the model. For the
first method the microphysical and optical parameters of the Arctic aerosol components
(sulfate, black carbon and sea salt particles) are taken from the Global Aerosol Data Set
[GADS] (KOPKE et al., 1997), whereas the second method uses aerosol input parameters
derived from data transformation of Arctic airborne aerosol measurements.

At first, simulations with and without included ,, Arctic Haze* were performed for a March
ensemble of the years 1983 and 1989-95. The , Arctic Haze“ was described via a mixture
of different components of the GADS (method 1) and was considered to be horizontally
uniformly distibuted over the Arctic. At the top of the atmosphere the aerosols cause a
positive change from 1 to 8 W/m? in the net radiation fluxes over the ice- and snow-covered
Arctic areas, whereas mostly a radiative energy loss up to 2 W/m? results over the ice-free
North Atlantic and Pacific. At the surface the aerosols lead to a shortwave energy loss by
reducing the insolution. This effect is largest over the water (up to -7.5 W/m?). Averaging
over the whole Arctic domain, the shortwave energy loss is about -2.4 W/m?. At the same
time the longwave energy loss decreases by 0.7 W/m? at the surface, resulting in a total
radiative forcing of -1.7 W/m?.

Although the aerosol acts only via the direct radiative effect by scattering and absorpti-
on of radiation, it affects not only the radiative fluxes but also the dynamical variables
via the nonlinear interaction within the model. An important interaction is the aerosol-
radiation-cloud-circulation-feedback. The direct radiative forcing leads to diabatic heating
rate changes in the vertical column of each model grid cells, which modify the circulation
pattern, the humidity and cloud structures which in turn alter the aerosol optical depth
and therefore the radiative forcing closing this feedback loop. The mean aerosol effect on
the 2m air temperature shows a large spatial variability and ranges from -1 K (over the
East Sibirian Sea and the Canadian Archipelgo) to +1 K (between Spitsbergen-Barents
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and Kara Seas-Taimyr peninsula). The monthly mean temperature anomaly is characte-
rized by a large interannual variability up to 2 K. This can be explained by the strong
synoptic variability which is connected with pronounced regional weather changes. Espe-
cially changes of air humidity, cloud cover and surface albedo contribute to significant
changes of the magnitude and sign of the aerosol effect. In the zonal mean the simulations
show a mean cooling in the near surface layers in contrast to a warming within the aerosol
layer. ,,Arctic Haze® therefore leads to a change of atmospheric stability. By amplifying
the prevalent temperature inversion in the lower Arctic troposphere the vertical exchange
processes of turbulent fluxes of momentum, heat and water vapour between atmosphere
and surface are reduced.

Several sensitivity studies were performed. The strength of the calculated aerosol effect
also depends strongly on the effective absorption of the solar radiation by ,,Arctic Haze“.
It was also investigated how the applied specific cloud parameterizations affect the calcu-
lated direct aerosol effect. The regional pattern of the aerosol effect changed dramatically
by using a new ice cloud parameterization which works better for Arctic conditions. In a
further model simulation the influence of sulfate aerosols on the number of cloud conden-
sation nuclei was considered. The calculation shows that the direct and indirect effect of
»Arctic Haze® seems to be of similar importance.

The last part of this work presents a model run for the ASTAR (Arctic Study of Tro-
pospheric Aerosol and Radiation) capaign month March 2000 using aerosol parameters
derived from airborne measurements in the vicinity of Spitsbergen (method 2). In this
case the signal in the near surface temperature is characterized by substantial variability
at regional scale and varies between a cooling of -2 K in the Baffin Bay and Laptevsee and
a warming of 3 K in the Beaufort Sea.



1. Einleitung

1.1. Motivation

Aerosole! sind kleinste feste und fliissige in der Atmosphére schwebende Teilchen, die
sowohl natiirlichen wie auch anthropogenen Ursprungs sein kénnen. Noch in den 8Qer
Jahren wurde die Bedeutung der anthropogenen Aerosole hauptsichlich in ihrer Betei-
ligung am ,sauren“ Regen gesehen. Gegenwiirtig spielen sie vor allem in der aktuellen
Klimadiskussion eine wichtige Rolle, da sie dhnlich wie der Anstieg der atmosphérischen
Treibhausgaskonzentrationen eine Stérung des globalen Strahlungshaushalts hervorrufen
und damit das Klima beeinflussen kdnnen.

Aerosole wirken durch Absorption und Streuung der Sonnenstrahlung sowie in geringerem
Mafe durch Wechselwirkung mit terrestrischer Strahlung direkt auf den Strahlungshaus-
halt des Systems Erde-Atmosphére (,direkter Aerosoleffekt“). Desweiteren beeinflussen sie
die Wolken- und Niederschlagsbildung, indem sie die Voraussetzungen fiir Kondensation
und Eisbildung schaffen. Auf diesem Wege greifen sie indirekt in den Strahlungshaushalt
ein (,,indirekter Aerosoleffekt®).

Fiir die Entwicklungsrichtung des Klimas ist die Verinderung der Strahlungsbilanz am Au-
Benrand der Atmosphire wichtig. Nach dem Bericht des IPCC (Intergovernmental Panel
on Climate Change) von 2001 betrigt der global gemittelte Strahlungsantrieb am At-
mosphirenoberrand durch den direkten Effekt anthopogener Aerosole zwischen -0.07 und
-1.24 W/m?. Ebenfalls wird ein negativer Antrieb durch die Aerosol induzierte Verénde-
rung der Wolkeneigenschaften vermutet. Der IPCC (2001) gibt hierfiir lediglich eine Band-
breite von 0 bis -2 W/m? an. Im Vergleich dazu wird der als verhiltnisméafig sicher bekann-
te Strahlungsantrieb durch den anthropogenen Treibhauseffekt bei den atmosphérischen
Gasen auf 2.43 W/m? im globalen Mittel geschitzt (IPCC, 2001).

Im Gegensatz zu den meisten Treibhausgasen, die eine Verweilzeit von mehreren Jahren
in der Atmosphire besitzen und deshalb rund um den Globus eine gute Durchmischung
aufweisen, betrigt die Lebensdauer der Aerosole in Abhéngigkeit von meteorologischen
Bedingungen lediglich wenige Tage bis zu einigen Wochen (IPCC, 1996). Das Auftre-
ten erhohter Aerosolkonzentrationen ist daher hauptsichlich an ihre Entstehungsgebiete
und deren Leezonen gebunden. Zudem folgt die Konzentration relativ rasch der Emis-
sionsstirke. Entsprechend ist Strahlungsantrieb durch Aerosole sowohl zeitlich als auch
rdumlich sehr variabel. Das Vorzeichen des lokalen Aerosolsignals hingt dabei vor allem
von der chemischen Zusammensetzung und der Gréfie der Aerosolpartikel sowie der Bo-
denalbedo ab.

Obwohl die Arktis praktisch frei von anthropogenen Aerosolenquellen ist, werden vor
allem im Spétwinter und Friihjahr phasenweise erhohte Aerosolkonzentrationen in der

! Allgemein bezeichnet das aus dem Griechischen stammende Wort Aerosol ein gasférmiges Medium mit
darin enthaltenen fliissigen und festen Partikeln. Da in der Luft stets Partikel in unterschiedlicher
Anzahl und GroBe enthalten sind, ist in diesem Sinne die Luft ein Aerosol. In der Atmosphirenforschung
bezieht sich der Begriff dagegen meist auf die Partikel selbst.
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Troposphére beobachtet, die vergleichbar mit denen in Industriegebieten sind (WELLER,
1998). Diese Aerosole werden unter bestimmten meteorologischen Bedingungen aus den
Ballungszentren Europas, Sibiriens und Nordamerikas in die hohen Breiten transportiert
(RAATZ, 1991; HARRIS, 1994). Dieses Phinomen ist seit Mitte der 50er Jahre unter dem
Begriff ,Arctic Haze“ bekannt und tritt als sichtbare Lufttriibung sowohl in bodennahen
als auch héheren Schichten der arktischen Tropophére auf (RAATZ, 1984; HEINTZENBERG,
1989). Aufgrund der stabilen atmosphérischen Schichtung und der geringen Niederschlags-
neigung im arktischen Winter und Friihjahr kénnen diese Aerosole bis zu einem Monat in
der Troposphére verbleiben (SHAW et al., 1993).

Die Arktis spielt eine wichtige Rolle im globalen Klimasystem und gilt gleichzeitig als ein
wichtiger Indikator fiir Klimaverinderungen. Szenarienberechnungen mit globalen Klima-
modellen zeigen bei einer angenommenen Zunahme der Konzentration von Treibhausgasen
die grofite Erwdrmung in den polaren Gebieten der Nordhemisphére. Bei einer Verdoppe-
lung des Treibhausgases COs ist die zonal gemittelte Erwdrmung in der Arktis zwei- bis
dreimal grofer als die globale Erwirmung (IPCC, 1996; RANDALL et al., 1998; EVERETT
et al., 1998; ROECKNER et al., 1999). Die verstirkte Erwarmung in den hohen Breiten ist
zum Teil auf die Verringerung der Meereisbedeckung zuriickzufiithren, welche durch die po-
sitive Riickkopplung zwischen Temperatur und Oberflichenalbedo beschleunigt wird (Eis-
Albedo-Riickkopplung). Beobachtungen stiitzen iiberwiegend den berechneten bodenna-
hen Temperaturanstieg in der Arktis. So wurde in den letzten Jahrzehnten eine Erwirmung
der Landmassen von Eurasien und Nordamerika, insbesondere im Winter und Friihjahr,
festgestellt (JONES und SLINGO, 1996; SERREZE et al., 2000). Gleichzeitig registiert man
eine Verringerung der Eisausdehnung und -dicke im arktischen Ozean (ROTHROCK et al.,
1999) und ein Abtauen des Permafrostboden (OSTERKAMP, 1994). Allerdings gibt es auch
Gebiete in der Arktis, in denen eine Abkiihlung festgestellt wurde, wie beispielsweise in
Sidgronland und im Bereich der Davisstrafie (JONES und SLINGO, 1996).

Die Ursachen fiir diese beobachteten regionalen Klimainderungen in der Arktis sind erst
teilweise verstanden. Zum einen spielen natiirliche Klimavariationen eine wichtige Rolle.
So zeigen sich Zusammenhénge zwischen arktischen Klimainderungen und Phasen natiirli-
cher Schwingungsmuster wie der Nordatlantischen Oszillation (HURRELL, 1995) und der
Arktischen Oszillation (WALLACE et al., 1996; THOMPSON und WALLACE, 1998). Zum
anderen werden anthropogene Einfliisse auf das arktische Klima diskutiert. Hierzu z&hlen
neben der Zunahme der Treibhausgase (HaO, CQOq, O3, NoO, FCKW’s ect.) (z.B. VINNI-
KOV et al., 1999) auch die Verdnderung des Aerosolgehalts in der arktischen Atmosphére.
Dabei gestaltet sich eine Abschitzung der Klimawirkung der arktischen Aerosole besonders
schwierig, da die polaren Breiten durch extreme Bedingungen (hohe Oberflichenalbedo,
Polarnacht und -tag, lange Strahlungswege durch die Atmosphire) gekennzeichnet sind.

Modellstudien zur Untersuchung des direkten Klimaeffektes durch ,, Arctic Haze® existieren
zwar, jedoch nur mit ein- oder zweidimensionalen Modellen oder reinen Strahlungstrans-
portmodellen (z.B. BLANCHET und Li1sT, 1987; EMERY et al., 1992; SHAW et al., 1993) und
einem globalen Zirkulationsmodell {(BLANCHET, 1989; BLANCHET, 1994). Es gibt bisher
keine Untersuchungen von regionalen Klimaverinderungen durch arktische Aerosole.

1.2. Zielsetzung

Das Ziel der vorliegenden Arbeit besteht deshalb darin, die regionale Klimawirksamkeit des
arktischen Aerosols zu untersuchen. Hierzu werden mit dem hochauflésenden regionalen
atmosphérischen Klimamodell HIRHAM4 (CHRISTENSEN et al., 1996; DETHLOFF et al.,
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1996) Simulationen iiber ausgewihlte Frithjahrsmonate durchgefithrt, in denen ,, Arctic
Haze® typischerweise auftritt. Neben einer Quantifizierung des direkten Aerosolantriebes
in den Strahlungsfliissen erfolgt eine Bestimmung der gro8- und mesoskaligen Anderung
der Zirkulation, der Temperaturverteilungen und anderer meteorologischer Felder.

Die Beriicksichtigung des direkten Aerosoleffektes erfolgt mit Hilfe des Globalen Aero-
soldatensatzes (GADS), der in das regionale Klimamodel HIRHAM4 eingebaut wurde.
Dieser von KOPKE et al. (1997) stammende Datensatz stellt fiir 11 verschiedene Aerosol-
komponenten die klimarelevanten Aerosolparameter wie Extinktion, Einfachstreualbedo
und Asymmetrieparameter bereit.

Es werden zwei Wege beschritten, um ,Arctic Haze* im Klimamodell HIRHAM4 zu si-
mulieren: Beim ersten Verfahren wird ,, Arctic Haze* durch eine geeignete Mischung von
Aerosolkomponenten des GADS beschrieben. Bei der zweiten Methode wird ein neuer Ae-
rosoldatensatz genutzt, der im Rahmen der ASTAR. (Arctic Study of Tropospheric Aerosol
and Radiation)-2000-Kampagne aus Messungen wihrend eines ,Arctic Haze®-Ereignisses
abgeleitet wurde.

Die Arbeit gliedert sich neben dieser Einleitung in 7 weitere Kapitel. Zunéichst geht es
im Kapitel 2 um das troposphirische Aerosol im allgemeinen und das ,Arctic Haze“-
Phinomen im besonderen. Dabei wird ebenso auf Entstehung, Transport und Deposition
des Aerosols wie auf den heutigen Wissenstand iiber dessen Klimawirkung eingegangen.
Das Kapitel 3 zeigt, mit welchen Parametrisierungsmethoden Aerosole zur Zeit in globalen
und regionalen Klimamodellen beriicksichtigt werden.

Im Kapitel 4 wird das hochauflésende regionale Klimamodell HIRHAM4 mit eingebautem
Aerosolmodul vorgestellt. Neben der Modelldynamik und den wichtigsten physikalischen
Parametrisierungen wird erldutert, wie die Wirkung der Aerosole mit Hilfe des GADS in
den Strahlungsroutinen beriicksichtigt wird.

Anschlieflend werden mit Hilfe eines eindimensionalen Strahlungsmodells, das die gleiche
Strahlungsparametrisierung wie das regionale Klimamodell HIRHAM4 aufweist, Sensiti-
vitdtsstudien durchgefithrt, um den direkten Einfluf des ,Arctic Haze® auf die Strah-
lungsbilanz (,,direktes Aerosolforcing®) in der Atmosphire und am Boden abzuschétzen.
Dabei soll geklart werden, inwiefern der aerosol-bedingte Strahlungsantrieb von verschie-
denen Faktoren z.B. dem Sonnenstand, dem vertikalen Feuchteprofil und der Bodenal-
bedo abhéngt. Zusitzlich wird der Einflu der Wolken auf den direkten Aerosoleffekt in
Abhéngigkeit von der optischen Dicke der Wolke und ihrer Position zur Aerosolschicht
bestimmt. Diese Ergebnisse werden im Kapitel 5 dargestellt.

Kapitel 6 beinhaltet die Analyse der Klimawirkung des ,,Arctic Haze* anhand von Si-
mulationen mit dem regionalen Klimamodell HIRHAM4. Dazu wurden Modellldufe mit
und ohne Beriicksichtigung von arktischem Aerosol fiir den Monat Mérz iber mehrere
Jahre durchgefiihrt. Um die Schwankungsbreite des Aerosolsignals abzuschitzen, wurden
zusétzlich eine Reihe von Sensitiviédtsstudien durchgefiihrt. Hierzu zéhlen unter anderem
die Untersuchung des Einflusses des Aerosol-Absorptionskoeffizienten, der relativen Feuch-
te und einer verdnderten Wolkenparametrisierung. Neben der interannuellen Variabilitit
wurde auch die jahreszeitliche Verinderung des Aerosolsignals im arktischen Friihjahr
untersucht. Der indirekte Effekt des ,, Arctic Haze* wurde mit Hilfe einer empirischen Be-
ziehung zwischen der Sulfat-Aerosolmasse und der Konzentration der Wolkentrépfchen
simuliert.

Zu Beginn des siebten Kapitel wird die ASTAR-2000-Kampagne vorgestellt, in deren
Rahmen Messungen im Bereich von Spitzbergen im Mirz 2000 stattfanden. Anhand der



1. FEinleitung

ASTAR-2000-Kampagne und des Klimamodells HIRHAM4 wird eine Moglichkeit aufge-
zeigt, wie sich eine Verbindung zwischen Messung und Modell herstellen 148t. Mit zwei
abgeleiteten Aerosoldatensétzen wird zunéchst im eindimensionalen Strahlungstransport-
modell der Einflufl auf die Strahlung untersucht. Anschliefend folgt eine Simulation mit
dem regionalen Klimamodell HIRHAMA4 fiir den Mérz 2000, in dem die Messungen statt-
fanden.

Kapitel 8 gibt eine Zusammenfassung der Ergebnisse und zieht Schlufffolgerungen fiir
zukiinftige Untersuchungen.
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2. Tropospharische Aerosoleigenschaften

Im Vergleich zu den Hauptbestandteilen Sauerstoff und Stickstoff ist die Masse der Aerosol-
partikel in der Atmosphire gering. Daher zihlen sie zu den atmosphérischen Spurenstoffen.
Wahrend zur Charakterisierung eines gasformigen Spurenstoffes, wie z.B. Ozon, eine Kon-
zentrationsangabe in geeigneten Einheiten ausreicht, werden bei Aerosolen zusétzlich zur
chemischen Zusammensetzung Angaben iiber die Gréflenverteilung der Partikel bendtigt.
AuBerdem sind bei Aerosolen unterschiedliche Phasenzustinde und Formen mdglich. Des-
weiteren kénnen Aerosolpartikel in jedem GréSenbereich sowohl in einer externen Mi-
schung, d.h. jeder Partikel besteht nur aus einer Substanz, als auch in einer internen
Mischung, d.h. mit mehreren Substanzen in einem Partikel, vorliegen. Somit stellen Aero-
solpartikel wohl den komplexesten Bestandteil der Luftbeimengungen dar.

2.1. Quellen, Umwandlung und Deposition

Die Gréfienverteilung, die chemische Zusammensetzung, die geometrische Form (ku-
gelférmig, kristallin) und die Phase (fliissig, fest) der Aerosole werden zum einen von
den Quellen, zum anderen von Prozessen, die sich in der Atmosphére abspielen, bestimmt.

Die Quellen fiir Aerosole befinden sich iberwiegend in Bodenndhe und kénnen sowohl
natiirlichen als auch anthropogenen Ursprungs sein. Natiirliche Aerosolquellen sind in der
Hauptsache aufgewirbelte Mineralien aus Wiistengebieten und Seesalz, das durch Zerplat-
zen von Wasserblidschen aus den Ozeanen freigesetzt wird. Hinzu kommen durch Wald-
und Buschfeuer sowie durch Vulkanausbriiche freigesetzte Partikel oder biologisch erzeugte
Aerosolteilchen wie z.B. Sporen und Pollen. Die bedeutendste natiirliche Quelle fiir Sulfa-
taerosole ist das Dimethylsulfid (DM S), das von Phytoplankton in den Meeren produziert
wird. Weitere Quellen sind die auch noch im Schwefelkreislauf befindlichen Gase, Schwe-
* felkohlenstoff (C'Sy) sowie Schwefelwasserstoff (H;S), die im wesentlichen durch mikrobio-
logische Aktivitit in die Atmosphire gelangen. Die Verweilzeit dieser Gase in der unteren
Atmosphire ist kurz (DM S ca. 1 Tag, H3S ca. 3 bis 4 Tage und CSs ca. 12 Tage). Aus die-
sen Gasen entsteht durch Oxidation Schwefeldioxid (SOz) und als Endprodukt dann das
verbreitete Sulfat- bzw. Schwefelsdure-Aerosol. Dagegen verhilt sich das von natiirlichen
und anthropogenen Quellen emittierte Carbonylsulfid (COS) triger (Verweilzeit: mehrere
Jahre) und wird vor allem in der Stratosphére abgebaut. Ein Grofiteil der schwefelhaltigen
Aerosole in der Troposphéire stammen aus anthropogenen Quellen. In diesem Zusammen-
hang sind vor allem die Schwefelemissionen bei der Verbrennung von fossilen Brennstoffen
zu nennen. Auch die direkte Emission von Staub und RuBipartikeln aus Industrie, Verkehr
und Hausbrand trégt zur Erhdhung der Aerosolkonzentration bei.

Im globalen Mittel wird die natiirliche und anthropogene Aerosolquellstirke auf 2 bis
2,5 Gt/Jahr geschitzt (RODEL, 1994). Wihrend auf der Siidhalbkugel die anthropogenen
Aerosol-Emissionen rund ein Drittel der natiirlichen ausmachen, sind sie auf der Nord-
halbkugel, wo ca 90% aller anthropogenen Aerosole entstehen, etwa fiilnfmal so hoch wie
die natiirlichen Emissionen (FEICHTER et al.,, 1997). Deshalb spielt auch im Vergleich zur
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2. Troposphdrische Aerosoleigenschaften

Antarktis der Einfluf} anthropogener Aerosole in den arktischen Regionen eine wichtige
Rolle (vergleiche Abschnitt 2.4).

Aerosolpartikel werden wihrend ihrer Verweilzeit in der Atmosphédre durch zahlreiche
Vorgiéinge modifiziert. So filhren Kondensationsprozesse zu einem Wachstum der Partikel,
withrend durch Verdunstung die Aerosolmasse und -gréfie reduziert werden kann. Koagula-
tion aufgrund Brownscher Bewegung fithrt zum Massentransfer von kleineren zu gréferen
Partikeln bei gleichzeitiger Reduktion der Anzahl kleiner Partikel. Chemische Reaktionen
auf der Partikeloberfliiche fithren zum Massenaustausch zwischen atmosphérischen Gasen
und Aerosolen. Auch kénnen Temperatur- und Feuchtednderungen den Phasenzustand
des Aerosols d&ndern. Das GroBenspektrum der atmosphérischen Aerosole reicht von ca.
0.001 bis 100 pm, wobei die untere Grenze flieflend in den molekularen Bereich iibergeht.
Die obere Grenze resultiert aus der kurzen Lebensdauer groflerer Aerosole aufgrund ihrer
raschen Sedimentierung. Nach dem klassischen Konzept der Gréflenverteilung des atimo-
sphérischen Aerosols (z.B. JUNGE, 1963; WHITBY, 1978) werden Aerosolpartikel nach ihrer
Entstehung und Gréfle in drei Klassen eingeteilt:

e Nucleation-Mode oder Aikten-Kerne mit Radien r = 0.001 - 0.1 ym
e Accumulation-Mode oder grofie Teilchen mit Radien r = 0.1 — 1.0 gm und

e Coarse-Mode oder Riesenkerne mit r > 1 pm.

Teilchen im Nucleation-Mode entstehen tiberwiegend durch Kondensation aus der Gaspha-
se heraus. Bei dieser sogenannten ,Gas-zu-Teilchen-Umwandlung® geschieht dies direkt
oder durch Kondensation an bereits existierenden kleinsten Partikeln. Die wichtigsten
Vorldufersubstanzen sind dabei Schwefel- und Stickstoffverbindungen organischen oder
anthropogenen Ursprungs. Durch Koagulation, d.h. durch Kollision von mehreren solcher
kleinen Partikel zu einem groferen wird der Accumulation-Mode gebildet. Aerosole, die
durch mechanische Prozesse wie Aufwirbelung von Material an der Erdoberfliche direkt in
die Atmosphére gelangen (Dispergierung), bilden einen Grofiteil der Teilchen im Coarse-
Mode.

Fir die Gesamtteilchenzahl und die einzelnen Moden der Aerosolgrofienverteilung sind ne-
ben den Quellen auch die Senken von Aerosolpartikeln verantwortlich. Letztere sind durch
trockene und feuchte Deposition gegeben. Die trockene Deposition von Partikel mit einem
Radius von weniger als 0.01 gm wird durch Brownsche Diffusion und Koagulation her-
vorgerufen und fithrt zu einer Umverteilung der Aerosolmasse zu groferen Teilchen. Beide
Prozesse begrenzen die Lebensdauer der kleineren Partikel auf 1 ~ 2 Tage. Der Verlust von
groferen Teilchen mit einem Radius r >10 gm ist von der Sedimentation im Schwerefeld
der Erde bestimmt, wobei die Effizienz der Ablagerung mit steigender Partikelgrofe deut-
lich zunimmt. So betrdgt die Verweildauer von Teilchen mit r > 10 pm in der Atmosphére
meist nur wenige Stunden. Fiir Partikel in der Gréfilenordnung 0.01 pm < r < 10 pm wird
die Verweildauer in der Atmosphire von bis zu 10 Tagen mafBgeblich durch die feuchte
Deposition bestimmt (RODEL, 1994). Dabei fungieren wasserlgsliche Aerosolpartikel als
Kondensationskerne, die fiir die Bildung von Wolkentropfchen notwendig sind. Aber auch
nicht wasserlosliche Bestandteile kénnen an diesem Vorgang beteiligt sein, wenn sie in
innerer Mischung mit hygroskopischen Komponenten vorliegen. Kommt es zum Ausreg-
nen der Wolke, so werden die in den Wolken enthaltenen Partikel am Erdboden deponiert
(yrain-out®). Zusédtzlich kénnen unterhalb der Wolke weitere Partikel von fallenden Wol-
kentropfen oder Schnee- und Eiskristallen aufgenommen und somit aus der Atmosphére
entfernt werden (, wash-out®). Das Verdunsten einer Wolke fiithrt hingegen zur Freisetzung
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2.2.  Optische Eigenschaften von Aerosolen

von Aerosolen. Folglich hingt die Lebensdauer eines Partikels auch von den meteorologi-
schen Bedingungen vor Ort ab und kann zum Beispiel in der Arktis, wo wenig Niederschlag
fallt, bis auf 30 Tage ansteigen (SHAW et al., 1993).

2.2. Optische Eigenschaften von Aerosolen

Aerosole zdhlen zu den klimarelevanten Spurenstoffen, da sie durch ihre mikrophysikali-
schen und chemischen Eigenschaften den Strahlungshaushalt der Erde beeinflussen. Die
chemische Zusammensetzung eines Teilchens bestimmt den wellenldngenabhéngigen kom-
plexen Brechungsindex. Der Realteil des Brechungsindex eines Teilchens beschreibt im
wesentlichen dessen Streuverhalten, wahrend der Imaginérteil ein Maf fiir dessen Absorp-
tionsverhalten ist. Desweiteren sind die Streu- und Absorptionseffekte an den Partikeln
stark grofenabhingig. Aus diesem Grund werden fiir die Beschreibung der optischen Wir-
kung der Aerosole Teilchenensembles betrachtet, die durch Gréfienverteilungsfunktionen
charakterisiert sind.

Aus der Gréflenverteilung und dem komplexen Brechungsindex erfolgt unter Verwendung
einer Lichtstreutheorie, in der Annahmen iiber die Teilchenform enthalten sind, die Be-
rechnung der optischen Parameter (Strahlungsparameter), die fiir die direkte Klimawirk-
samkeit der Aerosole verantwortlich sind. Unter der Annahme der Sphérizitét der Aerosole
lassen sich diese mit Hilfe der Mie-Theorie (MIE, 1908) bestimmen.

Zu den optischen Parametern zihlen:

e die optische Dicke § bzw. der Extinktionskoeffizient! opyy. Letzterer stellt die Summe
aus Absorptions- und Streukoeffizient (ogps baw. Tsirer) dar. Die optische Dicke ist
dimensionslos und ein Maf} fiir die Anzahl der Extinktionswechselwirkungen. Sie
berechnet sich aus dem Integral des Extinktionskoeffizienten iiber die Schichtdicke
dz:

20tz
50 = [ stz (2.1)

20

o die Phasenfunktion P, die die Winkelabhiingigkeit der Streuung beschreibt. Statt der
Phasenfunktion wird hiufig auch der Asymmetriefaktor g verwendet. Der Asymme-
triefaktor g ist ein Maf fiir die Vorwértsstreuung und errechnet sich aus der Integra-
tion der Phasenfunktion multipliziert mit dem Cosinus des Zenitwinkels (¢ = cosf)
iiber den Wertebereich von u:

+1
9= P(p) - pdp (2.2)

Der Asymmetriefaktor g kann in der Mie-Theorie Werte zwischen 0 < g < 1 anneh-
men. Fiir ¢ = 1 wird die gesamte einfallende Strahlung in Vorwirtsrichtung gestreut,
fiir g = 0 kommt es wie bei der Rayleigh-Streuung zu einer isotropen Umverteilung
der Energie, d.h. es gibt keine bevorzugte Streurichtung.

'Soweit nicht anders vermerkt, handelt es sich stets um den Volumenextinktionskoeffizienten [1/Lénge}.
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2. Troposphérische Aerosoleigenschaften

e die Einfachstreualbedo w (auch ,Single Scattering Albedo* genannt), welche den
Anteil der Streuung an der Gesamtextinktion angibt. w ist das Verhéltnis von Streu-
und Extinktionskoeffizienten:

W= Ostreu (23)

Text

Diese Aerosolparameter sind wellenlingenabhingig und stellen die direkten Eingangs-
grofen fiir die Strahlungstransportberechnungen dar (siehe Kapitel 4, Abschnitt 4.2.1).
Sie werden fiir die Beschreibung der direkten Klimawirkung der Aerosole benotigt.

2.3. Klimawirkung tropospharischer Aerosole

Nach dem heutigen Kenntnisstand beinflussen Aerosole durch Streuung und Absorption
direkt und iiber Wolkenprozesse indirekt das Klima.

Es wird deshalb versucht, die Wirkung der Aerosole in Klimamodellen zu berticksichtigen.
Dies gilt insbesondere fiir Aerosole, die durch menschliche Aktivitdten zusitzlich in die
Atmosphire emittiert werden. Sie kénnen wie die anthropogenen Treibhausgase ebenfalls
das Klima veréindern, da sie das natiirliche Gleichgewicht im globalen Strahlungshaushalt
storen.

Die dem jiingsten Bericht des Wissenschaftsgremiums IPCC (2001) entnommene Ab-
bildung 2.1 stellt die mittleren globalen Strahlungsantriebe verschiedener anthropogener
EinfluBfaktoren dar. Wihrend die Wirkung von Treibhausgasen, stratosphérischem und
troposphirischem Ozon schon recht gut verstanden ist, bleibt der Beitrag der troposphiéri-
schen Aerosole mit der grofiten Unsicherheit behaftet. Die groie Unsicherheit bei der quan-
titativen Berechnung des Strahlungsantriebes durch Aerosole ergibt sich vor allem aus der
Schwierigkeit, die Variabilitit der rdumlichen und zeitlichen Verteilung sowie die optischen
Eigenschaften der Aerosole und ihre Wechselwirkungen mit Wolken in Klimamodellen zu
beschreiben. Auflerdem 148t sich derzeit der anthropogene Anteil an der troposphérischen
Aerosolbelastung nur schwer abschétzen.

Ob ein Aerosol direkt zur Erwirmung oder Abkiihlung des Systems Erde-Atmosphére
flihrt, ist vor allem von seinem Absorptions- und Riickstreuvermégen in Relation zur
Oberflachenalbedo abhingig. So rufen Aerosole, die iiberwiegend streuend wirken, iiber
einer Oberfliche mit geringer Albedo (z.B. Wasser) eine Erhéhung der planetaren Albe-
do hervor und wirken abkiihlend auf das System Erde-Atmosphére. Stark absorbierende
Aerosole iiber einer Oberfliche mit hoher Albedo (Eis, Schnee) verringern hingegen die
planetare Albedo und fiihren zu einer Erwidrmung.

Modellstudien zur Klimawirksamkeit des troposphirischen Aerosols beschridnken sich
meist auf einzelne Aerosolkomponenten. Danach entfalten Sulfat-Aerosole bei klarem
Himmel eine direkte Kiihlwirkung, indem sie einfallendes Sonnenlicht in den Weltraum
zurlickstreuen, bevor es tiefere Luftschichten oder die Erdoberfliche erreicht (z.B. FEICE-
TER et al., 1997; KIEHL et al., 2000; GHAN et al., 2001). Nach dem IPCC (2001) ergibt
sich fiir anthropogene Sulfat-Aerosole am Oberrand der Atmosphire ein globaler, jahresge-
mittelter Strahlungsantrieb von -0.4 W/m? bis -0.8 W/m?. Anthropogene Sulfat-Aerosole
stammen hauptséchlich aus den chemischen Reaktionen von freigesetztem Schwefeldioxid
(SOy), das bei der Kohle- und Olverbrennung in der Industrie, in den Haushalten und im
Straflenverkehr entsteht. Weil Schwefelgase und daraus entstehende Aerosole normaler-
weise nur wenige Tage in der Troposphire bleiben, betrifft der direkte Abkiihlungseffekt
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2.3. Klimawirkung troposphérischer Aerosole

in erster Linie die groflen Industriegebiete Nordamerika, Siidostasien sowie Zentraleuropa
und deren Lee-Zonen. In diesen Regionen kann die Kithlwirkung der Sulfataerosole mit-
unter den Autheizeffekt der Treibhausgase iberwiegen (z.B. KIEHL und BRIEGLEB, 1993;
KIEHL et al., 2000).

Die ebenfalls bei der Verbrennung von fossilen Rohstoffen entstehenden schwarzen Kohlen-
stoffpartikel (Ruf, englisch ,,so0t* oder ,black carbon®) absorbieren dagegen hauptsichlich
die Sonnenstrahlung, wodurch sie die planetare Albedo verringern und zu einer Erwérmung
des Systems Erde-Atmosphire beitragen (z.B. MYHRE et al., 1988; COOKE et al,
1999). Global wird ihre direkte Strahlungswirkung auf durchschnittlich 0.1 bis 0.4 W /m?
geschitzt. In den Emissionsgebieten konnen diese Partikel wiederum den kithlenden Ef-
fekt der Sulfat-Aerosole teilweise ausgleichen (z.B. SCHULTZ und FEICHTER, 1997; MyH-
RE et al., 1988). Uber Gebiete mit hoher Bodenalbedo wie den polaren Gebieten und
den Wiisten Nordafrikas erzeugen sie ein leicht positives Klimasignal. Insgesamt ist der
direkte Strahlungseffekt durch Sulfat- und RuBpartikel in der stirker industrialisierten
Nord-Hemisphére am deutlichsten.

Organische Partikel, die aus der Verbrennung von fossilen Rohstoffen wie auch aus der
Verbrennung von Biomasse in den Subtropen und Tropen hervorgehen, erzeugen aufgrund
ihrer iberwiegenden Streueigenschaften insgesamt eine globale Strahlungsreduktion von
-0.03 bis -0.3 W/m? bzw. -0.07 bis -0.6 W/m?. Das stirkste negative Aerosolsignal tritt
iiber Teilen von Stidamerika, Afrika, Siidasien und Indonesien auf, wo die Verbrennung
organischen Materials am intensivsten ist. Uber der nordafrikanischen Wiistenzone und
den schneebedeckten Gebieten des Himalayas haben sie hingegen einen leicht erwdrmenden
Effekt (PENNER und CHUANG, 1998; GRANT et al., 1999).
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Abbildung 2.1.: Die Balken stellen die Strahlungsantriebe der unterschiedlichen anthropogenen Einflu-
faktoren auf das Klimasystem dar, die Linien dazu geben die Unsicherheit der Schitzungen an (IPCC
2001).
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2. Troposphérische Aerosoleigenschaften

Fiir mineralische Aerosole, die als Folge der Versteppung in die Troposphére gelangen,
werden Schitzwerte zwischen -0.6 und +0.4 W/m? genannt, auch wenn es hierzu erst sehr
wenige Untersuchungen gibt (z.B. TEGEN und LAcIs, 1996; MILLER und TEGEN, 1998).
Thr kurzwelliger Strahlungsantrieb ist positiv {iber den afrikanischen Wiisten und den
schneebedeckten Regionen des Himalayas sowie negativ iiber Ozeangebieten, die an Mine-
ralstaubquellen grenzen, wie z.B. vor der arabischen und nordafrikanischen Kiiste. Fiir den
kurzwelligen globalen Effekt ergibt sich ein negatives Vorzeichen. Aufgrund ihrer relativen
Grofe haben mineralische Teilchen anders als die meisten anderen Aerosolkomponenten
einen bedeutenden Einfluf} auf die langwellige Strahlung. Sie absorbieren besonders im
Spektralbereich zwischen 8 — 14 ym und wirken damit hier dhnlich wie die Treibhausgase
(TEGEN und LAcis, 1996; MILLER und TEGEN, 1998). Derzeit wird davon ausgegangen,
dafl anthropogene Aerosole insgesamt zu einer Erhthung der planetaren Albedo und so-
mit zu einem negativen direkten Strahlungsantrieb fithren. Die Abschitzungen reichen von
-0.07 bis zu -1.24 Wm™2 im globalen Mittel (IPCC, 2001).

Aerosolpartikel haben auflerdem einen entscheidenen Einflufl auf die Bildung und die
Strahlungseigenschaften von Wolken. Da fiir die Kondensation des Wasserdampfes in der
Atmosphire Kondensationskeime vorhanden sein miissen, ist die Konzentration der Wol-
kentrépfchen (englisch: Cloud Droplet Number Concentration, ,CDNC*) eng mit der
Anzahl der als Kondensationskeime (englisch: Cloud Condensation Nuclei, ,CCN*) geeig-
neten Aerosole verkniipft. Aufgrund der Tatsache, dal Wolken im solaren Spektralbereich
hauptsichlich streuen und kaum absorbieren, bewirkt eine Zunahme der Tropfchenanzahl
eine hohere optische Dicke der Wolke, was zu einer verstirkten Reflexion der Sonnen-
strahlung und damit zu ciner héheren planetaren Albedo fiihrt (z.B. TWOMEY, 1974; Fou-
QUART und IsAKkA, 1992). Der Zusammenhang wird auch als ,erster Twomey-Effekt“ oder
werster indirekter Effekt“ bezeichnet. Diese These wird bestétigt durch Beobachtungen,
die entlang von Schiffsrouten gemacht wurden (RADKE et al., 1989; KING et al., 1993). Sie
zeigen eine simultane Erh6hung der CDNC und des Fliissigkeitsgehaltes in den verschmut-
zen Wolken im Vergleich zu umliegenden, von Schiffsabgasen unbeeinflufiten Wolken. Der
seweite Twomey-Effekt” bzw. zweite indirekte Effekt” besteht darin, dafi durch die Ver-
schiebung des Wolkentropfenspektrums zu kleineren Tropfchen hin die Niederschlagbil-
dung verringert und damit die Verweildauer der Wolken in der Atmosphére erhéht wird.
Eine Folge ist die Zunalhme des Bedeckungsgrades, die wiederum eine Verdnderung der
atmosphérischen Strahlungsbilanz und des hydrologischen Kreislaufes bewirkt. Zusétzlich
wird die Auswaschung von Aerosolpartikeln aus der Atmosphire reduziert, so daf ins-
gesamt auch eine lingere Lebensdauer flir die Aerosolpartikel resultiert. Beobachtungen
zeigen z.B., daf} niedrige Wolken iiber dem Nordatlantik genau iiber den Korridoren zu-
genommen haben, in denen Schiffe verkehren (RADKE et al., 1989). Schiffsabgase sind
in der maritimen Atmosphire die Hauptquelle fiir anthropogene Aerosolpartikel. Ebenso
wurde seit den 50er Jahren eine Zunahme der Wolkentypen Altostratus und Altocumulus
in Regionen nachgewiesen, in denen die héchsten SO;-Emissionen stattfanden (PARUNGO
et al., 1994).

Abschitzungen des Einflusses anthropogener Aerosole auf die Wolkenalbedo (,erster in-
direkter Effekt”) beschrinken sich derzeit im wesentlichen auf Sulfat-Aerosole. Sie agie-
ren besonders gut als Wolkenkondensationskeime. Nach FEICHTER et al. (1997) betrdgt
im globalen Jahresmittel der indirekte Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére
-0.76 W/m?. BoucHER und LOHMANN (1995), JoNES und SLINGO (1996) und KIEHL
et al. (2000) berechnen fiir Sulfat-Aerosole Werte zwischen -0.3 und -1.8 W/m?. Die Be-
rechnungen mit globalen Klimamodellen zeigen die stirksten negativen Signale iber Euro-
pa, Stidostasien und der Ostkiiste Nordamerikas. Den indirekten Effekt durch organische
Aerosole schitzen CHUANG et al. (2000) zwischen -0.52 und -1.16 W/m?.
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2.4. ,Arctic Haze“

Eine Kompensation der héheren Wolkenalbedo aufgrund des Anstiegs der Trépfchen-
zahl ist jedoch moglich, wenn die beigemengten Aerosole solare Strahlung absorbieren.
In verschmutzten Wolken existieren dann zwei gegenlaufige Effekte. Nach der Studie von
CHUANG et al. (2000) betrigt der globale indirekte Strahlungseffekt aufgrund der sola-
ren Absorption durch Ruf8 in Wolken 0.07 W/m?. Die mit der Absorption einhergehende
Erwirmung der Luft kann zur Verdunstung von Wolkentrépfchen fithren. Dadurch kann
der indirekte Effekt verringert werden (LOHMANN und FEICHTER, 2001). Postuliert wird
auch, daf die Erwiirmung der mittleren Troposphére die Wolkenbildung vermindert, weil
die Stabilitiit der Temperaturschichtung zunimmt. Damit wiirde die planetare Albedo sin-
ken und der wirmende Effekt solcher Aerosole verstdrkt werden.

Modellberechnungen zur Quantifizierung der Klimawirkung durch den ,zweiten indirekien
Effekt“ gibt es erst sehr wenige. JONES et al. (1999) und ROTSTAYN (1999) schétzen seine
Groéfe auf -0.53 bis -2.29 W/m?. Bei einer Kombination der beiden indirekten Effekte
resultiert ein Schitzwert zwischen -1,18 und -2.1 W/m?. Nach LOEMANN et al. (2000) liegt
die Auswirkung auf den Strahlungshaushalt in diesem Fall nur zwischen 0 und -0.4 W/m?.
Aufgrund der wenigen Modellstudien und sehr grofien Unsicherheit bei der Beschreibung
der beteiligten komplexen Prozesse wird im Bericht des IPCC (2001) fiir den ,zweiten
indirekten Effekt kein reprisentativer Wertebereich genannt.

Insgesamt wird derzeit auf globaler oder hemisphirischer Skala von einer Abkiihlung durch
die indirekte Klimawirkung der troposphirischen Aerosole ausgegangen. Da die Unsicher-
heit in der Einschitzung der quantitativen Strahlungswirkung des indirekten Aerosolef-
fektes so grof} ist, gibt der IPCC (2001) keinen Mittelwert, sondern nur eine Bandbreite
von 0 bis -2.0 W/m? an (siche Abbildung 2.1).

2.4. , Arctic Haze"

Die Arktis ist eine Region, in der praktisch keine anthropogenen Aerosolquellen vorhanden
sind. Trotzdem beobachtet man starke jahreszeitliche Schwankungen der troposphérischen
Aerosolkonzentration mit einem Minimum in den Monaten Juni bis August und einem
Maximum in den Monaten Mirz bis Mai. Das Auftreten erhShter Aerosolkonzentration
in der arktischen Troposphire ist seit den 50er Jahren unter dem Namen , Arctic Haze®
(Arktischer Dunst) bekannt.

SArctic Haze® tritt in der gesamten Arktis auf, wobei sein Erscheinungsbild sowohl in zeit-
licher als auch rdumlicher Hinsicht sehr variabel ist (RAATZ, 1984; SHAW, 1982; SHAW,
1985; SKURATOV, 1997; DREILING und FRIEDERICH, 1997). Das durch eine graubrau-
ne bis grauschwarze Tritbung der Luft sichtbare Phinomen kann in seiner horizontalen
Ausbreitung sowohl fleckenartig wie auch in grofiriumigen, stabilen Schichten auftreten.
RAATZ (1984) und HEINTZENBERG (1989) beobachteten Haze-Schichten mit einer hori-
zontalen Ausdehnung von 100 bis 1000 km, wahrend Auswertungen von DREILING und
FRIEDERICH (1997) solche von einigen 10 km zeigen. Messungen wihrend der ASTAR-
2000-Kampagne konnten sogar kleinskalige Inhomogenitiaten von wenigen hundert Metern
nachweisen (YAMANOUCHI, 2000; HERBER, 2000). Das Vertikalprofil der Aerosolkonzen-
tration weist eine starke Strukturierung bis in die freie Troposphire auf (LEITERER et al.,
1997; NAGEL und HERBER, 1998). Wihrend ,, Arctic Haze“-Ereignissen kénnen Aerosol-
konzentrationen erreicht werden, die vergleichbar mit denen in den Industrieregionen sind.
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2. Troposphdrische Aerosoleigenschaften

Ursache des ,,Arctic Haze"

Der erhthte Aerosolgehalt in der arktischen Troposphére resultiert aus dem Transport
schadstoftbelasteter Luftmassen aus den Industriegebieten der mittleren Breiten in die
Polarregion. Der grundlegende Antriebsmechanismus fiir die Transportprozesse ist der
starke Unterschied im Strahlungsbudget zwischen Aquator und den Polarregionen und
den daraus resultierenden langen planetarischen Wellen (Robby-Wellen) in der mittleren
und oberen Troposphire. Besondere Bedeutung fiir die jahreszeitliche Variation der Aero-
solkonzentration in der Arktis hat die Lage der Polarfront, eine barokline Zone mit sehr
starken horizontalen Temperaturgradienten zwischen tropischen und polaren Luftmassen
(Abbildung 2.2). Wahrend des Sommers liegt sie zwischen 60° und 70°N und isoliert weit-
gehend die Polarluft gegen die wirmeren und aerosolhaltigen Luftmassen aus den niederen
Breiten. Haze-Ereignisse sind dann in der Arktis sehr selten. Im Winter dagegen verlagert
sich die Polarfront nach Siiden bis auf 40° bis 50°N und schliefit dann auch Quellgebiete
anthropogener Aerosole ein, wie beispielsweise Mitteleuropa, Euroasien und die amerika-
nische bzw. kanadische Ostkiiste (INVERSON und JORANGER, 1985).

