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Kapitel 1

Einleitung

1.1 Motivation

Die globale Ozonschicht bietet der Biosphire einen wirkungsvollen Schutzschild gegen den
ultravioletten Anteil der solaren Strahlung. Eine abnehmende Ozonschichtdicke fiihrt zu
einer zunehmenden Intensitit der UV-B Strahlung. Dies kann ernsthafte Schiiden in weiten
Teilen der Biosphére verursachen.

Seit der Entdeckung des anthropogen verursachten Ozonabbaus in polaren Regionen ist
die Ozonschicht ein wichtiger Schwerpunkt der Klimaforschung. In diesem Zusammenhang
gilt der Ozongesamtséiule im arktischen Friihling ein besonderes Interesse. Diese ist durch ei-
ne hohe interannuale Variabilitit gekennzeichnet und stark vom anthropogenen Ozonabbau
im arktischen Winter beeinflusst. Dieser chemische Abbau stand iiber viele Jahre im Zentrum
der arktischen Ozonforschung und kann mittlerweile recht gut aus Beobachtungsdaten quan-
tifiziert werden. Die Variabilitéit der Ozonschichtdicke resultiert jedoch nur zum Teil aus dem
chemisch bedingten Ozonabbau, der in fast jedem Winter auftritt und unterschiedlich stark
ausgeprégt ist. Einen wesentlichen Anteil haben auch Variationen der dynamisch bedingten
Transportprozesse. Der Nettotransport ozonreicher Luft aus tropischen und mittleren Brei-
ten in die polaren Regionen bewirkt ein Anwachsen der Ozongesamtsidule und iiberlagert
die Effekte der chemischen Ozonzerstérung. Diese Transportprozesse wurden bislang kaum
untersucht und ihre systematische Quantifizierung steht aus.

Um die jdhrlichen Schwankungen des arktischen Ozongehalts vollstindig zu verstehen,
miissen beide Terme, Ozontransport und Ozonzerstorung, quantifiziert werden. Insbesonde-
re ist es wichtig zu erkennen, welcher Anteil der Variabilitéit aus Variationen des chemischen
Ozonabbaus und welcher Anteil aus der Variabilitdt dynamischer Transportprozesse resul-
tiert.

Ein fiir die Offentlichkeit und als Grundlage politischer Entscheidungen wichtiger Aspekt
der Ozonforschung ist eine realistische Vorhersage der zukiinftigen Entwicklung der arkti-
schen Ozonschicht. Diese wird in einem Szenario abnehmender Halogenbelastung der Strato-
sphire und zunehmender Treibhausgaskonzentrationen ablaufen. Fiir eine realistische Vor-
hersage sind gekoppelte Klima-Chemie-Modelle erforderlich. Da sowohl Anderungen in der
Chemie als auch in der Dynamik der Atmosphére zu erwarten sind, miissen beide Prozes-
se in den Modellen korrekt représentiert werden. Eine auf Beobachtungsdaten beruhende
Grundlage zur allgemeinen Validierung der Ozontransportprozesse in den Modellen fehlt je-
doch bislang. Solange diese nicht zur Verfiigung steht, kann dieser wichtige Aspekt der Mo-
dellierung nicht validiert und die Verldsslichkeit von Modellvorhersagen nicht ausreichend
beurteilt werden.
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1.2 Stand der Forschung

Aufgrund der unmittelbaren Relevanz der moglichen chemischen Ozonzerstorung in der Ark-
tis, wurden zahlreiche Messkampagnen und Modellstudien zu diesem Thema durchgefiihrt
(Manney et al., 1994a; Miiller et al., 1994; von der Gathen et al., 1995; Rex et al., 1997;
Tilmes et al., 1998). Als eine Folge dessen wurde der chemisch bedingte Ozonabbau fiir die
letzten Jahre gut quantifiziert.

Die Variabilitdt der Ozongesamtsdule kann damit aber nicht in ausreichendem Mafle
erklart werden. Der dynamisch bedingte Ozontransport in hohen Breiten ist Teil der glo-
balen Meridionalzirkulation. Die theoretischen dynamischen Grundlagen dieser Zirkulation
sind intensiv untersucht und in zahlreichen Studien entwickelt worden (Holton et al., 1995;
Andrews und McIntyre, 1976).

Es gibt zwei Ansétze, um die Geschwindigkeit des arktischen Astes der Zirkulation aus
atmosphérischen Daten abzuleiten. Sie kann zum einen aus Messungen von chemisch inerten
Spurengasen im winterlichen Polarwirbel quantifiziert werden. Im Rahmen einer Reihe von
Messkampagnen (z.B. Schoeberl et al., 1992; Greenblatt et al., 2002) wurde das Absinken
von Isoplethen einiger dieser Spurengase beobachtet und daraus der Abwértstransport der
Luftmassen bestimmt. Diese Studien sind wegen der begrenzten Verfiigharkeit von Spuren-
gasbeobachtungen in der Polarnacht nur fiir wenige Winter méglich.

Ein zweiter Ansatz beruht darauf, das diabatische Absinken im Polarwirbel durch Strah-
lungstransportrechnungen zu quantifizieren, die im Wesentlichen auf assimilierten Tempe-
raturfeldern basieren (z.B. Rosenfield et al., 1994; Manney et al., 1994b; Rosenfield und
Schoeberl, 2001). Diese Studien geben in der Regel ein hohen- und zeitaufgelostes Bild des
Absinkens fiir einzelne Winter (Manney et al., 1994b) oder einige wenige Winter (Rosenfield
und Schoeberl, 2001) wieder.

Eine systematische Untersuchung der Struktur und Variabilitdt des Absinkens ist bis-
lang ebensowenig erfolgt, wie die Erstellung einer langjihrigen Klimatologie dieses wichtigen
Prozesses. Der Zusammenhang zwischen der Variabilitdt der Residualzirkulation und des
Ozoneintrags in hohe Breiten wurde bisher weder aus Beobachtungsdaten noch auf Basis
von Modellstudien quantifiziert.

1.3 Ziel und Aufbau der Arbeit

Das Ziel dieser Arbeit ist es, den dynamisch bedingten Anteil der Variabilitit der arkti-
schen Ozonschicht zu quantifizieren. Die gesuchte Grofle ergibt sich aus der Variabilitét des
iiber den Polarwirbel gemittelten diabatische Absinkens und der horizontalen Struktur des
Absinkens.

Es wird eine langjihrige zweidimensionale Klimatologie des diabatischen Absinkens im
nordhemisphérischen Winter erstellt. Basierend auf diesen Daten wird die rdumliche Struk-
tur des Absinkens und ihr Zusammenhang mit der dynamischen Situation untersucht. Wei-
terhin wird eine Klimatologie der Stirke des iiber den Polarwirbel gemittelten Absinkens
erstellt.

Anschlielend wird eine Methode entwickelt, den Eintrag von Ozon in den Polarwirbel
aus diesen Daten zu quantifizieren, und damit den Beitrag der Transportprozesse auf die
Ozongesamtsédule im Friihling zu bestimmen.

Die gefundenen Variabilitdten von Absinken und Ozoneintrag in hohen Breiten werden
mit der vertikalen Ausbreitung planetarer Wellen aus der Troposphére in die Stratosphére



in Beziehung gesetzt. Damit wird der Anteil der Variabilitit der arktischen Ozonschicht
bestimmt, der sich aus der Variabilitidt der troposphérischen Dynamik ergibt.

Die Arbeit ist folgendermaflen aufgebaut. Zunéchst werden die atmosphérischen Gréfien
und Prozesse eingefiihrt, welche im Rahmen der vorliegenden Arbeit wichtig sind (Kapitel
2). Um die Nettoluftmassentransporte in der Stratosphire zu modellieren, wird ein neu-
es Transportmodell (Kapitel 3) am AWTI installiert. Das Transportmodell besteht aus ei-
ner selbststindig implementierten Trajektorienroutine und der alleinstehenden Version des
ECMWF-Strahlungstransportprogramms. Beide Modelle werden mit dem ERA-40-Datensatz
oder wahlweise dem operationellen ECMWF-Datensatz angetrieben (Kapitel 4). Einige der
Parameter aus den ECMWEF-Daten werden durch alternative Datensétze ersetzt. Die bei-
den Modellbausteine in Form der Trajektorienroutine und des Strahlungstransportmodells
werden durch sorgféltige Sensitivitéits- und Vergleichsstudien validiert (Kapitel 5). Mit dem
neuen Transportmodell werden fiir jeden Winter grofle bereichsfiillende Trajektorienensem-
ble berechnet. Mit Hilfe der statistischen Auswertungen dieser Trajektorienensemble wird
eine Methode entwickelt, die {iber den Polarwirbel gemittelten diabatischen Nettoluftmas-
senbewegungen zu quantifizieren (Kapitel 6). Eine zweite Methode ermdglicht es auflerdem,
die rdumliche Struktur des gemittelten Absinkens zu bestimmen.

Da das verwendete System zur Berechnung der Transportprozesse in dieser Arbeit zu
groflen Teilen neu entwickelt wurde, ist die Validierung des Transportmodells ein sehr wich-
tiger Aspekt der Arbeit. Durch umfangreiche Fallstudien konnte eine sorgféltige Validierung
der quantifizierten Vertikalgeschwindigkeiten durchgefiihrt werden (Kapitel 7). Basierend
auf diesen Validierungen wird eine Klimatologie des diabatischen Absinkens iiber einen fast
fiinf Jahrzehnte umfassenden Zeitraum erstellt. Auflerdem enthélt die Klimatologie Infor-
mationen iiber die rdumliche Struktur des vertikalen Nettoluftmassentransportes. Die Va-
riabilitdten des Absinkens werden mit dem Temperatureintrag in die arktische Stratosphére
und dem wellengetragenen Fluss des zonalen Impulses in Beziehung gesetzt (Kapitel 8). Es
folgt die Entwicklung und Anwendung einer Methode, mit welcher der Einfluss der Trans-
portprozesse auf die Ozonverteilung im arktischen Friihling quantifiziert wird. Abschlielend
werden die wichtigsten Methoden und Ergebnisse zusammengefasst (Kapitel 9).
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Kapitel 2

Grundlegende Groflen und Prozesse
in der Atmosphéire

In diesem Kapitel werden grundlegende Gréflen und Prozesse in der Atmosphére vorgestellt.
7Zu Beginn wird ein Uberblick zur Theorie des Strahlungstransportes und zur Strahlungs-
ausbreitung im System Erde-Atmosphire gegeben. Basierend auf den Betrachtungen der
Strahlung in der Erdatmosphére wird der vertikale Aufbau derselben anhand eines typi-
schen Temperaturprofils eingefiihrt. Der vertikale Temperaturverlauf ist eng mit der Vertei-
lung des Spurengases Ozon verkniipft und in diesem Zusammenhang werden die wichtigsten
ozonbildenden und ozonzerstérenden Mechanismen vorgestellt.

Anschlieflend wird der Polarnacht-Strahlstrom in seiner Bedeutung als stéirkste Kompo-
nente der zonalen Stromungen in der Stratosphére untersucht. Der Polarnacht-Strahlstrom
isoliert die Luftmassen des stratosphérischen Polarwirbels von den mittleren Breiten und
begiinstigt somit den ungestorten Ablauf der chemischen Ozonzerstérung. Im weiteren Ver-
lauf wird die globale Meridionalzirkulation in ihrer Bedeutung als mittlere Massenzirkulation
eingefiihrt. Es werden die verschiedenen Aspekte und Auswirkungen der globalen Meridio-
nalzirkulation diskutiert. Dazu zdhlt im Besonderen der Einfluss der Meridionalzirkulation
auf die globale Ozonverteilung und die daraus resultierende interannuale Variabilit der O-
zonschicht im Polarwirbel.

2.1 Strahlung

Die Wechselwirkungen zwischen der Sonneneinstrahlung und den atmosphérischen Gasen,
Wolken, Aerosolteilchen sowie der Erdoberfliche bestimmen die Temperaturverteilung in
der Atmosphére und damit den Ablauf von Wetter- und Klimaprozessen. Im Rahmen der
vorliegenden Arbeit wird ein Strahlungstransportmodell verwendet, um die strahlungsbe-
dingten Temperaturinderungen (Heizraten) in der Atmosphére zu ermitteln. Die Theorie
zur Beschreibung der Ausbreitung elektromagnetischer Strahlung liefert die methodische
Basis eines jeden Strahlungstransportmodelles und wird in Abschnitt 2.1.1 eingefiihrt. Die
am Oberrand der Atmosphére eintreffende Strahlung und die Wechselbeziehungen zwischen
der sich ausbreitenden Strahlung und dem System Erde-Atmosphire werden anschliefend
in Abschnitt 2.1.2 vorgestellt.
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2.1.1 Der Strahlungstransport

Strahlungstransport ist die Theorie zur Beschreibung der Ausbreitung elektromagnetischer
Strahlung in einem beliebigen Medium. Solch ein Medium kann die Erdatmosphére sein,
aber auch die Atmosphére eines Sternes, ein Ozean, biologisches Gewebe oder eine Wolke.
Die entscheidenden Prozesse, die Strahlung beim Durchqueren eines Mediums verdndern
und innerhalb des Strahlungstransportmodells simuliert werden miissen, sind Absorption,
Emission und Streuung.

Absorption und Emission

Die Wechselwirkung eines Strahlungsphotons mit Materie wird als Absorption (Emission)
bezeichnet, wenn das Photon von der Materie aufgenommen (abgegeben) wird. Der Begriff
Materie steht hier stellvertretend fiir Atome und Molekiile.

Im Fall der Absorption durch ein Atom wird die gesamte Energie des Strahlungsphotons
vom Atom verwendet, um ein Elektron auf ein héheres Energieniveau zu heben. Die Energie
des Photons und damit auch die Wellenléinge A (siche Gleichung (A.1)) muss genau zu der
Energie passen, die das spezielle Atom bendétigt, um das Elektron auf eine Elektronenbahn
mit hoherem Energieniveau und groflerem Radius zu bringen. Somit kénnen einzelne Atome
nur Strahlung ganz bestimmter Wellenléngen absorbieren. Die Atome verweilen nicht lange
in diesem angeregten, energiereichen Stadium, da die angehobenen Elektronen sehr schnell
(ca. 107® s) in den stabileren Grundzustand zuriickfallen. In einigen Fillen kann Energie
freigesetzt und in Form von elektromagnetischer Strahlung wieder abgegeben werden. Die
Ausstrahlung des Lichtquants erfolgt dann in alle Richtungen gleich wahrscheinlich und wird
als spontane Emission bezeichnet. In den meisten Féllen hingegen wird die Bewegungsenergie
des Atoms durch den Impulsiibertrag erhoht.