Die strahlungsbedingte meridionale Temperaturverteilung mit einem Warmeiiberschuf in
Aquatornihe und einem Wirmedefizit am Pol fithrt gemi$ dem thermischen Windgeset
dazu, daff der geostrophische Wind mit der Hohe auf westliche Richtung dreht und bis
zur Tropopause an Geschwindigkeit zunimmt. Dementsprechend zeigt die mittlere absolu-
te Topographie der 500 hPa-Flache der Nordhalbkugel niedrige Werte iiber dem Pol bzw.
den polarnahen Gebieten, hohe Werte iiber den niedrigen Breiten und dazwischen die brei-
te Westwindzone (Abbildung 2.2). Im Winter ist der meridionale Temperaturunterschied
aufgrund der vorherrschenden Polarnacht in den hohen Breiten besonders gro, wodurch
das Druckgefille starker ausgeprédgt ist als im Sommer. Die notwendigen meridionalen
Warmetransporte kénnen bei einer iiberwiegend zonalen Stromung in den mittleren Brei-
ten nicht bewerkstelligt werden. Als Folge davon wichst der Temperaturkontrast quer zur
Westwindzone im Bereich der Polarfront zeitlich an. Man kann nun mathematisch zeigen,
daB ein barokliner westlicher Grundstrom oberhalb eines kritischen Wertes des meridiona-
len Temperaturgradienten instabil wird gegeniiber iiberlagerten Wellen. Dieser Grenzwert
betrigt etwa 6 K/1000 km. Wird er iiberschritten, so wachsen die Amplituden der Wellen,
und aus kurzen Wellen entstehen gut ausgeprigte lange Wellen mit abgeschlossenen zyklo-
nalen und antizyklonalen Wirbeln, die entweder nur langsam wandern oder lingere Zeit
stationdr bleiben. Nicht selten ergeben sich durch sogenannte ,, Cut-off-Prozesse® Verteilun-
gen der Hohenstromung in (-Form bzw. gréBere Bockbildungen. Korrespondierend dazu
findet man im Bodenfeld umfangreiche quasistationire Tiefdruck- und Hochdruckgebiete.
Sowohl am Boden wie auch in der Hohe ist die durchgehende zonale Strémung weitest-
gehend blockiert. Dadurch ist ein effektiver meridionaler Luftmassenaustausch zwischen
den siidlichen und nérdlichen Breiten mdéglich. Aerosolhaltige Luftmassen der mittleren
Breiten gelangen dann im Zusammenhang mit Warmluftvorsté8en bis in die Polargebiete.

Typische Transportwege im Winter und Friihjahr, entlang derer die aerosolhaltigen Luft-
massen aus den Quellgebieten Europas, Sibiriens und Nordamerikas in die Arktis gelangen,
sind haufig mit stabilen Hochdruckgebieten im mittleren Bodenfeld verbunden (Abbil-
dung 2.3). Sie liegen iiber Mittel- und Osteuropa sowie iiber Nordamerika und haben ihre
primére Ursache in einer starken Auskithlung der Kontinente wihrend des Winters. Vor
allem das asiatische Hochdruckgebiet bewirkt zusammen mit dem Islandtief einen effek-
tiven Transport von anthropogenen Gasen und Aerosolen in die Polarregionen (HARRIS,
1994; VINOGRADOVA und EGoORrov, 1996).

Je nach Quellgebiet und Transportweg der anthropogen erzeugten Aerosole kann es zur

18



2.4. ,Arctic Haze“

Anreicherung in unterschiedlichen Hohen der arktischen Troposphire kommen. Entschei-
dend ist hierbei die Lage der Polarfront. Generell gleitet die relativ warme Luft aus den
subtropischen und mittleren Breiten beim meridionalen Transport in die Arktis auf die
kiltere polare Luft auf. Ein Luftpaket, das ndrdlich der Polarfront startet, wird dabei nicht
besonders stark angehoben, da der Temperaturunterschied zwischen Quell- und Zielgebiet
nicht sehr grof ist. Stammt das Luftpaket jedoch aus Gebieten siidlich der Polarfront,
erfahrt es aufgrund des groBien horizontalen Temperaturgradienten an der Polarfront eine
starke Anhebung. Sofern es bei der Anhebung nicht zu Niederschlag und somit zur Aus-
waschung der Aerosole kommt, lassen sich Aerosolschichten dann auch in gréferen Hohen
der Troposphére finden.

Die vertikale Verteilung und Verweilzeit der Aerosole werden nicht nur bestimmt von den
meteorologischen Bedingungen (Temperaturschichtung, Wind, Feuchte und Niederschlag),
die wihrend des Transportes der anthropogenen Aerosole aus den mittleren Breiten in die
Polarregionen herrschen, sondern atch von denen vor Ort. Das Fehlen der Sonnenstrahlung
im Winter und zu Beginn des Frithjahrs sorgt fiir eine starke Abkiihlung der Oberfliche
und der bodennahen Luftschichten. Bei windschwacher Hochdruckwetterlage fiihrt dies zur
Ausbildung einer sehr stabilen Luftschichtung mit einer ausgeprigten bodennahen Tem-
peraturinversion, die die freie Atmosphére von der atmosphérischen Grenzschicht trennt.
Dadurch kénnen sich die aus den mittleren Breiten herantransportierten, anthopogenen
Aerosole und Gase lange in der arktischen Troposphére halten, da Abbaumechanismen
wie vertikale turbulente Durchmischung und Auswaschung durch Niederschlige wihrend
dieser Zeit fast vollstindig fehlen. Die Verweilzeit der Aerosole kann mehrere Wochen
betragen (nach SHAW et al. (1993) bis zu 30 Tage).

Die vertikale Struktur des arktischen Aerosols ist eng mit der Lage und den Entstehung-
prozessen von Temperaturinversionen und Bereichen mit Isothermie verbunden. So ist
,Arctic Haze* hiufig in mehreren, scharf abgegrenzten Schichten entweder in der Grenz-
schicht direkt unterhalb der Bodeninversion oder unmittelbar ober- und unterhalb einer

Abbildung 2.2.: Mittlere absoclute Topographie der 500 hPa-Fliche (in gpdm) mit eingezeichneter, mitt-
lere Lage der Polarfront im Januar (links) und Juli (rechts) nach Raatz (1991).
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2. Troposphirische Acrosoleigenschaften

\ antizyklonale
Einstrémung

antizyklonale
Einstromung

Abbildung 2.3.: Schematische Darstellung der mittleren Verteilung des Bodendruckes (in hPa) und der
vorherrschenden Strémungsrichtungen im Winter (nach Raatz, 1991)

angehobenen Inversion zu finden.

Mit Anbruch des Polartages kann sich die Aerosolkonzentration in der arktischen Tro-
posphiére durch das Einsetzen photochemischer Reaktionen weiter erhdhen. Unter dem
Einfluf§ der Sonneneinstrahlung oxidiert anthropogenes Schwefeldioxid (SO} in der Gas-
phase zu Sulfat, welches entweder auf bereits vorhandenen Aerosolen kondensiert oder
durch homogene Nukleation kleine Partikel bildet (HEINTZENBERG et al., 1981; LEITE-
RER und GRAESER, 1990; COVERT und HEINTZENBERG, 1993).

Eigenschaften des ,,Arctic Haze"

Seit den 70er Jahren sind zahlreiche Meflkampagnen unternommen worden, um genauere
Informationen {iber die physikalisch-chemischen und optischen Eigenschaften des , Arctic
Haze" sowie seiner Entstehung zu gewinnen. Die Tabelle 2.1 zeigt die von verschiedenen
Autoren veréffentlichten optischen Parameter, die aus Messungen wihrend , Arctic Ha-
ze“-Ereignissen im Winter und Friihjahr bestimmt wurden. Zusétzlich sind Werte dieser
Gréflen angegeben, die auf Berechnungen mit Aerosolmodellen basieren. Mit Ausnahme
von SHAW et al. (1993) erfolgen Angaben nur fiir bestimmte Wellenléingen im sichtbaren
Spektralbereich, iiberwiegend fiir A = 0.55 um.

Wie aus der Tabelle 2.1 ersichtlich ist, schwankt die aus Messungen abgeleitete Einfach-
streualbedo zwischen 0.77 und 0.97. Typische Werte des Extinktionkoeffizienten o,z in-
nerhalb von , Arctic Haze“-Schichten liegen bei einer Wellenlinge von 0.5 um zwischen
0.04 und 0.11 km~!. SKURATOV (1997) bestimmte aus Flugzeugmessungen iiber der ka-
nadischen und russischen Arktis fiir ooy Werte von bis zu 0.3 km™! (bei 0.5 um) in-
nerhalb einzelner Haze-Schichten. Starker Haze mit einem Extinktionkoeffizienten oeqy >
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2.4. LArctic Haze“

0.1 km~! ist im Frithjahr vor allem nérdlich von etwa 80°N nachweisbar (DUTTON et al.,
1989; LEITERER und GRAESER, 1990; NAGEL und HERBER, 1998). Die Angaben iiber den
Streukoeffizienten bei 0.55 pm befinden sich im Bereich zwischen 0.01 und 0.082 km™1,
Die Bestimmung des Absorptionskoeflizienten ist eher selten, wobei Werte zwischen 0.001
und 0.039 km~! genannt werden. Fiir den Asymmetriefaktor werden Angaben von 0.62 —
0.81 bei 0.5 gm bzw. 0.8 um gemacht.

Die Groflenordnung der vertikal aufintegierten, optischen Dicke 6 bei 0.5 pm variiert im
Haze-Fall zwischen 0.1 und 0.45 (z.B. LEITERER und GRAESER, 1990; LEITERER, 1991;
BopHAINE und DuTTON, 1993). In der arktischen Troposphére wurden in Luftschichten
mit einer vertikalen Ausdehnung von 0.5 bis 3 km aber auch aerosoloptische Dicken von
bis zu 0.7 beobachtet (DUTTON et al., 1989; NAGEL, 1999). Messungen im UV- und sicht-
baren Bereich zeigen eine Abnahme der optischen Dicke mit zunehmender Wellenlédnge.
Im mittleren Infrarot (bei etwa 10 pm) ergeben Messungen mit dem FTIR (Fourier Trans-
ported InfraRed Spectrometer) Werte, die um etwa einen Faktor 10 kleiner sind als bei
0.5 pm (BECKER et al., 1999).

Angaben iiber die chemische Zusammensetzung des ,Arctic Haze® sind z.B. bei ROSEN
et al., 1980; BARRIE, 1986; BARRIE, 1996; HEINTZENBERG, 1989; SHAW et al., 1993;
JAESCHKE et al., 1997; NAGEL und HERBER, 1998; AMAP, 1998 zu finden. Danach ist
der arktische Dunst im Friihjahr charakterisiert durch eine hohe Sulfatkonzentration, die
80 bis 90% betragen kann. Die Hauptquelle sind die anthropogenen Emissionen von SO,
aus den Ballungszentren der mittleren Breiten. Es wird geschitzt, dafl 74% des Schwefels
als SO7 und 26% als Sulfat in die Arktis gelangt. Das SOg kann in der Gasphase zu Sulfat
oxidieren und dann auf schon bestehenden Aerosolen kondensieren oder durch homogene
Nukleation neue Partikel bilden. Der iiberwiegende Teil der Sulfataerosole entsteht jedoch
durch Oxidation von SOy in Wolken. Beobachtungdaten in der Arktis ergeben einen Anteil
der Sulfataerosole an der Masse aller Aerosole von 75% (WARNECK, 1988).

Eine weitere, im Zusammenhang mit der Beeinflussung der Strahlung bedeutende Substanz
des ,,Arctic Haze“ stellt der Rufi dar. Er stammt ebenfalls iiberwiegend aus Verbrennungs-
prozessen in den angrenzenden Industriestaaten. Weitere Bestandteile sind Seesalz, Nitrate
aus Oxidation von Stickoxiden und in sehr geringen Mengen Mineralien.

Die Grofenverteilung des Aerosols im arktischen Frithjahr ist bimodal mit Teilchen im
Nucleation-Mode und im Accumulation-Mode (z.B. SHAW et al., 1993; NAGEL und HER-
BER, 1998). Dabei sind Teilchen im Accumulation-Mode dominierend (z.B. HEINTZEN-
BERG et al., 1981; OTTAR et al., 1986; DREILING und FRIEDERICH, 1997). Insbesondere
in der Grenzschicht kommt es zu einer Verarmung an kleinen Teilchen (Nucleation-Mode),
da sich diese Teilchen bereits durch den Alterungsprozef zu gréfieren Partikeln formiert
haben (Koagulationsprozef) und eine Neubildung aus der Gasphase durch die in der Ark-
tis vorherrschend trockene, kalte Luft und der fehlenden Sonneneinstrahlung im Winter
und beginnenden Frithjahr eingeschrinkt ist. Grofere Partikel (Coarse-Mode) sind selten,
da sie wihrend des Transportes in die Arktis durch Sedimentation aus der Atmosphire
weitgehend eliminiert wurden.

Bisherige Untersuchungen zum Strahlungsantrieb durch , Arctic Haze*

Seit Anfang der 80er Jahre wird auf der Basis von Messungen und Modellen der direkte
Strahlungseffekt des arktischen Dunstes untersucht. Es soll abgeschitzt werden, ob die
arktischen Aerosole die bodennahen Luftschichten erwdrmen oder abkiihlen und somit
den Treibhauseffekt verstarken oder verringern.
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2. Troposphérische Aerosoleigenschaften

Autor Gebiet A Oabs Ostreu Oext w g
Zeit pm | km™! km™! km™!
Porch (1970) | Barrow (Alaska)
Mirz 1970 0.55 0.011
Heintzenberg | Ny Alesund
(1980) (Spitzbergen) 0.45 0.022
April/Mai 1979 0.55 0.015
0.70 0.0096
Bodhaine Barrow (Alaska)
et al. (1981) | Winter/Friihjahr 0.3-0.7 0.011
Barrie (1981) | Kanada 0.55 0.025
Rosen Barrow (Alaska)
(1981) Oktober 1979 -
Mai 1980 0.633 |0.0028
Heintzenberg | Ny Alesund
Spitzbergen
(1982) Winter/Frithjahr 0.55 | 0.0008 0.015
Patterson Barrow (Alaska)
(1982) Winter/Friihjahr 0.633 |0.0019
Mirz 1978 0.55 |0.0039 0.013 0.769
Bodhaine Barrow (Alaska)
(1983/84) Mirz 1983 0.45 0.042
0.55 0.040
0.70 0.022
0.85 0.018
Clarke Arktis
(1984) April 1983 0.55 0.030
Wendling Spitzbergen
(1985) Mairz 1985 0.55 |0.0027 0.0356 0.928
Leiter russ. Arktis 0.453 0.001 - 0.071
(1991) 23. Mirz 1990 0.781 0.003 — 0.034
1.041 0.002 — 0.027
Kattatov Kana. Arktis 0.55 0.009 — 0.028
et al. Russ. Arktis 0.55 0.021 - 0.035
(1997) Atlan. Sektor 0.55 0.023 — 0.082
Grénland 0.55 0.007 — 0.008
Miérz/April 1994
Skuratov Russ./kanad. Arktis
(1997) Frithjahr 1994 0.5 01-03
Leiterer Laptevsee 0.5 0.05 - 0.1
(1997)
Nagel Russ./kanad./
(1998) atlant. Arktis 0.50 0.04 -0.3
1994 - 97 0.86 0.81
Wendling Modell 0.55 0.0365 0.924
(1985) 0.0380 0.973
Emergy Modell 0.55 0.84 |0.67
et al. (1992)
Shaw et al. Modell 0.55 0.06 0.91 |0.62
(1993)

Tabelle 2.1.: Fiir verschiedene Wellenléngen A sind der Absorptions- (04ps), Streu- (ds¢rew) und Extinkti-
onskoeffizient (g.z¢) sowie die Einfachstreualbedo w und der Asymmetrieparameter g fiir trockenes Aerosol
angegeben.
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24. Arctic Haze®

Sabs 6 A AFiop | AFsurf | AHatmo Bemerkung
W/m? | W/m? | K/Tag
1D-Modellstudien
Shaw u. Stan- | 0.0400 | Mittel 0.80 20.0 -4.7 1.35 Barrow (Alaska),
nes (1980) 21. Mérz
Porch u. 0.0214 72.0 0.80 20.8 -4.1
MacCracken 0.0210 | Mittel 0.80 5.0 Barrow (Alaska),
(1982) Ende Mérz
Cess (1983) | 0.0214 | 72.0 0.80 214 a7
0.025 Mittel 0.77 24.5 -5.7 75°N, April
0.0439 | Mittel 0.81 1.8 -0.3 75°N, Februar
0.0260 | Mittel 0.72 7.5 -3.0 75°N, Mirz
0.0258 | Mittel 0.71 14.0 -5.1 75°N, April
0.0258 | Mittel 0.71 24.5 5.7 85°N, April
0.0103 | Mittel 0.64 8.2 -3.8 75°N, Mai
Leighton 0.0230 | Mittel 0.80 10.9 -3.3 0.38 Barrow (Alaska),
(1983) 0.0110 Mittel 0.80 5.9 -2.8 0.20 21. Mérz
Wendling 0.0031 75.5 0.74 3.2 -0.5 0.76
et al. (1985) 0.0011 75.5 0.74 2.0 -0.2 0.28
0.0031 81.3 0.74 2.2 -0.4
0.0011 81.3 0.74 1.4 -0.3
Blanchet u. 0.0214 72.0 0.80 20.2 -6.1 15. April
List (1987) 0.0120 | Mittel 0.78 74 2.4 70.0°N, 15. April
0.0120 | Mittel | variabel 7.8 0.8 70.0°N, 15. April,
Ruf im Schnee
Blanchet Mittel 0.81 0.1-03 Arktis
(1989) Mirz - April
Shaw et al. 55.0 0.65 12.5 -6.8 1.7
(1993) 65.0 0.65 8.8 -6.9 14
75.0 0.65 4.0 -7.7 1.1
Messungen
Valero 72.6°N 156.9°W:
(1984/86) mittags 0.75 0.5 15. Mirz, 67 = 0.26
72.6°N 156.9°W:
mittags 0.75 0.76 17. Miérz, 67 = 0.17
74.0°N 25.0°E:
mittags 0.15 0.78 31. Mérz, 6% =0.31
mittags 0.75 1.10 31, Mérz, 67 = 0.31
1983
Valero Mittel 0.15 Arktis
(1989) April 1986
Krasnova mittags bis 1.8 | Russ./Kanad. Arktis
et al. (1997) April 1994

Tabelle 2.2.: Veroffentlichungen verschiedener Autoren iiber den kurzwelligen Strahlungsantrieb durch
»Arctic Haze* am Oberrand der Atmosphire (AFip) und an der Erdoberfliche (AFs,,5) sowie die ae-
rosolbedingte atmosphirische Erwarmungsrate (AHqtmo) Hierbei sind dq5, die optische Dicke durch die
Absorption der Aerosole bei der Wellenldnge 0.55 ym 6 der Zenitwinkel und A die Bodenalbedo. 6% gibt
die aerosoloptische Dicke bei 0.5 pm an. Die Messungen wurden mit dem Flugzeug durchgefiihrt.
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2. Troposphérische Aerosoleigenschaften

Tabelle 2.2 zeigt eine Auswahl von Verdffentlichungen der letzten zwei Jahrzehnte, in
denen der direkte Strahlungsantrieb durch ,, Arctic Haze® untersucht wurde. Die Ergebnisse
basieren auf Berechnungen mit eindimensionalen Strahlungstransportmodellen oder auf
Messungen fiir den solaren Spektralbereich bei wolkenlosem Himmel.

Nach den 1d-Strahlungstransportberechnungen fiithrt der direkte Aerosoleffekt im arkti-
schen Frilhjahr zu einer Erwarmung der Atmosphéire und zu einer leichten Abkiihlung an
der Erdoberfliche. Die atmosphirische Absorption solarer Strahlung durch die Aerosole
betragt im Tagesmittel 2 bis 20 W/m?, wodurch sich die Luft bis 1.8 K/Tag aufheizen
kann. Verantwortlich hierfiir sind iiberwiegend rufihaltige Partikel, die die solare Strahlung
besonders stark absorbieren. Die Abkithlung am Boden resultiert aus der Abschwichung
der solaren Einstrahlung um -1 bis -6 W/m?. Der Strahlungsantrieb und die Erwérmungs-
rate durch die arktischen Aerosole héngt von mehreren Faktoren ab. Von entscheidener
Bedeutung sind dabei die optischen Aerosoleigenschaften, die durch die Konzentration,
die chemische Zusammensetzung und die Groflenverteilung der Aerosole sowie die relative
Luftfeuchtigkeit bestimmt werden. Neben der Hohenverteilung der Aerosole beeinflussen
auch der Sonnenstand und die Bodenalbedo den direkten Aerosoleffekt. So fithrt bei-
spielsweise eine stark reflektierende Oberfliche (z.B. Schnee- oder Eisoberfliche) zu einer
verstérkten solaren Absorption in der Haze-Schicht. Zudem kommt es nach BLANCHET und
L1sT (1987) durch trockene und feuchte Deposition zu einer Anreicherung der im ,, Arc-
tic Haze“ vorhandenen Rufipartikel auf der arktischen Schneeoberfliche. Untersuchungen
von CLARKE et al. (1984) zeigen, daB infolge der Kontimination der Schneeoberflache
mit Rufipartikeln die Absorption kurzwelliger Strahlung an der Erdoberfliche um 1 bis
8 W/m? erhght wird, was zu einer Erwirmung der Oberfliche fithren kann. Nach MAc-
CRACKEN et al. (1986) und EMERY et al. (1992) kann die atmosphérische Erwdrmung im
Kurzwelligen die abwirtsgerichtete langwellige Strahlung erhéhen, und die Abschwichung
der kurzwelligen Strahlung am Boden teilweise oder ganz kompensieren.

Die Wechselwirkung zwischen trockenen ,Arctic Haze“-Teilchen und der langwelligen
Strahlung (>4 pm) ist vernachlissigbar, da die Partikel zu klein sind (SHAW, 1982; BLAN-
CHET, 1989). Bei hoher relativer Feuchte (RH > 99%) entstehen aus den ,Arctic Ha-
ze“~-Partikel kleine Trépfchen oder Eiskristalle, wodurch die aerosoloptische Dicke im In-
fraroten dhnlich hohe Werte wie im Sichtbaren erreicht (BLANCHET und LIST, 1987).
Gleichzeitig nimmt aber auch die langwellige Abkiihlung in der Haze-Schicht deutlich zu.

Eine realistische Abschéitzung der Klimawirksamkeit von Aerosolen ist nur mit Hilfe von
dreidimensionalen Klimamodellen méglich. Bei der Untersuchung der direkten Klimawir-
kung von ,Arctic Haze“ mit einem globalen Klimamodell nimmt BLANCHET (1989) eine
horizontal homogene Aerosolverteilung in den untersten 5 km der Troposphire nordlich
von 60°N an. Dabei setzt sich das Aerosol aus 6.10 pg/m3 Sulfat und 0.40 pg/m3 Ruf
zusammen. Eine Simulation der Monate Mérz bis Mai zeigt einen positiven kurzwelligen
Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphire mit einem Maximum von 6 bis 8 W /m?
iiber dem nordlichen Alaska und den kanadischen Inseln sowie einem Minimum von 2 bis
4 W/m? iiber dem wolkenreicheren Nordeuopa und dem Grénlandplateau. Durch die Riick-
wirkungen auf die Bew6lkung und auf die Feuchte variert die absorbierte solare Strahlung
an der Erdoberfliche um +/-25 W/m?. In den Troposphirenschichten unterhalb etwa 5
km werden mittlere solare Erwérmungsraten von 0.1 — 0.3 K/Tag berechnet, wodurch die
Lufttemperatur um 1 bis 2°C ansteigt.
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3. Messung und Modellierung troposphdrischer
Aerosole

Fiir die Bestimmung der Klimawirksamkeit von Aerosolen ist die Kenntnis iiber die zeit-
liche und raumliche Verteilung der klimarelevanten Aerosolparameter Voraussetzung. Die
Méglichkeiten ihrer meftechnischen Erfassung werden zu Beginn des Kapitels kurz vorge-
stellt. Anschliefend folgt ein Uberblick iiber die verschiedenen Methoden wie derzeit die
direkte und indirekte Wirkung von Aerosolen in globalen und regionalen Klimamodellen
beriicksichtigt wird.

3.1. MeBverfahren fiir Aerosole

Es gibt unterschiedliche Mefiverfahren zur experimentellen Bestimmung der klimarelevan-
ten Parameter troposphérischer Aerosole. Diese werden auf diversen Plattformen (Boden,
Flugzeug, Ballon, Satelliten) eingesetzt.

Mit sogenannten In-situ-Mefsystemen lassen sich Aerosole direkt vor Ort beproben und
messen. Hierzu zihlen MeBinstrumente wie das Nephelometer, das Absorptionsphotometer
und der Partikelzihler. Bei diesen Mefigeriten wird die zu untersuchende Luft aus ihrer
unmittelbaren Umgebung angesogen und mit einem Laser beleuchtet. Aus der Streueigen-
schaft der Teilchen wird dann mit dem Partikelzihler die Grofienverteilung der Aerosole
bestimmt. Das Nephelometer mifit die Streu- und Riickstreukoeffizienten und das Absorp-
tionsphotometer den Absorptionkoeffizienten, je nach Instrument an einer oder mehreren
Wellenldngen im sichtbaren Spektralbereich. Die Proben sind jedoch im starken Maf von
der Geometrie des Einstrémungskanals beeinfluft. So kénnen auf dem Weg in das Gerét
Teilchenfraktionen vernichtet und die Ergebnisse verfilscht werden, was insbesondere fiir
Partikel mit einem Radius r > 1 pm gilt (BUGALHO et al., 1998).

Bei Impaktoren (Filtern) wird ebenfalls Luft angesaugt und die darin enthaltende Par-
tikel bleiben in Abhingigkeit von den Filtereigenschaften (z.B. der Porositdt) am Filter
hingen. Allerdings lafit sich mit dieser Methode je nach Filtermaterial nur ein bestimmter
GroBenbereich der Aerosole nachweisen. Eine Weiterentwicklung stellt der Kaskadenim-
paktor dar. Hier sind einzelne Filterstufen aerodynamisch so angeordnet, da zunéchst
die groferen Teilchen auf den ersten Stufen und die kleineren auf weiter hinterliegenden
Stufen abgeschieden werden. Somit kdnnen mit diesem Instrument auch Gréflenverteilun-
gen gemessen werden. Die Aerosolmasse der einzelnen Gréfienverteilungen 148t sich durch
anschliessenes Wiegen bestimmen. Die elementare Zusammensetzung kann beispielsweise
mittels Réntgenfluoreszensspektroskopie und einzelne Partikel mittels Elektronenmikro-
skopie untersucht werden.

Die bisher beschriebenen Methoden stellen Messungen von Aerosoleigenschaften im be-
grenzten Luftvolumen dar. Mit Fernerkundungsverfahren wie dem Lidar (,light detection
and ranging“), Photometer und Radiometer sind Messungen in der atmosphérischen Siule
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moglich. Bei optisch aktiven MeBverfahren wie dem Lidar wird vom MeBinstrument ak-
tiv emittiertes, monochromatisches Licht (Laserpuls) nach Wechselwirkung mit den Luft-
molekiilen und den Aerosolteilchen dedektiert. Radiometer und Photometer sind passive
Mefverfahren, bei denen das MeBgerdt als Detektor passiver Strahlungsquellen (Sonne,
Mond, Sterne, Wolken) dient.

Aus atmosphérischen Transmissionsmessungen mit dem Photometer erhilt man die op-
tische Dicke und daraus abgeleitet die aerosoloptische Dicke als columnare Grofle fiir die
gesamte durchstrahlte Atmosphire. Die Phasenfunktion bzw. der Asymmetriefaktor des
Aerosols lassen sich ebenfalls aus den Photometermessungen ableiten.

Vertikalprofile des Extinktions- und Riickstreukoeflizienten kénnen mittels Raman-Lidar
bestimmt werden. Aus Lidar- und Photometermessungen abgeleitete optische Dicken las-
sen sich gut vergleichen. Die Messungen mit Lidar und Photometer beschrinken sich auf
einzelne Wellenldngen im nahen ultravioletten, sichtbaren und nahen infraroten Spektral-
bereich zwischen 0.3 und 1.2 um. Mit den FTIR sind Messungen der optischen Dicke von
Aerosolen im mittleren Infrarot zwischen 8 und 12 pm méglich (BECKER et al., 1999).

Mit den Fernerkundungsverfahren Lidar, Photometer und FTIR kann die zeitliche Ent-
wicklung des troposphérischen Aerosols sowie die vertikale Verteilung hochaufgel6st auf-
gezeichnet werden, jedoch handelt es sich nur um Punktmessungen. Satellitengestiitzte
Messungen erlauben hingegen eine Aussage iiber die globale horizontale und vertikale
Verteilung der Aerosole. Seit Ende 1984 mifit der SAGE II-Sensor (Stratospheric Aerosol
and Gas Experiment II) bei jedem Sonnenauf- und -untergang die durch die Erdatmo-
sphére geschwichte Solarstrahlung bei 10 Wellenldngen in dem Spektralbereich von 0.385
bis 1.020 pm (McCorMIcK und WANG, 1995). Dabei reicht die globale Abtastung der
Erde bis zu einer geographischen Breite von etwa 76°N. Aus den Transmissionsmessun-
gen kénnen Aerosol-Extinktionsprofile mit einer vertikalen Auflésung von 1 km abgeleitet
werden. Durch Integration dieser Profile in einem Hohenbereich von der Tropospause bis
40 km kann so die spektrale stratosphérische optische Dicke des Aerosols bestimmt wer-
den. Auch Sensoren wie z.B. auf METEOSAT (DULAC et al., 1992), AVHRR (IcoNaTOV
et al.,, 1995; HURSAR et al., 1997), TOMS (HsU et al., 1996} oder GOME (GUzzI et al.,
1998) liefern operationell die aerosoloptische Dicke in der Stratosphire bei ausgewihlten
Wellenldngen.

Durch den verstirkten Einsatz von satellitengestiitzter Lidartechnik sollen in den néichsten
Jahren Aerosole und Wolken bis zum Erdboden und mit héherer vertikaler und horizonta-
ler Auflésung gemessen werden. In diesem Zusammenhang seien die Projekte PICASSO-
CENA (Pathfinder Instruments for Clouds and Aerosol Spaceborne Observation - Climato-
logies Etendue des Nuages et des Aerosol) und GLAS (Geoscience Laser Altimeter System)
genannt. Der Abtastbereich des am Bord des ICESat (Ice, Cloud and Land Elevation Sa-
tellite) befindlichen Lidarsystem GLAS wird bis zur einer geographischen Breite von 86°N
reichen, so dafl dann auch Aussagen iiber die zeitliche und rdumliche Aerosolverteilung in
den Polarbereichen méglich sind.

Die im Rahmen der ASTAR 2000 Kampagne durchgefithrten Messungen werden in Kapi-
tel 7 vorgestellt. Dort wird auch eine Moglichkeit aufgezeigt, wie durch Kombination von
Messungen untereinander -als auch von Messung und Modellvorstellungen ein Aerosolda-
tensatz abgeleitet werden kann,

26



3.2.  Modellierung der Klimawirkung von Aerosolen

3.2. Modellierung der Klimawirkung von Aerosolen

Ein wichtiges Hilfsmittel zum Verstindis der Wirkung von Aerosole auf den Strahlungs-
und Energiehaushalt des Systems Erde-Atmosphire sind dreidimensionale Klimamodelle,
die in verschiedenen Varianten betrieben werden. Mit ihnen kann untersucht werden, wie
Aerosole in das komplexe Wechselspiel von Strahlung, Atmosphirendynamik, Bewolkung,
Niederschlige sowie den Energie- und Wasseraustausch zwischen Oberfliche und Atmo-
sphire entsprechend dem gegenwirtigen, wissenschaftlichen Kenntnisstand eingreifen.

Der Einfluf} der Aerosole 148t sich in der Strahlungs- und Wolkenparametrierung des Kli-
mamodells beriicksichtigen. Zur Quantifizierung des Strahlungsantriebes durch Aeroso-
le muf die Strahlungstransportgleichung gelést werden, die in Abschnitt 4.2.1 genauer
erliutert wird. Sie beschreibt, auf welche Weise kurzwellige Strahlung in der Atmosphére
absorbiert, gestreut und reflekiert und langwellige Strahlung absorbiert und emittiert wird.
Eingangsgrofen fiir die Strahlungstransportgleichung sind die optischen Parameter (opti-
sche Dicke & bzw. Extinktionskoeffizient oz, Einfachstreualbedo w und Phasenfunktion
P bzw. der Asymmetriefaktor g).

Direkte Klimawirkung

Die Effekte des direkten Strahlungsantriebes hingen unmittelbar von den optischen Pa-
rametern der Aerosole ab. Sie miissen nicht nur fiir den gesamten terrestrischen und sola-
ren Wellenldngenbereich, sondern auch fiir jeden Zeitschritt dreidimensional bereitgestellt
werden. Solche Felder der optischen Parameter kénnen derzeit durch Messungen nicht
zur Verfiigung gestellt werden. Dies liegt zum einen an dem begrenzten Mefibereich der
Instrumente, zum anderen liefern viele Messungen hiufig nur punktuelle Informationen,
die teilweise nicht einmal zeitlich kontinuierlich erfolgen. Globale Messungen optischer
Aerosolparameter durch Satelliten sind gegenwirtig nur eingeschriankt verwendbar. Ins-
besondere in den Polarregionen ist es aufgrund mangelnder Mefinetze besonders schwierig
oder sogar unmoglich, diese Parameter bereitzustellen.

Eine Méglichkeit, den direkten Aerosoleffekt in globalen Klimamodellen trotzdem zu
beriicksichtigen, bieten Aerosolklimatologien. Sie enthalten globale mittlere Verteilungen
der optischen Aerosolparameter. Das atmosphirische Aerosol wird zunédchst in Komponen-
ten zerlegt, die durch ihre Quellen, thre Verweilzeit in der Atmosphére und durch ihre Ab-
lagerung (Deposition) charakterisiert sind. Jeder Komponente ist ein wellenlingenabhédngi-
ger Brechungsindex und eine Gréflenverteilung (Log-Normal-Verteilung) eindeutig zuge-
ordnet. Unter der Annahme kugelférmiger Partikel werden daraus mit Hilfe der Mie-
Theorie die klimarelevanten optischen Parameter fiir jede Komponente berechnet. Bei den
Komponenten handelt es sich nicht um chemisch reine Verbindungen, sondern um typi-
sche Bausteine, die, in unterschiedlicher Art und Menge zusammengesetzt, Aerosoltypen
ergeben, die fiir bestimmte regionale Verhiltnisse charakteristisch sind. Dieser Lésungs-
satz folgt der Definition von Aerosoltypen als eine externe Mischung interngemischter
Aerosolkomponenten (DEEPACK und GERBER, 1983).

Auf der Grundlage von Flug- und Bodenmessungen der Konzentration, der Gréflenver-
teilung und optischer Eigenschaften von Aerosolen wurde in den 70er Jahren begonnen,
troposphirische Aerosoltypen zu modellieren. Als einer der ersten stellten TOON und PoL-
LACK (1976) aus der Mischung von sechs,verschiedenen Aerosolkomponenten die optischen
Eigenschaften fiir fiinf Aerosoltypen im Wellenldngenbereich von 0.2 bis 40 pm bereit, al-
lerdings ohne die Feuchteabhidngigkeit der optischen Parameter zu berticksichtigen.
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In Anlehnung der Empfehlung des WCP 1980 (World Climate Project) kombinierten
TANRE et al. (1984) aus vier Aerosolen (kontinentales, maritimes, urbanes und mine-
ralisches Aerosol) und drei gut durchmischten Hintergrundaerosolen (troposphérisches,
stratosphérisches und vulkanisches) 5 Aerosoltypen: Ein kontinentales, maritimes, urbanes
und vulkanisches Aerosol sowie ein stratosphirisches Hintergrundaerosol. Mit Annahmen
iiber die geographische Verteilung der optischen Eigenschaften dieser 5 Aerosoltypen fiihr-
ten TANRE et al. (1984) erstmals Studien tiber den direkten Effekt von Aerosol mit einem
einfachen allgemeinen Zirkulationsmodell durch. In nachfolgenden Aerosoldatensétzen der
WPC wurde auch der Einflu$l der relativen Feuchte auf die optischen Eigenschaften der
Aerosole beriicksichtigt.

Eine umfangreiche Zusammenstellung von Messungen und Modellergebnissen von Aeroso-
len stellt der Globale Aerosoldatensatz ,GADS* von KOPKE et al. (1997) dar, der durch
Uberarbeitung und Weiterentwicklung aus der Aerosolklimatologie von D’ ALMEIDA et al.
(1991) entstand. Der GADS enthilt die optischen Parameter von 11 verschiedenen Aerosol-
komponenten fiir 61 Wellenlédngen im Bereich zwischen 0.25 und 40 pm. Die Aerosolkom-
ponenten sind in wasserlésliche und wasserunlésliche Partikel, Rufl, Seesalze, Mineralien
und Schwefelsduretrépfchen unterteilt. Fiir einige Komponenten wird der Einflufl der re-
lativen Feuchte auf die optischen Eigenschaften durch 8 Feuchteklassen beriicksichtigt.
Zusitzlich beinhaltet der GADS die globale horizontale und vertikale Verteilung der ein-
zelnen Aerosolkomponenten auf einem 5°x5° Gitter als klimatologische Mittelwerte fur
Sommer (Juni-August) und Winter (Dezember-Februar).

Die vorangestellte Herangehensweise geht von fest vorgeschriebenen globalen Aerosolver-
teilungen aus. Die Aerosolkonzentration in der Atmosphére wird aber durch die variablen
Quellen und meteorologischen Bedingungen stindig verdndert. Deshalb versucht man mit
dreidimensionalen Chemie-Transport-Modellen (CTMs), die globalen und regionalen Ae-
rosolverteilungen zu berechnen. Diese numerischen Modelle simulieren Vorgénge wie die
Emission, den Transport durch Advektion und turbulenter Diffusion, die Umwandlung
durch chemische Reaktionen und schlieflich die Entfernung von Spurenstoffen aus der At-
mosphére durch Deposition. Fiir die Berechnungen benétigt ein CTM meteorologische Va-
riablen (Wind, Temperatur, Feuchte, Niederschlag). Dazu wird das CTM entweder durch
ein Klimamodell extern angetrieben (,,off-line*) oder mit diesem interaktiv gekoppelt (,on-
line®).

Bei der ,off-line“-Variante berechnet zunichst das Klimamodell meteorologische Felder
(horizontaler Wind, Temperatur, spezifische Feuchte, Fliissigwassergehalt, Bodendruck,
Wolkenbedeckung und Niederschlag), die anschlieflend dem CTM zu Verfiigung gestellt
werden. Danach berechnet das CTM die rdumliche Verteilung der Aerosolkonzentrati-
on. Ein grofiler Nachteil dieser Methode ist die fehlende Beriicksichtigung von Riickkopp-
lungsmechanismen zwischen Aerosol und Klima. Dies ist bei einer interaktiven (,,on-line*)
Kopplung méglich, bei der das Klimamodell und das CTM simultan laufen. Dann kdnnen
Anderungen der atmosphirischen Temperaturschichtung, der Zirkulation, der Wolken-
und der Niederschlagprozesse, welche durch den Aerosol bedingten Strahlungsantrieb her-
vorgerufen wurden, nun umgekehrt die chemischen Umwandlungen, die Advektion, den
vertikalen Transport, die Depositionsprozesse und damit die Konzentration der Aerosole
beeinflussen.

Nach Berechnung der Aerosolverteilung wird der Strahlungsantrieb unter Vorgabe der
optischen Aerosolparameter in einem externen Strahlungstransportmodell oder in den
Strahlungsroutinen des Klimamodells bestimmt. Die optischen Parameter der einzelnen
Aerosolkomponenten liegen dabei in Form eines Datensatzes vor und wurden zuvor mit
Hilfe der Mie-Theorie aus vorgeschriebenen Grofienverteilungen und Brechungsindizes be-
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rechnet.

Klimastudien mit CTMs beschrianken sich bis zum heutigen Zeitpunkt fast ausschlieBlich
auf den Schwefelkreislauf. Darin werden im wesentlichen die drei Schwefelkomponenten
Dimethylsulfid (DMS), Schwefeldioxid (SO;) und Sulfat-Aerosole beriicksichtigt.

Anfangs wurde die globale Verteilung des direkten Strahlungsantriebes in globalen Kli-
mamodellen (GCM’s) auf der Basis von monats- bzw. jahresgemittelter geographischer
Sulfatverteilungen bestimmt, die zuvor mit ,off-line* betriebenen CTMs berechnet wur-
den (z.B. CHARLSON et al., 1991). Spiter wurde bei den Berechungen auch die rdumliche
Variabilitat der relativen Feuchte und deren Einflufl auf die Aerosoleigenschaften bertick-
sichtigt (u.a. KIEHL und BRIEGLEB, 1993; BOUCHER und ANDERSON, 1995; MITCHELL
und JOHNS, 1997; HAYWOOD et al., 1997; CHUANG et al., 1997; HAYWOOD und RAMAS-
WAMY, 1998; KIEHL et al., 2000). Bei neueren GOMs-Studien zur direkten Klimawirkung
von Sulfataerosole wird die rdumliche Aerosolverteilung durch eine interaktive Kopplung
mit einem CTM berechnet (z.B. KOCH et al., 1999; LOHMANN et al., 1999; RASCH et al,,
2000).

Untersuchungen iiber regionale Klimainderungen durch den direkten Aerosoleffekt gibt es
erst wenige. So verwenden LANGMANN et al. (1998) das regionale Klimamodell HIRHA M4
zusammen mit dem ,o0ff-line® betriebenen CTM EURAD (Hass, 1991), um den kurzwel-
ligen direkten Antrieb durch Sulfat-Aerosole iiber Europa fiir eine Episode im Sommer
1990 und Winter 1991 abzuschétzen. Durch interaktive Kopplung zwischen einem einfa-
chen CTM und einem regionalen Klimamodell untersuchen QIaN und GIORGI (1999) die
direkte Wirkung der Sulfataerosole iiber Ostasiens und EKMAN (2002) iiber Europa.

Indirekte Klimawirkung

Aerosole agieren als Kondensations- und Eiskeime. Eine Anderung der Konzentration als
auch der Eigenschaften der Aerosole kénnen die mikrophysikalischen und optischen Eigen-
schaften der Wolken sowie deren Lebensdauer in der Atmosphére und die Niederschlagsbil-
dung beeinflussen. Derzeit wird in den meisten Klimamodellen nur der Effekt von Sulfatae-
rosolen auf die Albedo der Wasserwolken beriicksichtigt. Dieser erste indirekte Effekt wird
in den Modellen dadurch parametrisiert, daff die Sulfatmasse mit dem effektiven Tropfen-
radius () iiber die Wolkentrépfchenkonzentration (CDNC) in Beziehung gesetzt wird.
¢ spielt eine wichtige Schliisselrolle bei der Parametrisierung der Strahlungseigenschaften
von Wolken (siehe Abschnitt 4.2.2). Die Gréfie von 7 nimmt bei gegebenem Wolkenwasser-
gehalt mit zunehmender CDNC ab. CDNC wiederum wird als nicht-lineare Funktion der
Sulfatmasse oder der Anzahl der Sulfataerosole beschrieben, wobei letztere aus der Sulfat-
masse und einer vorgeschriebenen log-normalen Gréfienverteilung berechnet wird. Globale
Untersuchungen des indirekten Effekts von Sulfataerosolen mit GCM’s wurden u.a. von
JONES et al., 1994; BOUCHER und LOHMANN, 1995; FEICHTER et al., 1997; KIEHL et al.,
2000 durchgefiihrt. Auf analoge Weise wurde mit regionalen Klimamodellen die indirekte
Wirkung von Sulfataerosolen iiber Europa (LANGMANN et al., 1998; EXMAN, 2002) bzw.
aber Siidostasien (QIAN und GIORGI, 1999) untersucht. Die Berechnung der zeitlichen
und geographischen Verteilung der Sulfataerosole erfolgt dabei durch ,off-line“ betriebene
CTM’s (z.B. Studien mit GCM: BOUCHER und LOHMANN, 1995, RCM: LANGMANN et al.,
1998) oder durch eine interaktive Kopplung zwischen einem CTM und einem Klimamodell
(Studien mit GCM: FEICHTER et al., 1997; KIEHL et al., 2000, RCM: EXMAN, 2002).

LoHMANN und FEICHTER (1997) beriicksichtigen auch den Einflufl der Sulfataerosole auf
die Lebensdauer der Wolken und die Niederschlagsbildung, indem die Autokonversion
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von Wolkentropfen (Kollision und Zusammenflieflen von Wolkentropfen zu Regentropfen)
als Funktion der von den Sulfataerosolen abhéngigen CDNC’s parametrisiert wird. Bei
LOHMANN et al., 1999; LOHMANN et al., 2000 und GHAN et al. (2001) wird der ,zweite
indirekte Effekt* simuliert, indem in der prognostischen Gleichung fiir die CDNC die
Nukleationrate der Wolkentropfen von der Anzahl der Sulfataerosole abhéngt.

Der indirekte Effekt anthropogener Aerosole auf Strahlungseigenschaften von Eiswolken
und Mischwolken 18t sich derzeit noch nicht quantitativ abschitzen (IPCC, 2001). Ur-
sache hierfiir ist, daf§ der Mechanismus der Eisbildung in Wolken fiir Temperaturen iiber
-40°C erst wenig verstanden ist. Auch ist bisher weitgehend unklar, welche der anthropo-
genen Aerosole als Eiskeime (,IN“, ice nuclei) fungieren und welche Auswirkungen sie im
einzelnen auf den Eisbildungsprozefl in Wolken haben.
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4. Das regionale Klimamodell HIRHAM4 mit
Aerosolblock

Dieses Kapitel stellt das dreidimensionale hochauflésende Regionalmodell HIRHAM4 vor,
mit dem die Klimawirkung des , Arctic Haze“ untersucht werden soll.

Das regionale Klimamodell HHRHAM4 wird am Alfred-Wegener-Institut (AWI) zur Simu-
lation des arktischen Klimas verwendet (DETHLOFF et al., 1996; RINKE und DETHLOFF,
1997; RINKE et al., 1999; RINKE und DETHLOFF, 2000; DETHLOFF et al., 2001). Der dy-
namische Modellteil basiert auf dem Regionalmodell HIRLAM (High Resolution Limited
Area Model) (MACHENHAUER, 1988; GUSTAFSSON, 1993), welches von den nationalen
Wetterdiensten in Danemark, Norwegen, Schweden und Finnland fiir die Wettervorhersa-
ge benutzt wird. Die physikalischen Parametrisierungen stammen aus dem globalen Zirku-
lationsmodell ECHAM4, welches seinen Ursprung im spektralen Wettervorhersagemodell
des ECMWF (European Centre for Medium Range Weather Forecast) hat und am Max-
Planck-Institut in Hamburg fiir Klimaanwendungen erheblich modifiziert wurde. Der Mo-
dellname HIRHAM4 setzt sich aus den beiden Komponenten HIRLAM und ECHAM4

zusamimnen.

4.1. Modelldynamik

Bei dem Modell HIRHAM4 handelt es sich um ein numerisches, dreidimensionales, hy-
drostatisches Modell, das die horizontalen Windkomponenten » und v, die Temperatur 7',
den Bodenluftdruck ps, die spezifische Feuchte ¢ und das Wolkenwasser ¢, als prognosti-
sche Variablen enthélt. Die spezifische Feuchte ¢ ist durch das Verhiltnis von Masse des
Wasserdampfes zur Masse der Luft definiert, das Wolkenwasser ¢, durch das Verhiltnis
von Masse des Wolkenfliissigwassers und Wolkeneises zur Masse der Luft:

My 0.622¢ My
— d =— 4.1
Mgty p_0378 ¢ T (1)

q=

Dabei sind my die Masse der trockenen Luft, m, die Masse des Wasserdampfes, m,, die
Masse des Wolkenfliissigwassers und Wolkeneises sowie e der Wasserdampfdruck.

4.1.1. Grundgleichungen des Modells

Die Basisgleichungen des HIRHAM4 werden im sphirischen Koordinatensystem darge-
stellt, um die Kugelform der Erde zu beriicksichtigen. Hierbei 148t sich die Entfernung
vom Kugelmittelpunkt » = a + z durch den Erdradius a annidhern, da die Héhendistanz
z von der Erdoberfliche sehr klein ist gegeniiber dem Erdradius a. Werden des weiteren
atmosphérische Phinomene betrachtet, die sich oberhalb des konvektiven Skalenbereiches
(> 10 km) abspielen, kann hydrostatisches Gleichgewicht angenommen werden. Bei dieser
Néaherung werden vertikale Beschleunigungen als so klein angesehen, das sie vernachléssigt
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werden kénnen. Diese Annahme 148t sich wiederum fiir eine Transformation in ein Ko-
ordinatensystem nutzen, in dem statt der Hohe z der Druck p als vertikale Koordinate
auftritt (z.B. HOLTON, 1992). Das sogenannte p-System wird hidufig in der numerischen
Wettervorhersage zur Analyse von grofirdumigen Strémungen benutzt. Dann lauten die
Grundgleichungen des HIRHAM4:

du tan ¢ B 1 99
<E>p+ eVl = <f+uT> YT acos ¢ ON* + R, (4.2)
v tan ¢ B 19®
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a
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(vcosg) +—=— = 0, (4.5)

acos¢—87+acos¢ég Op

ar RT 1
<?§z‘>p+(va)p — cpp(d = ;QT s (46)
dq _
<E>p +(v-Vg), = Qg, (4.7)
Iy B
<_6t )p + (v V), = Qu. (4.8)

wobei ¢, die spezifische Warmekapazitit bei konstanten Druck, pz die Dichte und R,
die Gaskonstante der Luft symbolisiert. f = 2Q2sin¢ ist der Coriolisparameter mit der
geographischen Breite ¢ und der Erdrotationgeschwindigkeit Q. Der Term

U 0 v 0 g

(v.v)p:acosqﬁﬁ ad¢ w% (4.9)

beschreibt die horizontale und vertikale Advektion im (A*, ¢, p)-Koordinatensystem. Dabei
ist A* die geographische Linge. Die Gleichungen (4.2) und (4.3) stellen die horizontalen
Bewegungsgleichungen dar, die aus der Impulserhaltungsgleichung durch Skalenanalyse
resultieren (z.B. HOLTON, 1992). R; kennzeichnen die Reibungskrifte. Die Gleichung (4.4)
beschreibt das hydrostatische Gleichgewicht, aus dem sich das Geopotential ¢ = G-Jz mit
der Erdbeschleunigung G bestimmen 148t. Die Massenerhaltung wird ausgedriickt durch
die Kontinuitdtsgleichung (4.5). Sie zeigt an, das Strémungen im p-System divergenzfrei
sind. Mit dieser Gleichung 148t sich die Vertikalgeschwindigkeit w = dp/dt diagnostisch
bestimmen. Die Energieerhaltung nach dem ersten Hauptsatz der Thermodynamik be-
schreibt Gleichung (4.6). Das Qr steht fiir die diabatischen Warmequellen und -senken,
die mit konvektiven Prozessen, Phaseniibergingen des Wassers und der Absorption bzw.
Emission von Strahlung verbunden sind. Die Bilanzgleichungen fiir die spezifische Feuch-
te bzw. das Wolkenwasser werden durch die Gleichungen (4.7) und (4.8) wiedergegeben.
Die totale zeitliche Anderung des Wasserdampfes wird durch Kondensation bzw. Verdun-
stung hervorgerufen; diese diabatischen Prozesse sind mit Q4 gekennzeichnet. Quellen und
Senken des Wolkenwassers (@) sind Kondensation, Verdunstung und Niederschlag.

Die in den Gleichungen auftretende Luftdichte p; wird iiber die Zustandsgleichung fiir
ideale Gase

P
- _P_ 4.10
PL= BT, (4.10)

durch die thermodynamischen Gréfien Druck p und virtuelle Temperatur
T, = (1 + 0,608 q) T umschrieben. Ry ist die Gaskonstante fiir trockene Luft.
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4.1. Modelldynamik

Aus der Kontinuitétsgleichung (4.5) erhilt man durch vertikale Integration eine Gleichung
fiir die Bodendrucktendenz

Q
B L[ (o 0 |
de( ( os¢>) (4.11)

at acos ¢ A + 0

wobei am oberen und unteren Rand der Atmosphire die Vertikalgeschwindigkeit w(0) =
w(ps) = 0 ist.

Die prognostischen Gleichungen fiir die Variablen w, v, T, ¢q, gy und ps; sowie die dia-
gnostischen Gleichungen fiir ® und w werden im hybriden o-p-System geldst, das man
durch Koordinatentransformation aus dem p-System erhélt. Das Koordinatensystem wird
im ndchsten Abschnitt 4.1.2 niher erldutert.

Das Gleichungssystem ist analytisch nicht losbar, so dafi numerische Integrationsverfah-
ren verwendet werden miissen. Dabel werden die zeitlichen und rdumlichen Ableitungen
durch Differenzenquotienten diskretiziert. Entsprechend der Reynoldschen Mittelungs-
theorie werden die prognostischen Variablen ¢ = u, v, T, ¢q, ¢ und ps in einem vom
Modell auflésbaren zeitlichen und raumlichen Mittelwert und eine (nicht auflosbare) Ab-
weichung von diesem Mittelwert aufgespalten. In den resultierenden Gleichungen fiir die
zeitlich und rdumlich gemittelten Grofien taucht im Gegensatz zu den Gleichungen fiir die
ungemittelten Grofien ein weiterer Term auf:

1 _
Hierbei kennzeichnet der Index k die entsprechenden Gréfien in der horizontalen und
vertikalen Richtung des Koordinatensystems und ¢’ die Abweichung von dem mit der
Dichte gewichtetes Mittel 1. Das mittlere Produkt der Schwankungsgréfien beschreibt
den turbulenten Flufl der Variablen +), der auch als turbulente Diffusion bezeichnet wird.
Zur SchlieBung des Gleichungssystems fiir die mittlere Strémung werden die turbulenten
Zusatzterme durch Modellvorstellungen (empirische Ansétze) umschrieben. Nachfolgend
werden die Mittelungstriche in den Gleichungen einfachhalber weggelassen.

4.1.2. Ra&umliche Diskretisierung

Bei dem regionalen Klimamodell HIRHAM4 handelt es sich um ein Gitterpunktsmodell.
Das Integrationsgebiet umfafit dabei die gesamte Arktis nérdlich von 65N°, mit 110 x
100 Gitterpunkten bei einer Auflésung von 0.5° x 0.5° in rotierten Koordinaten (Nordpol
bei 0°N, 0°0), wodurch sich Gitterelemente von ca. 50 km x 50 km ergeben. Die parti-
ellen rdumlichen Ableitungen in den prognostischen Gleichungen werden durch zentrierte
Differenzenquotienten auf einem sogenannten Arakawa-C-Gitter ersetzt.

Die Atmosphire wird vertikal durch ein hybrides o-p-Koordinatensystem mit 19 Schich-
ten aufgeldst. Die hochste Schicht befindet sich in einem Druckniveau von 10 hPa, welches
einer H6he von etwa 26 km entspricht. Der Abstand zwischen benachbarten Modellfldchen
nimmt von etwa 40 m in Bodennihe auf mehrere Kilometer in der unteren Stratosphéire
zu. Am Boden folgen die Koordinatenflichen der Orographie, im oberen Bereich der Mo-
dellatmosphére gehen sie iiber in Flichen gleichen Luftdrucks p. Die Vertikalkoordinate
n = n(p,ps) liefert einen stetigen Ubergang zwischen den Koordinaten ¢ = p/p, am
Boden und den p-Koordinaten am Oberrand der Atmosphére mit den Randbedingun-
gen 7(ps,ps) = 1 und 7{0,p;) = 0. Die Hohe der Modellflachen in Druckeinheiten py ist
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4. Das regionale Klimamodell HIRHAM4 mit Aerosolblock
abhingig vom Bodenluftdruck p,

1
Pk = “2—(;0k+1/2 — Pk-1/2)» (4.13)
wobei sich der Druck auf den Schichten zwischen den Modellflichen nach
Pryi/2 = Art1/2 + Bryry2 - ps (4.14)

fir k = 0 bis 19 berechnet. Die Werte fiir die Parameter A1/ und By, ,/» sowie der
Luftdruck in der Mitte und an Grenzen der Schicht pg und pj_;/, sind in der Tabelle A.1
im Anhang fiir einen Referenzluftdruck ps; von 1013 hPa zusammengestellt.

4.1.3. Zeitliche Diskretisierung

Fiir die Zeitintegration der prognostischen Gleichungen wird ein semi-implizites ,,Leap-
Frog“-Schema verwendet, mit dem sich die Gréfle ¢ zum Zeitschritt n + 1 nach Gleichung

Yl = L 2AL - (f7 — Sy) (4.15)

berechnen lift. Hierbei ist f die lokalzeitliche Anderung von % zum Zeitschritt 7, die
explizit aus den Modellgleichungen in Differenzenform berechnet wird, und Sy ein semi-
impliziter Korrekturterm. Der gewéhlte Zeitschritt At = 300 sec bei einer Gitterweite von
50 km erfiillt das Courant-Friedrichs-Lewy-Kriterium fiir die Stabilitdt der numerischen
Lésungen, wonach die maximal auflésbare Verlagerungsgeschwindigkeit einer Welle durch

Az

Umaz < At (4.16)

beschrinkt ist. Da horizontale und vertikale Schallwellen zuvor durch Filter elimi-
niert wurden, kénnen atmosphérische Prozesse, die in der Regel Geschwindigkeiten von
u < 50 ms~! aufweisen, problemlos beriicksichtigt werden. Zur Dampfung unphysikali-
scher numerischer Losungen erfolgt noch eine Zeitfilterung nach ASSELIN (1972).

4.1.4. Randbedingungen

An seinen seitlichen Rindern wird das Modell alle 6 Stunden mit ECMWEF-Analysen an-
getrieben. Sie umfassen Felder der Temperatur, der spezifische Feuchte, der horizontalen
Windkomponenten und des Bodenluftdruckes. Mit Ausnahme der spezifischen Feuchte
werden die Felder mittels eines Relaxionsverfahrens von H.C.DAVIES (1974) iiber eine
10 Gitterpunkte umfassende Randzone an das Modellinnere {ibergeben. Die spezifische
Feuchte wird bei einer Strémungskomponente in das Modellgebiet nur an den &uflersten
Gitterpunkten mit dem Antriebsfeld verkniipft. Im umgekehrten Fall ergibt sich der Wert
am duflersten Gitterpunkt durch Extrapolation der Werte an den vier benachbarten strom-
aufwarts liegenden Gitterpunkten im Modellinneren. Fiir die prognostische Modellgréfie
Wolkenwasser werden keine Antriebsfelder bereitgestellt. Dieser Umstand fithrt bei der
Initialisierung des Modells dazu, daf das Wolkenwasser eine Einschwingzeit von 6 bis 12
Stunden bendtigt (CHRISTENSEN et al., 1996).

Fiir den Antrieb an den unteren Réndern werden iiber den Ozeanen die Meeresober-
flichentemperaturen und die Eisbedeckung aus tiglichen ECMWF-Analysen genutzt. Die
Eisdicke betrdgt im gesamten Integrationsgebiet 2 m.
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4.2. Physikalische Parametrisierungen

Zur Lésung der Modellgleichungen miissen neben den turbulenten Zusatztermen (Diffusi-
onsterme) auch die Quell- und Reibungsterme ( Qr, @q, Qw, Ry und R,) bekannt sein.
Diese Terme beinhalten diabatische und dissipative Prozesse, die die grofrdumige Dy-
namik beeinflussen und durch das vorliegende Gitternetz im allgemeinen nicht aufgelost
werden kénnen. Deshalb ist es erforderlich, diese Vorginge zu parametrisieren, d.h. sie
durch grofiskalige, auflésbare Modellvariablen zu beschreiben.

Im HIRHAM4 umfassen die physikalischen Parametrisierungen die Strahlungsvorginge,
die Cumuluskonvektion, die stratiformen Wolken (grofiraumige Kondensation), die Pro-
zesse {iber Landoberflichen sowie iiber offenen und vereisten Meeresoberflichen, die verti-
kalen Turbulenzfliisse in der atmosphérischen Grenzschicht und die Schwerewellenreibung.
Bevor auf die in dieser Arbeit wichtige Strahlungsparametrisierung eingegangen wird, sol-
len kurz die anderen Modellparametrisierungen charakterisiert werden. Eine ausfiihrliche
Darstellung ist bei ROECKNER et al. (1996) und CHRISTENSEN et al. (1996) zu finden.

Die Parametrisierung der turbulenten Vertikaltransporte von Impuls, Warme, Wasser-
dampf und Wolkenwasser in der bodennahen atmosphirischen Grenzschicht basiert auf
der Monin-Obukov-Ahnlichkeitstheorie nach Louls (1979). Es wird ein SchlieBungsan-
satz hoherer Ordnung mit der turbulenten kinetischen Energie als prognostische Variable
gewihlt, um den Diffusionskoeffizienten zu bestimmen (BRINKOP und ROECKNER, 1995).
Der horizontale Turbulenztransport der prognostischen Gréfen u, v, T und ¢ parallel zu
den Modellflachen wird durch ein lineares Diffusionsschema vierter Ordnung beriicksich-
tigt.

Bei der Wolkenparametrisierung wird zwischen stratiformer und konvektiver Bewolkung
unterschieden. In konvektiven Wolken wird der vertikale Transport von Wirme, Feuchte
und Impuls mit Hilfe eines Massenflu-Konzeptes von TIEDTKE (1989) parameterisiert,
wobei eine Unterteilung in niedrige, mittelhohe und hochreichende Konvektion erfolgt.
Niedrige Konvektion wird durch turbulente Feuchtteransporte unterhalb der Wolke kon-
trolliert. Dabei wird angenommen, dafl der Feuchtegehalt in der Grenzschicht stationar
ist. Mittelhohe Konvektionswolken beziehen ihre Feuchte aus der grofiskaligen Feuchte-
konvergenz in unteren Schichten. Dazu wird der Massenflufl an der Wolkenbasis mit der
grofiskaligen Vertikalgeschwindigkeit verkniipft. Fiir die hochreichende Konvektion dient
der dynamische SchlieBungsansatz nach TIEDTKE (1989) als erste Schétzung, anschlielend
wird der von NORDENG (1994) stammende Ansatz verwendet, der den Massenflufl mit der
konvektiven verfiigbaren potentiellen Energie (CAPE) in Beziehung setzt.

Die Parametrisierung der stratiformen Wolken erfolgt nach einem Ansatz von SUNDQUIST
(1978), der eine prognostische Gleichung fiir das Wolkenwasser ¢, enthilt. In dem Schema
wird die Fldche eine Gitterzelle in einen wolkenbedeckten Teil (b) und einen wolkenfreien
(1 - b) aufgeteilt, um die subskalige Wolkenbildung zu beriicksichtigen. In den Bilanzglei-
chungen fiir die 7', ¢ und gy, (4.6 bis 4.8) lauten die Quell- und Senkenterme aufgrund
wolkenmikrophysikalischer Prozesse

Q" = 1,(vCo+ (1=b)Cur — (1) By ) , (4.17)
thlun = —bC.— (1 - b) Cor + (1 - b) Eur (4-18)
fuun -~ bcc+(1\_b) Cor —bF:, (4'19)

wobei der Index con fiir die grofirdumige Kondensation steht. Der Index ¢ kennzeichnet
den mit Wolken bedeckten Teil und der Index clr den wolkenlosen Teil einer Gitterzelle.
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ly ist die Verdampfungswirme. C. und C,,. sind die Kondensationsraten, P, bezeichnet
die Niederschlagsrate im wolkenbedeckten Teil und E., die Verdunstungsrate des Nie-
derschages, der in den wolkenfreien Teil fillt. Eine Verdunstung innerhalb von Wolken
ist nicht erlaubt (E, = 0). Nach Gleichung 4.19 sind die Quellen und Senken fiir das
Wolkenwasser auf Phaseniibergidnge und der Bildung von Niederschlag durch Koaleszenz
von Wolkentropfchen sowie das gravitationsbedingte Anwachsen von Eiskristallen zuriick-
zufiihren. Die Gleichungen 4.17 und 4.18 beschreiben die Anderungen der Temperatur T
und der spezifischen Feuchte ¢ durch Auswirkungen von Kondensation und Verdunstung.
Der partielle Bedeckungsgrad b wird als nichtlineare Funktion der iiber eine Gitterzelle
gemittelten relativen Feuchte U
U- Ucrit

b=1 1 Ut —TUrs (4.20)
parametrisiert. Die kritische Feuchte U, stellt einen Schwellenwert der Kondensation
dar und ist abhingig von der Hohe (XU und KRUGER, 1991). Dabei ist Ucri: kleiner als
die Sittigungsfeuchte Uy, um subskalige Kondensation zu beriicksichtigen (SUNDQUIST
et al., 1989). Eine Wolke verdunstet (d.h. & = 0), sobald durch Feuchtedivergenz oder
adiabatische Erwirmung U < Ugy; ist.

Das Wolkenwasser ¢, wird diagnostisch in eine fliissige Phase (gy;) fiir Temperaturen
T > 0°C und in eine Eisphase (gy;) fiir Temperaturen T' < —40°C unterteilt. Im iibrigen
Temperaturbereich wird eine Koexistenz beider Aggregatzustinde gemif

Gu = Gui + Gt = fI(T) - quw + (1 = fi(T)) * qw (4.21)

zugelassen. Der Fliissigwasseranteil f; wird in Abhédngigkeit von der Temperatur iiber
folgende Gleichung bestimmt (ROCKEL et al., 1991):

FI(T) = a+ (1 — ) PT-To)? (4.22)
mit Ty = 273.15 K und den Konstanten o = 0.0059 und § = 0.003102.

Die Temperaturen des Erdbodens werden mittels Warmeleitungsgleichungen in fiinf ver-
schiedenen Schichten zwischen 0 und 10 m Tiefe berechnet. Die oberen Randbedingungen
werden durch den atmosphérischen Netto-Energiefluff vorgeschrieben, der sich aus der tur-
bulenten latenten und fithlbaren Wirme und der Strahlung zusammensetzt. Am unteren
Rand in 10 m Tiefe verschwindet der Wirmeflu. Warmekapazitit und -leitfahigkeit wer-
den in Abhingigkeit von der Bodentextur auf zeitlich konstante Werte gesetzt. Fiir den
Fall, dafl kein Schnee liegt, ist die Temperatur an der Grenzfliche zur Atmosphére gleich
der Temperatur in der obersten Schicht des Bodenmodells.

Fiir die Simulation des Wasserkreislaufes wird das Oberflichenwasser in Schnee (ausge-
driickt durch eine dquivalente Wassersdule), Bodenwasser und dem von der Vegetation
aufgefangenen Wasser unterteilt. Die zeitliche Entwicklung dieser Felder wird durch Re-
gen, Schneefall und -schmelze, Verdunstung und dem ober- und unterirdischen Abfluff
bestimmt. Die Parametrisierung des Abflusses erfolgt nach einem Schema von DUEMENIL
und TODINI (1992).

Ist {iber Land eine Schneedecke von mindestens 2.5 c¢cm dquivalenter Wassersdule vor-
handen, wird fiir diese Schicht eine zusdtzliche Warmeleitungsgleichung gelést. In diesem
Fall wird das Residuum der Warme- und Strahlungsfliisse zur Verdnderung der Schicht-
mitteltemperatur der Schneeschicht verwendet. Die Oberflichentemperatur des Schnees
wird anschliefend durch lineare Extrapolation der Schichtmitteltemperaturen der oberen
Bodenschicht und der Schneeschicht berechnet.
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Die Orographie basiert auf einem Datensatz der US Navy. Diese sowie die Land-Seemaske
und Gletschermaske sind der horizontalen Auflésung des Modells angepafit worden. Ein
Datensatz von CLAUSSEN et al. (1994) liefert die Rauhigkeitslinge, den Blattflichenindex,
die Vegetationsbedeckung und die Backgroundalbedo. Uber schneefreier Landoberflache
ist das Relfexionsvermégen durch die Backgroundalbedo gegeben. Ist eine Schneedecke
itber Land vorhanden, ist die Oberflichenalbedo zusétzlich eine Funktion der Schneedicke,
der Waldbedeckung sowie der Oberflichentemperatur und schwankt zwischen 0.8 und 0.3.
Uber Gletschereis nimmt die Albedo mit steigender Oberfiichentemperatur von 0.8 auf
0.6 ab. Das Relfexionsvermogen des eisfreien Ozeans betragt 0.07.

Die Meereisverteilung wird aus der als unterer Randwert vorzugebenden Meeresober-
flichentemperatur diagnostiziert. Simtliche Gitterzellen, in denen die Meeresoberflachen-
temperatur unter den kritischen Wert von -1.79°C fillt, werden komplett mit Meereis be-
deckt; fiir die iibrigen Gitterzellen wird angenommen, da$ sie vollkommen frei von Meereis
sind. Die Eisoberflichentemperatur Tsx;, wird aus einer linearisierten Wirmebilanzglei-
chung berechnet, wobei das Meereis eine konstante Dicke von 2 m hat. Schnee auf Meereis
wird im Modell nicht explizit beriicksichtigt. Die Albedo des Meereises, die im Modell
abhéngig von der Oberflichentemperatur zwischen 0.55 und 0.75 liegt, trigt jedoch der
Tatsache Rechnung, daff in den meisten Fallen Schnee auf dem Meereis vorhanden ist.

Der vertikale Impulstransport durch orografisch angeregte Schwerewellen, die mit einer
typischen Wellenldnge von 5 bis 10 km unterhalb der Gitterauflésung liegen, werden nach
einer Methode von PALMER et al. (1986) parametrisiert, die von MILLER et al. (1989)
modifiziert wurde.

4.2.1. Strahlung

Eine strahlungsbedingte Temperaturinderung wird durch die Divergenz der kurz- und
langwelligen Nettostrahlungfliisse (F'®* und F**!) bestimmt. Diese diabatische Wirme-
quelle bzw. -senke geht in die Energiebilanzgleichung fiir die Atmosphire ein (siehe Glei-
chung 4.6) und 148t sich im p-Koordinatensystem bei horizontaler Homogenitit darstellen
durch

ga(F];Let + Flnet)

o % (4.23)

Q! =

Grundlage fiir die Berechnung der Strahlungstransporte ist die Strahlungsiibertragungs-
gleichung, die die Anderungen der Strahldichte L aufgrund von Absorption, Emission,
Reflexion und Streuung beschreibt. Sie 148t sich streng nur monochromatisch, also fiir
eine einzelne Wellenldnge anwenden. Werden Refraktions- und Polarisationseffekte ver-
nachlassigt, hat sie fiir eine plan-parallele Atmosphére ! im lokalen thermodynamischen

'In einer planparallen Atmosphire wird die Kriimmung aufgrund der Kugelform der Erde vernichlassigt.
AuBerdem ist das Medium horizontal homogen und das Strahlungsfeld horizontal isotrop.
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Gleichgewicht folgende differentielle Form:

dé
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— (L = wy)BA(T(6,)) p (4.24)

4)

Hierbei ist ¢ der Azimutwinkel, ;1 der Cosinus des Zenitwinkels (= cosf) und Fy ) der
extraterrestrische solare Strahlungsfluff der Wellenlidnge A. wy beschreibt die monochro-
matische Einfachstreualbedo und P, die monochromatische Phasenfunktion, die angibt,
welcher Anteil der aus Richtung (4, &) kommenden Strahlung der Wellenldnge A in die
Beobachtungsrichtung von (i, £) gestreut wird. Die spektrale Planckfunktion

_ 2hc?

© A5(ezp(he/ KA(T + 273)) — 1)
gibt die Strahldichte fiir Wellenlidnge X in einer atmosphérischen Schicht mit der mittleren
Temperatur T an, wobei h die Plancksche Konstante, ¢ die Lichtgeschwindigkeit und K
die Bolzmann-Konstante ist. Als Vertikalkoordinate wird in Gleichung 4.24 die monochro-
matische optische Dicke § verwendet, die im p-System durch

BA(T(65)) (4.25)

Q
5x(p) = / Ceatr(p')dp’ (4.26)
P

gegeben ist. Dabei ist geqy,y der monochromatische Extinktionskoeffizient, der sich aus den
Streukoeffizienten oy¢rey,» und den Absorptionskoeffizienten ogp,,3 der Luftmolekiile, der
Aerosole und der Wolkenpartikel zusammensetzt. Die optischen Eigenschaften der Atmo-
sphére gehen somit in die optische Dicke, die Einfachstreualbedo und die Phasenfunktion
ein. Auf die Parametrisierung der optischen Eigenschaften von Wolken und Aerosclen wird
in den Abschnitten 4.2.2 und 4.2.3 eingegangen.

Der erste Term (1) auf der rechten Seite der Gleichung 4.24 beschreibt die Extinktion
solarer Strahlung durch Absorption und Streuung. Der Quellterm (2) représentiert dieje-
nige Energie, die aus der Richtung der direkten (ungestreuten) Sonnenstrahlung (x4, ¢') in
Richtung (u, &) umgelenkt wird (,,Einfachstreuung®). Der extraterrestrische solare Strah-
lungsflufl Fy » wird dabei auf seinem Weg vom Atmosphéirenoberrand zum Niveau p um
den Faktor ezp(%&) geschwiicht. Der Quellterm (3) gibt den Effekt der Mehrfachstreuung
wieder und umfafit die Energie, die durch Streuung diffuser Strahlung in die Richtung
(1, &) gelangt. Der letzte Term (4) beschreibt die Strahlungsquelle aufgrund thermischer
Emission.

Die Gleichung 4.24 miifite fiir die etwa 100.000 Absorptionslinien im energetisch relevanten
Bereich des Spektrums der solaren und terrestrischen Strahlung geldst werden, wobei das
Doppelintegral iiber die beiden Raumwinkel zu bestimmen ist. Da dies in der Klimamodel-
lierung jenseits aller rechentechnischer Moglichkeiten liegt, erfolgt anstelle der Losung der
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[ Intervall Spektralbereich (um) {
SWI 0.20 - 0.68
SWII 0.68 — 4.00
LWI 5.30 ~ 6.80 und 28.00 - 40.00
LWII 12.50 -20.00
LWIIT 8.00 - 9.00 und 10.30 - 12.50
LWIV 9.00 - 10.30
LWV 20.00 - 28.00
LWVI 3.50 — 5.50 und 6.80 — 8.00

Tabelle 4.1.: Breitbandintervalle der Strahlungsparametrisierung im Modell HIRHAM4.

Strahlungsiibertragungsgleichung fiir einzelne Absorptionslinien eine Beschrénkung auf
wenige breite Spektalintervalle. Verwendet werden im HIRHAM4 zwei Intervalle im solaren
und sechs im langwelligen Teil des Spektrums (Tabelle 4.1). Die Intervalle des langwelligen
Spektralbereiches sind anhand der wichtigsten Absorptionsbanden und atmosphérischen
Fenster definiert. Dies sind im wesentlichen die Schwingungs- und Rotationsbanden des
Wasserdampfes (LWI), die 15 pm Bande des Kohlendioxids (LWII), das Wasserdampffen-
ster (LWIII), die 9.6 ym Bande des Ozons (LWIV), das 25 ym Fenster (LWV) und die
Flanken der Schwingungs- und Rotationsbanden des Wasserdampfes (LW VI).

Eine weitere Rechenzeitersparnis ergibt sich durch die Verwendung der Delta-Eddington-
Approximation von JOSEPH et al. (1976). Hierbei wird die Strahldichteverteilung durch
Legrende-Polynome der nullten und ersten Ordnung beschrieben:

Die Approximation gilt nur fiir eine horizontal homogene Atmosphire, in der die Strahl-
dichte unabhingig vom Azimutwinkel £ ist. Die Phasenfunktion wird ebenfalls in Legrende-
Polynome entwickelt, so dafl bei einer Integration der Gleichung 4.24 iber p und ¢ nur die
Terme nullter und erster Ordnung {ibrigbleiben. Anstelle einer Berechnung der zenit- und
azimutabhingigen Strahldichte wird dann nur noch zwischen den aufwérts- bzw. abwirts-
gerichteten diffusen Strahlungsflufidichten und dem direkten (nicht gestreuten) Anteil der
solaren Strahlung unterschieden.

Die Parametrisierung des Strahlungstransfers im HIRHAM4 basiert auf modifizierten
Ansétzen von FOUQUART und BONNEL (1980) fiir die solare Strahlung und von MOCRET-
TE et al. (1986) fiir die terrestrische Strahlung. Nachfolgend soll der Strahlungtransfercode
ausfiihrlicher beschrieben werden, um die Wirkung des Strahlungsantriebes durch Aerosole
im Modell zu verstehen.

Kurzwelliger Strahlungstransport
Der solare NettostrahlungsfluBl ist gegeben durch
oo p2n +1
@) = [ [ uma@me) dudgax (4.28)
o Jo J-1

wobei die monochromatische Strahldichte L, durch Verwendung der Delta-Eddington-Ap-
proximation aus den Termen 1 bis 3 der Strahlungstransportgleichung (Gleichung 4.24)
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flir den solaren Spektralbereich zu bestimmen ist. Die spektrale Integration erfolgt iiber
die beiden kurzwelligen Intervalle. Dabei wird die Photonen-Weg-Methode angewendet,
um molekulare Absorption (durch Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon, Methan, Distick-
stoffoxid und Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffe) und Streuung separat zu behandeln. Sie
beschreibt die Wahrscheinlichkeit, mit der ein Photon, das zu einem nur durch Streuung
geschwéchten Strahlungsflufl Fy gons (d.h. wypons = 1) gehort, auf eine Absorbermenge
trifft. Mit dieser angenommenen Verteilung erhdlt man dann eine Beziehung zwischen
dem Strahlungsflufl Fy und F) gons. Zur vertikalen Integration wird die inhomogene At-
mosphére in N Schichten mit homogenen optischen Eigenschaften unterteilt. Die ab- und
aufwirtsgerichteten Strahlungsfliisse F%°¥™ and F*? fiir die j-te Schicht sind dann gegeben
durch

N

Fsdown(j) — F()HTbUttum(k), (4.29)
k=j

FP(j) = FPUMGRP(G-1), (4.30)

wobei Ybo%em(5) und R'P(j) die Transmissivitit (Durchldssigkeit) am Schichtunterrand
und das Relfexionsvermégen am Schichtoberrand kennzeichnen. T%%°™ und R*P beinhal-
ten die anteilige Wolkenbedeckung b:

R'P = bRYP 4 (1 —b)RYP | (4.31)
ybottom  _ bTZOttOm + (1 - b)’rféfrttom , (4.32)

wobei die Indices ¢ und clr den bewdlkten und wolkenlosen Teil der Schicht angeben.
In wolkenfreien Zonen wird das Relfexionsvermégen und die Transmissivitdt durch die
Streuung und Absorption an Molekiile und Aerosole bestimmt. Sind Wolken vorhanden,
sind beide Gréflen zusitzlich von der Streuung und Absorption an Wolkentrépfchen und
Eispartikeln abhingig. Fiir gegebene optische Dicken der Wolken (4.), der Aerosole (4,)
sowie der molekularen Absorption (Jy) und den dazugehérigen Asymmetriefaktoren (g.
und g,) werden das Relfexionsvermégen am Oberrand und die Transmissivitit am Unter-
rand der Schicht fiir den bewdlkten Teil (R und Ybo'0™) berechnet als Funktion der
gesamten optischen Dicke der Schicht

0 =0, + 0, + 64, (4.33)

der gesamten Einfachstreualbedo

= ﬁ (4.34)

w= ’
Oc + 6o + dg
und des gesamten Asymmetriefaktors

_ gl Gala
9= 5 6. TG to. (4.:35)

Die Berechnung von §, und ¢, sowie g. und g, wird in den Abschnitten 4.2.2 und 4.2.3
erldutert. R%P und T%%™ sind desweiteren abhiingig vom Relfexionsvermdgen des darun-
terliegenden Mediums (Bodenoberfliche oder Atmosphérenschichten) und dem Sonnenze-
nitwinkel. Die Mehrfachstreuung zwischen Boden und Wolkenschichten sowie dem klaren
Himmel wird durch einen Ansatz von FOUQUART und BONNEL (1980) beriicksichtigt.
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Langwelliger Strahlungstransport

Es wird eine nicht-streuende, plan-parallele Atmosphire im lokalen thermodynamischen
Gleichgewicht betrachtet, in der die langwellige Strahlung isotrop ist. Dann berechnet sich
der Nettostrahlungsfiufl nach

+1 [>%9) 2m 0 ) 9 ,,; ,
Rt = [ [ [ de (BT Tapemia) + | Brirlp) TRE j)dp))
4.36

Die Funktion T beschreibt die monochromatische Transmissivitdt der Schicht mit den
Grenzen p und p’ in Richtung g = cos@. Mit Aufspaltung in die monochromatischen
auf- und abwirtsgerichteten Fliisse erhdlt man aus der Gleichung 4.36 nach partieller
Integration
D !
EF\*(p) = n[BA(Ts) ~ BA(Ta)] Ca(psy py7a) + 7 BA(Tp) — W/ Talp,p's m)@%@ﬁdﬂ

s

0 dB
Fl7™(p) = m[Bx(Tiop — BA(Too)] La(ps, 0574) + 7BA(Tp) — w/ A, p; m)——*———*(p, P
P

Die Indizes s, a, p und top stehen fir Boden, bodennahe Luftschicht, Druckniveau und
Oberrand der Atmosphére. Statt der Integration {iber den Zenitwinkel § wurde der kon-
stante Diffusivitdtsfaktor rqy = 1.66 eingefiihrt, der eine gebrduchliche Approximation bei
der Berechnung des langwelligen Strahlungstransfers darstellt.

Fiir die Integration {iber die i langwelligen Spektralintervalle (Tabelle 4.1) werden Trans-
missivitdten T; verwendet, die von MOCRETTE et al. (1986) mit einem hochauflésen-
den Bandenmodell bestimmt wurden. Das Bandenmodell gibt die Absorption durch Gase
in Abhéngigkeit von der durchstrablten Absorberkonzentration an. Neben den bereits
erwéahnten Schwingungs- und Rotationsbanden des Wasserdampfes, der 15 ym Bande des
Kohlendioxids, die 9.6 pm Bande des Ozons und den Flanken der Schwingungs- und Ro-
tationsbanden des Wasserdampfes werden auch die Absorptionsbanden der Spurengase
Methan, Distickstoffoxid und Fluor-Chlor-Kohlen-Wasserstoffe beriicksichtigt. Das Ab-
sorptionsvermégen und damit die optische Dicke eines Gases wird aber nicht nur durch
die Konzentration des Absorbers in einer Schicht bestimmt, sondern auch durch die Tem-
peratur und den Druck. Letztere verdndern die Form der Absorptionbanden. Um diesen
Einflufl auf die Spektrallinien der Gase zu beriicksichtigen, fithrt man eine effektive Ab-
sorbermenge ein. Hierbei wird die Konzentration des Absorbers mit dem Druck und der
Temperatur gewichtet. Die Transmissivitdten werden dann als Funktion der effektiven
Absorbermengen beschrieben. Die Absorption langwelliger Strahlung durch Aerosole wird
durch deren optische Dicke beriicksichtigt (Abschnitt 4.2.3). Die Transmissivitdten sind
dann zusdtzlich von der Absorbermenge der Aerosole abhingig.

Nach Einteilung der Atmosphére in N homogene Schichten erfolgt schliefilich die vertikale
Integration der Gleichungen (4.37) und (4.38). Der Effekt der Wolken auf den langwelli-
gen Strahlungstransport folgt der Methode von WASHINGTON und WILLIAMSON (1977).
Die Strahlungsfiiisse fiir den wolkenlosen und wolkenbedeckten Himmel werden separat
berechnet und danach proportional zum Grad der Wolkenbedeckung kombiniert.
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4.2.2. Optische Eigenschaften der Wolken
Kurzwelliger Spektralbereich

Zur Beschreibung der Absorption und Streuung solarer Strahlung durch Wolken miissen
deren optische Dicke o, Einfachstreu-Albedo w, und Asymmetrieparameter g. parametri-
siert werden. Die Streuparameter werden unter der Annahme idealisierter Gréfenvertei-
lungen fiir Wolkentropfchen und kugelformige Eisteilchen durch Berechnungen nach der
Mie-Theorie bestimmt (ROCKEL et al., 1991). AnschlieBend werden die Ergebnisse iiber
die solaren Spektralintervalle gemittelt. Diese Prozedur wird fiir verschiedene effektive Ra-
dien durchgefiithrt. Der effektive Radius 7, ist dabei definiert als oberflichengewichteter
mittlerer Radius der betrachteten Grofienverteilung zwischen rpin und rmeq

Jires n(r) r3dr

=min 4.39
Te frrm":‘f n(r) r2dr ( )

Mit ihm werden die optischen Parameter der Wolken wie folgt parametrisiert:
optische Dicke 8¢ = agr? CWP (4.40)

Einfachstreualbedo We

3
> ballog(re))” (4.41)
n=0

4
Asymmetrieparameter g = ch(log(re))” (4.42)
n=0

Unterteilt nach Eis- und Wasserwolken sind die Koeffizienten ag, a1, b, und ¢, fiir die bei-
den solaren Spektralintervalle in Tabelle A.2 im Anhang aufgefiihrt. Der Wolkenwasserweg
CWP (in g/m?) entspricht dem vertikal integrierten Wolkenwassergehalt:

Zt

CWP=LWP+IWP = / (Guwi + qui) pL dz, (4.43)
2

wobei LW P bzw. IW P den Fliissigwasser- bzw. Eiswasserweg der Wolke und 2, bzw. 2z

die Wolkenuntergrenze bzw. -obergrenze bezeichnen. Das Wolkenfliissigwasser gy, und das

Wolkeneis ¢,,; werden entsprechend Gleichung 4.21 in Abhéngigkeit von der Temperatur

aus dem Wolkenwasser ¢, diagnostisch bestimmt.

Der effektive Radius fiir Wassertropfchen ro; (in pm) 148t sich als eine Funktion des Fliissig-
wassergehaltes pr, gy (in g/m®) und der vorgeschriebenen Wolkentrdpfchenkonzentration

CDNC (in cm™?) schreiben
3pL qui
=k — . 444
re =k 300 CDNC (444)

Dabei sind p; die Dichte von flilssigem Wasser und k ein Parameter, der die Form des
Teilchenspektums bestimmt. Letzterer hat in kontinentalen bzw. maritimen Wolken einen
Wert von 1.14 bzw. 1.08 (JOHNSON, 1993). Fiir die CDNC wird in der atmosphérischen
Grenzschicht iiber Ozeanen ein typischer Wert von 100 cm™3 und tiber Kontinenten von
220 cm~® angenommen. Oberhalb der Grenzschicht sinkt C.D N C exponentiell auf 50 cm =3
ab.

Der effektive Radius der Eisteilchen r; wird nach MCFARLANCE et al. (1992) parametri-
siert durch

rei = g - X&T (4.45)
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mit ¢g = 5640 und ¢y = 0.786. X; (in um) gibt die mittlere Lange der Eispartikel wieder,
fiir die HEYMSFIELD (1977) auf der Basis von Messungen eine Parametrisierung in der
Form

3
X; =107 bn(log(10° pLaus))™ (4.46)

n=0
ableitete. Hierbei ist v = 0.698, 4, = 0.366, v, = 0.122 und ~; = 0.0136.

Fiir eine Mischwolke sind die optische Dicke 4., die Einfachstreualbedo w, und der Asym-
metriefaktor g, wie folgt definiert:

(SC = (51 —+ (57_ , (447)
Wby + w;;
LT T 4.48
we AR (4.48)
quwrdy + giw;d;
= =—- =, 4.49
Ge 5+ 6; ( )

Dabei stehen die Indices [ und 7 fiir die Fliissig- und Eisphase.

langwelliger Spektralbereich
Im langwelligen Spektralbereich wird die Streuung vernachlédssigt und die Emissivitét von
Wasser- bzw. Eiswolken mit dem Bedeckunggrad b beschrieben durch

b(1 — e~ Ke WPy (4.50)

i

€] )

6 = b(l—e HIWPy, (4.51)

Dabei sind K; = 0.03+0.29¢7009 7t und K; = 0.02+0.21e=%97 e (in m?/g) die Massenex-
tinktionskoeffizienten fiir Wasser- und Eiswolken. Das Emissionsvermdgen einer Mischwol-
ke ist gegeben durch

€ = (1 _ e—(K;»LWP—fK,-‘IWP)) ) (4'52)

Zusammenfassend 148t sich sagen: Die optischen Parameter von Wasser- und Eiswolken
im solaren und langwelligen Wellenldngenbereich sind eine Funktion des fliissigen bzw.
festen Wolkenwassergehaltes (g, bzw. gy;). Fiir Wasser- und Mischwolken sind sie zudem
abhingig von der Wolkentrépfchenkonzentration CDNC. Die Abhéngigkeit der optischen
Parameter fiir Wasser- und Mischwolken von CDNC wird in dieser Arbeit dazu benutzt,
den indirekten Effekt von , Arctic Haze“ zu simulieren.