Molekiile bestehen aus mehreren Atomen und kénnen durch den Ubergang zwischen
den jeweiligen Energieniveaus der einzelnen Atome angeregt werden. Auflerdem kann durch
die Anderung der Rotations- und Schwingungszustinde ein Wechsel zwischen den diskreten
Energieniveaus des Molekiils erfolgen. Diese Ubergiinge werden wiederum durch Emission
und Absorption verursacht, wobei die Energie des emittierten oder absorbierten Photons ge-
nau dem Energieunterschied zwischen den beteiligten Molekiilniveaus entsprechen muss. Da-
mit gilt, dass die Wellenldnge der Strahlung, die von einem bestimmten Molekiil absorbiert
oder emittiert werden kann, charakteristisch fiir dieses Molekiil ist. Die drei aufgezidhlten
Uberginge zwischen den diskreten Energieniveaus einer Atomverbindung finden innerhalb
der folgenden Wellenldngenbereiche statt:

Elektronische Uberginge im UV-Bereich mit A <04 pm,
Schwingungsiibergiinge im Infrarot-Bereich mit 0,7 pm < A < 20 pm,
Rotationsiiberginge im Mikrowellenbereich mit 20 pm < A.

Da zu diesen Prozessen nur ausgewéhlte, fiir das Molekiil spezifische Photonenenergien (bzw.
Wellenléingen) passen, entstehen sogenannte Bandenspektren, die aus vielen Linien beste-
hen. Die Absorption eines Photons kann aber auch zum Loslosen eines Elektrons aus dem
Atomverband (Ionisation) oder zur Spaltung des gesamten Molekiils (Dissoziation) fiihren.
Diese beiden Prozesse sind im Gegensatz zur Anderung der Rotations- und Schwingungs-
niveaus fiir alle Photonen mit ausreichend grofler Energie moglich und resultieren daher in
einem Kontinuum im Absorptionsspektrum. Die Abb. 2.1 zeigt das Spektrum der elektro-
magnetischen Strahlung und passend zum jeweiligen Wellenlingenbereich die an Absorption
und Emission gekoppelten Prozesse.
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Abbildung 2.1: Spektrale Regionen und ihr Einfluss auf die Molekiile, von links nach rechts:
Tonisation, Dissoziation, Schwingung und Rotation (Brasseur und Solomon, 1984).

Da die Erdatmosphére hauptséchlich aus molekularen Gasen besteht, ist fiir den Strah-
lungstransport innerhalb der Atmosphére die Absorption und Emission durch Molekiile der
dominante Prozess, wihrend die Absorption und Emission durch Atome eine geringe Bedeu-
tung hat.

Streuung

Die Wechselwirkung eines Strahlungsphotons mit Materie wird als Streuung bezeichnet,
wenn das Photon dabei seine Ausbreitungsrichtung éndert. Der Begriff Materie steht hier
stellvertretend fiir atmosphérische Partikel von MolekiilgroBe (= 107'° m) bis hin zu grofien
Aerosolen oder Wolkentropfen (= 107% m). Im Gegensatz zur Absorption und Emission
bleibt die Wellenléinge der Strahlung erhalten.! Das Verhéltnis zwischen der Grofie des
streuenden Partikels und der Wellenlinge der einfallenden Strahlung bestimmt die Streu-
ungsintensitit. Basierend auf diesem Verhéltnis zwischen Partikelgrofie und Wellenldnge
unterscheiden wir zwei verschiedene Arten der Streuung. Ist das Teilchen sehr viel klei-
ner als die Wellenlénge der einfallenden Strahlung, wird der Prozess als Rayleigh-Streuung
bezeichnet. Der Streuquerschnitt, ein Maf} fiir die Wahrscheinlichkeit dass die einfallende
Strahlung abgelenkt wird, ist in diesem Fall ungefiihr proportional zu A~* (Penndorf, 1957).
Das gestreute Licht wird gleichméflig in Richtung der einfallenden Strahlung und in die
entgegengesetzte Richtung abgegeben. In unserer Erdatmosphére sind bei Abwesenheit von
Wolken hauptséchlich molekularer Stickstoff (N3) und molekularer Sauerstoff (O,) fiir die
Streuung verantwortlich. Da dies sehr kleine Partikel sind, iiberwiegt die Rayleigh-Streuung
und blaues Licht (mit sehr kurzer Wellenlénge, A\ = 0, 45um) wird ungefihr 10 mal so stark
gestreut wie rotes Licht (A = 0,7um). Aus diesem Grund entsteht der optische Eindruck
eines blauen Himmels. Haben der Streupartikel und die Wellenlénge der einfallenden Strah-
lung eine dhnliche GréBenordnung?, kommt es zur sogenannten Mie-Streuung. Ein wesent-
licher Unterschied zur Rayleigh-Streuung besteht darin, dass die Streuungsintensitit sehr
unregelméfBig von der Wellenldinge abhéngt. Auch falls der Partikel einen deutlichen gréfie-

'Bei der inelastischen Streuung kommt es zusitzlich zur Richtungséinderung zu einem Energietransfer
zwischen dem Photon und dem streuenden Molekiil. Da die inelastische Streuung in der Atmosphire keine
grofle Rolle spielt, soll sie hier ignoriert werden.

’Der Partikeldurchmesser muss groBer sein als ein Zehntel der Wellenliéinge.
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ren Durchmesser als die Wellenlédnge der einfallenden Strahlung besitzt, tritt Mie-Streuung
auf. In diesem Fall werden alle Wellenléngen gleich stark gestreut und daher erscheinen die
Wolken fiir einen Beobachter auf der Erdoberfliche weif3.

Die Strahlungstransportgleichung

Die Verdnderung der Strahlung beim Durchqueren der Erdatmosphire lasst sich mit der
Strahlungstransportgleichung (STG) mathematisch beschreiben (z.B. Andrews et al., 1987).
Die Gleichung gibt an, wie stark Absorption, Streuung und Emission die Strahlungsleistung
verringern oder verstidrken. Wir verstehen unter der monochromatischen Strahldichte L,
die Leistung einer elektromagnetischen Welle der Wellenlénge v pro Flidcheneinheit und pro
Raumwinkeleinheit (vgl. auch Tab. A.2 zur Nomenklatur der Strahlungsgrofien im Anhang
All).

Die Abschwichung, welche die Strahldichte L, beim Durchqueren eines Mediums auf-
grund von Absorption und Streuung erfihrt, wird als Extinktion bezeichnet. Nach dem
Beer-Bougert-Lambert Gesetz ergibt sich die Extinktion der Strahlungsleistung im infinite-
simalen Winkelelement df2 in Richtung des Einheitsvektors® € als:

dL,(Q) = e, - L,(Q) ds , (2.1)

mit dem Extinktionskoeffizienten €, und dem Wegelement ds. Der Extinktionskoeffizient
ist eine, fiir das jeweilige Medium spezifische Grofle und lésst sich als Summe aus dem
Absorptionskoeffizienten «,, und dem Streuungskoeffizienten c, darstellen.

Photonen, die sich in Richtung €' ausbreiten und durch Streuung eine Anderung der
Ausbreitungsrichtung von €2’ nach € erfahren, verstirken damit die Strahlung in Richtung
Q. Dieser durch Streuung verursachte Beitrag zur Strahlungsleistung d_L, (€2) wird als Funk-
tion J; , (€2) bezeichnet und kann mit Hilfe der Vorschrift

47

beschrieben werden. Die wellenléingen- und materialabhéngige Phasenfunktion

P,(2, Q') gibt die Verteilung der gestreuten Strahlung an. Die Funktion ist normalisiert,
so dass gilt [, P,(€2,€)dQY = 4x.

Emittiert das durchquerte Medium Strahlung in Richtung €2, so wird die Strahldichte
L, () verstérkt. Um die thermische Emission des Mediums zu beschreiben, ist es notwendig
zwischen dem lokalen thermodynamischen Gleichgewicht (engl. ;local thermodynamic equili-
brium* (LTE) ) und dem nicht-lokalen thermodynamischen Gleichgewicht zu unterscheiden.
Da sich die meisten strahlungsaktiven Gase fiir einen Druck gréfler als 0,1 hPa im LTE be-
finden, kann man fiir die Betrachtungen in dieser Arbeit das Kirchhoffsche Strahlungsgesetz
anwenden und die Quellfunktion der Emission (J.,) mit Hilfe der Planck Funktion B, (T)
angeben:

1, (Q) = %AW L, ()P, (2, ') dSY (2.2)

2hv3
Qav 2(em/FT — 1)
Dabei ist k£ = 1,38 - 10723 die Boltzmann-Konstante und T bezeichnet die Temperatur.

Die Strahlungstransportgleichung ergibt sich unter Beriicksichtigung der Effekte von Ab-
sorption, Emission und Streuung aus den Gleichungen (2.1), (2.2) und (2.3) zu

Je,u =0y - Bu(T) - (23)

sy

47

dL,(Q) — <—e,,L,,(Q) b ausB, + A L,,(Q’)P,,(Q,Q’)dQ’) ds.  (2.4)

3Vektoren werden in der vorliegenden Arbeit immer dick gedruckt dargestellt.
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Abbildung 2.2: Geometrie zur Strahlung, die eine planparallele Fliche S mit dem Normalenvektor
n durchquert. Die Strahldichte im infinitesimalen Winkelelement df2 in Richtung des Vektors €
wird mit Hilfe der Kugelkoordinaten # und ¢ beschrieben (nach Andrews et al., 1987).

Die Einfachstreualbedo w, entspricht dem allein durch Streuung verursachten Anteil der Ex-
tinktion und wird aus Absorptions- und Streuungskoeffizienten berechnet (w, = a, /(as,, +
Qq,)). Unter Ausnutzung von w, ldsst sich Gleichung (2.4) schreiben als:

dLu(Q) = —& (LV(Q) - JI/(Q)) ds (25)

mit

J,(Q) = (1—w)By + Z—W A L ()P, (2, )dS . (2.6)

Eine formale Losung der Strahlungstransportgleichung (2.5) - (2.6) fiir einen Strahl vom
Punkt s; zum Punkt s, entlang des Weges in Richtung €2 ist gegeben durch:

Lo(2,50) = Ly(,51)¢ don <% 4 / “(e(s) (2, 8 e SN g ()

Die Losug der STG zeigt, dass sich die Strahldichte L, (€2, s2) zusammensetzt aus der An-
fangsstrahldichte L, (€2, s1), die auf ihrem Weg von s; nach sy durch Absorption und Streu-
ung exponentiell geschwécht wird und aus dem durch Emission und Streustrahlung ent-
stehenden Anteil. Dieser zweite Strahldichteanteil wird bestimmt durch die Integration der
Quellstrahlung J, (€2, s'), die auf dem restlichen Weg von s’ nach s, ebenfalls exponentiell
abgeschwicht wird. Die Abb. 2.3 illustriert den Beitrag der verschiedenen Groflen zur Strahl-
dichte L, (€2, s5). Aus der frequenzabhingigen Grofle L, (€2) ergibt sich die Strahldichte der
Strahlung aller Wellenldngen zu:

L) = /OOO L,(Q)dv. (2.8)

Wir interessieren uns nun fiir die gesamte Strahldichte, welche durch die planparallele Ober-
fliche S in den iiber S liegenden Halbraum abgegeben wird und bezeichnen diese Grofle
als Strahlungsflussdichte F'. Der Anteil der Strahldichte L(€2) im infinitesimalen Winkel-
element d€2 in Richtung €2 an der gesamten Strahldichte F' in Normalenrichtung n betrigt
(n- Q) L(Q) dQ und F ergibt sich durch Integration dieser Anteile iiber alle Raumwinkel-
elemente des oberen Halbraumes:

2w /2
F = /QW(n-Q)L(Q)dQ :/0 /0 L($,0) cosf sinfdo do , (2.9)
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Extinktion auf dem Weg
von s, nach s, :

exp(—f: e, (s") ds')

Extinktion auf dem Weg
von s’'nach s, :

exp (—f: e‘,(s")ds”)
/

“ Zunahme der Strahlung an der Stelle s':
E\,(S)J\,<Q,S’)dS'

Anfangsstrahldichte 7 (Q,s,)

Abbildung 2.3: Beitrag zur Strahldichte fiir den Weg von s; nach s2 (nach Andrews et al., 1987).

mit dem Azimutwinkel ¢ und dem Zenitwinkel 6 (sieche Abb. 2.2). Die Nettostrahlungs-
flussdichte F}, durch die Fléche S ist die Differenz aus den beiden Strahlungsflussdichten in
Richtung der Fldchennormalen n und in entgegengesetzter Richtung —n. Fiir eine horizontal
ausgerichtete Fliache S ergibt sich mit den auf- und abwiérts gerichteten Strahlungsflussdich-
ten F7 und F :

F, = Ft —F| . (2.10)

Plan-parallele Approximation

Im kartesischen Koordinatensystem bildet die Strahlungsflussdichte in Richtung der drei
Koordinatenachsen den Vektor der Nettostrahlungsflussdichte F,,. Bei der Berechnung des
atmosphérischen Strahlungstransportes werden normalerweise die Kriimmung der Flichen,
hervorgerufen durch die Kugelgestalt der Erde, vernachldssigt. Auflerdem sollen alle Ei-
genschaften des Mediums sowie des Strahlungsfeldes nur von der vertikalen Koordinate
abhéngen. Diese beiden vereinfachenden Annahmen werden auch als plan-parallele atmo-
sphérische Approximation bezeichnet. Damit zeigt der Vektor der Nettostrahlungsflussdich-
te F,, in die vertikale Richtung und ist unabhéingig vom Azimutwinkel ¢. Fiir die geometri-
sche Hohe z, ergeben sich aus Gleichung (2.9) die auf- und abwérts gerichteten Strahlungs-
flussdichten zu:

w/2 1
Ft(z) = 27r/0 L(0,z,)cosf sinfd) = 27r/0 L(p, ze) pdp (2.11)

/2 1
Fl(z) = 27r/ L(6,z,)cosf sinfdf = 27r/0 L(—p, ze) pdp (2.12)

mit p = cosf.