4.2.3. Aerosotblock

Der direkte Effekt der Aerosole auf die Strahlung wird im Modell HIRHAM4 durch den
Einbau des Globalen Aerosoldatensatzes (GADS) nach KOPKE et al. (1997) beriicksichtigt.
Dieser Datensatz stellt die optischen Eigenschaften von Aerosolen in Abhingigkeit von der
Wellenlédnge und der relativen Feuchte bereit.
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Globaler Aerosoldatensatz (GADS)

Der GADS basiert sowohl auf Resultaten weltweiter Messungen mikrophysikalischer und
optischer Aerosoleigenschaften als auch auf den Ergebnissen von Aerosolmodellen. Fiir 11
verschiedene Aerosolkomponenten sind jeweils die Extinktions-, Absorptionsquerschnitte
und Asymmetriefaktoren fiir den Wellenldngenbereich zwischen 0.25 und 40 ym angege-
ben. Die Tabelle A.6 im Anhang zeigt die Komponenten des GADS und deren mikrophy-
sikalische Eigenschaften fiir trockene Teilchen. Die Teilchen einer Komponente sind durch
einen Modenradius r,, und eine mittlere spezifische Dichte p charakterisiert. Die optischen
Parameter wurden unter Vorgabe einer GroSenverteilung und eines Brechungsindexes bei
Annahme kugelférmiger Teilchen mit der Streutheorie nach MIE (1908) berechnet. Die
Grdflenverteilung der einzelnen Komponenten wird durch eine Log-Normalverteilung (mo-
nomodale Verteilung) nach H.C.DAvIES (1974) beschrieben:

_dN@) N 1 (log(r) —log(rm)\’
") = Tiog®) ~ Varlogo) ©F ( 2< log(o) ) ) (4.53)

Der Modenradius r,, markiert das Maximum der Verteilung. Auflerdem gilt, dafl die Half-
te aller Partikel kleiner als 7, ist, die andere Hilfte grofler als rq,. o ist die geometrische
Standardabweichung, die die Breite der Verteilung um r,, angibt. N stellt die Gesamt-
konzentration der Teilchen und n(r) die Konzentration aller Partikel im Radiusintervall
dr an.

In Tabelle A.6 (siche Anhang) kennzeichnet die Kategorie INSO wasserunldsliche Minera-
lien, die nicht wie die anderen Mineralien MINM, MIAM, MICM und MITTR aus Wiisten-
regionen stammen, sondern aus Béden der mittleren Breiten. Diese Teilchen zeigen neben
streuenden Eigenschaften auch ein relativ hohes Absorptionsvermogen im kurzwelligen
Bereich.

Die Komponente WASO umfaBit alle Stoffe, die in Wasser 18slich sind, z.B. Nitrate, orga-
nische Substanzen und vor allem Sulfate. Sie stammen aus Gas-Partikel-Umwandlungen,
industriellen und natiirlichen Prozessen sowie der direkten Emission von der Oberflache
und biologischen Quellen. Im kurzwelligen Bereich wirken WASO-Teilchen vor allen Dingen
streuend, dagegen nimmt im langwelligen Bereich der Anteil an Absorption im Verhéltnis
zur Gesamtextinktion zu.

Mit Ruf} (englisch: soot) werden allgemein kohlenstoffhaltige Materialien bezeichnet, die
direkt oder indirekt bei Verbrennungsprozessen entstehen. Hierbei kann es sich sowohl um
stark absorbierende Graphite als auch um schwach absorbierende organische Sustanzen
handeln. Thr jeweiliger Anteil richtet sich nach der Art des Verbrennungsvorgangs und des
verbrannten Materials. Die GADS-Komponente SOOT reprisentiert RuBteilchen (schwar-
ze Kohlenstoffpartikel), die durch einen hohen imagindren Brechungsindex gekennzeichnet
sind. Entsprechend wirken die SOOT-Teilchen in allen Spektralbereichen stark absorbie-
rend.

Seesalz-Aerosole (englisch: Sea-Salt) werden durch 3 Gréfienordnungen (SSNM, SSAM
und SSCM) beschrieben. Sie enthalten Natriumchlorid (NaCl) und sind damit ebenfalls
wasserldslich. Wahrend die wasserlésliche Aerosolkomponente WASO Teilchen umfafit, die
sowohl iiber Land als auch iiber See gefunden werden, sind in den Komponenten SSNM,
SSAM und SSCM lediglich jene Aerosolpartikel enthalten, die aufgrund ihrer Gréfe und
der damit verbundenen Sedimentationsgeschwindigkeit ausschlieBlich iiber dem Meer und
den angrenzenden Kiistengebieten zu finden sind. Seesalzteilchen wirken im kurzwelligen
und in weiten Teilen des langwelligen Spektalbereiches streuend.
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Eine weitere wasserlosliche Komponente, SUSO, besteht aus 76% Schwefelsdure und be-
schreibt das stratosphirische Aerosol und die antarktischen Sulfataerosole, die ihre Quelle
in der Stratosphire haben.

Fiir die wasserldslichen Aerosolkomponenten (WASQ, SSNM, SSAM, SSCM und SUSO)
sind die aus Mie-Rechnungen hervorgegangenen optischen Parameter auch fiir verschiedene
Quellungen bzw. relative Feuchten berficksichtigt. Bei zunehmender relativer Feuchte ver-
grofern sich die Radien der Teilchen durch Adsorption von Wasser, was zu einer Verdnde-
rung der Groflenverteilung fithrt. Gleichzeitig verringern sich aber auch die Konzentratio-
nen der wasserldslichen Stoffe und damit der Brechungsindex der Lésungstrépfchen. Um
diesen Effekt zu erfassen, wurden die optischen Eigenschaften dieser Aerosolkomponenten
fiir 8 relative Feuchteklassen berechnet. Die Einteilung der Feuchteklassen ist in Tabel-
le A.5 im Anhang wiedergegeben. Da die mineralischen Komponenten (MINM, MIAM,
MICM) und Rufl (SOOT) mit steigender Feuchte nicht quellen, sind ihre Eigenschaften
von der Feuchte unabhéngig.

Um den GADS fiir Anwendungen im Klimamodell anzupassen, wurde eine Mittelung der
optischen Eigenschaften auf die breitbandigen Spektralintervalle des HIRHAM4 vorge-
nommen. In den Tabellen A.7 und A.8 im Anhang sind die mittleren optischen Parameter
der GADS-Komponenten fiir die erste der acht Feuchteklassen im 1. kurzwelligen (0.25 —
0.68 pm) und 2. kurzwelligen Spektralbereich (0.68 — 4.0 pum) wiedergegeben.

Allgemein 148t sich sagen, dafl die Extinktion durch Aerosolteilchen mit zunehmender Wel-
lenldnge abnimmt. Je grofler die Teilchen, desto gréfer ist die Extinktion. Im kurzwelligen
Spektralbereich ist RuB (SOOT) der einzige starke Absorber. Bei den anderen Kompo-
nenten {iberwiegen die streuenden Eigenschaften. Die Vorwértsstreuung nimmt mit der
Wellenldnge ab. Die genannten Zusammenhinge lassen aus den Abbildungen 1b und 2a-c
in der Arbeit von KOPKE et al. (1997) entnehmen, die die Abhéngigkeit der optischen
Eigenschaften der verschiedenen Aerosolkomponenten von der Wellenldnge darstellen.

Da die Aerosolpartikel unabhingig voneinander mit dem Strahlungsfeld wechselwirken,
erhilt man die Extinktions-, Absorptions- und Streukoeffizienten der Mischung aus einer
Addition der Koeffizienten der Aerosolkomponenten unter Beriicksichtigung des Anzahl-
mischungsverhiltnisses N;/N. Die Einfachstreualbedo und den Asymmetriefaktor fiir das
Gesamtaerosol erhilt man als gewichtetes Mittel im Strahlungsschema (siche nichsten
Abschnitt).

Einbau des GADS im HIRHAM4

Die Beschreibung der optischen Wirkung der Aerosole erfolgt in der Strahlungstransport-
gleichung durch die Aerosolparameter (Extinktions-, und Absorptionskoeffizient ¢.y; und
Oabs SOWie Asymmetrieparameter ¢g). Im Klimamodell HIRHAM4 werden die Aerosol-
parameter einer zuvor festzulegenden Mischung aus GADS-Komponenten mit Hilfe des
Aerosol-Massenmischungsverhiltnisses bestimmt. Im GADS sind hingegen die Extinkti-
ons- und Absorptionskoeffizienten der einzelnen Aerosolkomponenten mit der entsprechen-
den Teilchenkonzentration normiert, d.h. im GADS werden fiir die einzelnen Aerosolkom-
ponenten Extinktions- und Absorptionsquerschnitte (cm?/Teilchen) bereitgestellt. Des-
halb muf} die Aerosolteilchenkonzentration mit dem Aerosol-Massenmischungsverhiltnis
in Beziehung gesetzt werden.

Das Massenmischungsverhéltnis M einer GADS-Komponente ist durch folgende Gleichung
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gegeben:

N
M=—: mr, (454)
PL
wobei N die Teilchenkonzentration (Teilchen/cm®) der GADS-Komponente ist. Die Mas-
se eines Teilchens mp fiir eine Aerosolkomponente resultiert aus dem Produkt zwischen
seinem Volumen vy und seiner spezifischen Dichte pr

mp = VT CPT . (455)
Das Volumen eines Teilchens ergibt sich aus der numerischen Integration iiber die Grofien-
verteilung (Gleichung 4.53) zu

Vi = gﬂ—/r%(r) dr = gw r3 exp(g In?c) (4.56)

mit dem Modenradius 7., und der Standardabweichung o der Log-Normal-Verteilung.

Aus dem Aerosol-Massenmischungsverhéltnis M in einer Schicht zwischen den Druckni-
veaus p und p + dp berechnet sich dann die optische Dicke é durch

dp M dp M dp

——— =gt — = e 4.
G oL Oext Nmg G Oext mr G ( 57)

dé(p) = gt - d2z = Tege -
wobel die Schichtdicke dz durch die hydrostatische Grundgleichung 4.4 und pr durch
Gleichung 4.55 ersetzt wurde. ey ist der Extinktionskoeffizient, 0ly; = 0egt/N der Ex-
tinktionsquerschnitt (cm?/Teilchen). Die optische Dicke der Aerosolmischung (8,) in einer
Schicht ergibt sich aus Summe der einzelnen optischen Dicken der Aerosolkomponenten i:

8ulp) = Z 8i(p) . (4.58)

Die Einfachstreualbedo w, und der Asymmetriefaktor g, des Gesamtaerosols in einer
Schicht ergeben sich aus der Summe der mit der optischen Dicke und der Einfachstreual-
bedo gewichteten Komponenten:

_ 2iwiln) %)
wa(p) = Zz 62(]0) ) (459)
ga(p) — Zz gi(p) ) wi(p) ) (57,(])) . (460)

2 wi(p) - 8:(p)

Im Strahlungstransfercode wird die Absorption und Streuung kurzwelliger Strahlung mit
der Delta-Eddington- Approximation berechnet. Das Konzept der Approximation triigt der
starken Vorwértsstreuung der Mie-Streuung Rechnung. Der Strahlungsanteil, der an den
kugelformigen Teilchen n&herungsweise in Richtung der einfallenden Strahlung gestreut
wird, wird dem ungestreuten Strahlungsfeld wieder hinzugefiigt. Es ergeben sich dann
gednderte ,effektive Werte fiir die optischen Parameter (WI1SCOMBE, 1977):

& = (I~wg-g2) da, (4.61)
* (1 _92) T Wq
= _— 4. 2
wa 1 - (L)u_ * Q?L ’ ( 6 )
* gU-
= 2t 4.63
9a Tt (4.63)
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Die effektive optische Dicke &} ist kleiner als die optische Dicke d,. Gleiches gilt fiir die
effektive Einfachstreualbedo w} und den effektiven Asymmetriefaktor g;.

Mit zunehmender Wellenlinge nehmen die absorbierenden Eigenschaften der Aerosole zu,
ihre Extinktion jedoch ab. Die Streuung durch Aerosole tritt im langwelligen Spektralbe-
reich in den Hintergrund und wird deshalb vernachléssigt. Thr Absorptionsvermdgen und
damit ihre optische Dicke in einer Modellschicht zwischen den Druckniveaus p und p + dp
ist durch die Gleichung 4.57 gegeben.

Beschreibung von ,,Arctic Haze* mittels GADS

Durch die Mischung verschiedener Aerosolkomponenten des GADS lafit sich ein spezifi-
sches Aerosolgemisch fiir eine Region erzeugen. Dies soll im folgenden am Beispiel des
wArctic Haze* durchgefithrt werden.

Wie im Kapitel 2.4 erliutert, werden als chemische Bestandteile des troposphérischen
Aerosols im arktischen Frithjahr in der Literatur genannt (z.B. ROSEN et al., 1980; RAHN
und HEIDAM, 1981; SHAW, 1982; HEINTZENBERG, 1982; CLARKE et al., 1984; BARRIE und
Horr, 1985; BARRIE, 1986; BARRIE, 1996; WENDLING et al., 1985; D’ALMEIDA et al,,
1991; SHAW et al., 1993; HEINTZENBERG und LECK, 1994; JAESCHKE et al., 1997} :

e Natiirliche und anthropogene Sulfate aus der Oxidation von reduzierten Schwefelga-
sen und Schwefeldioxid,

e Nitrate aus der Oxidation von Stickoxiden,
e Seesalz,
e Natiirliche und anthropogene Kohlenstoffverbindungen (insbesondere Ruf}),

e Mineralien (in sehr geringen Mengen).

Die in dieser Arbeit gewdhlte Aerosolzusammensetzung beschrinkt sich auf die ersten
vier angefithrten Komponenten, da sie die Hauptbestandteile des ,Arctic Haze“ sind. Im
GADS entsprechen sie den Komponenten WASO, SOOT und Sea-Salt. Bei Sea-Salt wur-
de der Akkumulation-Mode (SSAM) gewédhlt, da gréfBere Seesalzpartikel (SSCM) nicht
iiber langere Distanzen transportiert werden (ROSSKNECHT und KHALIL, 1993). Die opti-
schen Parameter dieser Komponenten sind fiir die zwei solaren und die sechs terrestrischen
Spektralintervalle sowie den 8 Feuchteklassen in den Abbildungen A.1 bis A.3 dargestellt.
Bei der Festlegung des Massenmischungsverhiltnisses der Aerosolkomponenten wurden
mehrere Aspekte beriicksichtigt. So stellt die wasserlosliche Substanz Sulfat ein Hauptbe-
standteil der anthropogenen Haze-Partikel dar (z.B. BARRIE und HoFF, 1985; STAEBLER
et al., 1999). Beobachtungsdaten von WARNECK (1988) ergaben fiir die Arktis einen Anteil
der Sulfat-Aerosole an der Masse aller Aerosole von ca. 75%. Fiir das Massenverhéltnis
Rufi/Sulfate wurde ein Wert von ungefihr 0.075 angesetzt, wie ihn HAYwooD und SHI-
NE (1995) vorschlagen. Eine dhnliche Relation zwischen beiden Substanzen fand auch
HoPPER et al. (1994) bei Messungen wihrend ,, Arctic Haze“-Ereignissen an der Station
Alert, Kanada (82.5°N, 62.3°W) im Frilhjahr. Desweiteren wurden Kenntnisse iiber die
Grofienbereiche der optischen Eigenschaften von , Arctic Haze“ beriicksichtigt. (siehe Ta-
belle 2.1). Das Aerosol-Massenmischungsverhiltnis wurde so bestimmt, daf} die berechnete
gesamt-optische Dicke des Aerosols mitk Mefidaten eines Sonnenphotometers an der Kol-
dewey-Station/Spitzbergen (78.93°N, 11.95°0) wihrend eines ,Arctic Haze“-Ereignisses
iibereinstimmt.
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4. Das regionale Klimamodell HIRHAM4 mit Aerosolblock

Auf dieser Basis wurde eine externe Mischung aus den genannten drei GADS-Kompo-
nenten mit den in Tabelle 4.2 angegebenen Massenmischungsverhiltnissen erstellt. Dabei
wurde vereinfachend angenommen, dafl das gesamte Aerosol in einer 380 m dicken Schicht
konzentriert ist. Die resultierenden optischen Eigenschaften der Mischung sind fiir die
beiden solaren Spektralintervalle in Tabelle 4.3 zusammengefafit.

[ | waso | ssam | sooT |
M; (10~5g/kg) 3.48 1.02 0.26
m; (ug/m?) 41 12 3
N; (1/cm?) 30500 15 50000 |

Tabelle 4.2.: Die erste Zeile beinhaltet die gewdhlten Massenmischungsverhéltnisse M; fiir die GADS-
Komponenten WASO, SSAM und SOOT des GADS zur Beschreibung des ,, Arctic Haze“. Darunter folgen
die Massen- und Teilchenkonzentrationen {m; und N;) bezogen auf eine 380 m michtige Schicht.

solarer Spektralbereich

optische Parameter 0.25 - 0.68 um 0.68 — 4.0 pm
da 0.12 0.03
Wa 0.91 0.73
Ja 0.64 0.60

Tabelle 4.3.: Optische Eigenschaften der externen Mischung der in Tabelle 4.2 aufgefithrten Komponenten
fiir den solaren Spektralbereich bei einer relativen Feuchte von 30%.

Eine Einfachstreualbedo w, = 0.91 bedeutet, daB sich die Extinktion zu 91% aus Streuung
und zu 9% aus Absorption zusammensetzt. Wihrend SUSO und SSAM im Sichtbaren
eine Einfachstreualbedo nahe 1 besitzen, hat SOQT als starker Absorber nur einen Wert
von etwa 0.2. Folglich verringern die Rufipartikel die Einfachstreualbedo des arktischen
Aerosols drastisch trotz ihres geringen Anteils an der Gesamtaerosolmasse.
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5. Sensitivitdtsstudien mit einem
1D-Strahlungstransportmodell

Bevor eine Abschitzung der Klimawirkung des ,,Arctic Haze“ mit dem regionalen Klima-
modell HIRHAM4 erfolgt, wird in diesem Kapitel der direkte Effekt des arktischen Aerosols
auf die Strahlungsfliisse untersucht. Dazu werden mit einem eindimensionalen Strahlungs-
transportmodell eine Vielzahl von Sensitivititsstudien durchgefithrt, um die Abhéingigkeit
des direkten Strahlungsantriebes von verschiedenen Parametern zu untersuchen. Die ge-
wonnenen Kenntnisse sollen der Intepretation der Ergebnisse mit dem dreidimensionalen
Klimamodell HIRHAM4 dienen.

5.1. 1D-Strahlungstransportmodell

Das 1D-Strahlungstransfermodell setzt sich aus der Strahlungsparametrisierung von
HIRHAM4 mit eingebautem GADS zusammen, hat aber gegeniiber dem HIRHAM4 mit
insgesamt 31 Schichten eine hohere vertikale Auflésung. Der ,Arctic Haze“ wird durch die
in Abschnitt 4.2.3 abgeleitete Mischung der GADS-Aerosolkomponenten WASO, SOOT
und SSAM beschrieben. Neben den Aerosolparametern werden folgende Daten fiir den
Modelllauf vorgegeben:

e Ort (geographische Linge/Breite) sowie Zeit (Datum/Uhrzeit) zur Bestimmung des
Sonnenwinkels,

¢ meteorologische Bedingungen (Temperatur-, Feuchte- und Ozonprofile sowie Boden-
luftdruck) aus Radiosonden- und Ozonsondenmefidaten,

Wolken (Profile von Wolkenbedeckung und -wassergehalt),

Bodenalbedo.

Das Modell berechnet die vertikalen Profile der kurz- und langwelligen Strahlungsfliisse
und die dazugehérigen Erwirmungsraten. Alle Rechnungen wurden jeweils mit und ohne
Aerosol durchgefithrt, um durch Differenzenbildung der Ergebnisse den Strahlungsantrieb
der Aerosole zu bestimmen.

5.2. Simulationsergebnisse

Alle nachfolgenden 1D-Simulationen werden fiir den Punkt Ny-Alesund (78.93°N, 11.95°0)
auf Spitzbergen durchgefithrt. Die notwendigen Eingangsdaten wurden wéhrend eines
,Arctic Haze“-Ereignisses mit einer troposphérischen aerosoloptischen Dicke §, = 0.12 am
18. Mérz 1996 gewonnen. Die Vertikalprofile der Temperatur, der relativen Feuchte und
der Ozonkonzentration sind bis zu einer Hohe von 8 km in Abbildung 5.1 aufgetragen. Fiir
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5. Sensitivititsstudien mit einem 1D-Strahlungstransportmodell

den schneebedeckten Boden wurde eine Albedo A = 0.8 bestimmt. Aus dem vorgegebenen
Zeitpunkt der Messungen (ca. 12.00 UTC) errechnet sich fiir Ny-Alesund ein Zenitwinkel
6 der Sonne von 67.5°, d.h. die Sonne befindet sich 22.5° {iber dem Horizont. Der Win-
kel zwischen der einfallenden Sonnenstrahlung und dem Horizont wird im folgenden als
Sonnenhéhenwinkel o = 90° — 8 bezeichnet.

5.2.1. Arktisches Aerosol hei wolkenlosem Himmel

Das gesamte Aerosol (siche Tabelle 4.2) mit 6, = 0.12 wird in eine 380 m dicke Schicht ein-
gebracht, wobel die Mitte der Schicht in etwa 1.3 km Hohe (875 hPa) liegt. Nach HEINT-
ZENBERG (1989) werden in diesem Hoéhenbereich angehobene Haze-Schichten besonders
héufig beobachtet.

Abbildung 5.2 zeigt die berechneten kurz- und langwelligen Nettostrahlungsfliisse in der
wolkenfreien Troposphire mit und ohne Aerosolschicht bis in 8 km Héhe. Zusétzlich sind
flugzeuggetragene Messungen dieser Strahlungsfliisse eingezeichnet, die in der Umgebung
von Spitzbergen gewonnen wurden.

Die Absorption und Riickstreuung der solaren Einstrahlung durch die Aerosole bewirkt
eine Verringerung des abwiirtsgerichteten kurzwelligen Strahlungsflusses in der Sdule un-
terhalb der Partikelschicht. Im Vergleich zur aerosolfreien Troposphdre wird dadurch der
solare Nettostrahlungsfluff am Boden um -3.3 W/m? reduziert. Inner- und oberhalb der
Haze-Schicht nimmt dagegen der kurzwellige Nettostrahlungflufl vor allem aufgrund der
stark absorbierenden SOOT-Partikel zu. Da weniger solare Strahlung in den Weltraum
zuriickgestreut wird, resultiert ein positiver kurzwelliger Strahlungsantrieb am Oberrand
der Atmosphére von 11.0 W/m?. Der aus den Messungen abgeleitete, vertikale Strahlungs-
fluB ist geringer, weil hohe Eiswolken die solare Einstrahlung schwéchten.

Das Profil des langwelligen Nettostrahlungsfiusses zeigt einen geringfiigigen Anstieg von
0.6 W/m? unterhalb der Partikelschicht (Abbildung 5.2, rechts), da die Erwarmung der
Aerosolschicht durch die Absorption solarer Strahlung die Emission langwelliger Strahlung
in Richtung Erdboden verstirkt. Der gemessene, negative langwellige Nettostrahlungsfiul
ist im oberen Teil der Troposphére kleiner als der berechnete, da die hohen Eiswolken
die atmosphérische Gegenstrahlung erhthen. Der aus den Messungen bestimmte, leicht
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Abbildung 5.1.: Gemessene Vertikalprofile der Temperatur, der relativen Feuchte (links) und der Ozon-
konzentration (rechts) in Ny-Alesund (78.93°N, 11.95°0) um 12 UTC am 18.04.96.
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Abbildung 5.2.: Vertikalprofile des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses (links) und des langwelligen Net-
tostrahlungsflusses (rechts) mit und ohne ,Arctic Haze“-Schicht bei wolkenlosem Himmel (Sonnenstand
a = 22.5°, Bodenalbedo A = 0.8). Zusitzlich sind die entsprechenden Profile aus den Flugzeugmessungen
eingezeichnet.

hohere langwellige Strahlungsverlust in den unteren Luftschichten rithrt daher, dafi die
Flugzeugmessungen z.T. in der Eisrandzone stattfanden. Uber einer Wasseroberfliche ist
die langwellige Abstrahlung aufgrund der héheren Oberflichentemperatur deutlich gréfer
als iiber einer geschlossenen Eisdecke.
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Abbildung 5.3.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes in der Erwirmungsrate fiir die Mischung
(links) und fiir die einzelnen Komponenten (rechts) der Mischung (Sonnenhdhenwinkel o = 22.5°, Bo-
denalbedo A = 0.8, wolkenlos).

Durch die Divergenz des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses von etwa 15 W/m? im Bereich
der Aerosolschicht resultiert eine unmittelbare solare Erwérmungsrate von 2.9 K/Tag (Ab-
bildung 5.3, links). Dabei trigt die hohe Anzahl der stark absorbierenden SOOT-Teilchen
trotz ihres geringen Anteils an der Gesamtmasse mit etwa 75% zur Erwirmung bei (Ab-
bildung 5.3, rechts). Durch die Wirmeahstrahlung der Aerosolschicht kiihlt sich die Luft
im Langwelligem um -0.2 K/Tag ab. Uber der stark reflektierenden Erdoberfliche kommt
es durch die reduzierte solare Einstrahlung zu einer leichten Abkiihlung von -0.1 K/ Tag.

51



5. Sensitivitdtsstudien mit einem 1D-Strahlungstransportmodell

Eine ghnlich geringe bodennahe Abkiihlung bestimmen auch SHAW et al. (1993) mit ihrem
Aerosolmodell fiir ,,Arctic Haze*. Somit tragt ,,Arctic Haze“ zu einer hoheren statischen
Stabilitdt der troposphérischen Schichtung und zu einer Verstdrkung der Temperaturin-
version bei (vergleiche Abbildung 5.1).

EinfluB des Absorptionskoeffizienten

Das Absorptionsvermégen der Aerosole bestimmt mafigeblich die atmosphérische
Erwidrmung. Eine meftechnische Abschitzung dieser Grofie ist jedoch mit grofen Un-
sicherheiten behaftet, was auf die unterschiedlichen Mefimethoden und analysierten Ma-
terialien zuriickzufithren ist. Wahrend in den Modellberechnungen von BLANCHET und
LisT (1987) ein Massenabsorptionsvermégen fiir Ru von 5.0 m?/g (bei 0.55 pm) verwen-
det wird, liegt der Wert bei ROSEN und HANSEN (1984) mit 18.1 m?/g deutlich hdher.
Im GADS betrigt das Massenabsorptionsvermégen der Komponente SOOT 8.6 m?/g. Im
folgenden wird deshalb untersucht, inwiefern der direkte Strahlungsantrieb vom Aerosol-
Absorptionsvermégen im solaren und terrestrischen Spektralbereich abhéngt.
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Abbildung 5.4.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes im Nettostrahlungsflufl (links) und in der
Gesamterwirmungsrate (rechts) bei einem um 10 bzw. 50% hoheren kurzwelligen kurzwelligen Absorp-
tionskoeffizienten der einzelnen Aerosolkomponenten, wobei die Gesamtextinktion nicht verdndert wird.
(Sonnenhshenwinkel @ = 22.5°, Bodenalbedo A = 0.8, wolkenlos).

Zunéchst wird der kurzwellige Absorptionskoeflizient der , Arctic Haze“-Komponenten
WASO, SOOT und SSAM um 10% bzw. 50% erhéht, ohne das Extinktionsvermégen
der einzelnen Komponenten zu verdndern. Dies hat zur Folge, daff sich der Anteil der
in den Weltraum zuriickgestreuten solaren Strahlung entsprechend verringert, und der po-
sitive Strahlungsantrieb oberhalb der Haze-Schicht zunimmt (Abbildung 5.4 links). Die
atmosphérische Gesamterwdrmungsrate steigt um ca. 10% bzw. 50% (0.3 K/Tag bzw.
1.4 K/Tag) an (Abbildung 5.4 rechts). Obwohl die solare Einstrahlung am Boden wei-
ter zurlickgeht, wird eine stirkere Abkiihlung der bodennichsten Luftschicht gegeniiber
dem Standardlauf verhindert, da durch die hohere Schichttemperatur mehr langwellige
Strahlung zum Boden hin emittiert wird.

Im langwelligen Spektralbereich (A § 4 pm) fiihrt eine Erhéhung des Absorptionsvermégens
der drei GADS-Komponenten um 100% relativ zum Standardlauf zu einer Reduktion der
atmosphérischen Gesamterwadrmungsrate um ca. 3% (0.1 K/Tag). Der Riickgang ist auf
die verstarkte langwellige Abstrahlung der Aerosolschicht zuriickzufiihren. Der Grund fiir
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die geringe Anderung der Erwirmungsrate liegt in dem deutlich schwicheren Extinktion-
vermogen der Aerosole im langwelligen Spektralbereich (siehe Abbildung A.1(b) — A.3(b)
im Anhang). Bine nennenswerte Anderung der Abkiihlungsrate am Boden ist in diesem
Fall nicht feststellbar. Zusammenfassend 148t sich sagen, daf die atmosphéirische Strah-
lungserwarmung durch , Arctic Haze* mafBigeblich von dessen Absorptionsvermégen im
Kurzwelligen abhéngt.

EinfluB der relativen Feuchte

Die optischen Aerosoleigenschaften sind stark von der relativen Luftfeuchtigkeit abhidngig.
Im GADS wird der Feuchteeinflu auf die optischen Aerosolparameter durch die bereits
erwihnten 8 Feuchteklassen beriicksichtigt. Die relative Feuchte f ist der Quotient aus dem
herrschenden Wasserdampfdruck e in der Luft und dem bei der gegebenen Lufttemperatur
T maximal mdglichen Dampfdruck (Sittigungsdampfdruck E tiber Wasser bzw. Eis):

f=100-% (in%). (5.1)

Inwieweit der Strahlungsantrieb des ,Arctic Haze“ durch die relative Luftfeuchtigkeit be-
einflufit wird, soll im folgenden untersucht werden.
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Abbildung 5.5.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes in der Gesamterwirmungsrate (links) sowie
des kurz- und langwelligen Strahlungsantriebes am Oberrand der Atmosphére (TOA) und Boden (rechts)
fiir unterschiedliche relative Feuchten (Sonnenhshenwinkel & = 22.5°, Bodenalbedo A = 0.8, wolkenlos).

Dazu wird die Luftfeuchtigkeit in der Partikelschicht schrittweise erhdht, wihrend sie sonst
unverdndert bleibt. Dabei zeigt sich, dafi die Erwdrmung im Bereich der Aerosolschicht
oberhalb einer relativen Feuchte von ca. 80% merklich ansteigt (Abbildung 5.5 links). Erst
dann beginnen die hygroskopischen , Arctic-Haze“-Komponenten WASO und SSAM durch
die Aufnahme von Wassermolekiilen stark mit der relativen Feuchte anzuwachsen, da ihre
physikalisch-chemischen Eigenschaften im wesentlichen durch Sulfat und Natriumchlorid
bestimmt werden. So liegt die Sattigungsfeuchte von Natriumchlorid bei etwa 75%, die
von reinem Sulfat bei etwa 80% (WINKLER, 1988). Bei den groften relativen Feuchten ist
entsprechend die Radiusdnderung dieser Teilchen mit der relativen Feuchte am stirksten.

Mit steigender Luftfeuchtigkeit vergréiert sich die Extinktion und damit die optische Dicke
der Aerosole, wodurch der solare NettostrahlungsfluB an der Erdoberfliche weiter redu-
ziert wird (Abbildung 5.5 rechts). Gleichzeitig fithren die hdheren Temperaturen in der
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5. Sensitivititsstudien mit einem 1D-Strahlungstransportmodell

Aerosolschicht zu einem Anstieg der langwelligen atmosphirischen Gegenstrahlung. Sie
kompensiert weitgehend die Zunahme des negativen kurzwelligen Strahlungsantriebes, so
daf} die bodennahe Abkiithlung nahezu unverandert bleibt. Gleichzeitig steigt der Energie-
gewinn am Oberrand der Atmosphire (TOA) bei hoher relativer Feuchte deutlich an. Da
im Winter und Friihjahr die mittlere relative Feuchte iiber weiten Teilen der Arktis mehr
als 80% betrigt (ORrvia, 1970), kann somit der Strahlungsantrieb durch ,Arctic-Haze®
verstirkt werden.

Einflul des Sonneneinfallswinkels und der Bodenalbedo

Weitere Faktoren, die einen Einflul sowohl auf die Stirke als auch auf das Vorzeichen
des Aerosolsignals haben, sind der Einfallswinkel der Sonnenstrahlen und die Albedo der
Erdoberfliche. Dies soll zuerst fiir die Erwdrmungsrate in der Haze-Schicht anhand der
Abbildung 5.6 diskutiert werden.

&6
§ Bodenalbedo A
£ 5+ O A=02 4
g © A=05
= A
= 4 4 A=08 o)
£ [
vl
N . ®
2 ul
€ u]
e, o
ok A
8 e
2
= a
5
g0 T T T T T T T T |
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90

Sonnenh&henwinkel [°]

Abbildung 5.6.: Direkter Aerosolantrieb in der Gesamterwirmungsrate innerhalb der Haze-Schicht in
Abhéngigkeit von der Bodenalbedo A und dem Sonnenhthenwinkel & bei wolkenlosem Himmel.

Bei gegebener Bodenalbedo A ist die Erwdrmung im Bereich der Aerosolschicht um so
grofer, je hoher die Sonne iiber dem Horizont steht. Uber einer Unterlage mit hohem
Reflexionsvermdgen (A = 0.8) betrégt die Erwdrmungsrate bei einem SonnenhShenwin-
kel & = 5° etwa 1.2 K/Tag und steigt bei @ = 25° auf rund 3 K/Tag an. Die Ursache
hierfiir liegt zum einem in der Zunahme der abwéartsgerichteten solaren Strahlungsenergie
pro Einheitsfliche mit gréBerem Sonnenhdhenwinkel. Zum anderen erfahren die Sonnen-
strahlen aufgrund des kiirzeren Weges durch die Atmosphére eine geringere Streuung und
Absorption an Gasmolekiilen oberhalb der Schicht, so dal mehr kurzwellige Strahlung auf
die Aerosolpartikel trifft.

Bei gegebenem Sonneneinfallswinkel « zeigt sich iiber Gebieten mit hoher Albedo A ein
groBeres positives Aerosolsignal als iiber Gebieten mit niedriger Albedo A, da im ersten Fall
mehr Sonnenstrahlung vom Boden in Richtung Aerosolschicht reflektiert wird. Hierdurch
kann zusétzlich kurzwellige Strahlungsenergie in der Aerosolschicht absorbiert werden. Der
Unterschied im Aerosolantrieb zwischen Oberflichen niedriger und hoher Albedo A nimmt
mit steigender Sonnenhéhe o noch deutlich zu.

Am Erdboden fithrt die Verminderung der Sonneneinstrahlung durch die Haze-Schicht zu
einem negativen Signal im Nettostrahlungsflu, das umso stirker ausfillt, je dunkler die
Oberfliche ist (Abbildung 5.7, links). Uber eis- und schneebedeckten Oberflichen mit ihrer
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Abbildung 5.7.: Direkter Aerosolantrieb im Nettostrahlungsflul am Boden (links) und am Oberrand
der Atmosphire (rechts) in Abhingigkeit von der Bodenalbedo A und dem Sonnenh&henwinkel « bei
wolkenlosem Himmel.

hohen Albedo A ist die Stédrke des negativen Aerosolantriebes am geringsten. Die Ursache
hierfiir liegt in der intensiven Mehrfachstreuung zwischen der Schnee-/Eisoberfliche und
der Aerosolschicht. Dieser Prozel wirkt der Reduktion der Sonneneinstrahlung am Boden
entgegen. In diesem Zusammenhang sei angemerkt, daff Sonnenhdhenwinkel gréfier 40° im
arktischem Frithjahr (M#rz bis Mai) nordlich von 65°N nicht auftreten.

Die Abhingigkeit des Strahlungsantriebes vom Sonnenhthenwinkel ¢ wird durch die Pha-
senfunktion (bzw. Asymmetriefaktor g} des Aerosols bestimmt: Bei den WASO- und
SSAM-Teilchen, die den Grofiteil des , Arctic-Haze“ bilden, dominiert aufgrund ihres
Asymmetriefaktors nahe 1 die Vorwirtsstreuung solarer Strahlung (vergleiche Abbil-
dung A.1(d) und A.3(d) im Anhang). Bei hohem & wird zunéchst nur ein geringer Anteil
der Strahlung nach oben weggestreut; mit abnehmendem o wird dieser Anteil grofler,
wodurch weniger solare Strahlung in Richtung des Erdbodens gestreut wird, mit dem Re-
sultat, daB das negative Signal am Boden entsprechend zunimmt (Abbildung 5.7, links).
Dadurch tritt der stdrkste negative Strahlungsantrieb bei @ = 10-20° auf, obwohl die solare
Einstrahlung mit abnehmender Sonnenhéhe stetig kleiner wird.

Am Oberrand der Atmosphire (TOA) resultiert ein leicht negativer Strahlungsantrieb
iiber dunklen Oberflichen (4 = 0.2), wenn o kleiner ca. 45° ist (Abbildung 5.7 rechts). Der
grofte Energieverlust fiir das System Erde-Atmosphére ergibt sich bei @ = 10 bis 20°. Uber
Oberflachen mit hoherer Bodenalbedo (4 = 0.5 bzw. 0.8) verringert die Aerosolschicht
die planetarische Albedo, so daf weniger Energie in den Weltraum zuriickgestreut wird
als in den entsprechenden Fillen ohne Aerosol. Der positive Strahlungsantrieb durch die
SOOT-Partikel ist dann wesentlich gréfer als der negative Antrieb durch die WASO- und
SSAM-Partikel. Zu diesem Ergebnis kommen auch PILINIS et al. (1995), HAYWoOOD und
SHINE (1995) und ScHULTZ und FEICHTER (1997) bei der Untersuchung der direkten
Strahlungswirkung von Rufl- und Sulfat-Aerosolen bei wolkenlosem Himmel.

EinfluB der Hohe der Aerosolschicht tiber Grund
Die nichste Sensitivitdtsstudie untersucht, inwieweit der Strahlungsantrieb durch die Lage
der Haze-Schicht iiber Grund beeinfluit wird. Abbildung 5.8 zeigt die aerosolbedingten

Erwarmungsraten am Boden, in der Haze-Schicht und am Oberrand der Atmosphére fiir
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Abbildung 5.8.: Direkter Aerosolantrieb in der Gesamterwirmungsrate in der Haze-Schicht (links) sowie
am Boden und am Oberrand der Atmosphire (rechts) in Abhéngigkeit von der Hohe der Aerosolschicht iiber
Grund (Sonnenhdhenwinkel o = 22.5°, Bodenalbedo A = 0.8, wolkenlos). Es wurde eine hhenkonstante
relative Feuchte von 30% gewihlt.

unterschiedliche Abstinde der Aerosolschicht vom Erdboden. Dabei wird eine hohenkon-
stante relative Feuchte von 30% angenommen, um deren Einflufl auf die optischen Aero-
soleigenschaften zu eliminieren. In der Aerosolschicht wichst die positive Erwdrmungsrate
nahezu linear um ca. 0.05 K/(Tag-km) mit zunehmendem Abstand von der schneebedeck-
ten Erdoberfliche. Liegt die Haze-Schicht am Boden auf, ist die Erwdrmung innerhalb
der Schicht am geringsten, da die Mehrfachreflexion des Sonnenlichtes zwischen Boden
und Aerosolschicht wegfillt. AuBlerdem trifft in Bodennihe weniger solare Strahlung auf
eine Aerosolschicht als in gréferer Héhe, da die Sonnenstrahlung auf ihrem lingeren Weg
vom Atmosphirenoberrand zur Aerosolschicht durch absorbierende und streuende Gase
stirker abgeschwicht wird. Die bodennahe Abkiihlung ist bei einer Distanz von mehr als
ca. 3 km wieder riickldufig, weil die Dicke der Modellschichten mit steigender Hohe immer
deutlicher wichst und damit die Aerosolkonzentration abnimmt. Dadurch verringert sich
Wahrscheinlichkeit, mit der ein Photon auf seinem Weg durch die Haze-Schicht auf ein
Aerosolteilchen trifft.

Generell ist der Einflu der vertikalen Aerosolverteilung auf die Erwdrmungsraten am
Boden und Auflenrand der Atmosphére gering. Gleiches gilt fiir die Nettostrahlungsfliisse.
Dieses Ergebnis ist konsistent mit dem von CEss (1983).

5.2.2, EinfluB der Wolken auf den direkten Aerosolantrieb

Bei den bisherigen Untersuchungen zum Strahlungsantrieb durch ,, Arctic-Haze® wurde von
einem wolkenlosen Himmel ausgegangen. Neben den bisher untersuchten Faktoren kénnen
aber auch Wolken den direkten Aerosoleffekt beeinflussen. Hierbei sind der Abstand der
Aerosolschicht zur Wolke und die optische Dicke der Wolke entscheidend. Zunéchst soll die
Sensitivitdt des direkten Strahlungsantriebes gegeniiber der Position einer Wolke unter-
sucht werden. Dazu wird eine Wolke mit einer vertikalen Ausdehnung von 380 m unmittel-
bar ober- bzw. unterhalb sowie in der Aerosolschicht plaziert. Der Bedeckungsgrad betrigt
in allen drei Fallen 100%. Da die kurzwellige optische Dicke von Wolken 8. wéhrend der
arktischen Winter- und Frithjahrsmonate zwischen 8 und 20 betrigt (LEONTYEVA und
STAMNES, 1993), wird fiir das folgende Experiment §, = 15 gewihlt. Das Feuchteprofil

56



5.2.  Simulationsergebnisse

entspricht weiterhin der gemessenen Verteilung unter wolkenlosen Bedingungen. Auf die
Konsequenzen dieser Annahme wird weiter unten nédher eingegangen. Die Ergebnisse der
Berechnungen sind in Abbildung 5.9 bis 5.10 dargestellt.

57 e ohine Wolke

~~=~ Agrosol unter der Wolke
------- Aerosol in der Wolke
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Abbildung 5.9.: Vertikalprofile des direkten Aerosolantriebes in der Gesamt-Erwirmungsrate fiir den
wolkenlosen Fall und fiir den Fall einer Wolke in unterschiedlicher Position zur Aerosolschicht. Optische
Dicke der Wolke é; = 15, (Sonnenhshenwinkel a = 22.5°, Bodenalbedo A = 0.8).

Im Vergleich zum unbewdlkten Himmel tritt praktisch keine Anderung der Strahlungs-
erwirmung ein, wenn sich die Aerosolschicht oberhalb der Wolke befindet (Abbildung 5.9).
Dies liegt daran, daf§ die Wolke wie die Erdoberfliche eine Albedo von rund 0.8 aufweist.
Befindet sich die Aerosolschicht unterhalb der Wolke, so reduziert sich die Erwérmungs-
rate in der Schicht gegeniiber dem wolkenlosen Himmel um mehr als 63%; liegt die Ae-
rosolschicht innerhalb der Wolke, betrigt die Abnahme noch fast 50%. Ursache sind die
Reflexion und Absorption der Sonnenstrahlung im oberen Bereich der Wolke, so daf3 ins-
gesamt weniger kurzwellige Strahlungsenergie auf die Haze-Partikel trifft. In der Wolke
selbst kommt es zur Mehrfachstreuung. Infolge des lingeren Photonenweges kdnnen im
Fall , Aerosol in der Wolke“ die Rufipartikel mehr solare Strahlung absorbieren, so daf die
Erwarmungsrate hoher ausfallt als im Fall |, Aerosol unterhalb der Wolke®.

Mit steigendem Sonnenhthenwinkel @ nimmt in allen drei Fillen die Erwirmungsrate in-
nerhalb der Haze-Schicht zu (Abbildung 5.10). Bei einem Einfallswinkel der Sonnenstrah-
len von kleiner etwa 45° ist der positive Antrieb am grofiten, wenn sich die Haze-Schicht
oberhalb der Wolke befindet. Das positive Signal ist stets am geringsten, wenn sich die
Aerosolschicht unterhalb der Wolke befindet. Fiir Winkel o > 45°, die allerdings in den
arktischen Gebieten wihrend des Frithjahrs nicht auftreten, fithrt die Mehrfachreflexion in
der Wolke dazu, dafi die Strahlungserwirmung fiir ,Aerosol in der Wolke*“ am starksten
ist.

In der Realitit betrigt die relative Luftfeuchtigkeit innerhalb der Wolke 100%, so da8
die berechnete Strahlungswirkung der Aerosole im Fall ,, Aerosol in Wolke“ zu gering ist.
Denn einerseits vergréfiern die hygroskopischen Aerosole in der Wolkenluft ihr Extink-
tionsvermégen und verdndern zudem die Trépfchenverteilung in der Wolke (,indirekter
Aerosoleffekt®). Andererseits existieren Rufiteilchen in der Wolke eher als eine interne Mi-
schung aus Ruff und Wasser (CHYLEK und CHENG, 1984), wodurch die Absorption solarer
Strahlung durch die Rufipartikel erh6ht wird.