Die vertikale Divergenz der Nettostrahlungsflussdichte F}, beschreibt die dem System zu-
gefithrte Energie, und der Term —(1/p) (0F,,/0z.) wird als strahlungsbedingte Erwirmung
pro Einheitsmasse bezeichnet. Die sogenannte diabatische Heizrate pro Einheitsmasse .J
setzt sich zusammen aus dieser strahlungsbedingten Erwdrmung und der durch Wirmelei-
tung verursachten Temperaturinderung. Der zweite Term ist in der mittleren Atmosphére
vernachlédssigbar klein und somit gilt ndherungsweise:

1 0F,

J = —=-
p 0z,

(2.13)
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mit der Luftdichte p.

2.1.2 Strahlung im System Erde-Atmosphire

Die Strahlung im System Erde-Atmosphére wird bestimmt durch die am Oberrand der
Atmosphire eintreffende solare Strahlung und die Wechselwirkungen zwischen der Strahlung
und den atmosphérischen Gasen, Wolken, Aerosolteilchen sowie der Erdoberflache.

Die Sonne als Strahlungsquelle

Die Strahlungsenergie der Sonne ist fiir das Leben auf der Erde von fundamentaler Be-
deutung. Abgesehen von einem verhaltnisméafig geringem Energiebeitrag aus geothermalen
Wirmequellen (0,002%) ist der Antrieb aller Klimaprozesse auf der Erdoberfliche die von der
Sonne kommende elektromagnetische Strahlung. Die Sonne ist ein durchschnittlich grofer,
gelb leuchtender Stern in dessen Kern Temperaturen zwischen 13.5 und 15.6 Millionen Kelvin
herrschen. Aufgrund dieser hohen Temperaturen sind die zwei Hauptbestandteile der Son-
ne, Wasserstoff und Helium vollstéindig ionisiert und es erfolgt die Verschmelzung von vier
Wasserstoftkernen zu einem Heliumkern. Im Verlauf einer solchen Kernfusion entsteht aus
der iiberschiissigen Masse frei werdende Energie. Uber Prozesse der Wirmestrahlung und
-konvektion wird diese Energie an die fiir uns sichtbare Sonnenoberfliiche (Photosphére)
abgegeben. Von hier aus breitet sich die Sonnenenergie in Form von Strahlung mit einer Ge-
schwindigkeit von 300000 Kilometer pro Sekunde in alle Richtungen aus und gelangt somit
an den Oberrand unserer Atmosphére.

Die Sonne strahlt mit einem kontinuierlichen Spektrum, das in etwa der Planckschen Kur-
ve bei 6000 K entspricht und im wesentlichen von der ultravioletten (UV) iiber die sichtbare
(VIS) bis hin zur infraroten Strahlung (IR) reicht. Das solare Spektrum besitzt ein Maxi-
mum im sichtbaren Licht bei ungefihr 0,5 pm und wird von zahlreichen Absorptionslinien
iiberlagert. Diese sogenannten Fraunhofer-Linien sind hauptséchlich verantwortlich fiir die
geringen Abweichungen des tatséichlichen solaren Spektrums von der Planckschen Kurve. Es
handelt sich hierbei um fehlende Linien im solaren Strahlungskontinuum, welche von Joseph
Fraunhofer (1814) bei der Zerlegung des Sonnenlichts in seine Farbanteile entdeckt wur-
den. Die Abb. 2.4 zeigt die originale Illustration der Fraunhofer-Linien aus der Denkschrift
des deutschen Optikers (Fraunhofer, 1814). In der tieferen Photosphire wird die gesamte

3 d

s -ﬁkw_/n%nb A Fhondoofire 1878_1s,

Abbildung 2.4: Uberlagerung des solaren Spektrums durch Absorptionslinien (Fraunhofer, 1814).
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10077 4 5783 K

1 || reduziert

By in W/(m?sr um)

10 15 20
Wellenldnge A in um

Abbildung 2.5: Plancksche Kurven B, fiir T = 5783 K reduziert mit dem Faktor (1 —a,)-1/4 -
1/46200 und fiir 7' = 255 K in doppelt-linearem Mafstab (Kraus, 2001).

im Sonneninneren erzeugte Energie in Form eines Strahlungskontinuums abgegeben. Beim
weiteren Weg durch die Photosphére werden nun ganz bestimmte Frequenzen durch Atome
absorbiert, und somit entstehen die fehlenden (dunklen) Linien im solaren Spektrum.

Als Solarkonstante Ij, bezeichnet man die von der Sonne kommende Strahlungsflussdich-
te, die oberhalb der Atmosphére auf einer senkrecht zur Strahlrichtung orientierten Fléche
auftrifft. Aus Messungen von Flugzeugen und Satelliten ergibt sich der gemittelte Wert von
137345 W/m? fiir die Solarkonstante. Diese Energiemenge schwankt aufgrund verschiedener
Faktoren, wie der elyptischen Umlaufbahn der Erde um die Sonne oder dem Auftreten von
Sonnenflecken zwischen 1325 und 1420 W/m?.

Strahlungausbreitung im System Erde-Atmosphire

Innerhalb der Erdatmosphére existieren verschiedene aktive Strahler. Die Erdoberfliche
strahlt mit einem kontinuierlichen Spektrum, das in etwa der Planckschen Kurve bei 300
K entspricht. Im Gegensatz dazu besitzen die atmosphérischen Gase Bandenspektren, die
aus vielen Linien bestehen. Die grofite Bedeutung haben in diesem Zusammenhang die drei-
atomigen Molekiilverbindungen Wasserdampf (H,0O), Kohlendioxid (CO3) und Ozon (O3).
Wolken und Aerosolteilchen sind gekennzeichnet durch kontinuierliche Spektren entspre-
chend ihrer Temperatur. Alle in der Atmosphére aktiven Strahler sollen hier als System
Erde-Atmosphire zusammengefasst werden. Da die Strahlungsbilanz am oberen Rand der
Atmosphire im globalen Mittel ausgeglichen sein muss, sind die Strahlungsfliisse, die vom
Weltraum und dem System Erde-Atmosphére ausgetauscht werden, gleich grof3. Die aus dem
Weltall empfangene Strahlung ergibt sich aus der Solarkonstanten [, und der Tatsache, dass
die Fliche, welche die solare Strahlung tatséchlich empfingt (Halbkugel mit einem Radius
gleich dem Erdradius a), viermal so gro8 ist wie der Empfingerquerschnitt der Erde (Kreis
mit einem Radius gleich a), zu
7ra2 . Ik
ara2 T 47

Wir bezeichnen 0,25 - I, auch als extraterrestrische Strahlungsflussdichte. Ein Teil dieser

(2.14)
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Strahlung ist der vom System Erde-Atmosphére zuriick in den Weltraum reflektierte Anteil
der Solarstrahlung und ergibt sich in Abhiingigkeit von der global gemittelten Albedo? a, als
0,25-a4-I),. AuBerdem emittieren Erde und Atmosphére selbst Strahlung, die sich nach dem
Gesetz von Stefan-Boltzmann aus der effektiven Strahlungstemperatur® des Systems Erde-
Atmosphire T,;; und der Stefan-Boltzmann-Konstante o = 5,67-107® Wm™2K* berechnen
lasst. Sind empfangener und abgegebener Strahlungsfluss gleich grof3, so kann man mit Hilfe
der aus Satellitenmessungen bestimmten globalen Albedo (a, = 0,3) und Solarkonstante
(I = 1373 W/m?) die effektive Strahlungstemperatur berechnen.

I
o -Th = (1-ay) Zk = T, =255 K. (2.15)

Die so bestimmte Temperatur ist mit 255 K etwa 33 K niedriger als die global gemittelte
Temperatur an der Erdoberfliche. Diese Tatsache resultiert aus dem entscheidenden Einfluss
von Absorption und Emission langwelliger Strahlung durch atmosphérische Gase, Wolken
und Aerosolteilchen. Ein Teil der von der Erde emittierten Strahlung wird innerhalb der At-
mosphire absorbiert und anschlieend anteilig zuriick in Richtung der Erdoberfliche emit-
tiert. Diese Gegebenheit ist auch unter dem Begriff Treibhauseffekt bekannt und verursacht
die erwidhnte Temperaturdifferenz. Man sollte sich vergegenwértigen, dass mit Hilfe der sim-
plen Strahlungsbilanzrechnung nicht die effektive Strahlungstemperatur der Erdoberfliche,
sondern des gesamten Systems Erde-Atmosphére bestimmt wird.

Zusammengefasst kann man die fiir die Prozesse in der Atmosphére wichtigen Strahler
in zwei Grupen mit sehr unterschiedlichen Temperaturen und Spektren einteilen. Das ist
einmal die Sonne mit einer effektiven Strahlungstemperatur von 6000 K und einem Spek-
trum im Wellenldngenbereich zwischen 0,22 und 5 ym. Zum anderen haben wir alle in der
Atmosphére aktiven Strahler, die im Mittel mit einer effektiven Strahlungstemperatur von
255 K emittieren und deren Spektren zu 99% zwischen 4 und 100 um liegen. Wie Abb. 2.5
verdeutlicht, iiberlappen sich diese beiden Spektralbereiche kaum und wir kénnen sie fiir
alle Anwendungen im Strahlungstransport getrennt behandeln. Die solare Strahlung wird
als kurzwellig und die terrestrische Strahlung als langwellig bezeichnet.

Die Intensitéit der kurzwelligen Strahlung wird auf dem Weg vom oberen Rand der Atmo-
sphére bis zur Erdoberfliche deutlich dezimiert. In ungefihr 100 km H6he haben Ny, Os, und
atomarer Sauerstoff (O) bereits alle Strahlung mit Wellenldingen kleiner als 0,1 ym absor-
biert, und nur Strahlung mit gréfleren Wellenldngen kann tiefer in die Atmosphiére eindrin-
gen. Auf dem weiteren Weg durch die Atmosphére bis 50 km Hohe werden die Photonen mit
A < 0,2 pum durch molekularen Sauerstoff in dem Wellenldngenbereich der Schumann-Runge
Bénder (0,175—0, 105 pm) und des Schumann-Runge Kontinuums (0, 125—0, 175 pm) absor-
biert. Die Photolyse von Ozon durch UV-Strahlung innerhalb der Hartley (0, 244 —0, 278 um)
und Huggins (0,278 —0, 363 um) Bénder ist der entscheidende Absorptionsprozess in der un-
terhalb von 50 km liegenden Stratosphire. Die Erdoberfliche ist somit gegen alle Strahlung
kurzwelliger als UVA-Strahlung fast vollstdndig abgeschirmt. Die Photonen gréfierer Wel-
lenléngen werden partiell von molekularen Gasen wie HyO oder CO, absorbiert und daher
erreicht auch in diesem Spektralbereich nur ein Teil der solaren Einstrahlung den Erdboden.
Abb. 2.6 zeigt die Strahlung die ein Kérper mit 5900 K emittiert, die solare Einstrahlung am
Oberrand der Atmosphére und die dezimierte solare Strahlung auf Hohe des Meeresspiegels.

“Die Albedo beschreibt den Anteil der kurzwelligen Strahlung der an der Grenze eines Mediums zuriick-
geworfen (reflektiert) wird.

°Die effektive Strahlungstemperatur T,;s eines beliebigen Korpers ist die Temperatur die ein schwarzer
Korper besitzt, der dieselbe Strahlungsflussdichte emittiert wie der beliebige Korper.
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Abbildung 2.6: Spektrum der solaren Strahlung am oberen Rand der Erdatmosphire und am
Erdboden mit den strahlungsaktiven Gasen fiir die verschiedenen Wellenldngenbereiche. Die ge-
strichelte Linie entspricht der Planckschen Kurve fiir 7' = 5900 K (Brasseur und Solomon, 1984).

Man erkennt deutlich die Absorptionswirkungen der einzelnen Gase fiir die verschiedenen
Spektralbereiche.

Auch die von der Erde emittierte Strahlung wird auf ihrem Weg durch die Atmosphére
von Molekiilen absorbiert. Dies fiihrt aufgrund der energiedirmeren Photonen nicht zu che-
mischen Umsetzungen wie bei der Absorption solarer Strahlung, sondern zu einer Anderung
der Schwingungs- und Rotationsenergie innerhalb des Molekiilverbandes. Der so entstehen-
de Energieiiberschuss wird anschlielend in Form von molekularer Bewegungsenergie auf die
Umgebung iibertragen. Abb. 2.7 zeigt die im langwelligen Spektrum absorbierenden atmo-
sphéirischen Gase mit ihren Absorptionsspektren. Im unteren Teil des Bildes ist die Gesamt-
wirkung aller Gase auf das dargestellte Spektrum zu sehen. Zwischen 8 und 12 pym befindet
sich ein Strahlungsfenster, nur unterbrochen durch Absorptionsbanden von Ozon, in wel-
chem die Ausstrahlung der Erdoberfliche bei Abwesenheit von Wolken relativ ungehindert
in den Weltraum entweichen kann. Dieses Fenster wird auch genutzt, um die Erdoberfliche
innerhalb der infraroten Satellitenkanéle zu beobachten.

Der thermische Effekt der Strahlung auf die Erdatmosphére ldsst sich nach Formel (2.13)
aus der Divergenz der Strahlungsflussdichte bestimmen. Absorption und Emission von Strah-
lung durch strahlungsaktive atmosphérische Gase fiihren in verschiedenen Héhenbereichen
zu strahlungsbedingten Erwidrmungen bzw. Abkiihlungen und diese Heizraten kénnen mit
Hilfe von Modellrechnungen bestimmt werden (London, 1980). Die methodische Basis fiir
solche Modellrechnungen liefert die in Abschnitt 2.1.1 vorgestellte Strahlungstransporttheo-
rie. Abb. 2.8 zeigt, neben den global gemittelten Erwdrmungs- und Abkiihlungsraten fiir
die Molekiilverbindungen Oz, CO,, HO, O und Stickstoffdioxid (NO,), die gesamte global
gemittelte Nettoerwidrmungsrate in einem Hoéhenbereich vom 0 bis 100 km. Die maximale
Erwarmungsrate resultiert aus der Absorption von UV-Strahlung durch Ozon in Stratopau-
senhGhe. Dieser Warmequelle in der Stratosphére und Mesosphére ist durch die Emission von
[R-Strahlung durch CO, (Strahlungsband bei 15 ym) und Og (Strahlungsband bei 9,6 pm)
eine Abkiilungsrate entgegengesetzt. Die global gemittelte Nettoerwdrmungsrate in Abb.
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Abbildung 2.7: Absorptionsspektren verschiedener atmosphérischer Gase (Valley, 1965).