Befindet sich die Wolke oberhalb der Aerosolschicht, verringert sich mit zunehmender
optischer Dicke der Wolke die Erwirmungsrate innerhalb der Haze-Schicht, unabhingig
vom Einfallswinkel der Sonnenstrahlung (Abbildung 5.11). Eine Erhéhung der optischen
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Abbildung 5.10.: Aerosolantrieb in der Gesamterwirmungsrate innerhalb der Haze-Schicht in Abhéngig-
keit von dem Sonnenhshenwinkel oo und der Position der Wolke. Hierbei ist die optische Dicke der Wolke
3.=15 (Bodenalbedo A = 0.8).
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Abbildung 5.11.: Direkter Aerosolantrieb in der Gesamterwirmungsrate innerhalb der Haze-Schicht in
Abhéngigkeit von dem Sonnenhdhenwinkel @ und der optischen Dicke der Wolke .. Hierbei befindet sich
das Aerosol unmittelbar unterhalb der Wolke (Bodenalbedo A = 0.8).

Dicke um 5 reduziert den Temperaturanstieg um rund 20%.

5.2.3. Zusammenfassung der Ergebnisse
Die mit dem 1d-Strahlungstransportmodell gewonnenen wesentlichen Ergebnisse kénnen
folgendermafen zusammengefat werden:

Uber Oberflichen mit hohem Reflexionsvermdgen (Schnee, Eis) ist der Strahlungsantrieb
durch , Arctic Haze“ positiv am Oberrand der Atmosphire und negativ an der Erdober-
flache. Damit verbunden ist eine diabatische Erwarmung der Atmosphére und eine leichte
Abkithlung am Boden. Bei wolkenlosem Himmel haben vor allem die Sonnenhéhe, die
relative Luftfeuchtigkeit und das Absorptionsvermbgen der Aerosole einen grofen Einflufl
auf die Starke des Antriebes. Im Vergleich dazu ist die vertikale Aerosolverteilung (bei
hohenkonstanter relativer Feuchte) von untergeordneter Bedeutung.

Dies &ndert sich jedoch, wenn Wolken vorhanden sind. Dann wird das direkte Aerosolsig-
nal wesentlich von der vertikalen Lage der Haze-Schicht bestimmt. Der positive direkte
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Stahlungsantrieb am Atmosphirenoberrand und die atmosphirische Erwdrmung sind im
Vergleich zum wolkenfreien Himmel deutlich geringer, wenn sich die Haze-Schicht inner-
oder unterhalb von Wolken befindet. Die Abschwichung nimmt dabei mit der optischen
Dicke der Wolken zu. Die Studien machten weiterhin deutlich, daf§ der ,, Arctic Haze* im
langwelligen Spektalbereich kaum wirksam ist.

Die direkte Anderung der Strahlungsfliisse durch die Aerosolpartikel beeinfluit die
Erwdrmungsraten in der Atmosphire. Im Klimasystem rufen die strahlungsinduzierten
Temperaturdnderungen iiber komplexe Riickkopplungsprozesse auch Verdnderungen der
atmosphérischen Dynamik und Thermodynamik hervor. Deshalb sind fiir eine realisti-
sche Abschitzung der Klimawirksamkeit von Aerosolen Berechnungen mit einem 3d-
Klimamodell notwendig.
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6. Untersuchungen zur Klimawirkung des “Arctic
Haze” mit HIRHAM4

6.1. Vorgehensweise

Nach dem Einbau des GADS in das regionale atmosphirische Klimamodell HIRHAM4 wer-
den Monatssimulationen bei seitlichem und unterem Randantrieb mit ECMWF-Analysen
durchgefiihrt. Alle Simulationen werden je einmal mit und ohne Aerosol berechnet, um
durch Differenzenbildung das monatsgemittelte Aerosolsignal zu bestimmen. Dabei wird
der ,,Arctic Haze“ aus dem GADS nach Abschnitt 2.4 beriicksichtigt. Es wird die Annahme
gemacht, daf§ das arktische Aerosol horizontal gleichverteilt und stationér ist.

Zunichst wird das Klimasignal durch , Arctic Haze* abgeschitzt. Dazu werden Mérz-
Simulationen iiber mehrere Jahre durchgefiihrt. Der Mirz gilt als einer der typischen , Arc-
tic Haze“ Monate. Die Untersuchung des Einflusses von Aerosol auf das Klima beschrankt
sich auf den direkten Strahlungsantrieb. Wie die Experimente mit dem eindimensiona-
len Strahlungstranportmodell zeigen (siehe Abschnitt 5), bewirkt das Aerosol eine direkte
Anderung der Strahlungsfliisse, die wiederum die diabatischen Erwirmungsraten in der
Atmosphire beeinflussen. Die Klima#inderung aufgrund dieser Stérung stellt nicht einfach
nur eine Anpassung der Temperatur dar, sondern beinhaltet eine Reihe von komplexen
Wechselwirkungsmechanismen. So beeinflufit die lokale Erwérmung der Troposphére durch
Aerosole die atmosphirische Dynamik und die rdumliche Verteilung der Feuchte und Wol-
ken. Diese Anderungen kénnen wiederum den direkten Aerosoleffekt sowohl vermindern als
auch verstdrken. Die Auswirkungen des direkten Klimaantriebes auf die kurz- und lang-
welligen Strahlungsfliisse, die Temperatur und die Zirkulation im Monatsmittel werden
diskutiert.

Um die Schwankungsbreite des Aerosolsignals abzuschitzen, werden eine Reihe von Sensi-
tivitdtsstudien fiir den Monat Mérz 1990 durchgefiihrt. Es werden im einzelnen untersucht:
e Der Einflufl der Hohenlage der ,Arctic Haze“-Schicht auf den Aerosoleffekt.

o Der Einflul des Aerosol-Absorptionskoeffizienten und der Feuchteabhéngigkeit der
optischen Aerosolparameter auf das Aerosolsignal.

e Der Einflufl der Modellkonfiguration auf das Aerosolsignal durch Anderung der Eis-
wolkenparametrisierung.
Weitere Sensitititdtsstudien beschiftigen sich mit den Fragen:
o Wie dndert sich das Aerosolsignal in den Monaten April und Mai 1990 im Vergleich
zum Monat Mérz 19907

e Welche Anderungen ergeben sich, wenn zusitzlich der indirekte Effekt durch , Arctic
Haze® beriicksichtigt wird? Hierzu wird eine aus Beobachtungen abgeleitete Bezie-
hung zwischen der Sulfat-Aerosolmasse und der Konzentration von Wolkentrdopfchen
benutzt.
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e Welchen direkten Strahlungsantrieb erhilt man, wenn keine dynamischen Rickkopp-
lungsprozesse maoglich sind?

6.2. Klimasignal durch , Arctic Haze"

Um die Klimawirkung der arktischen Aerosole zu untersuchen, werden jeweils Mérz-
Simulationen der Jahre 1983 und 1989 bis 1995 mit und ohne Aerosol durchgefiihrt. Das
Aerosol wird dabei in die Modellschichten 14 bis 17 eingebracht, was etwa einer Hohe
zwischen 300 und 2700 m entspricht. Zur Abschitzung des maximalen Aerosolantriebes
wird eine horizontale Gleichverteilung des Aerosol-Massenmischungsverhéltnisses iiber das
gesamte Modellgebiet angenommen.

6.2.1. Referenzklima

Zunichst wird das Referenzklima im Méarz vorgestellt, das aus dem Mittel iiber die 8 Marz-
Simulationen ohne Beriicksichtigung von Aerosol berechnet wurde. Die Felder der Strah-
lungsbilanz, der Temperatur, des Geopotentials, des Bodenluftdruckes, der Feuchte in
850 hPa sowie der Wolkenbedeckung und der Niederschlagsverteilung sind in den Abbil-
dungen 6.1 und 6.2 wiedergegeben.

Strahlungsbilanz

Entscheidend fiir das Klima ist die Strahlungsbilanz, die sich aus der Summe der kurz- und
langwelligen Strahlungsfliisse ergibt. Am Oberrand der Atmosphire ist die Strahlungsbi-
lanz im gesamten Integrationsgebiet negativ (Abbildung 6.1(a)). Die Ursache liegt zum
einen in der langwelligen Ausstrahlung in den Weltraum, zum anderen in der sehr geringen
solaren Einstrahlung. Dabei tritt ein Minimum von -140 bis -160 W/m? in der zentralen
Arktis auf.

Mit Ausnahme der Randgebiete resultiert auch an der Erdoberfliche durch die Strah-
lungsvorginge ein Energieverlust (Abbildung 6.1(b)). Die Strahlungsbilanz setzt sich da-
bei zusammen aus der einfallenden und reflektierten Sonnenstrahlung am Boden sowie der
atmosphédrischen langwelligen Gegenstrahlung und der langwelligen Ausstrahlung von der
Erdoberfliche. Der Verlust durch die langwellige Ausstrahlung erreicht maximale Wer-
te von -320 bis -340 W/m? iiber dem Nordatlantik und dem Golf von Alaska und von
-200 bis -220 W/m? itber dem Arktischen Ozean. Mit der abwirtsgerichteten thermischen
Strahlung durch Wolken und Treibhausgase von 170 bis 190 W/m? resultiert eine nega-
tive langwellige Nettostrahlung von -30 bis -40 W/m? {iber dem Arktischen Ozean. Das
absolute Minimum mit Werten von -50 bis -60 W/m? tritt dabei iiber der Norwegischen
See im Bereich der Eiskante auf. Der langwellige Verlust kann durch direkte und diffuse
Solarstrahlung aufgrund des niedrigen Sonnenstandes nicht kompensiert werden. Zudem
werden 80% bis 90% der eingestrahlten Sonnenenergie iiber den Schnee- und Eisflichen re-
flektiert. Dadurch ergibt sich iiber der inneren Arktis insgesamt ein Energieverlust von -20
bis -30 W/m?. Lediglich iiber den Randgebieten, wo die Sonne hsher iiber dem Horizont
steht, und gleichzeitig die Bodenalbedo deutlich niedriger ist, erreicht die Strahlungsbilanz
positive Werte.
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Temperaturverteilung

Bei der Betrachtung der in Abbildung 6.1(c) dargestellten bodennahen Temperatur fallt
zunichst die asymmetrische Temperaturverteilung in Bezug zum Nordpol auf, die mit der
Asymmetrie des troposphérischen Wirbels in Verbindung steht (siehe Abbildung 6.1(f)).
Im wescntlichen wird die 2m-Temperatur durch die Beschaffenheit der Erdoberfliche ge-
prigt. Die niedrigsten Werte von weniger als -44°C treten iiber dem grénlidndischen In-
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Abbildung 6.1.: Monatgemittelte Felder fiir den Monat Mérz basierend auf den Jahren 1983 und 1989-

1995 ohne Beriicksichtigung von Aerosol.
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Abbildung 6.2.: Monatgemittelte Felder fiir den Monat Mérz basierend auf den Jahren 1983 und 1989
bis 1995 ohne Berticksichtigung von Aerosol.

landeis auf. Uber dem Zentrum des eisbedeckten Arktischen Ozeans, dem kanadischen
Archipel und den ostsibirischen Gebirgszligen liegt die 2m-Temperatur im Monatsmittel
unter -28°C. Die hochsten Temperaturen findet man in der vom eisfreien Ozean geprégten
Randzone der Arktis, d.h. iiber dem Nordatlantik und dem Nordpazifik, samt angrenzen-
der, stromabwirts liegender Landgebiete. Insbesondere iiber der Norwegischen See liegt
die mittlere bodennahe Temperatur bedingt durch den warmen Nordatlantikstrom mit
+4°C deutlich hoher als in den jeweils von der geographischen Breite her vergleichbaren
kontinentalen Gebieten.

Das Bild der Temperaturverteilung auf der 850-hPa-Druckfliche (ca. 1.5 km Hohe) dhnelt
dem Bild der Temperatur in 2 m Hohe, allerdings verringern sich aufgrund des zunehmen-
den Einflusses der grofiriumigen Zirkulation mit der Hohe die Stédrke des Temperaturgra-
dienten im Bereich zwischen dem offenen Ozean und der Eiskante (Abbildung 6.1(d)). Die
850-hPa-Isobarenfliche liegt dabei im Ubergangsbereich zwischen planetarischer Grenz-
schicht und freier Atmosphiire. Uber den eis- und schneebedeckten Regionen der Arktis
steigt die Temperatur zunéchst mit der Hohe an, was der Vergleich zwischen der Tem-
peratur in 2 m Héhe und auf der 850-hPa-Druckfliche zeigt. Die Temperatur erreicht im
allgemeinen bei etwa 850 hPa ein Maximum und sinkt dann wieder ab. Diese im Mit-
tel vorherrschende Bodeninversion bildet sich aufgrund der negativen Strahlungsbilanz
der Eis- und Schneeoberflichen und det dadurch verursachten Abkiihlung der untersten,
bodennichsten Luftschichten.
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GrofBrdumige Zirkulation

Der Bodenluftdruck im Integrationsgebiet wird nach Abbildung 6.1(e) dominiert durch
zwel Druckgebilde: dem Islandtief, welches sich von der Labradorsee iiber Island bis in
die Barentssee erstreckt, und einem Hochdruckriicken, der sich iiber der Arktis nérdlich
der Beringstrafle erstreckt und die Hockdrucksysteme {iber dem euroasiatischen und ame-
rikanischen Kontinent verbindet. Siidlich der Beringstrafie liegt das hier nicht mehr im
Integrationsgebiet enthaltene Aléutentief, dessen Auslaufer tiber den Nordpazifik und der
angrenzenden Kiistenzone Alaskas zu erkennen ist. Die mittlere Strémung oberhalb der
Grenzschicht spiegelt die mittlere geopotentielle Hohe der 500-hPa-Druckfliche wieder, die
in Abbildung 6.1(f) dargestellt ist. Sie zeigt einen troposphérischen Wirbel mit Zentrum
iiber der westlichen Arktis im Bereich des kanadischen Archipels.

Relative Feuchte, Gesamtbedeckung und Niederschlag

Die Abbildung 6.2(a) zeigt das monatsgemittelte Feld der relativen Feuchte in 850 hPa.
Dieses befindet sich ungefdhr in der Mitte des Hohenbereiches, in dem spéter der , Arctic
Haze“ eingebracht wird. Relative Feuchten von 70 bis 80% treten iiber dem Nordatlan-
tik auf, da die Luft durch den aufwirtsgerichteten latenten Warmefluff iiber dem offenen
und relativ warmen Ozean mit Feuchtigkeit angereichert wird (Abbildung 6.2(b)). Ahnlich
hohe Werte der relativen Feuchte findet man auch iiber der zentralen Arktis, den Rocky
Mountains, dem skandinavischen und ostsibirischen Gebirge. Obwohl in diesen Gebieten
die Wasserdampfmenge in der Luft wesentlich geringer als iiber den offenen Meeresober-
flichen ist (Abbildung 6.2(b)), liegt die Ursache fiir die hohe relative Feuchte in den tiefen
Temperaturen. Vor allem iiber dem grénldndischen Eisschild fithren die extrem niedrigen
Temperaturen von rund -40°C zu einer mittleren relativen Luftfeuchtigkeit von iiber 90%.
In den tbrigen Regionen herrscht eine mittlere relative Feuchte von unter 70% vor.

Die mittlere geographische Verteilung der Gesamtwolkenbedeckung ist in Abbildung 6.2(c)
dargestellt. Danach betrégt der mittlere Bedeckungsgrad teilweise {iber 80 % in der zen-
tralen Arktis und weiten Teilen Sibiriens. Ein Minimum von unter 50% tritt westlich von
Gronland auf. Ein Grofiteil der Wolken befindet sich dabei in der planetaren Grenzschicht
bis etwa 850 hPa, dariiber ist der Bedeckungsgrad im allgemeinen geringer und nimmt der
Héhe weiter ab.

Am wenigsten Niederschlag fillt iiber dem Eisplateau und der Nordkiiste Grénlands, der
Baffinbai sowie dem Seegebiet und dem Gebirge Ostsibiriens (Abbildung 6.2(d)). Hier be-
trégt die mittlere Niederschlagssumme weniger als 10 mm, doch auch iiber dem zentralen
Arktischen Ozean fillt im Mittel weniger als 20 mm Niederschlag. Allgemein liegt die Ur-
sache fiir diese geringen Niederschlige in den extrem kalten Temperaturen dieser Gebiete
(Abbildung 6.1(c)), wodurch die Atmosphére nur geringe Mengen an Feuchtigkeit enthals,
die fiir Niederschlagsprozesse zur Verfiigung stehen kann. Im Gegensatz dazu fillt iiber
den noch recht warmen Meeresgebieten im Nordatlantik und an der Pazifikiiste Nordame-
rikas relativ viel Niederschlag. Die hichsten Niederschlagssummen treten in Verbindung
mit Gebirgen auf, vor allem auf der Westseite der nérdlichen Rocky Mountains und des
skandinavischen Gebirges, wo mittlere Niederschlagssummen von teilweise iiber 200 mm
vorkommen. Neben dem Niederschlag durch grofirdumige Hebung im Bereich synoptischer
Wettersysteme entsteht dort zusétzlich Niederschlag aufgrund orographisch erzwungener
Hebung von Luftmassen.
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6.2. Klimasignal durch ,Arctic Haze“

6.2.2. Aerosolantrieb

Um die Auswirkung des direkten Aerosolantriebes auf das Klima zu untersuchen, wird
die Differenz zwischen den jeweiligen Mérzsimulationen mit und ohne Aerosol gebildet
und anschliefend gemittelt. Im folgenden werden die Aerosol-induzierten Anderungen der
Strahlungsfliisse, der Temperatur, der Luftdruckverteilung, des Wolkenbedeckungsgrades
und des Niederschlages diskutiert.

Anderung der Strahlungsbilanz

Die Abbildung 6.3(a) zeigt die Aerosol-bedingte, mittlere Anomalie der Strahlungsbi-
lanz am Oberrand der Atmosphire fiir den Monat Mirz. Dabei wird die Anderung der
Strahlungsbilanz im wesentlichen durch den kurzwelligen Strahlungsantrieb hervorgerufen
(Abbildung 6.3(b)). Analog zu den 1d-Strahlungstransportberechnungen sorgt die , Arctic
Haze"-Schicht {iber den schnee- und eisbedeckten Gebieten der Arktis fir einen positiven
Strahlungsantrieb, da das Aerosol die Riickstreuung solarer Strahlung in den Weltraum re-
duziert. Das bedeutet, daB das System Erde- Atmosphire zusitzliche solare Energie erhilt.
Der kurzwellige Energiegewinn wiichst iiber der hellen Unterlage mit zunehmendem Son-
neneinfallswinkel und erreicht Werte von weniger als 1 W/m? am Pol bis 8 W/m? iiber
Teilen von Kanada und Ostsibirien. Uber dem Wasser, das nur ein sehr geringes Reflexi-
onsvermdogen besitzt, wirkt die Aerosolschicht stirker reflektierend als der Untergrund. In
Abhéngigkeit von der Bewélkung fithren die Aerosole iiber dem Wasser zu einem mittleren
Energieverlust bis zu -3 W/m?. Ohne Beriicksichtigung des 10 Punkte breiten Relaxati-
onsbereiches am Rand ergibt sich tiber das gesamte Modellgebiet gemittelt ein positiver
kurzwelliger Strahlungsantrieb von 3.6 W/m? (Tahelle 6.1).

Am Boden ist der gesamte direkte Strahlungsantrieb fast iiberwiegend negativ (Abbil-
dung 6.3(c)). Ursache hierfiir ist allem die Streuung und Absorption der Sonnenstrahlung
an den Aerosolen, wodurch die solare Einstrahlung an der Erdoberfiiche vermindert wird.
Der kurzwellige Energieverlust ist um so stirker, je hdher der Einfallswinkel der Sonne
und je geringer die Bodenalbedo ist (Abbildung 6.3(d)). Die Reduktion der kurzwelligen
Strahlung vergrofiert sich dabei von -0.5 W /m? iiber den hellen Oberflichen der zentralen
Arktis auf -7.5 W/m? {iber dunklen Oberflichen am Rand des Integrationsgebietes.

Da langwellige aufwirtsgerichtete Nettostrahlungfliisse negativ gezéhlt werden, zeigen po-
sitive Differenzen zwischen Aercsol- und Kontrollauf einen langwelligen Energiegewinn
an. Nach Tabelle 6.1 wird demnach der langwellige Energieverlust am Boden wie auch am
Atmosphérenoberrand im Aerosollauf reduziert. In einigen Gebieten ist der langwellige
Energiegewinn am Boden so gro8, daf die Anomalie der Strahlungsbilanz sogar positive
Werte bis 1 W/m? aufweist (Abbildung 6.3(c)).

Temperaturdnderung

Die in Abbildung 6.3(e) dargestellte Anderung der 2m-Temperatur zeigt eine sehr ausge-
prigte kleinrdumige regionale Struktur. Das Signal schwankt dabei zwischen +1 K und
-1 K. Positive Temperaturanomalien treten nordéstlich von Grénland und in einer Zone
von Spitzbergen iiber Nowaja Semlja bis nach Nordsibirien auf. Die grofiten negativen
Differenzen zeigen sich {iber der Ostsibirischen See und dem kanadischen Archipel.

In qualitativer Ubereinstimmung mit den 1d-Ergebnissen zeigt der Zonalschnitt der mitt-
leren Temperaturdnderung (Abbildung 6.5(a)) eine Erwérmung (bis 0.5 K) innerhalb der
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(a) Anomalie der Strahlungsbilanz am Ober- (b) Anomalie des kurzwelligen Nettostrah-
rand der Atmosphire (in W/m?) lungsflusses am Oberrand der Atmosphéire (in
W/m?)

(c) Anomalie der Strahlungsbilanz am Boden (d) Anomalie des kurzwelligen Nettostrah-

(in W/m?) lungsflusses am Boden (in W/m?)

(e) 2m-Temperaturanomalie (in °C) (f) 850hPa-Temperaturanomalie (in °C)
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Abbildung 6.3.: Mittleres Aerosolsignal im Mérz. Den Berechnungen liegen Simulationen der Jahre 1983

und 1989-1995 zugrunde.
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Parameter Kontrollauf Aerosolantrieb
kurzwelliger Nettostrahlungsfluf (W/m?) TOA 39.35 3.6
langwelliger Nettostrahlungsfluff (W/m?) TOA -174.69 0.2
kurzwelliger Nettostrahlungsflul (W/m?) Boden 14.55 -2.4
langwelliger Nettostrahlungsflul (W/m?) Boden -34.93 0.7
fithlbarer Warmeflu (W/m?) Boden 5.93 0.4
latenter Warmeflu (W/m?) Béden -8.04 0.8

Tabelle 6.1.: Flichen- und monatsgemittelte Nettostrahlungs- und Wirmefliisse fiir den Kontrollauf sowie
die dazugehdrigen Aerosolantriebe am Oberrand der Atmosphire (TOA = Top of atmosphere) und am
Boden. Die Werte ergeben sich aus der Mittelung iiber die 8 Mérzmonate der Jahre 1983 und 1989 bis 1995
sowie iiber das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme des 10 Gitterpunkte breiten Relaxationsbereiches.

Aerosolschicht und tiberwiegend eine leichte Abkiihlung (bis -0.1 K) in den bodennichsten
Schichten. Im 850-hPa~Niveau, das innerhalb der Haze-Schicht liegt, sind die Temperatu-
ranomalien fast im gesamten Modellgebiet positiv mit Werten von 0.1 bis 0.9 K (Abbil-
dung 6.3(f)). Die Aerosole verstirken somit die in der Arktis vorherrschende Bodeninver-
sion, wodurch die vertikalen Austauschprozesse zwischen Erdoberfliche und Atmosphire
weiter geddmpft werden. Oberhalb der Aerosolschicht kommt es wie in Bodennihe meist
zu einer leichten Abkiihlung. Dabei setzen sich die Temperaturabweichungen gegeniiber
dem Kontrollauf auch oberhalb der in rund 400 hPa liegenden Tropopause fort.

Die diabatische Warmequelle aufgrund der Aerosole verstirkt den zum Boden gerichteten
fithlbaren Warmeflufl iiber den Eis- und Schneeflichen und schwiicht den in die Atmo-
sphiire gerichteten fithlbaren Warmefluf iiber dem offenen und relativ warmen Ozean.
Fiir die gesamte Arktis erhoht sich dadurch die Energiezufuhr durch den turbulenten fiihl-
bare Wirmeflu an den Boden um 0.4 W/m? (Tabelle 6.1). Die Verdunstung am Boden
(d.h. der turbulenter Flu$} latenter Warme) wird ebenfalls reduziert, und zwar im Mittel
um 0.8 W/m?.

Anderung der Luftdruckverteilung

Nach Abbildung 6.4(a) bewirkt die ,Arctic Haze“-Schicht eine Reduktion des Boden-
druckes von -2.0 hPa in einer Zone von Spitzbergen bis zu den neusibirischen Inseln. Diese
Druckabnahme fiihrt zu einer leichten Ausdehnung des zum Islandtief gehdrenden Troges in
die dstliche Arktis hinein (vergleiche Abbildung 6.1(e)). Die negative Druckdnderung setzt
sich vertikal mit der Hohe fort. So zeigt das Geopotential der 500 hPa (Abbildung 6.4(b))
in dieser Region ebenfalls eine Abnahme von bis zu -12 gpm. Im Bereich der Ellesmere-
Insel steigt dagegen das Geopotential um ca. 5 gpm an. Das dazugehdrige Aerosolsignal
im Bodendruckfeld erreicht Werte von 1 hPa.

Anderung der Wolkenbedeckung und des Niederschlages

Uber Teilen des kanadischen Archipels, iiber der ostsibirischen See und westlich des Ural-
gebirges werden die prozentuale Wolkenbedeckung (bis 10%) und der Niederschlag (bis
3 mm) reduziert (Abbildungen 6.4(c) und 6.4(d)). Diese Regionen sind zudem durch eine
Abnahme der bodennahen Temperatur-gekennzeichnet. Ebenso fillt entlang der Eisrand-
zone von der Ddnemarkstrafle, der Barentssee und bis nach Osteuropa hinein zwischen
5 und 15 mm weniger Schnee. Parallel dazu nimmt die Wolkenbedeckung ab. Dagegen
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Abbildung 6.4.: Mittleres Aerosolsignal im Mérz. Den Berechnungen liegen Simulationen der Jahre 1983
und 1989-1995 zugrunde.
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Abbildung 6.5.: Vertikale Verteilung der zonal gemittelten Anderung der Temperatur (in K) und des
Wolkenbedeckungsgrades (in %) durch ,Arctic Haze* fiir den Monat Mérz basierend auf den Jahren 1983
und 1989 bis 1995. Hierbei befindet sich die Aerosolschicht in den Modellschichten 14 bis 17.
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verstirkt sich der Schneefall vor allem {iber dem Meereis nordédstlich von Spitzbergen
und tiber Teilen von Westsibirien, aber auch iiber der Beaufortsee und dem siidwestlichen
Grénland. Bei Mittelung iiber die gesamte Arktis kommt es zu einer Reduzierung der
Bewdlkung um -2.4% und des Niederschlages um -1.8%.

Die vertikale Anderung des prozentualen Bewdlkunggrades durch die Aerosole ist in Abbil-
dung 6.5(b) wiedergeben. Innerhalb der Aerosolschicht kommt es aufgrund der Erwdrmung
zu einer stirkeren Verdunstung der Wolkenteilchen, so dafi die mittlere Bew6lkung um
bis zu -2.5% zurlickgeht. Unterhalb -der Hazeschicht im Bereich zwischen 80°N und
85°N beglinstigt der Temperaturriickgang die Kondensation und Sublimation des Was-
serdampfes in der Luft, wodurch der Wolkenbedeckungsgrad leicht zunimmt (bis 1%).
Die Abkithlung in der héheren Troposphére fithrt ebenfalls zu einer Wolkenzunahme. Der
Bewolkungsriickgang in der relativ warmen Grenzschicht bei gleichzeitiger Zunahme des
Bedeckungsgrades in hoheren kélteren Luftschichten diirfte ein wesentlicher Grund fiir den
langwelligen Energiegewinn am Atmosphérenoberrand sein (Tabelle 6.1).

Interannuelle Variabilitit

Die interannuelle Variation des Aerosolantriebes ldfit sich durch die Ensemble-
Standardabweichung o darstellen. Sie wird fiir den Parameter z am i-ten Gitterpunkt
wie folgt berechnet:

N Eivzl (mn(l) - "1_7(1))2
o(i) = \/ N : (6.1)

wobei N die Anzahl der Mérzmonate ist. (i) stellt den arithmetischen Mittelwert des
Parameters z aus der Mittelung iiber die N Monate dar.

Als Beispiel sollen hier die Schwankungen der bodennahen Temperatur und des Boden-
luftdruckes vorgestellt werden (Abbildungen 6.6(a) und 6.6(b)). Fiir die 2m-Temperatur

20
- 20
- 15
- 1.0

0.5

(a) 2m-Temperatur (in °C) (b) Bodenluftdruck (in hPa)

Abbildung 6.6.: Ensemble-Standardabweichung des mittleren Aerosolsignals im Marz. Den Berechnungen
liegen Simulationen der Jahre 1983 und 1989-1995 zugrunde.

zeigt sich eine sehr starke Variabilitat des Aerosolsignals, die bis zu 2 K betragt. Die
grofiten Schwankungen treten im &stlichen Teil der Arktis auf. Dies ist auch im Bereich
von Spitzbergen der Fall. Die Anomalie des Bodenluftdruckfeldes ist ebenfalls durch grofe
Schwankungen gekennzeichnet. Hierbei heben sich zwei Maxima von 3 hPa im Bereich von
Nowaja Semlja und nérdlich der Kdénigin-Elizabeth Inseln hervor.
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Die interannuelle Variabilitit des Aerosolsignals kann durch die unterschiedlichen Zir-
kulationszustdnde in den einzelnen Marzmonaten erkldrt werden. Damit verbunden sind
Anderungen der Temperatur-, Feuchte-, Wolken- und Niederschlagverteilung in einzel-
nen Regionen (SERREZE, 1995). Wie bei den 1d-Experimenten festgestellt wurde, konnen
die relative Luftfeuchtigkeit, Wolken und Bodenalbedo die Stdrke und das Vorzeichen
des direkten Aerosolstrahlungsantriebes signifikant beeinflussen. Im folgenden wird die
Schwankungsbreite des Aerosolsignals durch eine Reihe von Sensitivitétsstudien genauer
untersucht.

6.3. Sensitivitdtsstudien

Am Beispiel des Marz 1990 wurden Sensitivitsstudien beziiglich des , Arctic Haze“ durch-
gefithrt. Die einzelnen Experimente und deren Abkiirzungen sind in Tabelle 6.2 kurz zu-
sammengefaflt.

Experiment Beschreibung

CTRL Kontrollauf: HIRHAM4-Monatssimulation ohne Aerosol

ABASIS Aerosolbasislauf: HIRHAMd4-Monatssimulation mit Aerosol zwischen 300
und 2700 m Hohe bei homogener Verteilung iiber das gesamte Modellgebiet

A<800 wie ABASIS, aber Aerosol unter 800 m Hohe

A>2700 wie ABASIS, aber Aerosol zwischen 2700 und 8000 m Héhe

AABS+10% wie ABASIS, aber mit 10% hoherem Aerosol-Absorptionskoeffizient

ARH25% wie ABASIS, aber fiir trockenes Aerosol

AFIS wie ABASIS, aber mit geinderter Eiswolkenparametrisierung

IND wie ABASIS, aber mit Beriicksichtigung des indirekten Aerosoleffektes

OR1 vertikale 1d-Strahlungstransportberechnungen an den einzelnen
HIRHAM4-Gitterpunkten

OR2 wie OR1, aber im wolkenfreien Fall

OR3 wie ORI, aber fiir trockenes Aerosol

Tabelle 6.2.: Erlauterungen zu den durchgefiihrten Sensitivitdtsstudien.

6.3.1. Kontrollauf Mirz 1990 (CTRL)

Fir den Referenzlauf CTRL Mérz 1990 sind in Abbildung 6.7 die monatsgemittelten Felder
der kurzwelligen Nettostrahlungsfliissse am Oberrand der Atmosphére und am Boden, der
Strahlungsbilanz am Boden, der Temperatur in 2 m Hohe, des Wolkenbedeckungsgrades,
der relativen Feuchte in 850 hPa, des Geopotentials in 500 hPa und des Luftdruckes in
Meeresniveau dargestellt.

Da die Polarnacht in der zentralen Arktis erst Mitte Marz endet, tritt hier das Minimum
des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses von weniger als 15 W/m? am Atmosphérenober-
rand und 5 W/m? am Boden auf. Weiter siidlich steigt der Wert mit zunehmendem Son-
neneinfallswinkel und abnehmender Bodenalbedo deutlich an. Aufgrund der langwelligen
Ausstrahlung und der geringen solaren Einstrahlung ist die Strahlungsbilanz an der Erd-
oberfliche iiber dem Arktischen Ozean und den angrenzenden Landmassen negativ.
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Abbildung 6.7.: Monatsgemittelte Felder des CTRL fiir Méarz 1990.
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> 5650
> 1020 5600 - 5650
1015 - 1020 5550 - 5600
¢ 1010 - 1015 5500 ~ 5550
1005 - 1010 5450 - 5500
1000 - 1005 5400 - 5450
995 - 1000 5350 - 5400
< 995 < 5350
(a) Bodenluftdruck (in hPa) (b) 500 hPa-Geopotential (in gpm)

Abbildung 6.8.: Monatsgemittelte Felder des CTRL fiir Mérz 1990.

Die monatsgemittelte Atmosphére ist gekennzeichnet durch eine bodennahe Temperatur
von unter -24°C in der zentralen Arktis mit dem Kaltepol iiber dem Grénlandplateau. Uber
dem eisfreien Nordpazifik und Nordatlantik liegt die mittlere 2m-Temperatur iiber dem
Gefrierpunkt. Ein starker horizontaler Temperaturgradient zeigt sich im Bereich der Eis-
kante. Diese verlguft von Neufundland durch die Labradorsee, dann siidlich von Grénland
in die Grénlandsee bis zur Stidwestkiiste von Spitzbergen und setzt sich gstlich fort in
die Barentssee, um im Bereich der Halbinsel Kola das skandinavische Festland zu errei-
chen. Ein Wolkenbedeckungsgrad von mehr als 80% herrscht iiber dem Arktischen Ozean
und Teilen des euroasiatischen Kontinentes. Gebiete mit einem mittleren Bewtlkungsgrad
unter 50% finden sich im Bereich der Baffinbai.

Die relative Feuchte im 850-hPa-Druckniveau zeigt hohe Werte aufgrund der starken Ver-
dunstung iiber dem eisfreien Nordatlantik und aufgrund der niedrigen Temperaturen iiber
weiten Teilen des eisbedeckten arktischen Ozeans und des sibirischen Gebirges. Das Maxi-
mum von iiber 98% tritt bedingt durch die extrem tiefen Temperaturen von unter -40°C
iiber dem gronldandischen Inlandeis auf.

Die mittlere geopotentielle Hohe der 500 hPa-Druckflache ist durch einen starken Wirbel
mit Zentrum iiber der &stlichen Arktis im Bereich der Kara- und Laptevsee charakterisiert.
Im Wirbelzentrum liegt die Druckfliche unterhalb einer Hohe von 5300 gpm. Zudem zeigt
sich ein Trog iiber dem kanadischen Archipel, der allerdings schwicher ausgeprégt ist.
Die Druckverteilung am Boden wird bestimmt durch eine Tiefdruckzone von Island bis in
die 6stliche Arktis mit einem Wirbelzentrum unterhalb des Héhentroges. Hoher Luftdruck
erstreckt sich von Zentralkanada bis nach Ostsibirien.

6.3.2. Aerosolsignal fiir Mirz 1990
Aerosolbasisfall (ABASIS)

ABASIS bezeichnet die Simulation fiir den Mérz 1990 bei homogener Verteilung des
Aerosol-Massenmischungverhéltnisses iiber das gesamte Modellgebiet. Das Aerosol befin-
det sich dabei in den Modellschichten 14 bis 17, was einem Hoéhenbereich von ungefahr
300 bis 2700 m entspricht. In Abbildung 6.9 ist die monatsgemittelte, vertikal integrier-
te gesamt-optische Dicke des Aerosols fir das erste kurzwellige Spektralintervall (0.2
0.68 pm) dargestellt. Die héchsten Werte treten iiber der zentralen Arktis, Grénland und
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den Gebirgsziigen Nordamerikas, Ostsibiriens und Skandinaviens auf. Zonen niedriger opti-
scher Dicke liegen iiber der Beaufortsee und der Beringstrafie, der Baffin- und Grénlandsee
und dem kanadischen Festland. Diese regional unterschiedliche Struktur wird von der re-
lativen Luftfeuchtigkeit zwischen 300 und 2700 m Héhe bestimmt, die im wesentlichen der
geographischen Verteilung der relativen Feuchte in 850 hPa (Abbildung 6.7(f)) entspricht.

Die durch die Aerosole hervorgerufene Anderung des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses
am Atmosphérenoberrand und am Boden, der Strahlungsbilanz am Boden, der spezifi-
schen Feuchte, der 2m-Temperatur, des Wolkenbedeckungsgrades und der Luftdruckver-
teilung sind in den Abbildungen 6.10 und 6.11 dargestellt. Wie bereits in Abschnitt 6.2.2
beschrieben, fithrt die ,,Arctic Haze“-Schicht iiber den Eis- und Schneeflichen zu einem
kurzwelligen Energiegewinn am Aufienrand der Atmosphére, wihrend iiber dem offenen
Ozean meist ein Energieverlust resultiert. An der Erdoberflache kommt es zu einer Verrin-
gerung der solaren Einstrahlung, die sich in Gebieten mit niedriger geographischer Breite
und abnehmender Bodenalbedo verstdrkt. In einzelnen Regionen wird der Verlust an so-
larer Energie durch eine Zunahme der Bewdlkung noch intensiviert. Gleichzeitig gibt es
aber auch Gebiete, in denen im Zusammenhang mit einer abnehmenden Gesamtbewtlkung
ein positiver kurzwelliger Strahlungsantrieb resultiert. Dies zeigt, wie der direkte Strah-
lungsantrieb durch die komplexen Riickwirkungen auf die Bewdlkung regional beeinfiufit
werden kann.

Die Anderung der Strahlungsbilanz an der Erdoberfliche ist von Nordostkiiste Grénlands
und Spitzbergens bis zu den neusibirischen Inseln und den mittelsibirischen Bergland leicht
positiv. Verantwortlich hierfiir ist die stirkere langwellige atmosphérische Gegenstrahlung,
die mit einer Zunahme der Temperatur, der spezifischen Feuchte und der Bewdélkung ge-
koppelt ist. Die bis zu 2.5 K hoheren Temperaturen sind mit einem Anstieg der spezi-
fischen Feuchte verbunden, da wirmere Luft mehr Wasserdampf aufnehmen kann. Diese
Abhéngigkeit wird durch eine positive Riickkopplung noch verstirkt. So fithrt eine hthere
bodennahe Temperatur zu einer stirkeren Verdunstung an der Erdoberfliche. Die hohere
Konzentration des Treibhausgases Wasserdampf bewirkt eine Zunahme der atmosphéri-
schen Gegenstrahlung, die wiederum die bodennahe Temperatur ansteigen 148t. Deswei-
teren verstérkt sich die langwellige Emission, wenn mehr Wolken vorhanden sind. Bereits
diinne Wolken strahlen anndhernd wie schwarze Korper mit der Temperatur ihrer unter-
sten Schichten zum Boden hin ab, da Wasser und Eis bei A > 4 pm starke Absorber
sind. Uber weiten Teilen des kanadischen Archipels und der ostsibirischen See, wo die
bodennahe Luft im Vergleich zum Kontrollauf bis zu -2 K kéalter ist, nimmt entsprechend
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0.30 - 0.35
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0.20 - 0.25
0.15 - 0.20

< 015

Abbildung 6.9.: Vertikal aufintergrierte aerosoloptische Dicke im 1. kurzwelligen Spektralbereich (0.2 —
0.68 pm) fiir ABASIS im Mérz 1990.
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Abbildung 6.10.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,, ABASIS minus CTRL® [lir Mérz 1990.
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Abbildung 6.11.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,ABASIS minus CTRL fiir Marz 1990.

der Bewdlkungsgrad und der Wasserdampfgehalt ab. Der damit verbundene langwellige
Energieverlust am Boden kann durch die verstérkte solare Einstrahlung nicht kompensiert
werden, weil neben dem hohen Reflexionsvermégen des Untergrundes die Sonnenschein-
dauer im Mérz noch zu gering ist.

In den regionalen Zirkulationsmustern der Atmosphire bewirken die Aerosole eine Zunah-
me des Luftdruckes im Bereich der eisbedeckten zentralen Arktis. Der maximale mittlere
Anstieg betrégt dabei bis zu 2.5 hPa im Bodendruckfeld und bis zu 50 gpm im Geopoten-
tial der 500 hPa. Dies fiihrt zu einer Abschwichung des Hohentroges iiber der zentralen
Arktis (vergleiche Abbildung 6.8(b)). Im Randbereich der Arktis ist die Anderung des
Geopotentials dagegen gering und gebietsweise negativ. Am Boden nimmt der monats-
gemittelte Druck bis zu -1.5 hPa {iber der Labrador-, Beaufort-, Grénland-, nordlichen
Barents- sowie der Laptevsee und Mittelsibirien ab.

Wie die Ergebnisse zeigen, ergeben sich Nettoerwdrmungs- bzw. -abkiihlungseffekte, die
teilweise rdumlich mit den positiven bzw. negativen Nettostrahlungsanomalien zusammen-
fallen, teilweise aber auch durch die offensichtliche Beteiligung von dynamischen Riick-
kopplungsprozessen auftreten. Nach den 1d-Experimenten wird die Wirkung des ,Arctic
Haze“ auf die vertikalen Strahlungsfliisse und Frwirmungsraten von der Bewolkung, der
Bodenalbedo, dem Sonnenzenitwinkel, der relativen Feuchte sowie von der Héhenvertei-
lung und dem Absorptionsvermégen der Aerosole beeinfluBt. Inwieweit sich die gefundenen
Zusammenhinge auch auf die 3d-Simulation mit einem komplexen Klimamodell {ibertra-
gen lassen, soll nachfolgend ndher untersucht werden.

Zunichst werden die monatsgemittelten Vertikalprofile der Temperatur, der spezifischen
Feuchte und der Wolkenbedeckung an Gitterpunkten diskutiert, an denen ein maximales
positives bzw. negatives Aerosolsignal in der oberflichennahen Temperatur vorliegt (Ab-
bildung 6.12). Die gewihlten Gitterpunkte sind durch eine monatsgemittelte Bodenalbedo
von 0.7 (W1 [68,52], W2 [76,70] und C1 [16,52]) bzw. 0.35 (C2 [100,20]) charakterisiert und
in Abbildung 6.10(e) markiert.

Die atmosphérische Schichtung im Referenzlauf ist an den Meereispunkten W1, W2 und
C2 durch eine starke Bodeninversion von rund 10 K gekennzeichnet. Die Obergrenze der
Inversion liegt in 1 bis 1.5 km Héhe. Am Punkt C2 zeigt sich eine schwach ausgeprigte
Hoheninversion von 2-3 K in rund 1 km Héhe. In allen vier Fillen tritt an der Unterseite
dieser Sperrschicht der héchste mittlere Bedeckungsgrad auf. Mit Ausnahme des Gitter-
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punktes C2 errveicht der Wasserdampfgehalt an der Inversionsobergrenze sein Maximum.
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Abbildung 6.12.: a-c: Mittleres Vertikalprofil der Temperatur, der Wolkenbedeckung und der spezifischen
Feuchte fiir den Kontrollauf Mérz 1990 an den Punkten C1, C2, W1 und W2, deren geographische Lage
in Abbildung 6.10(e) angegeben sind. d—f: Monatsgemitteltes Aerosolsignal in diesen Gréfien fiir ABASIS.
Die mittlere Lage der Aerosolschicht ist durch die waagerechten Linien eingezeichnet.

An allen vier Gitterpunkten erhtht sich die Temperatur innerhalb der Aerosolschicht.
An den Punkten W1 und W2, an denen der Aerosollauf eine hthere monatsgemittel-
te 2m-Temperatur aufweist, tritt die Erwdrmung auch in den iibrigen troposphérischen
Schichten auf. Mit dem Temperaturanstieg nimmt entsprechend die spezifische Feuchte
zu und umgekehrt (Abbildung 6.12(f)). An den Gitterpunkten W1, C1 und C2 verringert
sich die Bewdlkung innerhalb der Aerosolschicht um 5 bis 15%. Der Grund hierfiir kann
in der stdrkeren Verdunstung von Wolkenteilchen aufgrund der angestiegenden Tempera-
tur gesehen werden. Eine Ausnahme bildet der Punkt W2, an dem eine Wolkenzunahme
zu erkennen ist, die allerdings geringer ausfillt als unmittelbar unterhalb und oberhalb
der Haze-Schicht. Ursache hierfiir diirfte vor allem die vergleichsweise starke Zunahme
des Wasserdampfgehaltes der Luft sein, die eine Wolkenbildung begiinstigt. Wihrend die
Punkte W1 und W2 durch eine deutliche Bewdlkungszunahme oberhalb der Aerosolschicht
gekennzeichnet sind, nimmt sie an den Punkten C1 und C2 im Mittel eher leicht ab.