2.8 zeigt, dass sich in der mittleren Stratosphire die global gemittelte Erwdrmungs- und die
Abkiihlungsrate ungefihr ausgleichen, wihrend in der Troposphére aufgrund der Emission
durch Wasserdampf eine global gemittelte Abkiihlungsrate von 1 K/d vorherrscht. In der
unteren Stratosphére ist die Absorption durch Ozon im IR-Strahlungsbereich dominant und
es kommt im globalen Mittel zu einer geringen Nettoerwirmung.
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Abbildung 2.8: Global gemittelte Profile der (a) Abkiihlungs- (b) Erwérmungs- und (c) Netto-
erwiarmungsraten (K/d) (nach London, 1980).
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2.2 Aufbau der Atmosphire

Wie in Abschnitt 2.1 erldutert, bestimmen die Wechselwirkungen zwischen Sonneneinstrah-
lung, atmosphérischen Gasen, Aerosolteilchen und der Erdoberfliche mafigeblich die Tem-
peraturverteilung in der Atmosphére. Anhand von typischen Temperaturprofilen wird die
Atmosphire in verschiedene Hohenbereiche unterteilt, deren Ubergiinge durch eine Umkehr
des vertikalen Temperaturgradienten definiert sind. Die einzelnen Bereiche und ihre charak-
teristischen Eigenschaften werden im ersten Teil von Abschnitt 2.2 vorgestellt. An dieser
Stelle wird in Form der potenziellen Temperatur © ein Temperaturbegriff eingefiihrt, der
von adiabatischen Zustandsdnderungen unabhingig ist und als Hohenkoordinate in der Stra-
tosphére verwendet werden kann.

Das zu Beginn von Abschnitt 2.2 vorgestellte Temperaturprofil der Atmosphére ist unmit-
telbar mit der Verteilung des Spurenstoffes Ozon verkniipft. Die Grundstruktur der vertika-
len Ozonverteilung ergibt sich aus dem Zusammenspiel ozonbildender und ozonzerstérender
Prozesse, die im zweiten Teil von Abschnitt 2.2 erldutert werden. Hier verwendete atmo-
sphérischen Groflen werden im Anhang A.2 eingefiihrt.

2.2.1 Der vertikale Aufbau der Atmosphire

Die Erdoberfliche emittiert langwellige Strahlung, welche die dariiberliegende Atmosphére
aufheizt und es entsteht ein Temperaturmaximum am Erdboden mit einem sich anschlieflen-
den, negativen Temperaturgradienten. Der zunehmende Einfluss der Absorption einfallender
UV-Strahlung und terrestrischer IR-Strahlung durch Ozon bewirkt eine Umkehr des Gra-
dienten nach 10 bis 16 km und ein zweites Temperaturmaximum bei etwa 50 km Hohe.
Hier entstehen aus der Kombination der vertikalen Ozonverteilung (siehe Abschnitt 2.2.2)
und der, auf der jeweiligen Hohe noch vorhandenen, solaren UV-Strahlung die hochsten
Temperaturen.

Abb. 2.9 zeigt anhand eines typischen Profils den Verlauf der Temperatur fiir die unter-
sten 100 km der Erdatmosphére mit den beiden erwdhnten Maxima auf 0 und 50 km Hohe.
Das zwischen den maximalen Werten auftretende Temperaturminimum wird als Tropopause
bezeichnet und bildet den Oberrand der Troposphére. Zwischen der Tropopause und dem
zweiten Temperaturmaximum (Stratopause) liegt die Stratosphére. Ein positiver Tempera-
turgradient, wenig Wasserdampf und ein sehr hoher Ozongehalt sind charakteristisch fiir
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Abbildung 2.9: Typisches vertikales Temperaturprofil der Atmosphére (Andrews, 2000).
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diese Atmosphérenschicht. Zu den wenigen, hier auftretenden Wolken gehoren die polaren
stratosphérischen Wolken. Oberhalb der Stratopause nimmt das Ozonmischungsverhéltnis
und die damit verbundene Absorption der solaren Strahlung deutlich ab. Die Temperaturen
sinken erneut und erreichen ihr Minimum in der Mesopause, die den oberen Rand der dazwi-
schenliegenden Mesosphiére bildet. In allen drei Schichten kommt es zu einer hinreichenden
Durchmischung der Atmosphére, so dass wir trockene Luft als ein Gas von konstanter stoff-
licher Zusammensetzung ansehen konnen und den gesamten Bereich vom Erdboden bis zur
Mesopause als Homosphire (griech. homois = gleichartig) bezeichnen.

Der Bereich der Thermosphére beginnt oberhalb der Mesopause bei 85 km und erstreckt
sich bis in 800 km Hohe. Es herrscht ein positiver Temperaturgradient und die sehr kurzwelli-
ge Strahlung (UVC- und Roéntgen-Strahlung) ist so stark, dass O, und Ny photodissoziieren,
wodurch das mittlere Molekulargewicht der Luft mit der Hohe variiert. Aus diesem Grund
wird der Bereich oberhalb der Mesopause auch Heterosphire (griech. heteros = verschieden)
genannt.

Die potenzielle Temperatur als Hohenskala

Fiir die vorliegende Arbeit ist es sinnvoll, das Konzept des Luftpaketes einzufiihren. Wir
verstehen darunter eine begrenzte, kleinere Luftmasse, die so markiert sein soll, dass man
ihren Weg durch die Umgebungsluft verfolgen kann. Das Luftpaket hat per Annahme den
gleichen Druck wie die Umgebung, vermag sich aber in Temperatur, Dichte und Zusam-
mensetzung von derselben zu unterscheiden. Die Umgebung kann das Luftpaket veréndern,
aber eine umgekehrte Einflussnahme soll nicht moglich sein. Man verfiigt somit iiber ein
niitzliches Denkmodell um verschiedene Prozesse in der Atmosphére zu beschreiben, auch
wenn sich die realen Luftmassen nicht exakt wie die konzeptuellen Luftmassen verhalten.

Sobald ein Luftpaket in der Atmosphére durch einen nach oben gerichteten Impuls auf-
steigt, erfihrt es einen geringeren Auflendruck und dehnt sich aus. Handelt es sich dabei um
eine adiabatische Zustandsidnderung, d.h. es erfolgt kein Warmeaustausch mit der Umge-
bung, so wird die fiir die Volumenvergroerung erforderliche Arbeit von der inneren thermi-
schen Energie des Luftpaketes geleistet und dessen Temperatur muss sich verringern. Analog
muss sich ein nach unten ausgelenktes Luftpaket erwirmen. Es ist sinnvoll iiber einen Tem-
peraturbegriff zu verfiigen, der adiabatischen Zustandsdnderungen gegeniiber unabhéngig
ist und man definiert die potenzielle Temperatur © als:

O=T- <@>K . (2.16)

p

Fiir trockene Luft bezeichnet k = R/c, = 0,286 den Adiabatenexponenten, ¢, die spezifische
Wirmekonstante bei konstantem Druck, R = 287 m?s ' K ! die Gaskonstante und py den
Referenzdruck 1000 hPa. Die potenzielle Temperatur © ist die Temperatur, die ein Luftpaket
annihme, wenn es trockenadiabatisch von seiner Hohe mit dem Druck p auf die Hohe mit
Bodenluftdruck gebracht wiirde.

Der vertikale Gradient von O ist ein Maf} fiir die Stabilitdt der atmosphérischen Schich-
tung. Wie man aus der Definition von © ersehen kann, ist die potenzielle Temperatur eine
Erhaltungsgréfle fiir adiabatische Bewegungen. Nimmt © mit der Hohe zu, so hat jedes
nach oben ausgelenkte Luftpaket im Vergleich mit der Umgebungsluft eine geringere poten-
zielle Temperatur und somit nach Gleichung (2.16) eine geringere Temperatur, weshalb es
eine riicktreibende Beschleunigung erfihrt und wieder absinkt. Diesen Zustand bezeichnet
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man als stabile Schichtung. Nimmt hingegen © mit der Hohe ab, so wird jedes nach oben
ausgelenkte Luftpaket positiv beschleunigt und steigt weiter auf.

Die Luftmassen der Stratosphire sind weitgehend stabil geschichtet. In jeder strato-
sphérischen vertikalen Luftsdule nimmt die potenzielle Temperatur nach oben zu und es
existiert eine eineindeutige Zuordnung zwischen der geometrischen Hohe und ©. Aus die-
sem Grund wird in der Stratosphéire hiufig die potenzielle Temperatur als vertikale Skala
verwendet. Adiabatische Bewegungen finden auf Flichen konstanter potenzieller Tempe-
ratur (Isentropen) statt. Um vertikale Bewegungen relativ zu © zu beschreiben, also um
diabatische Prozesse zu betrachten, bendtigt man die zeitliche Anderung der potenziellen
Temperatur dO/dt. Das thermodynamische Gleichgewicht (Gleichung (A.8)) beschreibt den
Zusammenhang zwischen diabatischer Heizrate () und der totalen Ableitung der potenziellen
Temperatur d©/dt. Die diabatische Heizrate ldsst sich aus der, in Abschnitt 2.1.1 definier-
ten, strahlungsbedingten Erwérmung pro Einheitsmasse iiber die Relation @ = (J/c,) e®*/H
bestimmen. Es ist somit moglich die totale Ableitung der potenziellen Temperatur aus Strah-
lungstransportrechnungen zu ermittlen:

do J 1 " OF

A 70 Sy U B (2.17)
dt Cp pPoCp \ D 0z

Dieser Zusammenhang wird spéter zur Berechnung der vertikalen Bewegungen der Trajek-

torien genutzt.

2.2.2 Ozon

Der Spurenstoff Ozon besitzt eine sehr variable vertikale Verteilung, deren Grundstruktur
aus dem Zusammenwirken der ozonbildenden und ozonzerstérenden Mechanismen resultiert.

Grundgroéflen

Zur Darstellung des atmosphérischen Ozongehalts existieren verschiedene physikalische Gréfien,
von denen drei an dieser Stelle kurz vorgestellt werden. Die Ozonkonzentration [O3] ent-
spricht der Anzahl von Ozonmolekiilen pro Volumeneinheit und wird in cm~2 angegeben.
Sobald es zu einer Zustandsinderung der betrachteten Luftmasse kommt, variiert die Ozon-
konzentration. Im Gegensatz dazu ist das Mischungsverhiltnis eine physikalische Erhal-
tungsgrofie. Das Volumenmischungsverhiltnis von Ozon (XOj3) ist der Anteil des von Ozon-
molekiilen eingenommenen Volumens am Gesamtvolumen der Luftmasse. XOj3 besitzt keine
physikalische Einheit und wird meist in ppmv (,parts per million by volume* = 107%) an-
gegeben. Der Anteil der am Erdboden eintreffenden UV-Strahlung ist von der gesamten
Menge des in der dariiber liegenden Luftsédule enthaltenen Ozons abhéngig. Ein Maf fiir die
vollstindige Ozonmenge einer Luftsdule ist die iiber der geometrischen Hohe aufintegrierte
Ozonkonzentration, die auch als Ozongesamtsiule (Np,) bezeichnet wird:

No, = /0 Y104 dz. . (2.18)

Die Einheit der Ozongesamtsiule, Dobson Units (1 DU = 2,69 - 10'® Molekiile cm ~2), gibt
die Schichtdicke in 1072 mm an, die sich ergeben wiirde, wenn man alle Ozonmolekiile der
Luftsdule unter Normalbedingungen als Schicht auf dem Erdboden ablagert konnte. Die
mittlere Ozongesamtsiule entspricht ungefihr 300 DU bzw. einer 3 mm dicken Ozonschicht
am Erdboden.
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Abbildung 2.10: Ozonprofil iiber Ny—joxlesund, gemessen mit einer Ozonsonde am 10. November
2005. (a) zeigt das Profil der Ozonkonzentration, (b) das zugehorige Profil des Ozonmischungs-
verhiltnisses.

Abb. 2.10 zeigt ein Ozonkonzentrationsprofil mit dem dazugehérigen Profil des Ozon-
mischungsverhéltnisses. Die Ozonkonzentration erreicht ihr Maximum bei ungefdhr 18 km.
Da die Ozonkonzentration nach oben langsamer abnimmt als die Luftdichte, nimmt das
Ozonmischungsverhéltnis zwischen 18 und 20 km weiter zu und bleibt ab 20 km konstant.

Bildung und Abbau von Ozon

Chapman (1930) hat als erster die grundlegenden photochemischen Ozonbildungs- und Ab-
baumechanismen beschrieben. Die natiirliche Produktion von stratosphérischem Ozon er-
folgt in zwei Schritten:

Oy +hv — 20 (A < 242nm)
O+02+M — 03—|—M

wobei M ein beliebiger Stoflpartner ist, der {iberschiissige Energie aufnimmt. Ozon entsteht
im wesentlichen in Bereichen mit starker UV-Strahlung, also in der hohen tropischen Stra-
tosphére. Der gleichzeitig ablaufende photochemische Abbauprozess lautet:

O3 +hv — O+ 0y (A=200— 320 nm)
O+03 — 20y

Aufgrund der sogenannten katalytischen Abbaureaktionen findet weiterer Ozonabbau statt.
Die Zyklen werden angetrieben durch einen Katalysator X, der im ersten Schritt Ozon
zerstort, dabei eine Bindung mit atomarem Sauerstoff eingeht und im zweiten Schritt wieder
zuriickgebildet wird:

X + 03 — OX + Oy
OX+ 0 — X+ 0Oq
Bates und Nicolet (1950) entdeckten den ersten dieser Zyklen angetrieben durch den Kata-

lysator Hydroxyl (OH). Durch die N,O Oxidation entstehen Stickoxide (NOy), welche als
Katalysator iiber den NOy-Zyklus zum Ozonabbau fithren (Crutzen, 1971). Die von den
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Menschen produzierten, in der Troposphire freigesetzten Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffe
(FCKWs) sind chemisch duflerst stabil und werden erst nach ihrem Transport in die Strato-
sphére photolytisch gespalten. Molina und Rowland (1974) zeigten, dass wiahrend der Pho-
tolyse entstehendes Chlor (Cl) als Katalysator fiir den wichtigen ClO4-Zyklus fungiert. Es
existieren viele weitere ablaufende Variationen der katalytischen Ozonabbauzyklen, z.B. eine
an Brom (Br) gekoppelte Abwandlung des ClO-Zyklusses (McElroy et al., 1986) oder der
bei hohen ClO-Konzentrationen besonders effektive C1O-Dimer-Zyklus (Molina und Molina,
1987).

Die hier geschilderten Ozonabbaumechanismen gehéren zur reinen Gasphasenchemie.
Auf diesen Reaktionen beruhende Theorien und Modelldaten zeigten, dass eine Zunahme
des stratosphérischen Chlorgehalts nur geringe Auswirkungen auf das Ozongleichgewicht
hitte, die zudem am Aquator oberhalb von 35 km am gréBten wiren. Die von Farman
et al. (1985) erstmals publizierte drastische Ozonabnahme im Bereich des antarktischen
Polarwirbels konnte damit nicht erkldrt werden. Dieses Phinomen, das spiter unter dem
Begriff ,Ozonloch” bekannt wurde, kann nur mit Hilfe der besonderen meteorologischen
Situation in der winterlichen polaren Stratosphire verstanden werden, die im folgenden
Abschnitt erldutert wird.

2.3 Der stratosphirische Polarwirbel

Die vertikale Temperaturverteilung variiert mit dem Jahresgang und der geographischen
Breite. Aus den resultierenden meridionalen Temperaturgradienten ergeben sich starke zo-
nale Stromungen als dominante Bewegungen in der Atmosphére. In der Stratosphére ist
der Polarnacht-Strahlstrom die stérkste Komponente der zonalen Stromungen. Er isoliert
die Luftmassen des Polarwirbels von den mittleren Breiten und begiinstigt somit den un-
gestorten Ablauf der chemischen Ozonzerstérung.

2.3.1 Allgemeines

Die Abhéngigkeit der solaren Einstrahlung von Jahresgang und Breitengrad verursacht Va-
riationen der zonal gemittelten vertikalen Temperaturverteilung. Die meteorologische Si-
tuation in der polaren Stratosphére im Herbst ist durch nachlassende Sonneneinstrahlung
gekennzeichnet. Aufgrund der einsetzenden Polarnacht entstehen niedrige stratosphérische
Temperaturen iiber dem jeweiligen Winterpol, wie Abb. 2.12 fiir die Arktis verdeutlicht.
Verursacht durch diese fortschreitende strahlungsbedingte Abkiihlung steigt die Dichte in
der gesamten Luftsdule an. Die Luftmassen sinken nach unten und ein starkes Tiefdruckge-
biet wird iiber dem Pol ausgebildet, welches sich im Winter iiber die gesamte Stratosphére
erstreckt. Dieses Tiefdruckgebiet wird als stratosphérischer Polarwirbel bezeichnet. Abb.
2.11 zeigt ein typisches Bild des nordhemisphirischen Polarwirbels anhand der geopoten-
ziellen Hohe auf der 10 hPa Druckfliche. Man erkennt das Tiefdruckgebiet an einem stark
ausgepriagten Trichter im Bereich zwischen 28 und 30 km Hohe. Das neben dem Trichter
sichtbare Hoch wird als Aléutenhoch bezeichnet. Der nordhemisphérische Polarwirbel und
das Aléutenhoch sind in dieser Form auch in den Monatsmittelkarten zu erkennen (siehe
Abschnitt 2.4.6).

Die vom Aquator nachstromende Luft wird durch die auf der Nordhemisphire nach rechts
wirkende Corioliskraft senkrecht zum Druckgradienten abgelenkt. Es entsteht ein zonaler
Fluss in Richtung Osten. Mit der geostrophischen Windgleichung (A.9) kann der aus dem



2.3.1 ALLGEMEINES 21

10 hPa Geopotential on Jan 24, 1991

Abbildung 2.11: Darstellung des Polarwirbels anhand der geopotenziellen Hohe [gpdam] auf dem
10-hPa-Niveau fiir den 24. Januar 1991 (Marquardt, 1998).

Gleichgewicht zwischen Druckgradienten- und Corioliskraft resultierende Wind beschrieben
werden. Die hier betrachtete stark ausgeprégte, zonale Komponente des geostrophischen
Windes verlduft isobarenparallel. In der jeweiligen Winterstratosphére tritt sie klimatolo-
gisch als Westwind auf und wird als Polarnacht-Strahlstrom (engl. ,,Polar Night Jet“) be-
zeichnet.

Der Polarnacht-Strahlstrom ist eine wichtige Barriere fiir stratosphérischen meridiona-
len Luftmassenaustausch und isoliert die polaren Regionen von den mittleren Breiten. Die
vertikale Struktur des Strahlstroms erklirt sich aus dem Zusammenhang zwischen der meri-
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Abbildung 2.12: Zonale Mittel (a) der Temperatur [K] und (b) des zonalen Windes [m/s] als
eine Funktion der Breite und der Héhe fiir Januar von der CIRA (COSPAR (Committee on Space
Research) International Reference Atmosphere) - Klimatologie (Barnett und Corney, 1985).
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dionalen Temperaturverteilung und der Héhenabhingigkeit des zonalen Windes, der durch
die thermische Windgleichung (A.10) beschrieben wird.

Abb. 2.12 zeigt einen Breiten-Hohen-Schnitt der mittleren Temperatur und des mittleren
zonalen Windes fiir Januar und illustriert diese Zusammenhénge. In der Winterhemisphére
herrscht (in Abb. 2.12 die Nordhemisphére) oberhalb von ungefihr 20 km ein dquatorwérts
gerichteter Temperaturgradient. Das stratosphérische Temperaturminimum (Abb. 2.12 (a))
iiber dem Winterpol verursacht einen Anstieg des geostrophischen Westwindes mit der Hohe.
Passend zur Lage des meridionalen Temperaturgradienten befindet sich das Maximum der
Stromung in mittleren bis hohen Breiten und bildet den bereits beschriebenen Polar Night
Jet (Abb. 2.12 (b)). Die starke Westwindstromung schliesst den Polarwirbel ein und isoliert
ihn von den mittleren Breiten. Im folgenden Abschnitt wird eine Moglichkeit geschildert,
den Rand des Polarwirbels rechnerisch zu bestimmen.

2.3.2 Der Polarwirbelrand

Die Ertelsche potenzielle Wirbelstirke (engl. ,potential vorticity (PV)) ist eine wichtige
Grofe fiir die Diagnostik von horizontalen Stromungen und wird definiert als:

00
PVZ—Q(C@+f)8—p- (2.19)

Co = O0v/dxr — Ou/0y ist der Anteil der Rotation des Windfeldes senkrecht zur lokalen
isentropen Fliche und wird als relative isentrope Wirbelstérke bezeichnet. Der Beitrag der
Erdrotation wird durch den Coriolisparameter f beschrieben. In der Meteorologie ist

1 PVU (,Potential Vorticity Unit“) = 107% K m? kg™ s™*

die gebréduchliche Einheit fiir die Ertelsche potenzielle Wirbelstérke. Die auf der Definition
der potenziellen Vorticity ¢ basierende, von Dunkerton und Delisi (1986) eingefiihrte skalierte
potenzielle Wirbelstérke vermeidet starke Variationen mit der Hohe und ist Grundlage der
normierten potenziellen Wirbelstirke (nPV) (Rex et al., 1998):

-1
nPV = PV <g 860(7))) k. (2.20)
op

Die Grole nPV ergibt sich aus der skalierten Wirbelstédrke durch Multiplikation mit
einem konstanten Faktor (& = 2,65 -10°), welcher so gewiihlt wurde, dass auf der 475 K
Isentrope der Wert der normierten potenziellen Wirbelstéirke [s~!] gleich dem Wert der Er-
telschen potenziellen Wirbelstirke [PVU] ist. Da PV und © adiabatische Erhaltungsgrofien
sind (Kraus, 2001), gilt diese Eigenschaft auch fir nPV. Die Groflen PV und nPV sind
beide geeignet, um die Stromungen in der mittleren polaren Stratosphére zu beschreiben.
Aufgrund ihrer geringeren Hohenvariation wird in dieser Arbeit weitgehend die normierte
potenzielle Vorticity verwendet. Abb. 2.13 zeigt die Verteilung der normierten potenziellen
Vorticity am 31 Januar 2000 von 30° bis 90° N auf der 475 K Isentrope mit hohen nPV-
Werten im Bereich des Polarwirbels.

Die Luftmassen des stratosphérischen Tiefdruckgebietes rotieren gegen den Uhrzeiger-
sinn um den Pol und besitzen deutlich héhere nPV-Werte als die weniger stark rotierenden
Luftmassen in mittleren und niedrigen Breiten. Die normierte potenzielle Vorticity ist fast

SEs ist gebriuchlich fiir die Wirbelstéiirke horizontaler Stromungen den engl. Begriff ,, Vorticity* zu ver-
wenden.
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Abbildung 2.13: Normierte potenzielle Vorticity [s '] am 31. Januar 2000 auf der 475 K Isentrope.

immer maximal im Zentrum des Wirbels und nimmt auf einer Isentropen nach auflen hin
ab. Da nPV eine adiabatische Erhaltungsgrofie ist, kennzeichnet das Gebiet der grofftmogli-
chen horizontalen n PV Verdnderung die Region, in der turbulenter Luftmassenaustausch in
Richtung des nPV-Gradienten minimal ist. Eine auf dieser Eigenschaft basierende Defini-
tion des Wirbelrandes gestaltet sich schwierig, solange man das Breiten-Lingen-Gitter als
Grundlage nutzt, da es hier zu einer Streuung der Punkte mit den hochsten n PV -Gradienten
kommt. Ein niitzliches Konzept bietet die Verwendung von dquivalenten Koordinaten, die
unabhéngig von einer Verschiebung des Wirbelzentrums vom Pol sind. Die dquivalente Brei-
te einer nPV-Isolinie ist definiert als die geographische Breite, die eine Fliche umschlief3t,
welche genauso grof} ist wie die von der nPV-Isolinie umschlossene Fliche (Butchart und
Remsberg, 1986). Die Verteilung der normierten potenziellen Vorticity iiber der &quivalenten
Breite zeigt eine ,S“-Form (siehe Abb. 2.14) und besitzt damit eine Region mit besonders
starkem n PV Anstieg in Richtung hoher dquivalenter Breite. Der maximale n PV -Gradient
bildet eine Barriere fiir horizontale Austauschbewegungen und isoliert somit den Polarwir-
bel von den Luftmassen mittlerer Breiten. Basierend auf dieser Eigenschaft wird in der
vorliegenden Arbeit der Rand des Polarwirbels als das Maximum der ersten Ableitung der
normierten potenziellen Vorticity iiber der dquivalenten Breite definiert. Abb. 2.14 zeigt
nPV und den nPV-Gradienten gegen Ende Februar 1994 auf der 475 K Isentrope. Das
Maximum des nPV-Gradienten und somit auch der Wirbelrand liegt bei 68° dquivalenter
Breite. Die grofiten zonalen Windgeschwindigkeiten sind normalerweise stark korreliert mit
dem Maximum des nPV-Gradienten (Rummukainen et al., 1994; Nash et al., 1996) und
dementsprechend fillt die Kante des Polarwirbels mit dem Zentrum des Polar Night Jets
zusammen.

2.3.3 Ozon im Polarwirbel

Dieser Abschnitt beschiftigt sich mit der gestérten Chemie der winterlichen polaren Stra-
tosphére, die zur Ausbildung des Ozonlochs fiihrt. Erstmals wurde die drastische Ozonab-
nahme im Bereich des antarktischen Polarwirbels von Farman et al. (1985) publiziert. Die
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Abbildung 2.14: Dargestellt sind die nPV und der nPV-Gradient als Funktion der dquivalenten
Breite auf 475 K. Die Werte sind iiber den Zeitraum vom 20. Februar 1994 bis zum 1. Mérz 1994
gemittelt. Das Maximum des nPV-Gradienten kennzeichnet den Polarwirbelrand.

Mefldaten weisen ein lokales Minimum der Ozonkonzentration nahe bei Null im antarkti-
schen Friihling im Hohenbereich zwischen 15 und 25 km auf, das mit Beginn der 1980er
Jahre entstand. Dieses Phiinomen, das spéter unter dem Begriff ,Ozonloch* bekannt wur-
de, kann nur mit Hilfe der besonderen meteorologischen Bedingungen in dem antarktischen
Polarwirbel verstanden werden.

In den extrem kalten Luftmassen entstehen aus fliissigen und/oder festen Aerosolpar-
tikeln im Mikrometerbereich polare stratosphérische Wolken (engl. ,,Polar Stratospheric
Clouds®, PSCs). Crutzen und Arnold (1986) und Toon (1986) zeigten erstmals, dass sich aus
Wasser und Salpetersidure das stabile Kondensat Salpetersiduretrihydrat (engl. , Nitric Acid
Tryhydrate“, NAT) bilden kann. Die NAT-Existenztemperatur (Txar) wurde durch eine
empirische Formel von Hanson und Mauersberger (1988) beschrieben und liegt in 50 hPa
Hohe bei ungefihr 195 K. Gemeinsam mit weiteren stabilen Kondensaten aus HoO/HNOj3
und HySO4 (Schwefelsdure) bildet NAT die Aerosolpartikel der PSC’s vom Typ I. Unter-
schreiten die Temperaturen den Gefrierpunkt Tgs (in 50 hPa ungefiihr 188 K), so entstehen
Wassereiskristalle und bilden den optisch dichteren PSC Typ II.