Um den Einfluff der Oberflichenbeschaffenheit auf den Aerosolantrieb genauer zu unter-
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suchen, wird das Aerosol-induzierte Signal {iber alle Meereis-, Land- und eisfreien Ozean-
punkte sowie iiber das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme einer 10 Gitterpunkt breiten
Randzone gemittelt. Die Werte fiir die Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmosphére
und am Boden, die 2m-Temperatur, die Gesamtbedeckung und den Niederschlag sind fiir
ABASIS in Tabelle 6.3 zusammengefaf}t.

Die Berechnung ergibt iiber den Meereis- und Landpunkten am Atmosphérenoberrand ein
mittlerer Energiegewinn von 2.94 W/m? bzw. 4.07 W/m?. Das Maximum iiber Land resul-
tiert aus der Tatsache, daB hier neben der weitgehend geschlossenen, stark reflektierenden
Schneedecke die Sonneneinstrahlung héher ist als in der zentralen Arktis.

Am Boden ist die Anderung der Strahlungsbilanz aufgrund der abgeschwichten solaren
Einstrahlung negativ, wobei das Minimum von -3.29 W/m? {iber dem eisfreien Ozean
auftritt. Uber den Meereis- und Landpunkten ist das Signal vor allem aufgrund der be-
reits erwahnten Mehrfachstreuung zwischen Aerosolschicht und der helleren Erdoberfiache
schwécher.

Die bodennahe Temperatur nimmt in der gesamten Arktis um 0.1 K zu. Am deutlichsten
fallt der Anstieg dabei iiber dem Meereis mit 0.23 K aus. Der prozentuale Bewdlkungsgrad
verringert sich in den polaren Breiten im Mittel um -0.4% und der monatsgemittelte
Niederschlag um -0.9%. Am stirksten ist dabei die Abnahme der Niederschlagsmenge mit
ca. 4% iiber dem Ozean. Trotz eines leichten Riickgangs der Bewdlkung fillt {iber den
Meereisgebieten ca. 2% mehr Niederschlag.

Lo0— T ———

wolkenlos

30—

kurzwsliiger Strahlunganirieb am Boden [W/m]

kurzwelliger Strahlungantrieb am Boden [W/m]
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Abbildung 6.13.: Basisfall (ABASIS): Anomalie des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses an der Erdober-
fliche in Abhéingigkeit vom Sonnenwinkel fiir Gitterpunkte mit einer Bodenalbedo von kleiner 0.1 (a) und
grofer 0.7 (b).

Im néichsten Schritt wird die Strahlungsanomalie in Abhéngigkeit vom Reflexionsvermdgen
des Bodens, vom Wolkenbedeckungsgrad und Sonnenhohenwinkel bestimmt. Bei der Be-
rechnung werden fiir die Parameter Wolkenbedeckung, Oberflichenalbedo und kurzwelliger
Nettostrahlungsfluff am Boden sechsstiindliche Werte (0°°, 6%, 12%° und 18%) verwen-
det. Die Bedeckung des Himmels wird in die drei Kategorien ,wolkig”, ,teilweise wol-
kig® und ,klar® unterteilt, falls der Wolkenbedeckungsgrad (CF) > 0.8, 0.2 < CF < 0.8
oder CF < 0.2 ist. An den Gitterpunkten mit einer Bodenalbedo kleiner 0.1 bzw. grofler
0.7 wurde zundchst der solare Nettostrahlungsflul in Abhingigkeit vom Oberflichentyp
und Bewdlkungsgrad sowohl fir ABASIS als auch fiir CTRL berechnet und anschliefend
durch Differenzbildung den Strahlungsantrieb bestimmt. Erwartungsgemdf ist der kurz-
wellige Energieverlust iiber dunklen Oberflichen (Ozean) am grofiten (Abbildung 6.13).
Das negative Strahlungssignal nimmt iiber den Schnee- und Eisflichen mit zunehmendem
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Sonnenhthenwinkel weniger stark zu als tiber dem offenen Ozean. Je mehr Bewd&lkung
vorhanden ist, desto kleiner ist im Mittel der kurzwellige Strahlungsverlust am Boden.

EinfluB der Hohenverteilung der Haze-Schicht

Nach den 1d-Strahlungstransportberechnungen ist die Distanz der Aerosolschicht zur Erd-
oberflache ebenfalls ein Faktor, der den Aerosolstrahlungsantrieb beeinflufit. Deshalb wur-
den neben ABASIS zwei weitere HIRHAM4-Simulationen fiir den Marz 1990 durchgefiihrt,
bei denen sich das Aerosol einmal in den Modellschichten 16 bis 19, d.h. unterhalb von
800 m (A<800) und einmal in den Modellschichten 10 bis 13, d.h. zwischen 2700 m und
8000 m (A>2700) befindet. Im Fall A<800 liegt die Haze-Schicht vollstindig innerhalb
der planetarischen Grenzschicht, wihrend sie im Fall A>2700 oberhalb derselben in der
freien Troposphére liegt.

Die Berechnungen zeigen, daf sich das positive Signal in der Strahlungsbilanz am Au-
fenrand der Atmosphére mit einem Anheben der Aerosolschicht in der arktischen Tro-
posphére vergrofiert (Tabelle 6.3). Im Vergleich zu ABASIS hat sich der monats- und
gebietsgemittelte Energiegewinn fiir die gesamte Arktis bei A<800 mehr als halbiert
(1.81 W/m?) und bei A>2700 mehr als verdoppelt (7.02 W/m?). Wie bereits bei den

{a) Anderung des 2m-Temperatur (in °C)

25
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(c) Anderung der 2m-Temperatur (in °C) (d) Anderung der Bodenluftdruckes (in hPa)

Abbildung 6.14.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,A<800 minus CTRL“ (a,b) und ,,A>2700 minus
CTRLS (c,d) fiir Marz 1990.

1d-Strahlungstransferberechnungen erliutert, konnen die SOOT-Partikel in héheren tro-
posphérischen Schichten mehr einfallende solare Strahlung absorbieren, da sich weniger
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Parameter CTRL A <800 ABASIS A>2700
Aerosolsignal
Gesamt -132.53 1.81 3.23 7.02
Strahlungsbilanz TOA Land -123.41 1.98 4.07 8.63
(W/m?) Eis -139.94 1.98 2.94 6.07
Ozean -127.34 -1.23 -0.86 3.58
Gesamt | -21.02 -1.26 -1.24 -1.56
Strahlungsbilanz Boden Land -15.00 -1.56 -1.55 -2.10
(W/m?) Eis -23.71 -0.96 -0.81 -0.66
Ozean -39.66 -2.35 -3.29 -6.54
Gesamt 250.02 0.02 0.10 -0.33
2m Temperatur Land 250.81 0.06 0.00 -0.58
(X) Eis 247.41 0.02 0.24 -0.13
Ozean 269.80 0.11 0.08 -0.25
Gesamt 76.3 -1.5 -0.4 0.7
Wolkenbedeckungsgrad Land 74.0 -0.6 -0.3 0.2
(%) Eis 77.5 -2.1 -0.5 0.8
Ozean 81.3 -1.6 -0.1 -0.2
Gesamt 28.91 0.53 -0.26 -0.14
Niederschlag Land 30.76 0.28 -0.56 -0.92
(mm) Eis 18.73 1.10 0.36 0.22
Ozean 115.59 -3.26 -4.24 2.21

Tabelle 6.3.: Die Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmosphére (TOA) und am Boden, die bodennahe
Temperatur, die Wolkenbedeckung und der Niederschlag im Monatsmittel fiir den Kontrollauf (CTRL)
Mirz 1990 sowie das dazugehérige Aerosolsignal in Abhingigkeit von Hhe der Haze-Schicht. Die Mittelung
erfolgt iiber alle Land-, Ozean- und Meereispunkte sowie iiber das gesamte Modellgebiet mit Ausnahme
einer 10 Gitterpunkt breiten Randzone.

absorbierende Gase und Wolken oberhalb der Aerosolschicht befinden. Desweiteren streu-
en die WASO- und SSAM-Partikel des ,,Arctic Haze* um so weniger solare Strahlung in
den Weltraum zuriick, je hoher sich diese in der Troposphire befinden. Der Grund hierfiir
ist, daB8 im allgemeinen die relative Feuchte mit zunehmender Héhe abnimmt. Mit sinken-
der relativer Luftfeuchtigkeit wiederum verringert sich sowohl der Extinktionskoeffizient
als auch der Asymmetriefaktor dieser iiberwiegend streuenden Aerosolpartikel. Diese Zu-
sammenhénge fanden auch HAYWOOD und RAMASWAMY (1998) bei der Untersuchung
des direkten Strahlungsantriebes von anthropogenen Sulfat- und Ruflaerosolen mit einem
globalen Klimamodell. In den schnee- und eisbedeckten polaren Breiten sorgt die , Arctic
Haze“-Schicht somit durch die Reduktion der planetaren Albedo fiir ein geringeres Strah-
lungsdefizites am Oberrand der Atmosphire und zwar um so stirker, je héher diese in
der arktischen Troposphére angehoben wird. Liegt die Aerosolschicht oberhalb der tiefen
und optisch dicken Wolken, kommt es auch iiber dem eisfreien Ozean im Mittel zu einem
positiven Strahlungsantrieb (Fall A>2700).

Mit Anheben der Haze-Schicht vergréfiert sich die kurzwellige Strahlungsreduktion am
Boden. Dadurch nimmt in der gesamtten Arktis der Nettostrahlungsverlust gegeniiber
CTRL von 5.6% bel A<800 auf 8% bei A>2700 zu. Fiir A<800 und ABASIS nimmt
die Bewélkung insgesamt um -1.5% bzw. -0.6% ab. Befindet sich die Aerosolschicht ober-
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halb der Grenzschicht (Fall A>2700), steigt der mittlere prozentuale Bedeckungsgrad um
0.7% an. Im Vergleich zum Referenzlauf fillt iiber dem Meereis in allen 3 Simulationen
zwischen 5.8% (A<800) und 1.2% (A>2700) mehr Niederschlag. Uber dem Wasser re-
sultiert ein Riickgang der mittleren Niederschlagsmenge von 2.8 bis 3.7%, wenn sich die
Aerosole in der unteren Troposphire befinden (A<800 und ABASIS). Fir A<800 und
ABASIS steigt die mittlere 2m-Temperatur in der gesamten Arktis um 0.02 bis 0.1 K an,
wahrend sie im Fall A>2700 um -0.33 K abnimmt. Die Abweichungen der Temperatur sind
im Mittel iiber die gesamte Arktis gering, konnen aber regional deutlicher ausfallen (siche
Abbildungen 6.10(e), 6.14(a) und 6.14(c)). Ein Vergleich zwischen ABASIS und A <800
zeigt ein dhnliches regionales Muster des bodennahen Temperatursignals. Jedoch ist im
Experiment A<800 die Erwidrmung in der dstlichen Arktis stéirker und iber Teilen des
kanadisclien Archipels geringer. Im Fall A>2700 weist die Struktur stirkere Amplituden
auf. Einen Anstieg der mittleren bodennahen Temperatur findet man nun im Bereich der
Victoria Insel und Beaufortsee sowie Karasee mit einem Maximum von 3.2 K. Merklich
vergroflert haben sich die Abkiihlungszonen. Die Aerosol-induzierte Anomalie des Boden-
druckes zeigt im Fall A<800 (Abbildung 6.14(b)) ein starkes Minimum mit -3.5 hPa nérd-
lich von Gronland und einem Maximum von 1.3 hPa {iber der Laptevsee. Demgegeniiber
findet man fiir A>2700 das stdrkste Minimum von 3.5 hPa Uber der nordlichen Karasee
(Abbildung 6.14(d)). Noérdlich und siidlich davon steigt der Luftdruck um rund 1 hPa.
Eine weitere Zone mit negativer Bodenluftdruckanomalie erstreckt sich von der Viktoria
Insel bis zur Ostsibirischen See.

EinfluB der relativen Feuchte

Um den Einflufi der relativen Feuchte auf den Aerosolantrieb zu untersuchen, sind im
folgenden Experiment ARH25% die optischen Eigenschaften der Aerosolkomponenten un-
abhéngig von der Umgebungsfeuchte. Die Werte der optischen Parameter entsprechen
denen fiir eine relative Feuchte kleiner 25% (Feuchteklasse 1). Abbildung 6.15 zeigt die Ver-
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Abbildung 6.15.: Vertikal aufintegrierte aerosoloptische Dicke im 1. kurzwelligen Spektralbereich 0.2 -
0.68 pm fir ARH25% im Marz 1990.

teilung der monatsgemittelten aerosoloptischen Dicke fiir diesen Fall. Mit Werten zwischen
0.125 und 0.13 ist sie deutlicher niedriger als bei ABASIS (vergleiche Abbildung 6.9). Die
regionale Struktur wird jetzt allein durch die Luftdruckverteilung (Abbildung 6.8(a)) be-
stitnmt. Die Ursache hierfiir ist, daf} die Hohe der Modellflichen vom Bodendruck abhingt,
was wiederum die Dicke der Modellschichten beeinfluBit (vergleiche Abschnitt 4.1.2).
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Da die mittlere relative Feuchte innerhalb der Aerosolschicht durchschnittlich 60 bis
90% betragt, ist bei ARH25% die Extinktion durch die hygroskopischen ,,Arctic Haze“-
Komponenten WASO und SSAM geringer. Entsprechend fillt der Strahlungsantrieb am
Atmosphirenoberrand und Boden geringer aus als bei ABASIS (Tabelle 6.4). Uber den
stark reflektierenden Schnee- und Eisflichen ist ein leichter Riickgang des positiven kurz-
welligen Strahlungsantriebes am Oberrand der Atmosphire von etwa 5% auf 3.11 W /m?
feststellbar, was hauptsichlich auf das abnehmende Absorptionsvermégen der ,Arctic
Haze“-Komponenten WASO- und SSAM zuriickzufithren ist. Uber dem offenen Wasser
fithrt die verringerte Streuung durch die WASO- und SSAM-Teilchen bei gleichzeitiger
Bewdlkungsabnahme zu einem kurzwelligen Energiegewinn von 1.07 W/m2. Der Ande-
rung des kurzwelligen Strahlungsantriebes am Boden ist dagegen deutlicher. Im Vergleich
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Abbildung 6.16.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal , ARH25% minus CTRL" fiir Mérz 1990.

zu ABASIS verringert sich das negative Aerosolsignal im kurzwelligen Nettostrahlungsfluf}
fiir die gesamte Arktis um 28%, da wegen der geringeren Extinktion durch die WASO-
und SSAM-Partikel wieder mehr solare Energie die Erdoberfliche erreichen kann. Ein
stirkerer Bewo6lkungsriickgang iiber dem eisfreien Ozean schwicht zusitzlich den nega-
tiven Strahlungsantrieb. Erwartungsgeméif treten die Unterschiede in der Anomalie des
kurzwelligen Nettostrahlungsflusses zwischen ARH25% (Abbildung 6.16(a)) und ABASIS
(Abbildung 6.10(b)) vor allem iiber Gebieten mit sehr hoher relativer Luftfeuchtigkeit auf
(Abbildung 6.7(f)). In der gesamten Arktis ist die Abnahme des prozentualen Wolken-
bedeckungsgrades von 0.2% im Mittel um 50% geringer als bei ABASIS (Tabelle 6.4).
Wihrend die mittlere Niederschlagsreduktion iiber den Ozeanpunkten um 70% geringer
ausfillt als bei ABASIS, nimmt der Niederschlag iiber dem Meereis um 17% weiter zu.

Nach Abbildung 6.16(b) verdndert sich das regionale Muster des Aerosolantriebes fiir
die bodennahe Temperatur gegeniiber dein ABASIS (Abbildung 6.10(e)) nur geringfiigig.
Ostlich von Gronland kommt es jedoch zu einer Verstirkung der Erwarmung, wihrend
sie im Bereich der neusibirischen Inseln abnimmt. Fiir die gesamte Arktis erhoht sich die
Erwdrmung der bodennahen Luftschicht gegeniiber ABASIS leicht um 0.04 K.

EinfluB des Absorptionskoeffizienten

Analog zu den 1d-Strahlungtransportberechnungen soll der Einfluf eines gednderten Ab-
sorptionsvermégens der Aerosole auf den Antrieb untersucht werden. Dazu werden im
Vergleich zu ABASIS die Absorptionskoeffizienten der 3 Aerosolkomponenten um 10%
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Parameter CTRL ABASIS ARH25% AABS+10%
Aerosolsignal
Gesamt -132.53 3.23 3.22 3.46
Strahlungsbilanz TOA Land -123.41 4.07 3.96 4.75
(W/m?) Eis -139.94 2.94 2.93 2.92
Ozean -127.34 -0.86 -0.45 -1.96
Gesamt -21.02 -1.24 -0.68 -0.37
Strahlungsbilanz Boden Land -15.00 -1.55 -0.80 -0.98
(W/m?) Eis -23.71 -0.81 -0.45 0.05
Ozean -39.66 -3.29 -2.91 0.21
Gesamt 38.91 3.46 3.31 4.10
Netto SW am TOA Land 48.14 4.04 3.87 4.72
(W/m?) Eis 30.02 3.34 3.11 3.78
Ozean 57.17 0.20 1.07 1.23
Gesamt 13.52 -2.26 -1.61 -2.20
Netto SW am Boden Land 16.90 -2.45 -1.74 -2.34
(W/m?) Eis 9.78 -1.95 -1.40 -1.99
Ozean 25.02 -3.84 -2.11 -3.40
F Gesamt 250.02 0.10 0.14 0.22
2m Temperatur Land 250.81 0.00 0.01 -0.23
(K) Eis 247.41 0.23 0.23 0.49
Ozean 269.80 0.18 0.24 0.85
| Gesamt 76.3 -0.4 -0.2 -1.2
Wolkenbedeckungsgrad Land 74.0 -0.3 0.2 -0.5
(%) Eis 77.5 -0.5 -0.4 -1.2
Ozean 81.3 -0.1 -0.7 -1.1
Gesamt 28.91 -0.26 0.16 -0.36
Niederschlag Land 30.76 -0.56 0.02 -0.36
(mm) Eis 18.73 0.36 0.42 0.91
Ozean 115.59 -4.24 -1.27 -12.95

Tabelle 6.4.: Wie in Tabelle 6.3, jedoch fiir den Fall von trockenem Aerosol (ARH25%) bzw. fiir den Fall
eines um 10% erhéhtem Aerosol-Absorptionsvermégens bei konstanter Gesamtextinktion (AABS+10%).
Zusftzlich sind der kurzwellige Nettostrahlungsflul (Netto SW) am Oberrand der Atmosphiire (TOA) und
am Boden angegeben.

erhoht, ohne jedoch deren Extinktionskoeffizienten zu verindern. Dieses Experiment wird
im folgenden mit AABS+10% bezeichnet.

Gegeniiber ABASIS nimmt der mittlere kurzwellige Energiegewinn am Atmosphireno-
berrand durch die stirkere Absorption solarer Strahlung um ca. 19% auf 4.10 W/m? zu
(siehe Tabelle 6.4). Das positive Signal in der Strahlungsbilanz erhéht sich um ca. 7% auf
3.46 W/m? Da das Extinktionsvermégen der Aerosole nicht verindert wurde, wird der
kurzwellige Strahlungsantrieb an der Erdoberfliche kaum beeinflufit. Der negative Antrieb
in der Strahlungsbilanz fillt hingegen mit -0.37 W/m? um zwei Drittel geringer als bei
ABASIS aus. Ursache ist im wesentlichen die intensivere langwellige Gegenstrahlung, die
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(a) Anderung der 2m-Temperatur (in °C) (b) Anderung des Bodenluftdruckes (in hPa)
Abbildung 6.17.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,, AABS+10% minus CTRL* fiir Mérz 1990.

aus der um 18% hoheren atmosphirischen Absorption solarer Strahlung resultiert. Die
stdrkere Erwdrmung innerhalb der Aerosolschicht vergréfiert den Bewdlkungsriickgang fiir
die gesamte Arktis um das 3-fache auf 1.2%. Gleichzeitig wird die Niederschlagsmenge um
weitere 0.3% reduziert, was durch den deutlichen Riickgang iiber dem Ozean hervorgeru-
fen wird. Lediglich iiber dem Meereis steigt die mittlere Niederschlagsmenge um weitere
0.49 mm, was gegeniiber CTRL einem Zuwachs um ca. 5% entspricht.

Die Abbildung 6.17(a) zeigt das mittlere Aerosolsignal fiir die 2m-Temperatur. Danach
nimmt die Amplitude des Aerosolantriebes gegeniiber ABASIS zu. Besonders kraftig fallt
der mittlere Temperaturanstieg mit bis zu 6 K am Eisrand im Bereich von Spitzbergen
aus. Ebenso hat sich die Abkiihlung tiber der ostsibirischen See, dem Nordosten Kanadas
sowie iiber Westsibirien verstiarkt. Ein deutlicher Druckanstieg bis zu 6 hPa tritt itber der
Barents- und Karasee auf, wihrend gleichzeitig stlich von Gronland der mittlere Luft-
druck bis zu 5 hPa fillt. Diese Druckdifferenzen fithren zu einer Abschwéchung der Tief-
druckzone in der Gstlichen Arktis und einer leichten Verschiebung derselben in Richtung
Gronland. Eine zweite schwiche Dipolstruktur in der Luftdruckanomalie findet man iiber
der kanadischen Arktis mit einem Maximum iiber der Hudsonbai und einem Minimum
iiber der gstlichen Beaufortsee.

EinfluB der Eiswolkenparametrisierung

Wolken haben einen entscheidenen Einfluf auf den Strahlungshaushalt der Erde. Wol-
ken reflektieren kurzwellige Strahlung zuriick in den Weltraum und reduzieren die Ein-
strahlung an der Erdoberfliche (Albedoeffekt der Wolken). Im Langwelligen absorbieren
Wolken Teile der von der Erdoberfliche und Atmosphére emittierten Strahlung und emit-
tieren Strahlung entsprechend den niedrigeren Temperaturen im Wolkenniveau. Infolge-
dessen wird sowohl die atmosphédrische Gegenstrahlung erhéht als auch die langwellige
Abstrahlung in den Weltraum reduziert (Treibhauseffekt der Wolken). Welcher von diesen
beiden gegenliufigen Effekten lokal iiberwiegt, hingt von den optischen Eigenschaften und
der H6he der Wolken ab. Bei Eiswolken (Cirruswolken) iiberwiegt meist der erwérmen-
de Effekt (L1ou, 1986). Ihre Transmission im Kurzwelligen ist recht hoch, verglichen mit
anderen Wolkenarten, und somit ist ihr Albedoeffekt relativ gering. Gleichzeitig ist ihr
Treibhauseffekt vergleichsweise groff, da sie durch ihre grofie Wolkenhohe eine niedrige
Temperatur aufweisen und deshalb weniger Strahlung in den Weltraum emittieren als
die darunterliegende Erdoberfliche oder Atmosphéire. Tiefe Wolken reflektieren dagegen
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viel kurzwellige Strahlung zuriick ins Weltall. Ihr Treibhauseffekt ist gering, weil sich ihre
Strahlungstemperatur kaum von derjenigen der Erdoberfliche unterscheidet, so daf meist
der Albedoeffekt iiberwiegt. Sie wirken daher eher abkiihlend.

In der Arktis ist der Einflufi der Wolken auf das Klima sehr viel komplexer als in anderen
Regionen der Erde. Die Griinde hierfiir sind neben den extremen Strahlungsbedingungen
(flacher Sonneneinfallswinkel, Polartag bzw. Polarnacht, stark reflektierende Schnee- und
Eisoberflichen) die niedrigen Temperaturen, der geringe Wasserdampfgehalt der Luft und
die im Winter und Friihjahr stark ausgeprigte, bodennahe Temperaturinversion (CURRY
et al.,, 1996). Wihrend des arktischen Winters und Friihjahrs dominiert in der unteren
Troposphére aufgrund der tiefen Temperaturen die Eisphase in den Wolken (CURRY et al.,
1990). Beobachtungen an verschiedenen Orten der Arktis zeigen ein hiufiges Auftreten
des Phdnomens ,Diamond Dust“(MAXWELL, 1982; CURRY et al., 1990; GIRARD und
BLANCHET, 2001). Beim ,,Diamond Dust“, auch ,clear sky ice crystal precipitation® oder
,Polarschnee® genannt, handelt es sich um Eiskristalle, die bei sonst klarem Himmel als
glitzernder Niederschlag langsam zur Erdoberfliche schweben. Die Kristalle bilden sich bei
tiefen Temperaturen unter -15°C, wenn der Feuchtegehalt der Luft den Séttigungsgrad
iiber Eis {iberschreitet. Bei ,,Diamond Dust® handelt es sich somit um Cirren, die bis zum
Erdboden reichen.

Klimamodelle sind bisher nicht in der Lage, die Bewdlkung richtig wiederzugeben, was
ein Vergleich zwischen Modell und Beobachtung zeigt. Zu diesem Ergebnis kommt auch
RINKE et al. (1997) bei ihren Modellberechnungen mit HIRHAM4 fiir Januar und Juli
1990 dber der Arktis.

Im folgenden wird die urspriingliche Parametrisierung der optischen Eigenschaften fiir
Eiswolken im HIRHAM4 (vergleiche Abschnitt 4.2.2) durch die von EBERT und CURRY
(1992) ersetzt. Sie beschreibt die Eiskristalle im solaren Spektralbereich nicht als ku-
gelformige Eispartikel, sondern als mehrfach streuende, hexagonale Zylinder, die zufillig
im Raum orientiert sind. Thre Gréflenverteilung wird durch den effektiven Radius r¢; der
Eisteilchen charakterisiert, der mit den optischen Parameter in folgendem funktionalem
Zusammenhang steht:

optische Dicke & = (a+ Ti) IWP (6.2)
(13
Einfachstreualbedo w; = 1—(c+ T—d-) (6.3)
€1l
Asymmetrieparameter g = e+ fry (6.4)
Emissivitit 6 = 1—e KeIWP (6.5)

Dabei kennzeichnet IW P den Eiswassergehalt und K; = 1.66(a + v/re;) den Massenab-
sorptionskoeffizient. Die Koeffizienten a, b, ¢, d, e, f, @ und v wurden jeweils iiber die solaren
bzw. langwelligen Spektralintervalle des HIRHAM4 gemittelt und sind in Tabellen A.3 und
A.4 im Anhang angegeben. Der effektive Radius r; der Eispartikel wird durch Gleichung
4.45 bestimmt.

In Tabelle 6.5 sind die optischen Parameter einer zu 67% aus Eisteilchen bestehenden Wol-
ke (Wassergehalt g, = 0.07 g/kg) mit einer vertikalen Erstreckung von 730 m fiir beide
Parametrisierungen dargestellt. Bei gegebenem Wolkeneisgehalt /W P resultiert danach
eine Zunahme der optischen Dicke §; und eine Abnahme der Einfachstreualbedo w; der
Eiswolken im kurzwelligen Spektralbereich im Vergleich zur urspriinglichen Parametrisier-
ung. Gleichzeitig nimmt der Asymmetriefaktor g; im ersten solaren Spektralintervall ab, im

84



6.3. Sensitivitdtsstudien

zweiten zu. Dies hat zu Folge, dafl die Eiswolken mehr kurzwellige Strahlung absorbieren
und die Wolkenalbedo abnimmt. Der Vergleich zwischen den Kontrolldufen mit urspriing-
licher und neuer Parametrisierung CTRL (Tabelle 6.4) bzw. CTRLEIS (Tabelle 6.6) zeigt
entsprechend eine Zunahme des kurzwelligen Energiegewinns am Atmosphérenoberrand
von rund 26%. Der positive Nettostrahlungsfluff am Boden geht aufgrund der schwicheren
solaren Einstrahlung um 16% zuriick. Der Temperaturanstieg in der Atmosphire und die
héhere langwellige Emissivitét ¢; der Eiswolken fiihrt zu einer verstiarkten atmosphirischen
Gegenstrahlung, wodurch die Erdoberfliche insgesamt ca. 30% weniger Energie verliert.
Dadurch steigt die mittlere bodennahe Temperatur in der Arktis im Vergleich zu CTRL
um 3 K an. Uber dem Meereis nimmt die Bewodlkung um 1.2% und die Niederschlagsmenge
um 15% zu. Unterschiede zwischen CTRL und CTRLEIS ergeben sich vor allem iiber den
eis- und schneebedeckten Gebieten der Arktis, wo aufgrund der niedrigen Temperaturen
der Anteil der Eisphase in den tiefen Wolken besonders hoch ist.

e We Je €
SWI SWIL SWI SWII SWI SWII LWIII
CTRL 8.0 8.3 0.999 0.984 0.840 0.822 0.995
CTRLEIS 8.5 8.5 0.996 0.959 0.830 0.829 1.000

Tabelle 6.5.: Optische Wolkeneigenschaften nach der urspriinglichen HIRHAM4-Parametrisierung
(CTRL) und nach Ebert et al. (1992) (CTRLEIS) im solaren Spektralbereich (SWI = 0.25 ~ 0.68 um,
SWII = 0.68 ~ 4.0 pm) und im wichtigen Wasserdampffenster (langwelliger Spektralbereich LWIII = 10
—12.5 pm) fiir eine 730 m méchtige Wolke mit Gesamiwassergehalt von 0.07 g/kg, der zu 67% aus Eis
besteht.

Die Anderungen in den Strahlungsfliissen in der Atmosphire und am Boden rufen auf-
grund zahlreicher Wechselwirkungen eine Verénderung der atmosphérischen Stabilitédt
(Temperatur- und Feuchteschichtung), der Dynamik und der Wolkenverteilung hervor.
Inwieweit dadurch das Aerosolsignal beeinflufit wird, soll untersucht werden. Dazu wird
unter der Verwendung der Parametrisierung von EBERT und CURRY (1992) ein Modellauf
mit Aerosolen fiir den Mérz 1990 (AEIS) durchgefiihrt, die sich wie bei ABASIS zwischen
300 und 2700 m Hoéhe finden.

< .15 : el i Re -16

(a) Anderung der 2m-Temperatur (in °C) {b) Anderung des Bodenluftdruckes (in hPa)

Abbildung 6.18.: Monatsgemitteltes Aerosolsignal ,, AEIS minus CTRLEIS* im Mérz 1990. Dabei wurde
sowohl fiir den Kontroll- wie auch fiir den Aerosollauf die Wolkenparametrisierung nach Ebert et al. (1992)
verwendet.

Durch die optisch dickeren Eis- und Mischiwolken wird der kurzwellige Aerosolstrahlungs-
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Parameter CTRLEIS AEIS
Aerosolsignal
Gesamt -111.51 1.48
Strahlungsbilanz TOA Land -99.24 1.62
(W/m?) Eis -103.98 1.60
Ozean -119.88 -0.77
Gesamt -14.37 -1.20
Strahlungsbilanz Boden Land -10.69 -1.49
(W/m?) Eis -14.67 -0.96
Ozean -39.13 -1.31
Gesamt 49.34 1.57
Netto SW am TOA Land 61.32 1.82
(W/m?) Eis 38.18 1.60
Ozean 69.24 -0.57
Gesamt 11.29 -1.22
Netto SW am Boden Land 14.27 -1.35
(W/m?) Eis 7.94 -1.02
Ozean 21.91 -1.99
Gesamt 253.02 -0.05
2m Temperatur Land 253.00 0.17
(K) Eis 251.46 0.01
Ozean 270.40 0.32
Gesamt 76.7 -1.2
Wolkenbedeckungsgrad Land 73.7 -1.2
(%) Eis 78.7 14
Ozean 80.0 -0.4
Gesamt 30.53 -0.78
Niederschlag Land 31.59 -0.59
(mm) Eis 21.58 -0.87
Ozean 110.96 -1.41

Tabelle 6.6.: Wie in Tabelle 6.4, jedoch bei Verwendung der Parametrisierung fiir Eiswolken nach Ebert
et al. (1992).

antrieb bei Mittelung iiber die gesamte Arktis um 54% am Atmosphirenoberrand und
um 46% am Boden abgeschwicht (siche Tabellen 6.4 und 6.6). Wihrend der Antrieb in
der Strahlungsbilanz am Atmosphirenoberrand ebenfalls deutlich um 54% abnimmt, ist
dessen Anderung am Boden mit 3.2% vergleichsweise gering. Insgesamt ergibt sich fiir die
bodennahe Temperatur eine leichte Aerosol-bedingte Abkithlung von -0.05 K. Es resultiert
eine um das dreifache hohere Reduktion der Bewdlkung (-1.2 mm) und des Niederschlages
(-0.78 mm) als bei ABASIS.

Abbildung 6.18(a) zeigt die Aerosol-induzierte Anomalie der mittleren 2m-Temperatur
und des Bodendruckes. Die Stirke des Aerosolsignals entspricht weitgehend der, wie sie
auch mit der urspiinglichen ECHAM4-Parametrisierung berechnet wurde (vergleiche Ab-
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bildung 6.10(e)). Jedoch ergibt sich ein anderes regionales Muster. So findet man nun eine
Erwiirmung bis zu 2 K iiber weiten Teilen des kanadischen Archipels und der inneren
Arktis. Demgegeniiber nimmt die Temperatur bis zu 2 K in einer Zone ab, die sich von
der Beaufortsee iiber die ostsibirischen See bis zur Laptevsee erstreckt. Die Druckdifferen-
zen zeigen eine Dipolstrukiur mit einem Anstieg iiber der kanadischen Arktis und einer
Abnahme iber der 6stlichen Arktis.

Das Ergebnis macht deutlich, daf-nicht nur die Parametrisierung der optischen Eigen-
schaften der Aerosole, sondern auch die der Wolken das Aerosolsignal in den regionalen
Mustern der Temperatur und Dynamik stark beeinflufit.

6.3.3. Aerosolsignal im April und Mai 1990

Analog zum Mirz 1990 wurden HIRHAM4-Simulationen mit und chne Beriicksichtigung
von ,, Arctic Haze® fiir April und Mai 1990 durchgefiihrt, um die saisonale Abhéngigkeit des
direkten Aerosolantriebes zu diskutieren. Die einzelnen Monate sind insbesondere durch
eine unterschiedlich hohe Intensitit der einfallenden Solarstrahlung gekennzeichnet. Diese
héngt vor allem von der Tageslinge und dem Sonnenstand ab. Wihrend beispielsweise
am 1. Marz fiir Gebiete in 80° noérdlicher Breite die Dauer zwischen Sonnenaufgang und -
untergang 5 h 30 min und der maximale Sonnenstand 2.3° betragen, steigen sie am 1. April
auf 15 h 30 min und 14.5° sowie am 1. Mai auf 24 h und 20.0°. Neben der zur Verfiigung
stehenden kurzwelligen Strahlungsenergie dndert sich auch die mittlere geographische Ver-
teilung weiterer Faktoren, die den Aerosolantrieb beeinflussen, wie etwa die Oberflachenal-
bedo, die Luftfeuchtigkeit und der Wolkenbedeckungsgrad. Wahrend im Mérz und April
1990 die Oberflichenalbedo iiber der inneren Arktis, Ostsibirien und dem kanadischen
Archipel im Mittel iber 0.7 liegt, betragt sie im Mai 1990 aufgrund der deutlich héheren
Oberflachentemperatur (Abbildung 6.19(c)) mit Ausnahme des grénlandischen Eisplate-
aus nur noch zwischen 0.55 und 0.65. An den Randern des Integrationsgebietes iiber dem
euroasiatischen Kontinent und iiber Westkanada liegt die lokale Bodenalbedo aufgrund der
grofBtenteils weggeschmolzenden Schneedecke dann sogar unter 0.25. Die Lage der Mee-
reiskante dndert sich in den ersten beiden Monaten praktisch nicht. Sie verlduft dabei von
Neufundland durch die Labradorsee, dann siidlich von Grénland in die Gronlandsee und
setzt sich ostlich fort an Spitzbergen vorbei, um in der Barentssee die Halbinsel Kola zu
erreichen. Erst im Mai 1990 ist ein Riickzug des Meereises nach Norden erkennbar, ins-
besondere in der Grénland- und Barentssee. Auch die Verteilung der relativen Luftfeuch-
tigkeit verdndert sich diesem Monat deutlich. Wahrend in den beiden vorangegangenen
Monaten die mittlere relative Feuchte in 850 hPa iiber der inneren Arktis oberhalb 70%
liegt, findet man im Mai 1990 solche Werte nur in einer schmalen Zone von der Barentssee
bis zur Laptevsee und iiber dem unmittelbar angrenzenden asiatischen Kontinent. Uber
der inneren Arktis betragt sie dann nur noch zwischen 50 bis 70% . Bei dem mittleren
Wolkenbedeckungsgrad zeigen sich in den drei Monaten die gréfiten lokalen Schwankungen
iiber den Kontinenten, Uber der zentralen Arktis betrigt der Bewdlkungsgrad im Monats-
mittel kontinuierlich zwischen 0.7 und 0.9. Bei Mittelung iiber die gesamte Arktis liegt der
prozentuale Wolkenbedeckungsgrad im Méarz 1990 um {iber 4% hoher als in den beiden
folgenden Monaten (siehe Tabelle 6.3 und 6.7).

Die regionale Verteilung der 2m-Temperatur des Kontrollaufes sowie das dazugehérige
Aerosolsignal ist fiir April und Mai 1990 in Abbildung 6.19 dargestellt. So steigt die mitt-
lere 2m-Temperatur iiber der inneren Arktis von -24 bis 16°C im April auf -8 bis -4°C
im Folgemonat an. Das Minimum von -34°C bzw. -18°C tritt iiber dem Gronlidndischen
Gletschereis auf. Bei Beriicksichtigung von , Arctic Haze“ liefert die April-Simulation bis
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zu 2 K héhere Temperaturen iiber der Gronlandsee und Teilen der kanadischen Arktis
sowie bis zu -2 K niedrigere Temperaturen nérdlich von Grénland und iiber dem euro-
rasiatischen Kontinent. Im Mai zeigt die Verteilung des Temperatursignals positive Werte
bis zu 1.5 K von der Norwegische See iiber Nordskandinavien bis nach Mittelsibirien sowie
iber Westgronland. Gleichzeitig herrscht in der zentralen Arktis eine leichte Abkiihlung
mit einem Minimum von -1 K iiber der Beaufortsee vor. Im Vergleich zum M&arz 1990
(Abbildung 6.10(e)) nimmt in den beiden nachfolgenden Monaten die Stirke des Tem-
peratursignals {iber dem eisbedeckten Arktischen Ozean kontinuierlich ab. Bei Mittelung
iiber die Meereispunkte resultiert anders als im M#rz 1990 eine Abkithlung von -0.06 bzw,
-0.24 K (Tabelle 6.7)

In den beiden ersten Frithjahrsmonaten ist die Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmo-
sphire in der gesamten Arktis negativ (Tabelle 6.3 und 6.7). Im Mai kommt es durch
die stérkere Sonneneinstrahlung iiber dem offenen Wasser und der schneefreien Landober-
fliche zu einem Energieiiberschuff. Uber den Eis- und Schneegebieten herrscht weiterhin
ein Energiedefizit vor. In diesem Monat ist die Strahlungsbilanz am Boden auch {iber den
eis- und schneebedeckten Gebieten der Arktis erstmalig positiv.

In Abbildung 6.20 ist der kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére und
am Boden gemittelt iber alle Meereispunkte in Abhéngigkeit vom Bedeckungsgrad fiir die
drei Monate dargestellt. Danach nimmt der kurzwellige Energiegewinn am Oberrand der

W o<

{(b) Anderung der 2m-Temperatur (in °C) im
April 1990

(d) Anderung der 2m-Temperatur (in °C) im
Mai 1990

(c) 2m-Temperatur (in °C) im Mai 1990

Abbildung 6.19.: Mittlere 2m-Temperaturverteilung fiir den Kontrollauf CTRL (a,c) und das dazugehéri-
ge Aerosolsignal ,, ABASIS minus CTRL® (b,d) im April und Mai 1990.
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Parameter April 1990 Mai 1990
CTRL Aerosolsignal CTRL Aerosolsignal
Gesamt -83.13 7.65 -11.61 9.0
Strahlungsbilanz TOA Land -76.51 7.53 -7.13 7.64
(W/m?) Eis -92.42 8.93 -22.26 11.16
Ozean -49.72 -1.98 30.65 2.03
Gesamt 3.16 -3.65 49.82 -5.81
Strahlungsbilanz Boden Land 7.78 -3.85 47.92 -4.87
(W/m?) Eis -3.54 -2.94 44.68 -6.7
Ozean 28.31 -8.28 89.88 -4.84
Gesamt 258.82 -0.03 269.38 -0.05
2m Temperatur Land 258.80 -0.05 270.12 0.18
(K) Eis 257.09 -0.06 268.07 -0.24
Ozean 272.87 0.30 273.63 0.03
Gesamt 72 -1.0 72 -1.1
Wolkenbedeckungsgrad Land 70 -0.5 67 -0.6
(%) Eis 73 -1.7 75 -2.1
Ozean 69 -0.1 71 3.3
Gesamt 29.7 -1.86 33.63 -3.16
Niederschlag Land 28.97 -0.99 44.47 -2.66
(mm) Eis 26.27 -2.19 22.56 -2.51
Ozean 61.81 -4.62 47.55 -9.47

Tabelle 6.7.: Die Strahlungsbilanz am Oberrand der Atmosphire (TOA) und am Boden, die bodennahe
Temperatur, die Wolkenbedeckung und der Niederschlag sowie das dazugehorige Aerosolsignal im Mo-
natsmittel fiir April und Mai 1990, gemittelt iiber alle Land-, Ozean- und Meereispunkte sowie iiber das
gesamte Gebiet mit Ausnahme einer 10 Gitterpunkt breiten Randzone.

Atmosphire vom Mirz zum April hin deutlich zu. Bei wolkenlosem und teilweise bewolk-
tem Himmel zeigt sich im Mai aber wieder ein leichter Riickgang des Aerosolantriebes.
Trotz zunehmender Sonneneinstrahlung scheint sich hier die Abnahme der Meereisalbe-
do, bedingt durch die steigende Oberflachentemperatur, zu iiberwiegen. Das Aerosolsignal
wird am Atmosphéirenoberrand wie auch an der Erdoberfliche durch eine Zunahme der
Bewolkung abgeschwicht. Unmittelbar iber der Meereisoberfliche verdoppelt sich der
kurzwellige Energieverlust von einem Monat zum anderen. Der deutliche Zuwachs des ne-
gativen Strahlungsantriebes im Mai resultiert nicht nur aus der zunehmenden Sonnenein-
strahlung, sondern auch aus der geringeren Meereisalbedo, wodurch die Mehrfachstreuung
zwischen Aerosolschicht und Eisoberflache reduziert wird.

Die Haze-Schicht fithrt iiber den schnee- und eisbedeckten Gebieten der Arktis zu ei-
nem Energiegewinn der Atmosphire, der mit zunehmendem Sonnenhéhenwinkel weiter
ansteigt. Dadurch resultiert im Mittel tiber die gesamte Arktis ein positiver Strahlungs-
antrieb, der mit 7.65 W/m? im April und 9.0 W/m? im Mai um 2.3- bzw. 2.7-fache héher
ist als im Marz 1990 (Tabelle 6.7). Am Boden vergréfiert sich der negative Antrieb durch
die Aerosole gegeniiber Mirz 1990 um -2.41 W/m? (4+210%) im April und -4.57 W/m?
(+470%) im Mai. Die Riickwirkungen des Aerosolstrahlungsantriebes auf die Bewslkung
nehmen im April und Mai zu. Im Vergleich zum Mérz 1990 verringert sich der prozentuale
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Abbildung 6.20.: Anderung des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses am Oberrand der Atmosphére
(TOA) (links) und an der Erdoberfliche (rechts), gemittelt iiber alle Meereispunkte mit Ausnahme des
Relaxationsrandes fiir Mérz, April und Mai 1990.

Gesamtbedeckungsgrad in der aerosolbelasteten Atmosphire um weitere -0.6 bzw. -0.7%.
Auch die Reduktion der Niederschlagsmenge gegeniiber den Kontrolldufen vergréfiert sich
fiir gesamte Arktis von -6.9% im April auf -9.3% im Mai.

6.3.4. Indirekter Effekt durch ,,Arctic Haze"

Nachfolgend wird der indirekte Effekt des ,, Arctic Haze* simuliert, indem die Wirkung der
Aerosole auf die optischen Eigenschaften der Wasserwolken beriicksichtigt wird. Anstelle
der bisher fest vorgeschriebenen Wolkentrépfchenkonzentration (CDNC) soll CDNC aus
der Masse der Sulfataerosole gewonnen werden, die als eine Hauptquelle fiir Kondensati-
onskerne angesehen werden (ROGERS und YAUK, 1991; Young, 1993). Aus Beobachtungs-
studien leiteten BOUCHER und LOHMANN (1995) folgende Abhingigkeit zwischen CDNC
und der Sulfatmasse mgo, ab, wobei zwischen kontinentalen und maritimen Wasserwolken
unterschieden wird:

CDNCkont — 102‘24+O.257log(m504) , (66)
CDNCogrin = 102406+0.48109(m504) (67)

mit mgg, in pg SO4/m? und CDNC in em~3. Hierbei umfassen die Indices ,marin“ sowohl
den offenen wie auch den eisbedeckten Ozean und ,kont“ die Landmassen.

Da die WASO-Komponente im wesentlichen die mikrophysikalischen und optischen Ei-
genschaften von Sulfataerosolen reprisentiert, soll in diesem Experiment die WASO-
Massenkonzentration (Tabelle 4.2) in die obige Gleichungen eingehen. Allerdings wird
nur die Hélfte der urspriinglichen Masse von WASO verwendet, weil sie nach KOPKE
et al. (1997) doppelt so groB ist wie die von Sulfat. In den Modellschichten, in den kein
»Arctic Haze* vorhanden ist, wird die Wolkentrépfchenkonzentrationen nach der urspriing-
lichen Parametrisierung bestimmt (vergleiche Abschnitt 4.2.2). Abbildung 6.21 zeigt das
mittlere Profil der Wolkentrépfchenkonzentration nach der Orginalversion und nach der
empirischen Beziehung von BOUCHER und LOHMANN (1995) {iber dem Ozean und Kon-
tinent. Innerhalb der Grenzschicht steigt die CDNC durch die neue Parametrisierung fiir
kontinentale Wasserwolken von 220 cm™2 auf 231 cm™2 und fiir maritime Wasserwolken
von 100 cm™2 auf 196 cm™3. Beobachtungen wihrend eines ,Arctic Haze“-Ereignisses

90



6.3. Sensitivititsstudien
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Abbildung 6.21.: Mittlere Wolkentrépfchenkonzentration nach der originalen ECHAM4-
Parametrisierung (,original®) und der Parametrisierung von Boucher et al. (1995) (,neu®) in kontinentalen
und maritimen Wolken fir ABASIS.

zeigen ebenfalls eine Zunahme der Wolkentrépfchenkonzentration, jedoch ist die gemes-
sene Anzahl der Wolkentropfchen deutlich geringer. So ergaben Messungen wie z.B. in
der Umgebung von Igloolik (67°N, 82°W), Kanada, im Februar 1982 eine CDNC von et-
wa 80 cm™3 in verschmutzten Stratuswolken, wihrend sie bei einer geringen Belastung
der Atmosphére durch anthropogene Aerosole nur bei etwa 30 cm™2 lag (LEAITCH et al.,
1984).

Bei einer Erh6hung von CDNC nimmt nach Gleichung 4.44 der effektive Radius re; der
Wassertropfchen (bei konstantem Wolkenwassergehalt) ab. Je kleiner wiederum der ef-
fektive Radius r¢; ist, desto grofier ist die optische Dicke 6; und die Einfachstreualbedo
w; der Wasserwolken (siche Gleichung 4.40 und 4.41). Gleichzeitig verringert sich nach
Gleichung 4.42 der Asymmetriefaktor g;, was eine Abnahme der Vorwértsstreuung bedeu-
tet. Dies bewirkt insgesamt eine Erhohung der kurzwelligen Albedo der Wasserwolken.
Im Langwelligen nimmt die Absorption und damit die Emissivitdt der Wasserwolken mit
kleiner werdenen effektiven Radius der Tr&pfchen nach Gleichung 4.50 zu. Die Zunahme
der Reflexion und der Emission der Wolken fithrt zu einer Abkiithlung bzw. Erwirmung
der Erdoberfliache.

Die Simulation ABASIS wird unter zusitzlicher Beriicksichtigung des indirekten Effek-
tes wiederholt und mit der Abkiirzung ,IND“ bezeichnet. In Tabelle 6.8 ist die Ande-
rung des Aerosolsignals im Fall IND gegeniiber ABASIS dargestellt. Danach nimmt der
positive kurzwellige Strahlungsantrieb am Atmosphirenoberrand fiir die gesamte Arktis
um -4.3% (-0.15 W/m?) ab. Die Auswirkungen sind allerdings regional unterschiedlich.
Ein Vergleich der Modellliufe IND und ABASIS (Abbildungen 6.22(a) und 6.10(a)) zeigt
eine Abschwichung des positiven Antriebes iiber Westkanada und Osteuropa und eine
Verstdrkung des negativen Antriebes iiber dem eisfreien Pazifik und Nordatlantik. In die-
sen Regionen fiihrt die erhohte Tropfchenzahl zu einer verstarkten Riickstreuung solarer
Strahlung in den Weltraum. Dementsprechend erreicht hier weniger Sonneneinstrahlung
die Erdoberfliche als bei ABASIS (vergleiche Abbildungen 6.10(c) und 6.22(b)). Die stirk-
ste Zunahme des negativen Strahlungsantriebes am Boden von 45% ist {iber den eisfreien
Ozeanen feststellbar (Tabelle 6.8). Uber der zentralen Arktis, dem kanadischen Archipel
und Ostsibirien dndert sich das Signal im kurzwelligen Nettostrahlungsflufy kaum.

Daf die Anderung des kurzwelligen Strahlungsantriebes regional unterschiedlich ausge-
prégt ist, liegt vor allem an der Temperaturverteilung in der arktischen Atmosphére. Im
Modell wird nach Gleichung 4.22 das Verhéltnis von Wolkenflssigwasser zu Wolkeneis
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Parameter Anderung des
Aerosolsignals
Gesamt -0.23
Strahlungsbilanz TOA Land -0.18
(W/m?) Eis -0.04
Ozean -2.26
Gesamt 0.12
Strahlungsbilanz Boden Land 0.17
(W/m?) Eis 0.08
Ozean 0.36
Gesamt -0.15
Netto SW TOA Land -0.15
(W/m?) Eis -0.01
Ozean -1.05
Gesamt -0.17
Netto SW Boden Land -0.26
(W/m?) Eis -0.01
Ozean -1.72
Gesamt -0.06
2m-Temperatur Land -0.02
(K) Eis -0.13
Ozean 0.36
Gesamt -0.2
Bewolkung Land 0.7
(%) Eis -0.9
Ozean -0.5
Gesamt 0.13
Niederschlag Land 0.28
(mm) Eis 0.09
Ozean -1.55

Tabelle 6.8.: Anderung des Aerosolsignals bei zusitzlicher Beriicksichtigung der indirekten Effekts nach
Gleichungen 6.6 und 6.7 gegeniiber ABASIS.

allein durch die Umgebungstemperatur gesteuert. Die funktionale Abhingigkeit ist fiir
den Temperaturbereich zwischen 0°C und -40°C in Abbildung 6.23 veranschaulicht. Im
Miérz herrscht iiber dem offenen Ozean und den angrenzenden Landmassen in den unte-
ren eineinhalb bis zwei Kilometern der Atmosphéire eine mittlere Temperatur zwischen
-5°C und -15°C, so daB hier der mittlere Fliissigwasseranteil in den Wolken bis zu 90%
betrdgt. In der inneren Arktis sinkt der durchschnittliche Anteil aufgrund einer mittleren
Temperatur von teilweise unter -25°C auf weniger als 15% ab. Deshalb beschrinkt sich
die Anderung der optischen Eigenschaften der Grenzschichtwolken durch den indirekten
Effekt nach Gleichung 6.6 und 6.7 im wesentlichen auf den Nordatlantik, den Golf von
Alaska und den angrenzenden, stromabwirts liegenden Landgebieten. Desweiteren ist die
Reflektivitdt der Wolken fiir den Strahlungshaushalt der inneren Arktis noch von geringer
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Abbildung 6.22.: Mittleres Aerosolsignal ,IND minus CTRL" fiir Méirz 1990.
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Abbildung 6.23.: Prozentualer Anteil des Fliissigwassers einer Wolke in Abhéngigkeit von der Umge-
bungstemperatur (Gleichung 4.22).

Bedeutung, da in diesem Gebiet erst Mitte Mirz die Polarnacht zu Ende geht.

Auch die Riickwirkungen des direkten und indirekten Aerosoleffektes auf Bewdlkungs-
verteilung fiihren zu Abweichungen im regionalen Muster des Strahlungsantriebes zwi-
schen ABASIS und IND. So bewirkt bei IND eine stirkere Bewdlkungzunahme tiber dem
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Gronlandplateau einen hheren negativen kurzwelligen Strahlungsantrieb am Boden als
bei ABASIS. Uber der ostsibirischen See sind im Fall IND dagegen weniger Wolken vor-
handen, so daffl mehr Sonnenstrahlen den Boden erreichen.

Insgesamt nimmt der Energieverlust am Boden jedoch im Mittel um 10 % (0.12 W/m?)
gegeniiber ABASIS ab, da vor allem aufgrund der erhthten Emissivitit der Wasser- bzw.
Mischwolken die langwellige Gegenstrahlung ansteigt (Tabelle 6.8). Eine Zunahme der
abwértsgerichteten langwelligen Strahlung durch die Wolken wirkt erwdrmend auf die
Erdoberfliche und Troposphire. Eine stirkere Reflexion solarer Strahlung durch die Wol-
ken fithrt dagegen zu einer Abkiihlung. Welcher Prozefl letztlich iberwiegt, hingt von
zahlreichen Faktoren wie der vertikalen Méichtigkeit, der Hohe und dem Bedeckungsgrad
der Wolken und von der Bodenalbedo ab. Wihrend eine Abkiihlung bedingt durch eine
hohere Wolkenalbedo nur tagsiiber auftreten kann, ist eine Erwérmung aufgrund erhéhter
Emissivitit der Wolken vor allem nachts sowie bei niedrigem SonnenhShenwinkel wirksam.
Die letzten beiden Bedingungen sind in den Polargebieten vom Herbst bis zum Friihjahr
vorherrschend.

Abbildung 6.22(c) zeigt die Temperaturanomalie in Bodennihe fiir IND. Die Strukturen
ghneln stark denen in Abbildung 6.10(e), sind aber in den Amplituden stirker. Der indirek-
te Aerosoleffekt verstirkt die Abkiihlung (bis -2.5 K) iiber dem kanadischen Archipel, der
Beaufortsee und Ostsibirischen See sowie der Barents- und Karasee ab und gleichzeitig die
Erwéirmung (bis 3 K) {iber dem gronlidndischen Hochplateau, der gronlidndischen See bis in
die Laptevsee hinein. Im Mittel iber die gesamte Arktis wird die Erwérmung der bodenna-
hen Luftschichten um 60% auf 0.04 K gegeniiber ABASIS reduziert. Im Bodenluftdruckfeld
wird der Anstieg iiber dem 6stlichen Bereich der inneren Arktis verstdrkt, insbesondere
iber der Barents- und Karasee (bis 4 hPa) sowie iiber der ostsibirischen See (bis 2.5 hPa)
(Abbildung 6.22(d)). Gleichzeitig intensiviert sich der Druckabfall tiber der Gronlandsee.
Die Bewolkung ist im Mittel um 0.2% geringer als bei ABASIS (Tabelle 6.8). Wahrend
der Niederschlag iber dem Meereis um weitere 0.5% gegeniiber ABASIS zunimmt, geht er
iber dem Ozean um 1.3% zuriick. Fiir die gesamte Arktis fillt die Niederschlagsreduktion
im Monatsmittel um 50% schwécher aus als bei alleiniger Berticksichtigung des direkten
Aerosoleffektes.

Die obige Parameterisierung berticksichtigt nur die Wechselwirkung zwischen Aeroso-
le und Wasser- bzw. Mischwolken. Aerosole kénnen nicht nur als Kondensationskeime
(condensation nuclei, ,CN“), sondern auch als Eiskeime (ice nuclei, ,IN“) fungieren.
Prozeflorierentierte, mikrophysikalische Modellstudien zur Aerosol-Wolken-Niederschlag-
Wechselwirkung (BLANCHET und GIRARD, 1995) zeigen, daB anthropogene schwefelhalti-
ge Aerosole die Anzahl der Eiskristalle in Wolken reduzieren und die mittlere KristallgroBe
vergroffern. Die damit verbundene beschleunigte Sedimentation der Eiskristalle konnte bei
»Diamond Dust“-Ereignissen zu einer Austrocknung der unteren Troposphére flihren. Ei-
ne Verringerung des Treibhausgases Wasserdampf bewirkt eine Abnahme der zum Bo-
den gerichteten langwelligen Strahlung und damit eine Abkiihlung der Erdoberfliche
(,dehydration-greenhouse feedback®). Gleichzeitig wird die Streuung kurzwelliger Strah-
lung durch die Eiswolken abgeschwicht. Um die Beeinflussung der Eiswolken durch an-
thropogene Aerosole und die indirekte Auswirkung auf das arktische Klima abzuschitzen,
werden geeignete Parametrisierungen fiir Klimamodelle bendtigt. Diese fehlen weitgehend,
weil bis heute noch nicht gut verstanden ist, welche Aerosole als Eiskeime fungieren und
welche Auswirkungen sie im einzelnen auf den Eisbildungsprozefl in Wolken haben (IPCC,
2001).
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6.3.5. Strahlungsantrieb bei Elimination dynamischer
Riickkopplungsmechanismen

In den 3d-HIRHAM4-Simulationen wird der Aerosolstrahlungsantrieb durch vielfaltige
Wechselwirkungen mit dem Klimasystem modifiziert (Abbildung 6.24). Die Aerosole be-
einflussen durch Absorption und Streuung direkt sowie durch Verdnderung der Wolken-
tropfchenkonzentration indirekt die Strahlungsbilanz an der Erdoberfliche und damit die
Oberflichentemperatur. Schmilzt das Eis oder der Schnee lokal an der Erdoberfliche,
nimmt die lokale Albedo ab und es wird mehr Sonnenstrahlung absorbiert, womit noch
mehr Eis bzw. Schnee (pro Zeiteinheit) geschmolzen werden kann. Auch in anderer Rich-
tung arbeitet der sogenannte ,,Eis-Albedo-Feedback®: Je mehr Eis/Schnee, umso gréfer die
Albedo und umso weniger absorbierte kurzwellige Strahlung. Es wird kélter und es kann
noch mehr Eis/Schnee gebildet werden. Damit verbunden sind modifizierte turbulente
Transporte fithlbarer und latenter Wirme zwischen der Erdoberfliche und Atmosphire,
wodurch wiederum die Temperatur und der Wasserdampfgehalt in der Atmosphire be-
einfluflt werden. Einerseits hat dies unmittelbar Auswirkungen auf die optischen Eigen-
schaften der Aerosole und damit den direkten Aerosoleffekt, andererseits werden dadurch
Verdnderungen der atmosphéirischen Dynamik hervorgerufen. Ebenso wirkt sich die verti-
kale Erwdrmungsrate durch die Aerosole direkt auf die Stabilitdtsverhiltnisse und damit
das Auftreten turbulenter und konvektiver Umlagerungen aus. Die thermodynamischen
und dynamischen Vorginge verdndern die Wolkeneigenschaften (z.B. den Bedeckungsgrad
und die optische Dicke der Wolken), wodurch wiederum eine Verdnderung des Strahlungs-
flusses an der Erdoberfliche hervorgerufen wird. Zudem wird die langwellige Gegenstrah-
lung durch eine verinderte atmosphirische Temperatur und Wasserdampfkonzentration
beeinflufit.

Um den direkten Aerosoleffekt auf die Strahlungsfliisse ohne jegliche dynamische Riick-
kopplungseffekte abzuschitzen, wird die Atmosphire an jedem Gitterpunkt des Modellge-
bietes als eine isolierte vertikale 1d-Sédule betrachtet, d.h. an den einzelnen Gitterpunkten
werden mit Hilfe des 1d-Strahlungstransfermodells (siehe Abschnitt 5.1) die Strahlungs-
fiisse in der Atmosphére und am Boden bestimmt. Der Strahlungsantrieb berechnet sich
aus den Differenzen der Strahlungsfliisse mit und ohne Aerosol. Die ,,Arctic Haze*-Schicht
tritt analog zur ABASIS in der gesamten Arktis zwischen 800 und 2700 m Hohe auf.
Der HIRHAMA4-Kontrollauf CTRL Mérz 1990 (siche Abschnitt 6.3.1) stellt die meteoro-
logischen Parameter und die Bodenalbedo alle 6 Stunden (0, 6, 12, 18 UTC) fiir die 1d-
Strahlungstransferberechnungen bereit. Im folgenden wird die 1d-Simulation mit ,,OR1¢
abgekiirzt.

Gegenitber ABASIS fillt der positive kurzwellige Strahlungsantrieb am Atmosphérenober-
rand (TOA) fir die gesamte Arktis nun um 42% héher aus (Tabelle 6.9). Positive Abwei-
chungen des Aerosolsignals bis 5 W/m? treten dabei iiber dem grénlindischen Eisplateau,
der kanadischen Arktis sowie Mittel- und Ostsibirien auf (vergleiche Abbildungen 6.25(a)
und 6.10(a)). Am Boden resultiert in diesen Gebieten ein bis zu -5 W/m? stéirkerer solarer
Energieverlust (Abbildungen 6.25(b) und 6.10(b)). Bei Mittelung iiber das gesamte Inte-
grationsgebiet ergibt sich ein um ca. 50% hoherer kurzwelliger Energieverlust (Tabelle 6.9).
Bedingt durch die fehlende Riickwirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebes auf die
Bewolkung ist also das kurzwellige Aerosolsignal starker. Da der langwellige Energiegewinn
an der Erdoberflache aber hoher als bei ABASIS ist, fillt der Gesamtstrahlungsverlust mit
-0.75 W/m? um 40% geringer aus.

Wie bereits gesehen, fiihren Wolken im Mittel zu einer Schwichung des Aerosolsignals. Um
den direkten Aerosolstrahlungsantrieb ohne Einflufl der Wolken abzuschitzen, wird die 1d-
Simulation bei wolkenlosem Himmel wiederholt. Dieses Experiment tragt im folgenden die
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Abbildung 6.24.: Schematische Darstellung der Wechselwirkungen zwischen den Aerosolen und den Net-
tostrahlungsfiufl sowie der Temperatur am Boden. Die Pfeilrichtung zeigt die Richtung der Wechselwirkung
an: ,+“ bedeutet eine positive Wechselwirkung, d.h. ein Zunahme der ersten Gréfie fithrt zu einem Anwa-
chen der folgenden Gréfle; ,-“ symbolisiert eine negative Wechselwirkung, d.h. eine Zunahme der ersten
Grofe fiihrt zu einer Abnahme der folgenden Gréfle; ,+/-“ bedeutet, dafl das Vorzeichen der Wechselwir-
kung nicht eindeutig ist.

Parameter Basistall | OR1 | OR2 | OR3
Aerosolantrieb
kurzwelliger NettostrahlungsfluB (W/m?) TOA 3.46 4.93 5.97 4.51
langwelliger Nettostrahlungsfluff (W/m?) TOA -0.23 -0.14 -0.16 -0.02
kurzwelliger Nettostrahlungsflu (W/m?) Boden -2.26 -3.39 -8.91 -2.30
langwelliger Nettostrahlungsflu (W/m?) Boden 1.02 2.64 5.77 0.25

Tabelle 6.9.: Die Werte ergeben sich aus der Mittelung itber das gesamte Modeligebiet mit Ausnahme
des 10 Gitterpunkte breiten Relaxationsbereiches am Rand fiir Mirz 1990. Abkiirzungen siehe Text.

Abkiirzung ,,OR2“. Im Vergleich zu ,OR1“ steigt der Gewinn an solarer Energie am At-
mosphirenoberrand um 21% auf 5.97 W/m? (Tabelle 6.9). Der kurzwellige Verlust an der
Erdoberflache ist um ca. 2.5-fache héher. Durch die fehlende Bewtlkung kénnen die Aero-
sole im Mittel mehr Sonnenstrahlung absorbieren, was zu einem Anstieg der Temperatur
und damit der langwelligen atmosphérischen Gegenstrahlung fithrt. Dadurch nimmt zwar
der positive langwellige Strahlungsantrieb an der Erdoberfliche deutlich zu, insgesamt
ist aber der totale Energieverlust gréfier als bei OR1 und ABASIS. Die in den Abbil-
dungen 6.25(c) und 6.25(d) dargestellte regionale Verteilung des kurzwelligen Aerosolan-
triebes im wolkenlosen Fall ist weitgehend durch den Sonnenstand und der Bodenalbedo

96



(a) Anderung des kurzwelligen Nettostrah-
lungsflusses am Oberrand der Atmosphiére (in
W/m?)

o adgy

%

i
Q

(¢} Anderung des kurzwelligen Nettostrah-
lungsflusses am Oberrand der Atmosphire (in
W/m?)

(e) Anderung des kurzwelligen Nettostrah-
lungsflusses am Oberrand der Atmosphire (in
W/m?)

6.3. Sensitivitdtsstudien

> 00
-25 - 00

i -5.0--25
-7.5 - -5.0
< -5

(b) Anderung des kurzwelligen Nettostrah-
lungsflusses am Boden (in W/m?)

(d) Anderung des kurzwelligen Nettostrah-
lungsflusses am Boden (in W/m?)

(f) Anderung des kurzwelligen Nettostrah-
lungsflusses am Boden (in W/m?)

> 75
50- 75 0.0
25- 50 - 00
00 - 25 --25
-25 - 0.0 - -5.0
< 25 -1.5

Abbildung 6.25.: Aerosolantrieb im kurzwelligen Nettostrahlungsfluf am Atmosphérenoberrand und
am Boden fiir den Fall OR1 (a,b), OR2 (c,d) und OR3 (e,f) im Monat Mirz 1990. Die Aerosolverteilung
entspricht der von ABASIS. Bereiche unterhalb von -15 W/m? bzw. oberhalb von 15 W/m? sind zusatzlich
durch gestrichelte Isolinien gekennzeichnet.
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Abbildung 6.26.: Monatsgemittelte Gesamterwirmungsrate (K/Tag) innerhalb der Aerosolschicht (links)
und am Boden (rechts) fiir den Fall OR1 im Mérz 1990.

bestimmt. Man erkennt die deutliche Zunahme des kurzwelligen Strahlungsantriebes am
Atmosphérenoberrand wie auch am Boden, insbesondere iiber den dunklen Oberflachen
wie dem eisfreien Atlantik und Pazifik.

Analog zur 3d-Simulation ARH25% wird in einem weiteren 1d-Experiment (,OR3%) der
Einflufl der relativen Luftfeuchtigkeit auf den Strahlungsantrieb untersucht. In diesem Fall
ist das mittlere kurzwellige Signal am Oberrand der Atmosphire um rund 9% und am Bo-
den um 30% schwicher als beim Experiment OR1 (Tabelle 6.9), bedingt durch das geringe-
re Extinktionsvermdgen der hygroskopischen GADS-Komponenten WASO und SSAM. Als
Folge der schwicheren Absorption solarer Strahlung durch die Aerosole und der damit ver-
bundenen geringeren atmosphérischen Gegenstrahlung ist der langwellige Energiegewinn
am Boden gegeniiber ORI um 90% geringer. Um den gleichen Prozentsatz nimmt auch die
langwellige Abstrahlung in den Weltraum ab. Die geographische Verteilung des monatsge-
mittelten kurzwelligen Strahlungsantriebes fiir OR3 ist in den Abbildungen 6.25(e) und
6.25(f) dargestellt. Danach nimmt iiber den schnee- und eisbedeckten Regionen der posi-
tive kurzwellige Antrieb am Atmosphérenoberrand ab. Uber dem Ozean ist der Antrieb
aufgrund des verringerten Streuvermégens der WASO- und SSAM-Teilchen jetzt iiberwie-
gend leicht positiv. An der Erdoberfliche erkennt man die grofirdumige Abschwichung des
kurzwelligen Energieverlustes. Im Vergleich zu ARH25% vergréfert sich der kurzwellige
Gewinn am Atmosphérenoberrand um 24% und der kurzwellige Verlust am Boden um
42% (Tabelle 6.9 und 6.4).

Als néchstes wird die geographische Verteilung der monatsgemittelten Gesam-
terwidrmungsrate fiir OR1 diskutiert. Innerhalb der Aerosolschicht resultiert mit Aus-
nahme der Gebiete noérdlich von etwa 82°N und dem gronldndischen Eisplateau ei-
ne Erwirmung, die nach Siiden hin anwichst (Abbildung 6.26(a)). Uber Kanada,
Stidgrénland und Ostsibieren erwérmt sich die Luft maximal um 0.4 K/Tag. In der Regi-
on nérdlich von etwa 82°N ist die mittlere solare Einstrahlung im Mérz noch zu gering,
um die langwellige Ausstrahlung durch die Aerosole zu kompensieren. Folglich sinkt hier
die Temperatur innerhalb der Aerosolschicht im Monatmittel leicht ab. Uber Gebiete mit
sehr hoher relativer Feuchte wie etwa dem gronlindischen Hochplateau und dem Atlantik
wird die Gesamt-Erwdrmungsrate durch die verstirkte thermische Ausstrahlung redu-
ziert. Uber dem offenen Wasser verhindert zusitzlich das schwachen Reflexionsvermdgen
des Untergrundes eine stirkere Erwirmung der Aerosolschicht.

Aufgrund der erhéhten atmosphirischen Gegenstrahlung erwidrmt sich die bodennahe
Luftschicht iiber der inneren Arktis und Grénland maximal um 0.15 K/Tag, wenn dy-
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namische Ausgleichsvorgange nicht moglich sind (Abbildung 6.26(b)). Das Maximum tritt
iiber dem Gronlandplateau mit der hichsten, mittleren relativen Feuchte auf. In den {ibri-
gen Gebieten iiberwiegt aufgrund der Reduktion der solaren Einstrahlung eine leichte
Abkiihlung bis -0.05 K/Tag.

Aus den Resultaten 148t sich zusammenfassend schlufifolgern: Durch die dynamischen
Riickkopplungsprozesse mit dem Klimasystem wird die Stirke des solaren Aerosolstrah-
lungsantriebes sowohl am Atmosphéirenoberrand wie auch am Boden reduziert. Die Riick-
wirkungen auf die Bewolkung bewirken eine Schwichung des kurzwelligen direkten An-
triebes. Sind keine Wolken vorhanden, ist die Strahlungsbeeinfiussung durch die Aerosole
am starksten. Hohe relative Feuchten sorgen fiir eine Zunahme des kurz- und langwelligen
direkten Strahlungantriebes.
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7. Untersuchung der Klimawirkung des ,,Arctic Haze"
mit dem ASTAR-Aerosoldatensatz

In diesem Kapitel wird die Klimawirksamkeit des arktischen troposphéirischen Aerosols
auf der Basis von Messungen untersucht, die wiahrend der deutsch-japanischen ASTAR-
Kampagne (Arctic Study of Tropospheric Aerosol and Radiation) vom 12. Mirz bis 25.
April 2000 im Raum Spitzbergen stattfanden.

Aus den Mefidaten wird ein Datensatz abgeleitet, der die optischen Parameter des ark-
tischen Aerosols im regionalen atmosphéirischen Klimamodell HIRHAM4 bereitstellt. Die
notwendige Datentransformation wird am Beispiel einer typischen Haze-Situation durch-
gefithrt, die durch eine troposphérische aerosoloptische Dicke &, > 0.1 charakterisiert
ist. Nach Untersuchungen mit dem 1d-Strahlungstranportmodell erfolgt eine HIRHAM4-
Simulation fiir den Kampagnenmonat Mérz 2000.

7.1. MeBkampagne ASTAR 2000

Im Mittelpunkt der ASTAR 2000-Kampagne standen die Untersuchung des arktischen
Aerosols in der Troposphére und die Bestimmung der klimarelevanten Aerosolparameter
(YamANOUCHI, 2000; YAMANOUCHI et al., 2002).

Die Messungen fanden sowohl an Bord des Forschungsflugzeugs des Alfred-Wegener-
Instituts ,Polard4“ als auch an der Koldewey-Station in Ny-Alesund (78.95°N, 11.93°0)
statt. Aus In-situ Messungen mit optischen Partikelzdhlern (OPC = Optical Particle Coun-
ter) und verschiedenen Arten von Aerosolsammlern und Impaktoren (Filter) am Boden
und im Flugzeug konnten die Konzentration, die chemische Zusammensetzung und die
Groflenverteilung des Aerosols bestimmt werden. Nephelometer dienten der Bestimmung
des Streu- und Riickstreukoeflizienten der Aerosole bei 3 Wellenlingen im sichtbaren Be-
reich (0.4 bis 0.75 pm). Mit Hilfe eines Particle Soot Absorption Photometer (PSAP)
wurde der Absorptionkoeffizient bei 0.565 pm gemessen.

Weiterhin kamen auch Fernerkundungsverfahren zum Einsatz. Die Bestimmung der ae-
rosoloptischen Dicke d, erfolgte durch bodengebundene und flugzeuggetragene Photome-
termessungen unter Einbeziehung der Satellitendaten von SAGE II (Stratospheric Aero-
sol and Gas Experiment). Das deutsche Koldewey Aerosol Raman Lidar (KARL) und
das japanische MICRO Pulse Lidar (MLP) lieferten das Hohenprofil des Riickstreu- und
Extinktionskoeflizienten. Diese Vertikalprofile erméglichten eine Aussage dariiber, welche
Aerosolschichten welchen Beitrag zur am Boden gemessenen gesamt-optischen Dicke lie-
fern. Durch Kombination des flugzeuggetragenen Photometer und des Raman Lidar KARL
konnten zeitlich und rdumlich fein strukturierte Aerosolschichten in der Troposphire be-
obachtet werden. Das flugzeuggetragene Sonnenphotometer lieferte zusitzlich zum Verti-
kalprofil der spektalen optischen Dicke (bzw. des spektralen Extinktionskoeffizienten) des
Aerosols auch die Phasenfunktion bzw. den Asymmetriefaktor in ausgewihlten Luftschich-
ten. Erginzt wurden die Mefreihen durch FTIR-Messungen (FTIR = Fourier Transfor-
med Infrared Spectrometer). Die Messungen mit den Raman Lidar und den Photometern
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Instrument “ MeBgrofBe Auflgsung
Lidar Riickstreukoeffizient A =0.532 pm, 1.064 pm;
Profil Ah =60 m
Extinktionskoeffizient oez¢ A =0.532 pm; Profil Ah =60 m
Depolarisation A =0.532 pm; Profil Ah =60 m
Photometer columnare optische Dicke 4, spektral 0.350 < A < 1.065 pm, Profil
Extinktionskoeflizient oegt, spektral 0.350 < A < 1.065 pm, Profil
Phasenfunktion P(6, \) A = 0.861 pm, 0.532 pm, Profil
FTIR columnare optische Dicke ¢ Bum <A <12 um
IN Streukoeffizient ostrew, 3 Wellenldngen im Sichtbaren, Profil
Riickstreukoeffizient
OPC Aerosolkonzentration, Profil, 5 Groflenintervalle 0.1-1 pm
Groéflenverteilung n(r)
Impaktoren Aerosolkonzentration, Profil, mehrere Gréfienintervalle
und Filter GroBenverteilung n(r),
chemische Eigenschaften
PSAP Absorptionskoeffizient oqps Profil, A = 0.565 pn
SAGE II Extinktionskoeflizient gext horizontal: 5° bis 76°N, Profil vom Atmo-
sphérenoberrand bis 6.5 km Hohe

Tabelle 7.1.: Mefigréfien der verschiedenen Mefiverfahren wihrend ASTAR 2000

decken dabei den Wellenlangenbereich zwischen 0.35 und 1.065 ym ab. So verwendet das
Raman Lidar einen Nd:YAG-Laser, der Licht der Wellenlinge 532 ym und 1060 pm er-
zeugt. Das im Einsatz befindliche Sonnenphotometer mifit bei den Wellenldngen 351, 371,
380, 416, 500, 532, 609, 675, 778, 861, 911, 947, 961, 1025, 1046 sowie 1062 pm und das
Sternphotometer bei 369, 380, 414, 443, 499, 531, 601, 671, 722, 777 pum. Mit dem FTIR
wird die aerosoloptische Dicke im mittleren Infrarot zwischen 8 und 12 pm gemessen. Die
Tabelle 7.1 gibt einen Uberblick iiber den Beitrag der verschiedenen MeBverfahren zur
Bestimmung der Aerosolparameter.
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7. Untersuchung der Klimawirkung des ,,Arctic Haze“ mit dem ASTAR-Aerosoldatensatz
7.2. Ableitung des Aerosoldatensatzes

Basierend auf den Meflergebnissen der ASTAR 2000-Kampagne wurde ein arktischer Aero-
soldatensatz abgeleitet, der die optischen Aerosolparameter in einer zum ,GADS® analogen
Form bereitstellt. Der Datensatz definiert eine neue, nutzerspezifische Klasse im GADS
(Klasse 12, \HAZE®). Fiir die Ableitung des Datensatzes mufite eine Datentransformati-
on vorgenommen werden, da die Messungen die optischen Eigenschaften Extinktion und
Absorption nicht direkt bezogen auf ein Partikel erfassen, diese Informationen jedoch als
Modelleingabe benotigt werden (Abbildung 7.1). Ebenfalls konnte das Massenmischungs-
verhéltnis (MMYV), das eine zentrale Grofie im Modell zur Berechnung der vertikalen Ver-
teilung der Aerosolparamneter darstellt, nicht unmittelbar aus den Messungen bestimmt
werden.

Der Weg der Datentransformation wurde gewéhlt, da eine direkte Dateneingabe der gemes-
senen Gréfien in das Modell eine umfangreiche Neuprogrammierung erforderlich gemacht
hitte. Dies wurde zunichst zuriickgestellt, da die Datenbasis, wie sie auf der Grundla-
ge der ASTAR 2000-Kampagne gewonnen wurde, fiir das Modell nur eine Ein-Punkt-
Messung darstellt. Der Weg tiber die direkte Dateneingabe ist erst nach Einbeziehung
der rdumlichen Verteilung der Aerosole und damit einer Vielzahl von Mefipunkten iiber
Satellitendaten (SAGE II bzw. SAGE III) als sinnvoll anzusehen.

Das prinzipielle Vorgehen bei der Ableitung des Datensatzes besteht darin, dal auf der
Basis der gemessenen Extinktions- und Absorptionsprofile unter Einbeziehung der gemes-
senen Teilchenzahl eine Reduktion auf eine Information pro Teilchen vorgenommen und
gleichzeitig das MMV mit Hilfe der chemischen Teilcheneigenschaften abgeschétzt wurde.
Diese Prozedur wurde fiir eine , Arctic Haze®*-Situation (§, > 0.1) und eine Background-
Situation (6, < 0.06) durchgefiihrt, die am 23. bzw. 26. Mirz 2000 im Mefigebiet herrschten
(HERBER et al., 2002).

Nach der Reduktion der Daten auf die entsprechenden Modellschichten wurden die als Mo-

Modellatmosphire 44—~ gemessene Atmosphiére

optische Parameter (A, Nieeurs)

o optische Parameter fiir jedes Partikel (Extinktion, Absorption und Asymmetriefaktor)

(s RH) MMV wird nicht gemessen
¢ Profilebestimmung aus MMV (h,....,t,xy) Dichte/Radius einzelner Aerosolpartikel nicht
. direkt verfiigbar

(Parameter basieren auf dem GADS)
AerosolgoRenverteilung wird beeinflusst
durch Messbereich

Transformationsprozess —

Abbildung 7.1.: Schematische Darstellung der Unterschiede zwischen Modellanforderungen einerseits
und gemessener Atmosphére andererseits.
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7.2. Ableitung des Aerosoldatensatzes

deleingabe erforderlichen Parameter mit Hilfe der in Abbildung 7.2 spezifizierten Medaten
und Formeln abgeleitet. Die notwendige Wellenlingenabhangigkeit wurde mit Hilfe von
SHAW et al. (1993) bestimmt, da die Messungen entweder nur fiir eine Wellenldnge oder nur
fiir einen begrenzten Wellenlidngenbereich zur Verfiigung standen ( Tabelle 7.1). Die abge-
leiteten mikrophysikalischen und optischen Eigenschaften der , Arctic Haze“-Komponente,
die auf den Messungen wihrend des Haze-Ereignisses am 23. Méarz 2000 basieren, sind in
den Tabellen A.6, A.7 und A.8 im Anhang wiedergegeben.

Als Kontrolle fiir die Giite der durchgefiithrten Transformation diente der Vergleich
zwischen den direkt gemessenen und den im 1d-Strahlungstransportmodell berechneten
Extinktions- und Absorptionsprofilen im Kurzwelligen. Dabei zeigt sich fiir beide Tage im
Rahmen der Messungenauigkeit bzw. Fehlerbalken eine zufriedenstellende Ubereinstim-
mung. Abbildung 7.3 zeigt den Vergleich fiir den 23. und 26. Mérz 2000. Danach wird
fiir 23. Mérz die prinzipielle Struktur der gemessenen Profile sehr gut wieder gegeben,
jedoch sowohl der Extinktions- als auch der Absorptionskoeffizient iiberschitzt. Im Falle
des Absorptionskoefizienten betrigt die Abweichung je nach Héhe 30 % bis 80 %.

Die zu hohe Abschidtzung des Extinktions- und Absorptionskoeffizienten diirfte auf das
Nichterfassen kleiner Partikel (z.B. stark absorbierende Rufipartikel mit einem Radius von
r = 0.0118 pm) zuriickzufiihren sein, was durch den limitierten MeBbereich (0.1 = 1 pm)
der im Flugzeug eingesetzten Partikelzahler bedingt war. Darauf deuten auch Messungen
der Gréflenverteilung auf den in ca. 20 km entfernt liegenden, 474 m hohen Zeppelinberg
hin. Diese zeigten eine trimodale Verteilung mit einem absoluten Maximum bei r = 0.63
um und zwel Sekunddrmaxima bei 0.021 pm und 0.125 pm, wihrend die Flugzeugmessun-
gen nur eine einmodale Verteilung mit einem Maximum bei 0.125 pm erfafiten (Treffeisen,
pers. Kommunikation). Die Teilchenzahl stellt auch eine wesentliche Gréfie bei der Be-
rechnung des MMV sowie der Radien und Dichte des Aerosclpartikel dar. Als weitere
Fehlerquelle ist die erhebliche Ungenauigkeit bei der Absorptionsmessung zu nennen, die
sowohl auf die erschwerten Mefibedingungen in der arktischen Atmosphire als auch auf

Modellvariablen Messgerit Berechnung

<#— Parameter Lognor- > direkt aus der Datenanalyse bestimmt
mal Verteilung iOPC (0.1-1.0 pm fiir dp}

Radius/Sigma

S Ext (h)Wess. =lo ext Py pess./ Nopc]

kw. Querschnitt: ¥ [sonnenphot. (381-1040 . . v
Extinktion < SSAP (555 T 0 GosMs65um =0 absWsgspm ' Nopcl
Absorption ) > Wellenldngenabhingigkeit nach {Shaw, 1993]

]Asymmetriefaktor ﬂSonnenphot. (861 nm) }—‘jWellenléngenabhéngigkeit nach [Shaw, 1993]
IN;i*p Y,

B v m TSNS T it: ‘
4—‘spe2|f. Dichte Hmpaktor (cut off 0.2 ym dp)}_pl{ .= M serosol -7 Aerosol T m4“' ,
eroso Aere
12 i=gr

Aerosol Y gervsot =2

mit i = Sulfate, Rul®, Mineralien, Seasalz; Radius und
Feuchteabhéngigkeit wird aus dem GADS genommen

OPC (0.1-1.0 ym fiir dp) Aerosolmasse
MMV | ktor (cut off 0 dp) MMV m’ Nig * Puer Ve, ‘J
mpaktor (cut off 0.2 ym dp’ = =
. Luftmasse P x93 0644
Meteorologie Flugzeug m’ R*T

Abbildung 7.2.: Formeltechnische Ableitung des arktischen Aerosoldatensatzes nach Treffeisen (pers.
Kommunikation).
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Abbildung 7.3.: Kontrolle der Datentransformation durch Vergleich der direkt gemessenen Profile fiir
Extinktions- und Absorptionskoeffizient mit den aus dem Modell bestimmen Profilen auf der Basis des
abgeleiteten Datensatzes fiir das erste Kurzwellenintervall (0.2 — 0.68 pm) am 23. Mérz (links) und 26.
Mirz (rechts) 2000.

allgemeine Probleme bei der mefitechnischen Bestimmung der Absorption durch Aerosole
zuriickzufithren ist (Herber, pers. Kommunikation).

Am 26. Mirz 2000 ist eine Uberschitzung des Absorptions- und Extinktionskoeffizienten
nicht zu erkennen. Im Gegensatz zum 23. Méarz 2000 zeigen sowohl die Elementanalyse, die
nahezu keine ruflhaltigen Partikel bestimmt, als auch die Messungen der Aerosolgréfien-
verteilung am Zeppelinberg, daf an diesem Tag die Anzahl der kleinen Partikel deutlich
geringer ist (HERBER et al., 2002).
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7.3. Studien mit dem 1D-Strahlungstransportmodell

Fiir die zwei wolkenlosen Tage der ASTAR Kampagne, den

e 23. Mirz 2000 mit erhdhter troposphérischer Aerosolbelastung (, Arctic Haze“-Fall),

e 26. Mérz 2000 mit unbelasteter Troposphire (,, Background Aerosol“-Fall),

wurden die vertikalen Strahlungsflisse und Erwéirmungsraten mit dem 1D-
Strahlungstransfermodell berechnet. Dabei wird das Aerosol iiber zwei unterschiedliche
Wege beriicksichtigt:

o Weg 1: direkte Eingabe der vertikalen Profile der gemessenen optischen Parameter
(Absorptions-, Extinktionskoeffizient und Asymmetriefaktor)

o Weg 2: Eingabe der abgeleiteten optischen Parameter (Absorptions-, Extinktions-
querschnitt, Asymmetriefaktor), des mittleren Partikelradius und der Standardab-
weichung der Lognormal-Verteilung, der spezifischen Dichte und des vertikalen Pro-
fils des Massenmischungsverhiltnisses.

Im folgenden werden fiir den 23. Mérz 2000 der Weg 1 und Weg 2 miteinander verglichen.
Die Darstellung fiir den 26. Mérz 2000 beschrinkt sich auf den Weg 2.

Die fiir die Modellsimulationen notwendigen Vertikalprofile der Temperatur, der Feuchte
und des Ozons stammen von den Flugzeugmessungen bzw. von den in Ny-Alesund gestar-
teten Ozonsonden. Aus den Flugzeugmessungen wurde eine mittlere Bodenalbedo A von
0.19 fiir den 23. Mérz 2000 und von 0.85 fiir den 26. Mérz 2000 bestimmt.

23. Maérz 2000

Am 23, Mirz 2000 wurde die ingesamt hochste Aerosolbelastung wihrend der Kampagne
gemessen. Mit einer integralen aerosoloptischen Dicke von 0.16-0.18 lag diese etwa dreimal
so hoch wie der Hintergrundwert von rund 0.06 bei der Wellenldnge 0.532 pm. Lidarmes-
sungen in Ny Alesund zeigen eine stabile Aerosolschicht in den unteren 3 bis 4 Kilometern
der Troposphire.

Die Abbildung 7.4 zeigt die simulierten, kurzwelligen auf- und abwértsgerichteten Strah-
lungsfliisse im aerosolfreien Fall sowie im Haze-Fall nach Weg 1 und Weg 2 fur 12 UTC
am 23. Mérz 2000. Zusitzlich sind die entsprechenden Strahlungfliisse eingezeichnet, die
wihrend des Fluges direkt gemessen wurden (,Messung®). Die Berechnungen sowohl nach
Weg 1 als auch Weg 2 zeigen, daB die Absorption und Streuung an den Aerosolen weniger
solare Strahlung den Boden erreicht als in der aerosolfreien Troposphéire. Dabei wird die
abwéirtsgerichtete Sonnenstrahlung bei der Simulation nach Weg 2 aufgrund des hoheren
Extinktionskoeffizienten stirker geschwicht. Auch ist die Riickstreuung der solaren Stahl-
ung oberhalb der Haze-Schicht (ca. oberhalb 3 km Héhe) bei Verwendung der abgeleiteten
optischen Parametern stdrker. Bei der Ableitung des Aerosoldatensatzes sind das Aerosol-
Massenmischungverhéltnis und der Aerosol-Absorptionskoeffizient mit dem grofiten Feh-
lern behaftet (bis zu 25% Ungenauigkeit). Beriicksichtigt man diese Unsicherheit, so zeigt
sich eine recht gute Ubereinstimmung zwischen Weg 1 und Weg 2. Die vertikal aufinte-
grierte optische Dicke betrigt im ersten kurzwelligen Spektralbereich (0.2 — 0.68 pum) fiir
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den Fall der direkt gemessenen optischen Parameter 0.17 und fiir den Fall der abgeleiteten
optischen Parameter 0.19.

Die Abweichungen zwischen den simulierten Strahlungsfliisse (nach Weg 1 und Weg 2)
und den direkt gemessenen Strahlungsfliisssen lassen sich wie folgt erkldren:

o MeBungenauigkeiten sowohl bei den Strahlungsmessungen als auch bei der Messung
der optischen Parameter.

o Messungen finden im Gegensatz zur Modellsimulation nicht an einem Punkt statt.
Fiir Flugzeugmessungen in den verschiedenen Hohenniveaus lassen sich nur mittlere
Werte fiir z.B. die Erdbodenalbedo und die meterologischen Daten angeben (Mefibox
hat eine Ausdehnung von etwa 5 km). Zudem dndert sich auch der Zenitwinkel der
Sonne im zeitlichen Verlauf der Messung. Diese Einfliisse wurden bereits anhand der
Sensitivitdtsexperimente mit dem Modell abgeschitzt (vergleiche Kapitel 5.2).

o In der Realitidt vorhandene Cirruswolken sorgen fiir eine leichte Reduktion der sola-
ren Einstrahlung.