Auf den Partikeloberflichen der polaren stratosphérischen Wolken kénnen nun eine Rei-
he von heterogenen Reaktionen ablaufen, die dazu fiithren, dass in Reservoirgasen gebun-
denes Chlor freigesetzt wird. Entscheidend im Vergleich zur reinen Gasphasenchemie ist,
dass durch die heterogenen Reaktionen ein Vielfaches an aktiven Chlorverbindungen ent-
steht (Solomon et al., 1986). Sobald ein geniigend hoher Grad an Chloraktivierung’ erreicht
ist und solare Strahlung nach dem Ende der Polarnacht zur Verfiigung steht, kommt es
zu einer ausgepragten Ozonzerstorung durch die katalytischen Ozonabbauzyklen. Besonders

"Die Chloraktivierung bezeichnet das Verhiltnis von ClOy (in den aktiven Formen Cl, C1O und Cl;0.
vorliegendes Chlor) zu Cl, (Gesamtmenge des in den Reservoirsubstanzen HCl und CIONO; gebundenen
Chlors und ClOx).
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Abbildung 2.15: Antarktisches Ozonloch am 4. Oktober 2001 (WMO, 2003).

wichtig in diesem Zusammenhang sind der ClO-Dimer-Zyklus und der BrO+ClO-Zyklus.
Diese zwei Abwandlungen des (ClO+0)-Zyklusses, verursachen den Hauptteil des chemi-
schen Ozonabbaus in einem extrem kalten Polarwirbel. Eine ausfiihrliche Darstellung der
einzelnen Prozesse findet man in der Arbeit von Solomon (1999).

Da der Ablauf der katalytischen Abbaureaktionen Sonnenlicht benétigt, ist die Ozon-
zerstorung gegen Ende des Winters und zu Beginn des Friihlings mit dem wiederkehrenden
Licht am stérksten. In dieser Zeit entsteht ein grofles Gebiet um den Siidpol, in welchem
das Totalozon um fast 2/3 reduziert wird (Abb. 2.15). Der Ozonzabbau im arktischen Polar-
wirbel ist aufgrund der dort herrschenden meteorologischen Situation nicht so stark ausge-
priagt. Maximaler chemischer Ozonabbau fand bisher in den nordhemisphérischen Wintern
1999/2000 (70 % in einer Schicht, z.B. Rex et al., 2002) und 2004/2005 (ca. 120 DU, z.B.
Rex et al., 2006) statt.

Die stratosphérische Situation in der Winterhemisphére wird nicht nur durch die zonalen
Zirkulationsregime beherrscht. Meridionale Zirkulationskomponenten beeinflussen in der je-
weiligen Winterstratosphére den Polarwirbel, die globale Ozonverteilung und die Ausbildung
des Ozonloches wie im folgenden Abschnitt erldutert wird.

2.4 Die globale Meridionalzirkulation

In diesem Abschnitt wird die globale Meridionalzirkulation in ihrer Bedeutung als mittlere
Massenzirkulation eingefiihrt.

Die globale Zirkulation der Atmosphére besteht aus der zonalen und der meridiona-
len Komponente. Zonale Stromungen sind die dominanten Bewegungen in der Stratosphére
und wurden in Abschnitt 2.3 beschrieben. Unter der meridionalen Zirkulation versteht man
die im zonalen Mittel stattfindenden meridionalen Transportprozesse. Im Rahmen der At-
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mosphérenphysik existieren ausgehend vom Formalismus zur Bildung des zonalen Mittels
verschiedene Definitionen der globalen Meridionalzirkulation. Die gebriauchlichste ist die so-
genannte Residuale Zirkulation, die auf den Transformierten Eulerschen Gleichungen (engl.
,» Transformed Eulerian Mean“, TEM) beruht. Sie entspricht der mittleren Massenzirkulation
und wird im Abschnitt 2.4.2 eingefiihrt. Im weiteren Verlauf des Unterkapitels 2.4 werden
die verschiedenen Aspekte und Auswirkungen der globalen Meridionalzirkulation diskutiert.
Fiir die vorliegende Arbeit ist in diesem Zusammenhang der Einfluss der Meridionalzirkula-
tion auf die globale Ozonverteilung und die daraus resultierende interannuale Variabilit der
Ozonschicht im Polarwirbel von besonderer Bedeutung (Abschnitt 2.4.6).

2.4.1 Grundlagen

Die erste Wahrnehmung der globalen Meridionalzirkulation geht auf die Messungen von Spu-
rengasen in der Stratosphire zuriick. So beobachtete Brewer (1949) den Wasserdampfgehalt
in der gesamten Stratosphére und folgerte, dass nur die Temperaturen in der tropischen
Tropopause kalt genug sind, um die feuchte Luft der Troposphére beim Aufsteigen ausrei-
chend auszutrocknen. Er entwickelte die Idee einer Zirkulation, die einen aufsteigenden Ast
in den Tropen, polwérts gerichteten Transport in der Stratosphére und einen absinkenden
Ast in hohen Breiten besitzt, um die in der gesamten Stratosphére beobachteten niedrigen
Wasserdampfkonzentrationen zu erkldren. Dobson (1929) hatte bereits 20 Jahre zuvor auf-
grund der gemessenen Ozonverteilung - hohe Konzentrationen im arktischen Friihling und
niedrige Konzentrationen in den Tropen - im Gedankenexperiment eine solchen Zirkulation
erwogen. Da es zu dieser Zeit noch keinen Nachweis dariiber gab, dass die Schicht der ma-
ximalen Ozonkonzentration in polaren Breiten niedriger liegt als in den tropischen Breiten,
verwarf Dobson die Idee des polwirts gerichteten Massentransportes wieder. Basierend auf
der Chapman Theorie, besseren Ozonmessungen und der Arbeit von Brewerv wurde das
Konzept spéter von Dobson (1956) wieder aufgegriffen. Heute bezeichnen wir die chemische
Transport-Zirkulation der Stratosphére, die sich aus dem meridionalen Luftmassentransport
und der Durchmischung zusammensetzt, als Brewer-Dobson-Zirkulation. Dabei transportie-
ren die reinen Mischungsprozesse zwar Spurengase, Wéarme und Impuls, fiihren jedoch nicht
zu einem Nettomassentransport. Fiir die Aspekte der vorliegenden Arbeit ist der meridionale
Luftmassentransport von besonderer Bedeutung.

Im Folgenden wird die meridionale Massenzirkulation anhand der schematischen Abb.
2.16 erkldart. In der Troposphire kommt es durch Wechselwirkungen der Winde mit der
Erdoberfliche oder durch Temperaturgegensitze zwischen Land und Meer zur Entstehung
von planetare Wellen und Schwerewellen. Die Wellen kénnen von der Troposphére in die
Stratosphére propagieren (sieche Anhang A.3: Atmosphérische Wellen; Abb. 2.16, Punkt 1),
wobei ihre Amplitude aufgrund der absinkenden Luftdichte zunimmt. In der mittleren bis
oberen Stratopshére (planetare Wellen) und in der Mesosphére (Schwerewellen) brechen die
Wellen aufgrund von Instabilitdten. Dabei geben sie Impuls und Energie an die Atmosphére
ab (Punkt 2). Es erfolgt eine intensive horizontale Durchmischung innerhalb der sogenann-
ten Wellenbrecherzone (engl. surf zone*), (McIntyre und Palmer, 1983), die sich in den
Extratropen befindet. Zudem wirkt der welleninduzierte Impuls- und Energieiibertrag in
mittleren Breiten abbremsend auf die Westwindstromung. Diese negative Beschleunigung
des Grundstromes fiihrt, aufgrund der Stoérung des quasi-geostrophischen Gleichgewichts,
zu einer nordwérts gerichteten Stromungskomponente und treibt die Residualzirkulation
an (Punkt 3). Das Zusammenwirken von Wellenbrechung, Impulsiibertrag und Westwind-
stromung wird als wellenangetriebene extratropische Pumpe (engl. ,wave driven extratropi-
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Abbildung 2.16: Schematische Darstellung der Residualzirkulation, kleine Pfeile: Planetare Wel-
lenaktivitit, grofle Pfeile: Residualzirkulation, diinne Isolinien: Anomalien des Zonalwindes, ge-
punktete Linie: Tropopause, gestrichelte Linien: EP-Fluss-Divergenz oder wellengetriebene Wind-
abbremsung (Newman et al., 2001).

cal pump“), (Holton et al., 1995) bezeichnet. Dieser Begriff bezieht sich auf den pumpenden
Effekt den die polwirts gerichtete Stromung auf die tropischen und polaren Luftmassen
ausiibt. In den polaren Gebieten kommt es aufgrund der iibergeschichteten Luftmassen zur
adiabatischen Kompression der darunterliegenden Luftsdule. Dieser Prozess wird im engl.
auch als ,,dynamical heating“ bezeichnet. Die damit verbundene Temperaturerh6hung ent-
fernt die stratosphérische Luft vom Zustand des Strahlungsgleichgewichts. Es erfolgt ein
diabatisches strahlungsbedingtes Absinken der Luftmassen im Polarwirbel (Punkt 4). Der
Zusammenhang zwischen dem Impulsiibertrag in einer Schicht und dem Absinken in den at-
mosphérische Schichten, die unterhalb dieser liegen, wurde von Haynes et al. (1991) als eine
nach unten gerichtete Kontrolle (engl.  ,downward control“) bezeichnet. Ohne die Wirkung
der wellenangetriebenen extratropischen Pumpe, wiirden in der Stratosphire nur die zo-
nalen Zirkulationsregime auftreten. Im Polarwirbel wiirde sich das Strahlungsgleichgewicht
einstellen. In den Tropen findet der gegenteilige Effekt statt und es kommt zu adiabatischer
Abkiihlung und strahlungsgetriebenem Aufsteigen der Luftmassen (Punkt 4).

Die Wellen-Grundstrom-Wechselwirkung sowie die daraus resultierende meridionale Zir-
kulation kann mathematisch mit dem Formalismus der Transformierten Eulerschen Gleichun-

gen (Andrews und Mclntyre, 1976; Andrews und McIntyre 1978) beschrieben werden und
wird als TEM-Zirkulation bezeichnet.

2.4.2 Die TEM-Zirkulation

Es ist sinnvoll, charakteristische physikalische Grofien in Eulersche Mittel und sogenannte
Storterme zu unterteilen, um den Einfluss der Wirbel auf den gemittelten Fluss zu unter-
suchen. In diesem Zusammenhang interessieren wir uns besonders fiir das zonale Mittel,
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welches fiir eine beliebige Grofle ¢ definiert ist als:

_ 1 27
Do, 2, t) = %/0 N b, 2, 1) dX (2.21)

v lisst sich folglich darstellen als Summe aus dem zonalen Mittel 1) und einer lokalen Ab-
weichung 1" davon:

V(A b2, 1) =(d,2,1) + (N, 6, 2,1). (2.22)
Ersetzt man in den primitiven Gleichungen (A.4) - (A.8) die Variablen u, v, w, 6, ® entspre-
chend der Vorschrift (2.22) und mittelt anschlieend das gesamte Gleichungssystem zonal, so
ergeben sich (Andrews et al., 1987) die gemittelten Eulerschen Gleichungen (engl. ,,Eulerian
Mean Equations“, EM):

_ T eos2 o
O + T Oyl cos 9) —f)+wou—-X = _%(ucos”9) _ Oulpowt) ; (2.23)
acos ¢ acos? ¢ Po
o7 + 0§ o, (224)
- (f N utan ¢> N D, ® v _ _0p(v%cosd)  D.(pow'v')  utang |
a a a coS ¢ Po a
9.® — H'RBe™/" = 0, (2.25)
04 (T cos @) n A 0, (2.26)
a cos ¢ Po
00+ 0 w05 g = LI BwO) (g
a a cos ¢ Po

Mit dem abgeschlossenen Gleichungssystem kann man fiir gegebene Grofien X, Y, @, geeig-
nete Anfangs- und Randbedingungen sowie parametrisierte Storterme, die zeitliche Entwick-
lung der zonal gemittelten Zirkulation beschreiben. Deren Geschwindigkeitskomponenten ¥
und @ werden demzufolge durch die gemittelten Produkte der Storgrofien (engl. ,eddy-
forcing terms*) auf den rechten Seiten der Gleichungen bestimmt. Hierbei sind die durch
atmosphirische Wellen verursachten Impulsfliisse v/«/, w'v’ und Wirmefliisse v'©’, w'©’ von
besonderer Bedeutung. Im Rahmen dieser Betrachtungsweise werden allerdings die Wech-
selwirkungen zwischen den einzelnen Geschwindigkeitskomponenten vernachléssigt und die
zonal gemittelten Eulerschen Geschwindigkeiten ¥ und w entsprechen nicht dem tatséchli-
chen Massentransport der Luft. Um den Einfluss der Storgrofien auf die Grundstromung zu
untersuchen, definierten Andrews und McIntyre (1976) die residuale mittlere Meridionalzir-
kulation (0,7*,w*) mit den Komponenten:

. B 1 PV’
G S i I 2.28
TN T ( 2.0 > (2:28)
1 cos pv'0’
w = W — — . 2.2
v v acos ¢ %% ( 0,0 > (2.29)

Nach Formel (2.29) ergibt sich die neue Vertikalgeschwindigkeit w* als genau der Anteil
der mittleren FEulerschen Geschwindigkeit w, dessen Beitrag zur adiabatischen Tempera-
turdnderung nicht durch die Warmeflussdivergenz aufgehoben wird. Setzt man die residua-
len Geschwindigkeiten in die gemittelten Eulerschen Gleichungen ein, so ergeben sich die
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Transformierten Eulerschen Gleichungen mit den Unbekannten @, v*,w*, © und ®:

_ B T
ou+v" DplTcosg) _ fl+wou—-X = VoE : (2.30)
@ COS @ Po G COS ¢
u [0
u (f + Utan¢> L% g (2.31)
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G steht fiir die Terme, die zu einer Abweichung vom geostrophischen Gleichgewicht fiihren.
Der Vektor F = (0, F(®)| F(2)) bezeichnet den Eliasen-Palm-Fluss-Vektor (EP-Fluss-Vektor)
mit den Komponenten:

F = piacose (g:g V'O — u’v’> , (2.35)
Op(Tcos @)\ v'©
() — _ e — o
F Pod COS ¢ <<f pp— > PXe) u w> : (2.36)

Die quasi-geostrophische Darstellung der beiden Komponenten verdeutlicht, dass F(®) haupt-
siichlich ein MaB fiir den meridionalen Impulsfluss und F*) hauptséchlich ein Ma8 fiir den
meridionalen Wérmefluss ist. Die Divergenz des EP-Flusses ldsst sich darstellen als:

_ 9y(Fy cos 9)

F
v a cos ¢

+0,F,. (2.37)
Es handelt sich dabei um eine wichtige diagnostische Grofle, welche Wiarme- und Impulsfliisse
die durch stationdre Wellen entstehen, zusammenfasst. VF' beschreibt die Wirkungen der
Wellenstorungen auf den zonal gemittelten Grundstrom mittels der Gleichung (2.30). Dabei
entspricht die Divergenz des EP-Flusses genau der Kraft, die eine Einheitsmasse in zonaler
Richtung beschleunigt.