In Abbildung 7.5 sind die simulierten aerosolbedingten Erwirmungraten fiir beide Me-
thoden dargestellt. Die stirkste Erwirmung von rund 0.3 K/Tag tritt in beiden Féllen im
Bereich zwischen 2 bis 2.5 km Hohe auf. Im Bereich zwischen 3 bis 5 km Hoéhe weichen
die Erwarmungsraten deutlicher voneinander ab. Die Uberschitzung der Erwirmungra-
te nach Methode 2 resultiert vor allem aus der Tatsache, dafl unabhingig von der Hohe
ein Aerosolgemisch gleicher Zusammensetzung angenommen werden mufite. Da die Ae-
rosoleigenschaften tiber die Haze-Schicht in den unteren 2.5 Kilometer der Troposphire
gemittelt wurden, werden die Aerosole oberhalb davon durch eine Partikelanzahl und eine
chemischen Zusammensetzung beschrieben, die von der Realitdt abweicht.

7- 74 . \
E | + 1
LT
£~ 6 + x
tLF8 53
4 4 & = a 3 lﬁ) «3
K
51 S zgeg
] 12¢28
—_ < 3=
E 4 E 47 : g
o o 4 r
5 5 3
I 34 I 3+
2 2
14 ! 11 :
A 7
1 7=l 4 W
o whed L ol 1 i [
160 180 200 220 240 260 280 300 0 10 20 30 40 50 60 70 80

Abwartsger. kurzwelliger StrahlungsfluB [W/m’) Aufwirtsger. kurzweliiger Strahlungsfiuf3 [W/m’

Abbildung 7.4.: Simulierte abwértsgerichtete (links) und aufwértgerichtete (rechts) Strahlungsfliisse nach
Weg 1 und Weg 2 im Vergleich zu den direkt gemessenen Strahlungsfliissen fiir 23. Mirz 2000. Fiir Weg
2 sind zusitzlich die Fehlerbalken aufgrund der Unsicherheit bei der Bestimmung des Massenmischung-
verhéltnisses MMV und der Absorption eingezeichnet. Auflerdem wurden die berechneten Strahlungsfliisse
fiir eine aerosolfreie Troposphére eingezeichnet.
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Abbildung 7.5.: Aerosolsignal in der solaren Erwirmungsrate berechnet nach Weg 1 und Weg 2 fiir den
23.03.2000 am Punkt Ny-Alesund um 12 UTC. Bei Verwendung der abgeleiteten Aerosoleigenschaften sind
die Fehlerbalken angegeben, die aus der Unsicherheit bei der Bestimmung des Massenmischungverhéltnisses
(MMV) und des Absorptionsvermégen resultieren.

Vergleich 23. und 26. Mirz 2000

Abbildung 7.6 zeigt den nach Weg 2 berechneten Aerosolantrieb in der Erwirmungsra-
te fur den 23. Mérz und 26. Méarz 2000. Man erkennt, dafl das Aerosol am 23. Mirz
leicht erwdrmend (bis zu 0.3 K/Tag) wirkt. Die Erwirmung am Boden ist sehr gering,
wihrend sie in der unteren Troposphire nicht vernachldssigbar ist. Am 26. Mirz fillt die
Erwirmungsrate deutlich kleiner aus. Dies liegt insbesondere an der geringen Konzentra-
tion und der unterschiedlichen chemischen Zusammensetzung des Aerosols.

So zeigen Impaktormessungen an diesem Tag ein nahezu vollstindiges Fehlen von Rufipar-
tikel, wihrend am 23. Méarz vermehrt ruflhaltige Partikel bestimmt wurden. Rufipartikel
absorbieren die Sonnenstrahlung aber gerade besonders stark und beeinflussen entschei-
dend die Erwérmungsrate. Es sei hervorgehoben, dafi das Aerosolsignal nicht nur von der

o——— 23.03, A=0.19
===~ 23.03,A=0.85
—-- 26.03, A=0.85

Hihe fkm]

-0.1 0.0 041 0.2 0.3 0.4
Anomalie der solaren Erwarmungsrate [K/Tag]

Abbildung 7.6.: Aerosolsignal in der solaren Erwirmungsrate berechnet fiir die beiden ASTAR Fille
23.03. und 26.03.2000 am Punkt Ny-Alesund fiir 12 UTC (A = Bodenalbedo).
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7. Untersuchung der Klimawirkung des , Arctic Haze“ mit dem ASTAR-Aerosoldatensatz

chemischen Zusammensetzung abhingt. Wie bereits in Kapitel 5.2 gesehen, wird das Aero-
solsignal auch stark von anderen Faktoren (z.B. andere meteorologische Bedingungen, Bo-
denalbedo, Zenitwinkel der Sonne) beeinflufit. Da Spitzbergen im Bereich der Eisrandzone
liegt, soll hier der Einfluf} der Bodenalbedo besonders betrachtet werden. Dazu wurde die
Berechnung der aerosolbedingten Erwirmungsrate fiir den 23. Mirz 2000 mit der hdheren
Bodenalbeo A =0.85, die am 26. Mirz 2000 gemessen wurde, wiederholt. In diesem Fall
steigt die Erwdrmung steigt um bis zu 38 % an.

7.4. Simulation mit dem regionalen Klimamodell HIRHAM4

Auf der Basis des abgeleiteten Datensatzes vom 23. Mirz 2000 (“Haze”, Klasse 12 im
GADS) wird der ASTAR-Kampagnenmonat Mérz 2000 mit dem regionalen Klimamodell
HIRHAM4 simuliert. In der Horizontalen wird eine homogene Verteilung des Aerosol-
Massenmischungsverhéltnisses iiber die gesamte Arktis angenommen. Dabei tritt das Ma-
ximum des Massenmischungverhéltnisses in etwa 2.3 km Hohe auf. Das mittlere Aero-
solsignal wird durch Differenzenbildung der Monatssimulationen mit und ohne Aerosol
bestimmt.

7.4.1. Kontrollauf Marz 2000

In der Abbildung 7.7 sind die monatsgemittelten Felder des solaren Nettostrahlungsflusses
am Boden, der 2m-Temperatur, des Gesamtbedeckungsgrades, der relativen Feuchte in
850 hPa, des Geopotentials in 500 hPa und des Bodenluftdruckes fiir den Marz 2000
dargestellt.

Die Struktur des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses am Boden spiegelt die Verteilung des
mittleren Sonnenstandes und der Bodenalbedo wieder, modifiziert durch die Bew6lkung.
Der Energiegewinn reicht von 1 W/m? am Nordpol bis zu 70 W/m? an den Réndern des
Integrationsgebietes. Analog zum Mirz 1990 zeigt die Temperatur in 2 m Hohe die nied-
rigsten Werte iiber dem Gronlandplateau und der zentralen Arktis. Unterschiede ergeben
sich {iber dem gronldndischen Inlandeis mit bis zu 5°C hdheren und iiber Ostsibirien bis
zu 12°C niedrigeren Temperaturen. Aufgrund der geringeren Meereisbedeckung in der Ba-
rentssee ist es im Bereich von Nowaja Semlja bis zu 4°C wirmer. Deutliche Abweichungen
sind in der Gesamtbedeckung festzustellen. Uber der Beaufortsee und Baffinbai herrscht
im Mittel eine Bedeckungsgrad von weniger als 45%. Eine hohe Gesamtbedeckung von
z.T. liber 90% tritt in einer Zone norddstlich von Grénland bis in die Karasee hinein auf.
Die relative Feuchte in 850 hPa ist gekennzeichnet durch hohe Werte von bis zu 90% iiber
dem Nordatlantik, der Grénland- und Barentssee sowie iiber Skandinavien. Maximalwerte
bis zu 95% treten iiber den Gronlandplateau und den Gebirgsziigen Kanadas und Ost-
sibiriens auf. Minimalwerte von unter 40% findet man hingegen in der Beaufortsee und
der ostsibirischen See. Die mittlere geopotentielle Hohe der 500 hPa-Druckflache ist ge-
kennzeichnet durch zwei troposphérische Wirbel mit Zentrum iiber der westlichen Arktis
im Bereich des kanadischen Archipels und iiber der Barentssee. Der monatsgemittelte Bo-
denluftdruck zeigt ein Tiefdruckgebiet, das sich unterhalb des absoluten Minimums des
500 hPa-Geopotentials im Bereich der Barentssee befindet und einem Ausldufer bis in den
islandischen Raum besitzt. Hoher Luftdruck ersteckt sich vom kanadischen Archipel bis
nach Ostsibirien.
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Abbildung 7.7.: Mittlere Felder im Mirz 2000 ohne Beriicksichtigung von Aerosol.
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Die Anderung des kurzwelligen Nettostrahlungsflusses am Boden, der bodennahen Tempe-
ratur, des Wolkenbedeckungsgrades und des Bodenluftdruckes gegeniiber dem Kontrollauf
sind in Abbildung 7.8 dargestellt. Der kurzwellige Antrieb am Boden wichst mit Wer-
ten zwischen 0 und —2.5 W/m? in der zentralen Arktis auf bis zu —7.5 W/m? iiber dem
Nordatlantik und Nordpazifik an. Fiir die gesamte Arktis resultiert ein kurzwelliger Ener-
gieverlust von 1.86 W/m?. Da sich gleichzeitig der langwellige Energieverlust am Boden
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7. Untersuchung der Klimawirkung des ,,Arctic Haze® mit dem ASTAR-Aerosoldatensatz

um 0.63 W/m? vergréfiert, resultiert ein Gesamt-Strahlungsantrieb von 1.23 W/m? (Tabel-
le 7.2). Am Oberrand der Atmosphire errechnet sich insgesamt ein Energiegewinn durch
den direkten Aerosoleffekt von 2.26 W/m?.

(a) Anderung des kurzwelligen Nettostrah-

lungsAusses am Boden (in W/m?)

25
25
1.5
0.5
0.0
- -0.5
--10
-15

ABhow vV
o

¢) Anderung der Bedeckung (in % d) Anderung des Bodenluftdruckes (in hPa
)

Abbildung 7.8.: Mittleres Aerosolsignal im kurzwelligen Strahlungsflufi am Boden, in der 2m-Temperatur,
der Wolkenbedeckung und der Bodenluftdruckverteilung fiir den Mirz 2000.

Das oberflichennahe Temperatursignal durch das Aerosol ist rdumlich sehr verschieden
und schwankt von —1.4 K iiber der Baffinbai und Laptevsee bis +2.7 K iiber der Beau-
fortsee. Im Raum Spitzbergen ist die Anderung der Temperatur sehr gering und leicht
negativ (0 bis —0.5 K). Wihrend im Mittel iiber alle Meereispunkte praktisch keine Tem-
peraturénderung gegeniiber dem Kontrollauf feststellbar ist, errechnet sich fiir das ge-
samte Modellgebiet eine Abkiihlung von —0.11 K (Tabelle 7.2). Der Temperaturanstieg
iiber der kanadischen Arktis ist mit einer héheren spezifischen Feuchte in den bodennahen
Luftschichten und einer Zunahme der Bewéslkung verbunden. Gleichzeitig fillt der mittlere
Bodenluftdruck um bis zu 3.1 hPa. Demgegeniiber nimmt der Luftdruck iiber der Baffinbai
und Grénland leicht um etwa 1 hPa zu. In Gebieten mit einem negativen Temperatursignal
nimmt die Gesamtwolkenbedeckung iiberwiegend ab. Fiir die gesamte Arktis bewirken die
Aerosole im Mittel einen Riickgang der mittleren Wolkenbedeckung um rund -1%. Parallel
dazu wird die mittlere Niederschlagsmenge um -1% (0.16 mm) reduziert.
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7.4. Simulation mit dem regionalen Klimamodell HIRHAMA4

Parameter Kontrollauf Aerosolantrieb
Gesamt -136.70 2.26
Strahlungsbilanz TOA Land -125.89 2.90
(W/m?) Eis -146.34 2.15
Ozean -131.01 -0.24
Gesamt -21.49 -1.23
Strahlungsbilanz Boden Land -12.92 -1.54
(W/m?) Bis -26.07 -0.56
Ozean -35.61 -3.30
Gesamt 249.35 -0.11
2m Temperatur Land 248.22 -0.27
(K) Eis 246.79 0.01
Ozean 270.52 -0.05
Gesamt 68 -1
Bedeckungsgrad Land 68 -1
(%) Eis 67 -2
Ozean 78 0.
Gesamt 15.29 -0.16
Niederschlag Land 10.76 -0.34
(mm) Eis 5.46 0.06
Ozean 97.67 -0.55

Tabelle 7.2.: Analog wie in Tabelle 6.2. Die Berechnung des Aerosolsignals fiir den Mérz 2000 basiert auf
dem ASTAR-Aerosoldatensatz.
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8. Diskussion und Ausblick

8.1. Diskussion

In der Arktis treten vor allem im Friihjahr zeitweise hohe troposphérische Aerosolkonzen-
trationen auf. Diese sogenannten , Arctic Haze“-Ereignisse haben ihren Ursprung im Trans-
port anthropogener Aerosole aus den Ballungszentren der mittleren Breiten in die Arktis.
Eine Abschitzung der Klimawirksamkeit dieses Phinomens erscheint besonders wichtig,
da die Arktis wegen ihrer hohen Sensitivitit eine Schliisselregion fiir Klimaverdnderungen
darstellt.

Die Untersuchung der Klimawirkung der arktischen Aerosole wird im Rahmen dieser
Arbeit erstmalig mit einem hochauflésenden regionalen Klimamodell durchgefiihrt. Die
Beriicksichtigung der optischen Eigenschaften des ,,Arctic Haze“ erfolgt sowohl durch den
Globalen Aerosoldatensatz (GADS) als auch durch Mefidaten, die wihrend der ASTAR-
2000-Kampagne gewonnen wurden.

Zunéchst wird mit Hilfe eines 1d-Strahlungstransportmodells gezeigt, daff das Vorzeichen
und die Stérke des direkten Aerosolstrahlungsantriebes stark von dem Reflexionsvermogen
der Unterlage und dem Zenitwinkel der Sonne abhéngt. Fiir die typischen Strahlungsbedin-
gungen im arktischen Frithjahr (hohe Bodenalbedo, niedriger Sonnenstand) berechnen wir
einen positiven Antrieb am Oberrand der Atmosphire. Uber einer Unterlage mit geringem
Reflektionsvermdgen (z.B. Wasser) resultiert hingegen ein Energieverlust. Am Boden tritt
aufgrund der Absorption solarer Strahlung durch die Aerosole ein Energieverlust auf, der
iiber einer hellen Oberfliche wegen der intensiven Mehrfachstreuung zwischen der Aero-
solschicht und der Unterlage deutlich geringer ausfillt als iiber einer dunklen Oberfliche.

Nach den 1d-Strahlungstransportberechnungen fithrt , Arctic Haze“ zu einer Erwirmung
der Atmosphire und einer leichten Abkiihlung am Boden. Die Erwirmungsrate innerhalb
der Aerosolschicht steigt bei relativer Luftfeuchtigkeit oberhalb von ca. 80% deutlich an.
Ebenso wichst die Erwdrmung mit Zunahme des Aerosol-Absorptionsvermégens. Wolken
konnen in Abhéngigkeit von ihrer Héhe und ihrem Wassergehalt den direkten Aerosol-
effekt stark beeinflussen. Oberhalb der Aerosolschicht befindliche Wolken schwichen das
Aerosolsignal in den Strahlungsfliissen und zwar um so stirker, je groBer die optische
Dicke der Wolke ist. Die 1d-Studien machen weiterhin deutlich, da das arktische Aerosol
im langwelligen Spektralbereich kaum wirksam ist.

Um die Klimawirkung des direkten Strahlungsantriebes durch ,Arctic Haze® zu unter-
suchen, wurden nach Einbau des GADS in das hochaufiésende regionale Klimamodell
HIRHAM4 Mérz-Simulationen iiber acht Jahre (1983,1989-95) durchgefiihrt. Dabei wur-
de das HIRHAM4 am seitlichen und unteren Rand mit ECMWF-Analysedaten angetrie-
ben und eine horizontale Gleichverteilung des Aerosols iiber die gesamte Arktis in einem
Hohenbereich zwischen 300 und 2700 m angenommen. Es werden die Anderungen der
Strahlungsfliisse, der Temperatur, der Bewdlkung und des Niederschlages sowie des Geo-
potentials verursacht durch die Wechselwirkungen des direkten Aerosolstrahlungsantriebes
mit dem Klimasystem betrachtet. Die wichtigsten Ergebnisse sind:

112



8.1. Diskussion

Der kurzwellige direkte Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére betragt fiir die
gesamte Arktis im Mittel 3.6 W/m?. Das Maximum tritt dabei iiber den eis- und schneebe-
deckten Regionen bei relativ hohem Sonnenstand auf. Am Boden ergibt sich im Mittel ein
solarer Energieverlust von -2.4 W/m?, Im Vergleich dazu ist der direkte Strahlungsantrieb
im Langwelligen deutlich geringer. Im Mittel bewirken die Aerosole lediglich einen lang-
welligen Energiegewinn von 0.2 W/m? am Oberrand der Atmosphére und von 0.7 W/m?
am Boden.

Obwohl nur die Absorption und Streuung durch die Aerosole beriicksichtigt wird,
verdndern sich nicht nur die Strahlungsfliisse, sondern auch die dynamischen Gréfilen durch
nichtlineare Wechselwirkungen im Modell. Ein wichtiger Wechselwirkungsmechanismus ist
die Aerosol-Strahlungs-Wolken-Zirkulations-Riickkopplung. An den einzelnen Gitterpunk-
ten fihrt der direkte Aerosolstrahlungsantrieb in der vertikalen Siule zu einer Anderung
der diabatischen Erwérmungsrate, wodurch die regionalen Zirkulationsmuster sowie die
regionalen Verteilungen von Luftfeuchte und Wolken modifiziert werden, was wiederum
den direkten Aerosoleffekt beeinflufit. Die arktischen Aerosole wirken regional inhomo-
gen sowohl erwirmend als auch abkiihlend und verstirken bzw. reduzieren somit den
Treibhauseffekt. Das regionale 2m-Temperatursignal schwankt im Mittel zwischen +1 und
-1 K und zeigt eine starke interannuelle Variabilitit, die bis zu 2 K betragt. Der Grund
hierfiir ist die starke synoptische Variabilitdt und die damit verbundene Schwankung des
regionalen Wettergeschehens. Die regionale Anderung der Luftfeuchte, Wolkenbedeckung
und Bodenalbedo tragt zu einer signifikanten Anderung der Stirke und des Vorzeichens
vom Aerosoleffekt bei. Im zonalen Mittel kommt es durch die Absorption solarer Strah-
lung zu einer Erwirmung (bis 0.5 K) innerhalb der Aerosolschicht und und einer leichten
Abkiihlung (bis -0.1 K) in den bodennahen Luftschichten. Dadurch wird die thermischen
Stabilitat der unteren Troposphire erhsht, was indirekt zu einer Reduktion der turbulenten
fiilhlbaren und latenten Fliisse von der Erdoberfiiche in die Atmosphére fiihrt. Oberhalb
der Aerosolschicht {iberwiegt im zonalen Mittel eine leichte Abkiihlung bis -0.1 K, die
sich oberhalb der Tropopause fortsetzt. Folglich hat der Eintrag der Aerosole in die Tro-
posphire auch Auswirkungen auf die Temperaturverteilung in der unteren Stratosphére.

Die Aerosole bewirken weitgehend eine barotrope Anderung in den regionalen dynamischen
Mustern der Atmosphére. Das mittlere regionale Aerosolsignal betriagt im Bodenluftdruck-
feld zwischen -2.0 und +0.5 hPa sowie zwischen -10.0 und +5.0 gpm im Geopotential der
500hPa-Druckfliche. Die Wolkenbedeckung und der Gesamtniederschlag werden im Mittel
iiber die gesamte Arktis um -2.4% bzw. -1.8% reduziert.

Um die Schwankungsbreite des Aerosolsignals abzuschitzen, wurden verschiedene Sensi-
tivitdtstudien mit HIRHAM4 fiir den Mirz 1990 durchgefithrt. Dabei zeigt sich, dafl mit
steigender relativer Luftfeuchtigkeit das Reflexionsvermégen durch die Aerosole zunimmt,
wodurch sich der Strahlungsverlust am Boden vergréfiert. Je stirker die Haze-Schicht in
der arktischen Troposphidre angehoben wird, desto grofer ist der kurzwellige Energiege-
winn am Atmosphirenoberrand. Gleiches gilt, wenn man das Absorptionsvermégen der
Aerosole vergrofiert, ohne die Extinktion zu verdndern.

Das Aerosolsignal ist auch von der Modellkonfiguration abhingig. Durch die Verwendung
einer neuen Parametrisierung fiir die optischen Eigenschaften von Eiswolken nach EBERT
und CURRY (1992) wird aufgrund der komplexen Wechselwirkungen im Klimamodell die
rdumliche Verteilung des aerosolbedingten Signals in den regionalen Mustern der Tempe-
ratur und Dynamik stark beeinfluf}t.

Analog zum Mirz 1990 wurden HIRHAM4-Simulationen mit und ohne Aerosol fiir April
und Mai 1990 durchgefiihrt. Die Berechnungen zeigen, daf sich mit zunehmender Sonnen-
einstrahlung tiber den Schnee- und Eisflichen der Arktis der Energiegewinn am Oberrand
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der Atmosphéare und der Energieverlust an der Erdoberflache verstdrkt. Wahrend i Marz
1990 die 2m-Temperatur durch die Aerosole fiir die gesamte Arktis im Mittel um 0.1 K
ansteigt, kiihlt sie sich in den beiden Folgemonaten geringfiigig um -0.03 bzw -0.05 K
ab. Die Amplitude des regionalen bodennahen Temperatursignals nimmt kontinuierlich
gegeniiber Marz 1990 ab.

In einer weiteren HIRHAM4-Simulation wurde zusétzlich die Wirkung der Aerosole auf
die Wolkentrdpfchenzahl beriicksichtigt (,erster indirekter Effekt“), die in der Strahlungs-
parametrisierung der Wasser- und Mischwolken eine wichtige Rolle spielt. Gegeniiber der
urspriinglichen Wolkenparametisierung steigt die Wolkentropfenzahl innerhalb der Haze-
Schicht an, wodurch im Klimamodell sowohl die kurzwellige Albedo als auch die langwellige
Emissivitit von Wasser- und Mischwolken erhoht wird. Der Aerosolstrahlungsantrieb am
Atmosphirenoberrand dndert sich {iber der zentralen Arktis aufgrund der sehr niedrigen
Maérztemperaturen nur geringfiigig. Demgegeniiber resultiert iiber dem offenen Ozean eine
Verstarkung des negativen kurzwelligen Strahlungsantriebes und {iber den stromabwérts
liegenden Landmassen eine Abschwichung des positiven kurzwelligen Antriebes. Am Bo-
den verstirkt sich der solare Energieverlust in diesen Gebieten weiter.

Um die saisonale Abhingigkeit des direkten Aerosolantriebes zu untersuchen, wurden Si-
mulationen fiir Mérz, April und Mai 1990 durchgefiihrt. Dabei zeigt sich, daf mit zuneh-
mender Sonneneinstrahlung der Strahlungsantrieb durch die Aerosole anwichst. Gleich-
zeitig nimmt die Stérke des regionalen bodennahen Temperatursignals ab.

Um den direkten Aerosolstrahlungsantrieb ohne dynamische Riickkopplungsmechanismen
abzuschétzen, wurde die Atmosphére an den einzelnen HIRHAM4-Gitterpunkten in iso-
lierte vertikale Sdulen unterteilt, und anschlieflend die vertikalen Strahlungsfliisse mit und
ohne Aerosol fiir den Mérz 1990 mittels eines 1d-Strahlungstranfermodells berechnet. Fiir
die gesamte Arktis steigt dann die positive Anomalie des kurzwelligen Nettostrahlungs-
flusses am Atmosphérenoberrand im Mittel um 42% auf 4.43 W/m?. Der mittlere solare
Energieverlust am Boden nimmt um 50% auf -3.39 W/m? zu. Bei einer wolkenfreien Atmo-
sphire fillt der positive kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphire und
der negative kurzwellige Strahlungsantrieb an der Erdoberfliche noch héher aus. Dem-
zufolge wird der kurzwellige Strahlungsantrieb durch dynamische Wechselwirkungen und
Riickkopplungen mit dem Klimasystem reduziert. Vor allem Wolken tragen insgesamt zur
Schwichung des direkten Aerosolstrahlungsantriebes im Kurzwelligen bei.

Abschlieend wurde eine HIRHAM4-Simulation des Mérz 2000 mit einem Aerosoldaten-
satz durchgefiihrt, der auf Messungen wihrend der ASTAR-2000-Kampagne basiert. Da-
nach haben die Aerosole im Mittel eine abkithlende Wirkung auf die bodennahen Schich-
ten von -0.11 K. Gemittelt iiber die gesamte Arktis betridgt der Strahlungsantrieb am
Oberrand der Atmosphire 2.26 W/m? und am Erdboden -1.23 W/m?. Das berechnete
oberflichennahe Temperatursignal schwankt zwischen -1.4 und +2.7 K.

8.2. Ausblick

Fiir eine realistischere Beschreibung der Klimawirkung arktischer Aerosole ist es notwen-
dig, die zeitliche und rdumliche Aerosolverteilung im Klimamodell zu beriicksichtigen.
Hierzu kann man in Zukunft zwei unterschiedliche Ansétze verfolgen: Zum einen besteht
die Méglichkeit, das Klimamodell HIRHAM4 mit einem Chemie-Transportmodell (CTM)
zu koppeln, um die Bildung, den Transport, die chemischen Umwandlungen und die Sen-
ken des arktischen Aerosols direkt zeitlich und rdumlich zu simulieren. Zum anderen kann
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man die Nutzung von Satellitendaten der SAGEII/SAGEIII priifen, um diese in das Modell
HIRHAM4 einzubinden.

Dariiberhinaus besteht die Notwendigkeit, den indirekten Aerosoleffekt im Klimamodell
zu beriicksichtigen. Dies gilt vor allem fiir den Aerosoleinfluf} auf die Bildung und die Se-
dimentation von Eiskristallen. Allerdings besteht noch grofler Forschungsbedarf, um die
Wechselwirkungen zwischen Wolken und Aerosole insbesondere unter arktischen Bedin-
gungen zu kliren.

Bei der Bewertung gegenwiértiger und zukiinftiger arktischen Klimaverinderungen durch
Treibhausgase und Aerosole ist es zudem erforderlich, natiirliche Klimaschwankungen wie
z.B. die Nordatlantische Oszillation (NAO) (DORN, 2002) zu beriicksichtigen.
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A. Anhang

A.1. Madellschichten

In Tabelle A.1 sind die in den Gleichungen 4.13 und 4.14 auftetenden Parameter Agyq/9
und By, sowie die Luftdruckwerte py und pg_y/; fiir einen Referenzdruck ps; von
1013 hPa zusammengestellt.

Lk | A (Pa) Bz | pesye (0P2) | px (0Pa) | Hi (m)
0 0.000000 0.0000000000 0.00 — —
1 2000.000000 0.0000000000 20.00 10.00 26195
2 4000.000000 0.0000000000 40.00 30.00 22226
3 6046.110595 0.0003389933 60.80 50.40 19927
4 8267.927560 0.0033571866 86.08 73.44 18086
5 10609.513232 0.0130700434 119.34 102.71 16306
6 12851.100169 0.0340771467 163.03 141.18 14486
7 14698.498086 0.0706498323 218.55 190.79 12639
8 15861.125180 0.1259166826 286.16 252.36 10811
9 16116.236610 0.2011954093 364.97 325.57 9048
10 15356.924115 0.2955196487 452.93 408.95 7389
11 13621.460403 0.4054091989 546.89 499.91 5862
12 11101.561987 0.5249322235 642.77 594.83 4490
13 8127.144155 0.6461079479 735.78 689.28 3289
14 5125.141747 0.7596983769 820.83 778.30 2273
15 2549.969411 0.8564375573 893.07 856.95 1455
16 783.195031 0.9287469142 948.65 920.86 836
17 0.000000 0.9729851852 985.63 967.14 409
18 0.000000 0.9922814815 1005.18 995.41 155
19 0.000000 1.0000000000 1013.00 1009.09 34

Tabelle A.1.: Die fiir die Bestimmung der 19 vertikalen Schichten verwendeten Parameter A/, (Pa)
und B2 (dimensionslos). Der Luftdruck an den Schichtgrenzen pyyy/e (hPa) wurde mit Gleichung
(4.14) und Luftdruck in der Mitte der Schicht px (hPa) mit Gleichung (4.13) errechnet. Dabei wurde ein
Bodendruck von p, = 1013 hPa angenommen. Hy gibt die Héhe von pg in Meter an.

A.2. Wolkeneigenschaften

In Tabelle A.2 sind die Koeffizienten der Gleichungen 4.42 bis 4.40 fiir den solaren
Spektralbereich zusammengefafit. Die Tabellen A.3 und A.4 enthalten die Koeffizienten
der Gleichungen 6.2 bis 6.5 fiir den solaren und terrestrischen Spektralbereich.
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Wassertrgpfchen Eisteilchen
Koeflizienten 0.2 - 0.68 pm 0.68 -~ 4.0 pm 0.2 - 0.68 um 0.68 - 4.0 pm
ag 1.870 1.966 1.906 2.167
ay -1.076 -1.078 -1.032 -1.063
bo 0.999 0.985 0.999 0.985
by - 0.014 - 0.005
by - -0.245 - -0.006
b3 - 0.005 - -0.003
co -0.788 0.792 0.770 0.836
c1 0.107 -0.045 0.196 -0.199
c2 -0.031 0.189 -0.118 0.461
c3 0. -0.083 0.025 -0.297
c4 0. 0. 0. 0.063

Tabelle A.2.: Koeffizienten zur Bestimmung der optischen Wolkenparameter im Kurzwelligen entspre-

chend der urspriinglichen HIRHAM4-Parametrisierung.

Eisteilchen

Koeflizienten “ 0.2 - 0.68 pm 0.68 — 4.0 pm
a (m2g™h) 3.448 x 1073 3.448 x 1073
b (m2g9h) 2.431 2.431

c 0.00001 0.12922

d (pm™1) 0.0000 5.013 x 107*
e 0.7661 0.8341
f (ym™1) 5.851 x 10™4 5.352 x 1074

Tabelle A.3.: Die Koeffizienten der optischen Parameter von Eiswolken im Kurzwelligen entsprechend
der Parametrisierung nach Ebert et al (1992). Die Werte wurden iiber die kurzwelligen Spektralintervalle
von HIRHAM4 gemittelt.

Eisteilchen

Koeflizienten

langw. Intervalle a vy
LWI 0.0020 1.118
LWII 0.0003 1.338
LWIII 0.0014 1.178
LWIV 0.0030 1.000
LWV 0.0060 0.595
LWVI 0.0020 1.118

Tabelle A.4.: Die Koeffizienten der optischen Parameter von Eiswolken im Langwelligen entsprechend
der Parametrisierung nach Ebert et al.(1992). Die Werte wurden iiber die langwelligen Spektralintervalle
LWI-VI von HIRHAM4 gemittelt. Die Unterteilung von LWI-VI ist in Tabelle 4.1 dargestellt.
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A.3. Aerosoleigenschaften

Die Tabelle A.5 zeigt die 8 Feuchteklassen, die im Globalen Aerosoldatensatz (GADS) ver-
wendet werden. Die mikrophysikalischen Eigenschaften der GADS-Aerosolkomponenten
sind in Tabelle A.6 zusammengefafit. Desweiteren sind in Tabelle A.7 und A.8 die op-
tischen Parameter Extinktions-, Absorptionsquerschnitt und Asymmetriefaktor fiir die
GADS-Komponenten in den Spektralintervallen 0.2 — 0.68 pm und 0.68 — 4.0 um angege-
ben. Anschlieflend sind fiir die Komponenten WASQO, SOOT und SSAM der Extinktions-,
der Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und der Asymmetrieparameter in den
8 Feuchteklassen und den kurz- und langwelligen Wellenldngenintervallen des HIRHAM4
dargestellt: (Abbildungen A.1 bis A.3).

Feuchteklasse relative Luftfeuchtigkeit U
0% < U < 25%
25% < U < 60%
60% < U < 75%
5% < U < 85%
85% < U < 92.5%
92.5% < U < 96.5%
96.5% < U < 98.5%
98.5% < U < 100%

(o [ B e T S | B I I R I I

Tabelle A.5.: Festlegung der Feuchteklassen fiir die optischen Parameter des GADS.

Mikrophysikalische Aerosoleigenschaften
Nummer Aerosol- Name T'm o o
komponente [um)] [g/cm?]
1 ‘Water-insoluble INSO 0.4710 2.51 2.0
2 Water-soluble WASO 0.0212 2.24 1.8
3 Soot SOOT 0.0118 2.00 1.0
4 Sea-salt (Nuc) SSNM 0.0300 2.03 2.2
5 Sea-salt (Acc) SSAM 0.2090 2.03 2.2
6 Sea-salt (Coa) SSCM 1.7500 2.03 2.2
7 Mineral (Nuc) MINM 0.0700 1.95 2.6
8 Mineral (Acc) MIAM 0.3900 2.00 2.6
9 Mineral (Coa) MICM 1.9000 2.15 2.6
10 Mineral-transported MITR 0.5000 2.20 2.6
11 Sulphate droplets SUSO 0.0695 2.03 1.7
12 Arctic Haze** HAZE** 0.0630 1.33 2.2

Tabelle A.6.: Die mikrophysikalischen Eigenschaften der Komponenten des Aerosoldatensatzes. Die
Abkiirzungen bedeuten: Nuc = Nucleation-Mode, Acc = Accumulation-Mode, Coa = Coarse-Mode, rm
= Modenradius und p = spezifische Dichte eines trockenen Teilchens und ¢ = Standardabweichung der
Lognormal-Verteilung. **) Die Werte fiir die HAZE-Komponente basieren auf Messungen am 23. Mirz 2000
wihrend der ASTAR-Kampagne.
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A.3. Aerosoleigenschaften

Optische Aerosoleigenschaften im 1. SW-Bereich
Aerosol Name Extinktions- Absorptions- Asymmetrie-
Komponente querschnitt querschnitt faktor
[cm?/Teilchen) [cm?/Teilchen)
‘Water-insoluble INSO 0.84E-07 0.24E-07 0.84
‘Water-soluble WASO 0.51E-10 0.18E-11 0.62
Soot SO0T 0.74E-11 0.55E-11 0.37
Sea-salt (Nuc) SSNM 0.47E-10 0.15E-15 0.61
Sea-salt (Acc) SSAM 0.99E-08 0.97E-13 0.70
Sea-salt (Coa) SSCM 0.54E-06 0.36E-10 0.78
Mineral (Nuc) MINM 0.80E-09 0.59E-10 0.67
Mineral (Acc) MINM 0.30E-07 0.61E-08 0.78
Mineral (Coa) MICM 0.77E-06 0.29E-06 0.85
Mineral-transported MITR 0.57E-07 0.14E-07 0.82
Sulphate droplets SUSO 0.82E-09 0.72E-16 0.71
Arctic Haze™” HAZE™" 0.22E-08 0.21E-09 0.59

Tabelle A.7.: Optische Eigenschaften der GADS-Komponenten fiir eine relative Feuchte kleiner 25% (1.
Feuchteklasse) im 1. kurzwelligen Spektralbereich (0.25 — 0.68 um) des HIRHAM4. **) Die Werte fiir die
HAZE-Komponente basieren auf Messungen am 23. Mirz 2000 wihrend der ASTAR-Kampagne.

Optische Aerosoleigenschaften im 2. SW-Bereich
Aerosol Name Extinktions- Absorptions- Asymmetrie-
Komponente querschnitt querschnitt faktor
[cm?/Teilchen] [cm?/ Teilchen]
Water-insoluble INSO 0.80E-07 0.13E-07 0.84
Water-soluble WASO 0.76E-11 0.81E-12 0.44
Soot SO0T 0.16E-11 0.15E-11 0.14
Sea-salt (Nuc) SSNM 0.49E-11 0.46E-13 0.35
Sea-salt (Acc) SSAM 0.62E-08 0.42E-10 0.67
Sea-salt (Coa) SSCM 0.62E-06 0.22E-07 0.75
Mineral (Nuc) MINM 0.18E-09 0.81E-11 0.49
Mineral (Acc) MINM 0.28E-07 0.21E-08 0.69
Mineral (Coa) MICM 0.85E-06 0.20E-06 0.81
Mineral-transported MITR 0.61E-07 0.60E-08 0.72
Sulphate droplets SUSO 0.19E-09 0.22E-10 0.54
Arctic Haze™ HAZE™* 0.65E-09 0.13E-09° 0.72

Tabelle A.8.: Optische Eigenschaften der GADS-Komponenten fiir eine relative Feuchte kleiner 25% (1.
Feuchteklasse) im 2. kurzwelligen Spektralbereich (0.68 — 4.0 pm) des HIRHAM4. *") Die Werte fiir die
HAZE-Komponente basieren auf Messungen am 23. Méarz 2000 wihrend der ASTAR-Kampagne.
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Extinktionsquerschnitt von WASO
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Abbildung A.l.: Der Extinktions- und Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und Asymme-
triefaktor der Komponente WASO in Abhingigkeit der 8 Feuchteklassen. SWI u. SWII sowie LWI-VI
kennzeichnen die kurz- und langwelligen Spektralintervalle nach Tabelle 4.1.
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Abbildung A.2.: Der Extinktions- und Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und der Asym-
metriefaktor der Komponente SOOT in Abh#ngigkeit der 8 Feuchteklassen. SWI u. SWII sowie LWI-VI
kennzeichnen die kurz- und langwelligen Spektralintervalle nach Tabelle 4.1.
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Extinktionsquerschnitt von SSAM
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Abbildung A.3.: Der Extinktions- und Absorptionsquerschnitt, die Einfachstreualbedo und der Asym-
metriefaktor der Komponente SSAM in Abhingigkeit der 8 Feuchteklassen. SWI u. SWII sowie LWI-VI
kennzeichnen die kurz- und langwelligen Spektralintervalle nach Tabelle 4.1.
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Verzeichnis der Akronyme und Symbole

Akronyme

ASTAR Arctic Study of Tropospheric Aerosol and Radiation
AWI Alfred-Wegener-Institut

CCN Konzentration der Kondensationskerne
CDNC Konzentration der Wolkentrépfchen

CWP Wolkenwasserweg

DMS Dimethylsulfid

ECHAMA4 4. Generation des Hamburger Klimamodells
ECMWF European Center for

Medium-Range Weather Forecasts

FTIR Fourier Transformed Infrared Spectrometer
GADS Global Aerosol Data Set

HIRHAM Klimamodell zusammengesetzt aus HIRLAM und ECHAM
HIRLAM High Resoluted Limited Area Model

IFN Ice Forming Nuclei

IN Ice Nuclei

IPCC Intergovermental Panel on Climate Change
IwWP Eiswasserweg

KARL Koldewey Aerosol Raman Lidar

LWP Fliissigwasserweg

MPL Micro Pulse Lidar

OPC Optical Particle Counter

PICASSO-CENA Pathfinder Instruments for
Clouds and Aerosol Spaceborne Observations -
Climatologies Etendue des Nuages et des Aerosol

PSAP Particle Soot Absorption Photometer

SAGE II Stratospheric Aerosol and Gas Experiment II
STG Strahlungstransportgleichung

WCP World Climate Project
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Nomenklatur

Beschreibung Einheit
Wolkeneis Massenmischungsverhéltnis von Wolkeneis kg kg~!
Wolkenfliissigwasser Massenmischungsverhiltnis von Wolkenfliissigwasser kg kg™
Wolkenwasser Summe von Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis kg kg™!
Fliissigwassergehalt Masse des Wolkenfliissigwasser pro Kubikmeter gm™®

trockener Luft

Eiswasserweg vertikal integriertes Wolkeneis gm
Fliissigwasserweg vertikal integriertes Wolkenfliissigwasser gm~—?
Wolkenwasserweg Summe aus Eis- und Fliissigwasserweg gm~2
Symbole
Lateinische Buchstaben
Symbol Beschreibung Wert Einheit
Bodenalbedo -
a Erdradius 6.371x108 m
B Planckfunktion W m?
b Bedeckungsgrad -
C. Kondensationsrate im wolkenbedeckten Teil
der Gitterbox kg kgt 7!
Ceir Kondensationsrate im wolkenfreien Teil
der Gitterbox kg kg=! st
c Lichtgeschwindigkeit 330 m s~!
p spezifische Wirmekapazitit bei konstanten Druck 1869.46 Jkg™! K1
E Séttigungsdampfdruck Pa
Eeir Verdunstungsrate im wolkenfreien Teil
der Gitterbox kg kg1 s7!
e Dampfdruck Pa
B Nettostrahlungsfluff W m~?
B langwelliger Nettostrahlungsflul W m~2
F, extraterrestrischer solarer Strahlungsflufi W m™?2
Fg kurzwelliger Nettostrahlungsflufl W m~2
f Coriolisparameter s~!
fi Fliissigwasseranteil -
g Asymmetriefaktor -
g* effektiver Asymmetriefaktor -
G Erdbeschleunigung 9.80665 m s~2
h Plancksche Konstante 6.626x1073¢ Js
K Boltzmann-Konstante 1.381x10-% JK~!
K; Massenextinktionskoeffizient fiir Eiswolken m? g~!
K, Massenextinktionskoeffizient fiir Wasserwolken m? g~1
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Symbol Beschreibung

L Strahldichte

My Masse des Wassers

my Masse der Luft

mr Masse eines Teilchens

N Teilchenkonzentration

N; Konzentration der Eisteilchen

Ny Konzentration der Wolkentrépfchen

dN/dr  Groflenverteilung der Partikel

n(r) Teilchenkonzentration im Radiusintervall dr

Pc Niederschlagsbildung im wolkenbedeckten Teil
der Gitterbox

D Druck

Ds Bodendruck

Qq Quellen und Senken von ¢

Qr diabatische Wirmequellen und -senken

Q}“d diabatische Warmequelle u. -senke infolge von
Absorption u. Emission von Strahlung

Qu Quellen und Senken von gy,

%" Quellen und Senken des Parameters x (= T\, q, qu)
durch grofirdiumige Kondensation

q spezifische Feuchte

Qw Wolkenwasser

Gl Wolkenfliissigwasser

Qui Wolkeneiswasser

R Reflektionsvermdgen

R spezifische Gaskonstante feuchter Luft

Ry spezifische Gaskonstante trockener Luft

R; Reibungskrifte

T Abstand vom Erdmittelpunkt

T4 Diffusionskoeffizient

Tm Modenradius

Te effektiver Radius

Tes effektiver Radius des Eisteilchenspektrums

Tel effektiver Radius des Wolkentrépfchenspektrums

Ty mittlerer Volumenradius des Wolkentrépfchenspektrums

Wert

Einheit

W m2s !

kg
kg

kg kg™
kg kg !
kg kg™!
kg kgt

Jkg=! K1
Jkg=! K1

mZS—l

107 m
107 m
107 m
107 m

107% m
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Symbol Beschreibung Wert Einheit
t Zeit s
T Temperatur °C oder K
To Erstarrungspunkt von Wasser
(bezogen auf Normdruck 1013,25 hPa) 0 °C
Ty virtuelle Temperatur °C oder K
U relative Feuchte %
Ucrit kritische relative Feuchte %
Usat relative Sittigungsfeuchte %
u longitudinale Windkomponente m s~}
Vr Volumen eines Teilchens m?
v meridionale Windkomponente m st
z geometrische Hohe m
Griechische Buchstaben
Symbol Beschreibung Wert Einheit
@ = 90° — ¢, Sonnenhdhenwinkel °
é optische Dicke -
é* effektive optische Dicke -
ba optische Dicke der Aerosole -
8¢ optische Dicke der Wolken -
g molekulare Absorption -
€ Emissivitdt von Eiswolken -
€ Emissivitit von Wasserwolken -
n Vertikalkomponente im o-System -
12 Zenitwinkel °
A Wellenlidnge 107%m
A* geographischer Liangengrad °
7 Cosinus des Zenitwinkels °
Lo Cosinus des Sonnenzenitwinkels °
£ Azimutwinkel °
Dichte kg m™3
Puw Dichte fliissigen Wassers 1000 kg m™?
PLuft Dichte der Luft kg m™3
oT Dichte eines Teilchens kg m™3?
o Standardabweichung -
4 =p/ps -
et Extinktionskoeffizient m~?!
Oabs Absorptionskoeflizient m™?!
Cstreu Streukoeffizient m~?!
0y Extinktionsquerschnitt cm? /Teilchen
s Absorptionsquerschnitt cm? /Teilchen
0% en  Streuquerschnitt cm? /Teilchen
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Symbol Beschreibung Wert, Einheit
i Geopotential m?s~?

T Transmissivitét -

¢ geographischer Breitengrad °

Q Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation 7.292x1075 51

w vertikale Geschwindigkeitskomponente im p-System Pas™!
w Einfachstreualbedo -

w* effektive Einfachstreualbedo -
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