Eine Vereinfachung der TEM-Formeln basierend auf der Analyse der Gréflenordnungen
aller einzelnen Summanden, ergibt das Gleichungssystem:

~ _ - V' F 2.
fv O Poacos P’ (2.38)
mo= %2 (2.39)
a
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0,0 + 0,0 = Q, (2.42)
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mit dem vereinfachten EP-Fluss:
F@ = —pyacosput’ (2.43)

V'O’
0,0
Sobald die Divergenz des EP-Flusses ungleich Null ist, kommt es zu einer Wechselwirkung
zwischen Wellen und Grundstromung, wie Gleichung (2.38) verdeutlicht. Die Formel zeigt,
dass bei Konvergenz (VF < 0) eine Beschleunigung nach Westen folgt, wéihrend sich bei
Divergenz (VF > 0) eine Beschleunigung nach Osten einstellt. Im Fall der winterlichen
Stratosphére mit geostrophischen Windverhéltnissen fiihrt der Impulsiibertrag der Welle zu
einer Abschwéchung des Westwindes. Damit wird das Kriftegleichgewicht zwischen Druck-
gradientenkraft und Corioliskraft gestért und die Luft in Richtung Norden beschleunigt, bis
sich ein erneutes Gleichgewicht einstellt. Sobald der Impulsiibertrag (engl. ,,wave drag“) eine
meridionale Geschwindigkeitskomponente 7* erzeugt, folgt aus dem Uberschichten der Luft
in polaren Breiten eine adiabatische Kompression der Luftmassen. Dadurch entfernen sich
die aktuellen Temperaturen von den Strahlungsgleichgewichtstemperaturen und erzwingen
Nettoheizraten ungleich Null, wie Gleichung (2.42) beschreibt. Im Vergleich zu den Zeitska-
len der Wellenaktivitdten, ist die Strahlungs-Relaxationszeit (siehe Gleichung(2.46)) relativ
lang. ® Deshalb findet man klare Abweichungen der tatsichlich beobachteten Temperatur-
felder von den Strahlungsgleichgewichtstemperaturen.

Eliassen und Palm (1961) zeigten fiir konservative lineare planetarische Wellen mit kon-
stanter Amplitude, dass, falls diabatische Effekte und Reibungskomponenten gleich Null sind
(X =Y = @ = 0), die Divergenz des Eliassen-Palm Flusses verschwindet (VF = 0).° Fiir
die aufgezéhlten Voraussetzungen und deren Konsequenz VF' = 0 sowie passende Randbe-
dingungen ergibt sich aus den TEM-Gleichungen die Schlussfolgerung:

F@ = pacosd (2.44)

ou=000=1"=w"=0.

Der Zusammenhang verdeutlicht, dass konservative lineare Wellen mit konstanter Amplitude
nicht zur Beschleunigung des Grundstromes beitragen und wird deshalb als Nichtbeschleu-
nigungstheorem (Charney und Drazin, 1961) bezeichnet. Diese Erkenntnis ist keinesfalls
ersichtlich aus den eigentlichen untransformierten Eulerschen Gleichungen. Die Storterme
in den EM-Formeln (2.23)-(2.24) verschwinden nicht, falls die Bedingung VF = 0 gilt,
sondern induzieren eine zonal gemittelte Eulersche Zirkulation (,w). Da bereits aus der
TEM-Formulierung klar ist, dass in diesem Fall kein Nettomassentransport existiert, ent-
steht diese Zirkulation allein als Ergebnis des zonalen Mittelungsprozesses. Mathematisch
gesehen balancieren sich hier die Beschleunigung des Grundstromes aufgrund der Impuls-
und Wéarmeflusskonvergenzen sowie die durch die Corioliskraft der Eulerschen Zirkulation
hervorgerufene Beschleunigung exakt aus und haben keinen Einfluss auf den Grundstrom.
Diese Eigenschaft ist auch als Nichtwechselwirkungstheorem bekannt. Die Schwierigkeiten,
die sich aus der sogenannten Wirbel-Grundstrom-Aufhebung ergeben, verdeutlichen, warum
das Eulersche Mittel ungeeignet ist, deren Interaktionen zu beschreiben. Sie motivieren die
Verwendung des mathematischen Formalismus der TEM, um die wechselseitige Beziehung
zwischen den Wirbelgré8en und dem zonal gemittelten Grundstrom zu erschliessen.

8Sie betrigt bei 80° N ungefihr 100 Tage auf 20 km Hohe und ungefihr 20 Tage auf 40 km Hohe (Garcia
und Boville, 1994).

9Dieser Zusammenhang wurde spiter unter Einbeziehung transienter Wellen, diabatischer Effekte und
Reibungskomponenten zum generalisierten Eliassen-Palm Theorem erweitert.
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Die meridonale Zirkulation, basierend auf dem TEM-Formalismus, wird als Residualzir-
kulation bezeichnet. Dieser Begriff wird im weiteren Verlauf der Arbeit verwendet.

2.4.3 Die diabatische Zirkulation

Ein weiterer Ansatz das meridionale Zirkulationsmuster zu berechnen und dabei die Wirbel-
Grundstrom-Aufhebung zu vermeiden, ist die sogenannte diabatische Zirkulation. Sie basiert
auf der thermodynamischen Gleichung und der Kontinuitétsgleichung, wobei der wirbelin-
duzierte Warmefluss per Konstruktion vernachléssigt wird. Somit werden die von gemittel-
ten vertikalen Bewegungen verursachten adiabatischen Temperaturinderungen durch strah-
lungsbedingtes Heizen wieder ausgeglichen.

Ein Versuch die globale Meridionalzirkulation unter Ausnutzung dieser dynamischen und
diabatischen Mechanismen zu berechnen, wurde erstmals von Murgatroyd und Singleton
(1961) durchgefiihrt. Aus der beobachteten Verteilung von atmosphérischen Gasen und den
gemessenen Temperaturfeldern ermittelten sie strahlungsbedingte Heizraten der mittleren
Atmosphire. Wie bereits in Abschnitt 2.1 gezeigt, sind die globalen, jahreszeitlichen Mit-
tel dieser Heizraten ungleich Null. Die diabatischen Erwidrmungsraten miissen durch verti-
kale Bewegungen und damit verbundene adiabatische Temperaturdnderungen wieder aus-
geglichen werden (siehe thermodynamische Energiegleichung 2.27). Basierend auf diesem
Prinzip und den berechneten Nettoheizraten erstellten Murgatroyd und Singleton (1961)
eine Abschitzung der meridionalen Zirkulation mit aufsteigenden Bewegungen in der tropi-
schen Tropopause, Absinken in der polaren Stratosphéire und einem starken Transport vom
Sommer- zum Winterpol in der Mesosphére. Die meridionale Komponente der Zirkulation
benotigt in der rotierenden Erdatmosphire ein anhaltendes Drehmoment, um die Luftpakete
iiber Fliachen konstanten Drehimpulses zu bewegen. Die Autoren bemerkten, dass die not-
wendige Drehimpulserhaltung des Systems durch ihre schematische, strahlungsangetriebene
Darstellung der Zirkulation nicht gegeben war. Dieser Widerspruch erklért sich daraus, dass
alle diabatischen Heizraten durch adiabatische Bewegungen ausgeglichen werden miissen.
Hierbei handelt es sich aber nur um eine diagnostische Beziehung fiir die Vertikalbewegun-
gen der Zirkulation, die nicht deren gesamten Antrieb erklart.

Es soll in diesem Zusammenhang hervorgehoben werden, dass es sich bei den bisher
erwihnten, von Null abweichenden Nettoheizraten (siehe z.B. Abschnitt 2.1.3) nicht um
vorherbestimmte Heizraten handelt, welche die dynamischen Transportprozesse in der Stra-
tosphére herbeifiihren. Das wird anhand einer stark vereinfachenden Modellrechnung klar,
welche die diabatische Heizrate () an einem Punkt x als Funktion der Temperatur 7" be-
trachtet.'® Es sei T, das Temperaturfeld im Strahlungsgleichgewicht, mit Q(7,(x)) = 0 per
Definition. Fiir eine geringe Abweichung AT von der Strahlungsgleichgewichtstemperatur
gilt:

0Q 0Q AT
Q(T) = QT + AT) = Q(T,) + AT o |rr, = AT |rer, = —¢, — (2.45)
mit der Strahlungs-Relaxationszeit:
9 -1
= —c, (a—g TTT) . (2.46)

19 Andere Variablen, wie z.B. die Verteilung der Spurenstoffe, von denen ) nach den Strahlungstransport-
rechnungen in Abschnitt 2.1.2 abhiingig ist, werden fiir dieses stark vereinfachende Modell vernachlissigt.
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Abbildung 2.17: Stromlinien der gemittelten Lagrangeschen Geschwindigkeit (Dunkerton, 1978).

Gleichung (2.45) ist eine Form der sogenannten Newtonschen Abkiihlungsregel und zeigt,
dass die diabatische Heizrate proportional und entgegengesetzt im Vorzeichen zu der Ab-
weichung der aktuellen Temperatur von der Strahlungsgleichgewichtstemperatur ist. Der
diabatische Prozess bewirkt also eine Anndherung der Temperatur an die Strahlungsgleich-
gewichtstemperatur. Es muss demgegeniiber ein dynamischer Prozess existieren, der die
Atmosphéire vom Strahlungsgleichgewicht entfernt und somit eine Nettoheizrate ungleich
Null erzwingt.

Dunkerton (1978) entdeckte, dass die diabatische Zirkulation représentativ fiir die Net-
tomassenbewegung in der Stratosphére und Mesosphére ist. Abb. 2.17 zeigt die Stromlinien
der von ihm ermittelten Lagrangeschen Geschwindigkeiten ! die sehr #hnlich sind zu einer
Darstellung basierend auf der Arbeit von Murgatroyd und Singleton (1961). Wie Andrews
(1987) bemerkte, stellt die diabatische Zirkulation eine sehr gute Approximation fiir die re-
sidualen Geschwindigkeiten (7*,w@*) dar. Nach dem heutigen Wissensstand existieren kaum
signifikante Unterschiede zwischen residualer und diabatischer Zirkulation. Man sollte aber
beachten, dass fiir die rein diagnostische Berechnung der diabatischen Zirkulation die Tempe-
raturverteilung a priori bekannt sein muss, und sich eine vollsténdige konsistente meridionale
Zirkulation nur ergibt, wenn die Drehimpulserhaltung gemeinsam mit der thermodynami-
schen Gleichung und der Kontinuitétsgleichung betrachtet wird.

2.4.4 Stratosphirenerwirmungen

Starkes Wellenbrechen fiihrt zu einer starken Residualzirkualtion, die mit dem Abbremsen
der Westwindstromung und einer adiabatischen Erwdrmung verbunden ist. Im Fall von be-
sonders starker Wellenaktivitit sind die Erwérmungen deutlich ausgeprigt und es kann zu
einer grofiriumigen Zirkulationsumstellung kommen. Diese meteorologischen Erscheinungen
werden als Stratosphéirenerwirmungen (Scherhag, 1952) bezeichnet. Die Zirkulationsstorun-
gen fithren im Polarwirbel zu einer deutlichen Abschwéichung der Abgeschlossenheit und zu

"Tm Lagrangeschen Mittelungsprozess werden die horizontalen Mittel nicht entlang von Breitenkreisen
sondern entlang von Trajektorien gebildet und représentieren somit die Nettomassenbewegung. Dieser ma-
thematisch elegante und physikalisch aussagekriiftige Ansatz von Andrews und McIntyre (1978), kann auf-
grund technischer Probleme nicht fiir Wellenstorungen mit grofien Amplituden eingesetzt werden (McIntyre,
1980).
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einem Temperaturanstieg, nach deren Ausmafl sie in verschiedene Kategorien eingeordnet
werden (z.B. Labitzke, 1999).

»Major Midwinter Warming*

Unter einer groffen winterlichen Erwérmung (engl. ,Major Midwinter Warming®) versteht
man einen starken Temperaturanstieg im Polargebiet im Januar oder Februar. Er fiihrt zu
einer Umkehr des winterlichen Temperaturgradienten und zu einer Zirkulationsumstellung
von West- auf Ostwinde im 10-hPa-Niveau und darunter zwischen 60° und 90° N. Dieser
Zusammenbruch des Polarwirbels verschiebt dessen Zentrum in Regionen siidlich vom 65.
Breitenkreis und fiihrt oft zu einer Teilung des Wirbels. Abb. 2.18 illustriert die grofle Stra-
tosphirenerwiarmung im Januar/Februar 1991 anhand der zeitlichen Entwicklung der geo-
potenziellen Hohe auf dem 10-hPa-Niveau. Der zu Beginn stark ausgeprigte Trichter des
Polarwirbels reduziert im Laufe der Erwarmung seinen Hohenunterschied zu der Antizyklo-
ne um fast die Hilfte. Im Gegensatz zur finalen Erwérmung erholt sich der Polarwirbel und
eine abgeschwichte Winterzirkulation etabliert sich wieder.

»Minor Warming*

Eine kleine Erwérmung (engl. ,,Minor Warming®) ist durch einen intensiven Temperatur-
anstieg von mehr als 30 K in einer Woche gekennzeichnet. Dies kann unter Umstédnden zu
einer Umkehr des Temperaturgradienten fithren. Es tritt zwischen dem Pol und 60° N keine
Umstellung der Zirkulation auf.

,Canadian Warming*

Die kanadische Erwérmunge (engl. ,Canadian Warming“) entsteht durch eine Verschiebung
des Aléutenhochs in Richtung Pol und tritt oft im Friithwinter auf. Es kann kurzfristig zu
einer Umkehr des Temperaturgradienten oder des Windes kommen, aber im Gegensatz zu
einer groflen Erwdrmung erfolgt kein Zusammenbruch des Polarwirbels.

»Final Warming*

Als finale Erwirmung (engl. ,Final Warming®) bezeichnet man die Umstellung der winter-
lichen Westwindzirkulation zur Sommerzirkulation. Der Zeitpunkt der erfolgten Umstellung
findet in der Nordhemisphére im Mittel etwa zwei Monate friither als in der Siidhemisphére
statt. Die zwischen-jahrliche Varibilitdt des Zeitpunktes der Umstellung ist im arktischen
Winter stirker ausgeprigt (Waugh et al., 1999).

Abgeschlossenheit des Wirbels

Der Zusammenbruch des Wirbels, verursacht durch die finale Erwérmung oder eine starke
Erwarmung, ermoglicht die Durchmischung von Luft aus mittleren Breiten mit Luftmas-
sen aus dem Polarwirbel. Angeregt durch das Brechen planetarischer Wellen am Rand des
Polarwirbels kann es zu Intrusionen oder auch Extrusionen von Luftmassen in oder auch
aus dem Polarwirbel kommen. Zahlreiche Untersuchungen beschéftigen sich mit der Abge-
schlossenheit des Polarwirbels fiir einzelne Winter in der Nordhemisphére. (Norton, 1994;
Appenzeller and Holton, 1997; Haynes and Shuckburgh, 2000) Eine langjéhrige Klimatolo-
gie fiir alle nordhemisphirischen Winter existiert jedoch nicht. In dynamisch ungestorten
Situationen kann der Wirbel als eine gut isolierte Einheit, die von den Mischungsprozessen
innerhalb der Wellenbrecherzone durch die Polarwirbelbarriere abgegrenzt ist, betrachtet
werden.



34 2.4 DIE GLOBALE MERIDIONALZIRKULATION

10 hPa Geopotential on Jan 27, 1991 10 hPa Geopotential on Feb 4, 1991 10 hPa Geopotential on Feb 16, 1591

Abbildung 2.18: Zeitliche Entwicklung der grofien Stratosphirenerwirmung im Januar/Februar
1991 anhand der geopotenziellen Hohe [gpdam | auf dem 10-hPa-Niveau fiir die Zeitpunkte 27.
Januar (links), 4. Februar (Mitte) und 16. Februar (rechts) (Marquardt, 1998).

2.4.5 Das Alter der Luft

Die Verweildauer der Luftmassen in der Stratosphére wird durch die Geschwindigkeit der Re-
sidualzirkulation sowie durch die Mischungsprozesse innerhalb der Wellenbrecherzone und
iiber Transportbarrieren hinweg beeinflusst. Um diese Verweildauer zu quantifizieren, be-
nutzt man das Konzept des “Alters der Luft”. Zu diesem Zweck geht man von der Annahme
aus, dass sich jede Luftmasse in der Stratosphére aus einer Anzahl von Komponenten (Luft-
pakete) zusammensetzt, die verschiedene Wege von der Troposphére zum jetzigen Punkt
zuriickgelegt haben konnen. Das Altersspektrum ist die Verteilung der Verweildauer der
einzelnen Komponenten in der Stratosphére und als Alter der Luft (engl. ,mean age of air®)
bezeichnet man den ersten Erwartungswert des Altersspektrums. Eine formale Definition ist
in der Arbeit von Hall und Plumb (1994) gegeben.

Die Spurengase in der Stratosphére weisen, auch bei verschiedenen Positionen ihrer che-
mischen Quellen und Senken (z.B. CH, und HF), aufgrund der stratosphérischen Trans-
portprozesse sehr dhnlich geformte Isoplethen auf (z.B. Plumb, 2002). Der folgende kurze
Uberblick beschreibt die globale Verteilung der Stoffe, welche sich besonders deutlich fiir
die jeweilige Winter-Friihlings-Hemisphére ergibt. In den Subtropen existiert ein starker ho-
rizontaler Gradient in den Mischungsverhiltnissen der Gase, die sogenannte subtropische
Transportbarriere. An diese schliessen sich in mittleren Breiten relativ flache Isoplethen der
Spurenstoffe und der potenziellen Vorticity an, die aufgrund der Durchmischung innerhalb
der Wellenbrecherzone entstehen. Aus der Struktur des Polarwirbels resultiert als Begren-
zung der Zone starker Durchmischung ein zweites Maximum des Gradienten bei ungefidhr
60° nordlicher bzw. siidlicher Breite. Der horizontale Gradient iiber der jeweils gesamten
Hemisphére entsteht durch den Luftmassentransport mit der Residualzirkulation. Falls das
Gas eine troposphirische Quelle und eine stratosphirische Senke besitzt (wie z.B. CHy),
ergibt sich ein dquatorwirts gerichteter Gradient und fiir Gase mit troposphérischen Senken
und stratosphérischen Quellen (wie z.B. HF) erhélt man einen polwirts gerichteten Gradi-
enten. Aufgrund der Brechung planetarer Wellen, schwichen die kleinskaligen, meridionalen
Durchmischungsprozesse in mittleren Breiten dort den Gradienten der Isoplethen. Wihrend
sie ihn im Bereich der Transportbarrieren stéirken.
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January

Geopotential Height (gpdm) and Temperature (K) at 50 hPa

Abbildung 2.19: Monatsmittelkarten der 50-hPa-Temperaturen [K] (schwarz Konturen) und der
50-hPa-Hohen [gpdam] (rote Konturen) fiir Januar auf der Nordhemisphire (links) und Juli auf der
Stidhemisphére (rechts) basierend auf der 19 Jahre langen Datenreihe vom UKMO. Die hellblau
eingefiirbte Fliche ist kélter als 200 K, dunkelblau kilter als 195K (Scaife et al., 2000).

2.4.6 Auswirkungen der Residualzirkulation auf Ozon

Eine stark ausgebildete Residualzirkulation beeinflusst die Ozonwerte innerhalb des Polar-
wirbels auf zwei Arten. Zum einen kommt es durch hohe Wellenaktivitit zum ausgepréigten
Transport der ozonreichen Luft in den Wirbel. Zum anderen stort die mit der Wellenakti-
vitdt verbundene adiabatische Kompression die tiefen Temperaturen des Polarwirbels und
erschwert somit die Voraussetzungen zur Bildung von PSCs. Eine weniger ausgeprigte che-
mische Ozonzerstorung innerhalb des Wirbels ist die Folge. Das Gegenteil gilt fiir schwache
Wellenaktivitdten. Hier wird weniger Ozon in den Wirbel transportiert. Aulerdem begiinsti-
gen die sich einstellenden tiefen Temperaturen das Potenzial zur PSC-Bildung. Der all-
gemeine Zusammenhang zwischen der Residualzirkulation und der Ozonverteilung in der
arktischen Stratosphéire wird durch eine hohe Korrelation zwischen dem EP-Fluss und der
Ozongesamtsiule im Winter und Friihling untermauert (Fusco und Salby, 1999; Randel et
al. 2002b).

Im nord- und siidhemisphérischen Winter ist die Residualzirkulation unterschiedlich
stark ausgeprigt, was nach den eben beschriebenen Mechanismen eine Auswirkung auf die
Ozonverteilung hat. Abb. 2.19 zeigt die unterschiedliche Form und Lage des Polarwirbels
in beiden Hemisphéiren anhand von H6hen- und Temperaturkarten. In Abb. 2.20 wird die
interannuale Variabilitit der nord- und siidhemisphérischen Temperaturen mittels der Ab-
weichungen der Minimum- und Maximum-Temperatur vom langzeitlichen Mittel illustriert.
Die Unterschiede zwischen den beiden Hemisphéren werden mit Hilfe der Abbildungen im
Folgenden kurz diskutiert.

Im siidhemisphérischen Winter ist die Aktivitdt der planetaren Wellen wesentlich gerin-
ger als in der entsprechenden Jahreszeit auf der Nordhemisphére. Dieser Umstand resultiert
aus der symmetrischen Land-See-Verteilung und der Abwesenheit von groflen Gebirgsziigen,
also der deutlich schwicher ausgeprigten orographischen Anregung planetarer Wellen. In-
folgedessen kann sich der antarktische Polarwirbel dynamisch ungestorter entwickeln und
wird nicht durch verstirkte Wellenaktivitdt und damit verbundene meridionale Transporte
beeinflusst (z.B. Randel und Newman, 1998). Daher ist das Stromungsmuster des Wirbels
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Abbildung 2.20: Verteilung der Minimumtemperaturen auf dem 50-hPa-Niveau fiir (a) den Be-
reich 50° — 90° N und (b) 50° — 90°S. Die blaue Linie entspricht dem Mittel fiir den Zeitraum
1978-2001, wéhrend die diinnen schwarzen Linien die minimalen und maximalen Werte darstel-
len. Die griine Linie entspricht den Werten des Winters (a) 1999/2000 und (b) 2001, wihrend die
horizontalen Linien die Schwellenwerte fiir die Bildung von PSCs bezeichnen (Scaife et al., 2000).

sehr stabil und zonalsymmetrisch um den Pol verteilt (siehe Abb. 2.19). Die Luft im Wirbel
erfihrt eine geringfiigigere adiabatische Erwiarmung durch den vertikalen Ast der Residual-
zirkulation und kiihlt somit stark ab. Dabei wird die zur Entstehung von polaren Strato-
sphirenwolken notwendige Temperatur unterschritten (sieche Abb. 2.20). In den sehr kalten
stabilen Bedingungen des antarktischen Polarwirbels erfolgt in jedem Winter eine intensive
chemische Ozonzerstérung durch die katalytischen Abbaureaktionen.

Im Gegensatz dazu liegt der arktische Wirbel im Mittel nicht zentral {iber dem Pol.
Er ist meistens aufgrund des Aléutenhochs in Richtung Europa verschoben (siehe 2.19).
Infolge der Wellenaktivitéten ist der arktische Wirbel auflerdem nicht so tief und kalt wie
der antarktische Wirbel. Wie Abb. 2.20 verdeutlicht, wird die kritische Temperatur zur
PSC-Partikelbildung in manchen arktischen Winter nur sehr kurz und rédumlich begrenzt
unterschritten (z.B Pawson et al., 1995; Pawson und Naujokat, 1999). Das Ausmaf} der
nordhemisphérischen Wellenaktivitdten und damit auch die Stérke der Residualzirkulation,
die polaren Temperaturen und die PSC-Bildung sind von Jahr zu Jahr sehr unterschied-
lich. Die Variabilitdt der arktischen Stratosphire ergibt sich aus der variablen Stérke des
Impulsflusses der aus der Troposphére kommt (troposphirische Komponente) und aus der
variablen meridionalen Ausbreitung des Impulsflusses in der Stratosphire selbst (strato-
sphirische Komponente). Es kommt aufgrund der grofien Varianz zwischen den einzelnen
Jahren nur in einigen Wintern zum intensiven chemischen Ozonabbau. Aber auch ohne den
Einfluss der PSCs und der damit verbundenen Ozonzerstérung gibt es, verursacht durch die
dynamisch bedingten Unterschiede im Ozontransport, im arktischen Wirbel deutlich mehr
Ozon.

Die soeben kurz vorgestellte interannuale Variabilitit des vertikalen Astes der Residual-
zirkulation und deren Einfluss auf die Ozonverteilung in der winterlichen arktischen Strato-
sphére, ist der Forschungsschwerpunkt der vorliegenden Arbeit.



Kapitel 3

Das neue Transportmodell

In der vorliegenden Arbeit wird die Lagrangesche Betrachtungsweise genutzt, um die zeit-
liche Entwicklung der potenziellen Temperatur, nicht an einem festen Ort, sondern entlang
des Weges eines ausgewédhlten Luftpaketes, einer sogenannten Trajektorie, zu betrachten.
Die wichtigste Routine des neuen Transportmodells berechnet zu diesem Zweck eine grofle
Anzahl dreidimensionaler, zeitlich riickwérts laufender Trajektorien und wird als riickwérts
gerichtetes, einen Bereich fiillendes Trajektorienmodell (engl. ,reverse domain filling trajec-
tory model“) bezeichnet. Die vertikalen Bewegungen der Luftpakete konnen mit diabatischen
Heizraten oder mit vertikalen Windfeldern angetrieben werden. Das Strahlungstransfermo-
dell zur Berechnung der Heizraten wird in Abschnitt 3.1 und die Trajektorienroutine in
Abschnitt 3.2 nédher erldutert. Beide gemeinsam ergeben das neue, leistungsstarke Trans-
portmodell, welches in Abhéngigkeit von den dufleren Bedingungen zwischen verschiedenen
numerischen Ans#tzen wechselt, um eine optimale Balance zwischen Genauigkeit und nu-
merischem Aufwand zu erzielen.

3.1 Das Strahlungstransportmodell

Zur Berechnung der strahlungsbedingten Temperaturinderung entlang einer Trajektorie
benotigt man das vierdimensionale Feld der Heizraten Q(\, ¢, p, t). Bei Annahme einer plan-
parallelen Atmosphire ergeben sich die Heizraten in einer senkrechten Séule iiber dem Gitter-
punkt (A, ¢) aus der vertikalen Divergenz der Nettostrahlungsflussdichte F' nach Gleichung
(2.13). Die auf- und abwirts gerichteten Strahlungsflussdichten werden mit einer Version
eines Strahlungstransfermodells bestimmt, welches momentan im Analyse- und Vorhersa-
gesystem des Européischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage (engl. ,,European
Centre for Medium Range Weather Forecast“, ECMWF) eingesetzt wird. Das Modell ent-
stammt dem , Integrated Forecasting System* (IFS), Version ,,Cycle 25r3“ (siehe IFS DOCU-
MENTATION auf http://www.ecmwf.int /research /ifsdocs/CY25r1/), die am 9. April 2002
operationell in Betrieb genommen wurde. Das Strahlungstransportmodell wurde im Rahmen
der vorliegenden Arbeit als unabhéngige, frei stehende Routine am Alfred-Wegener-Institut
fiir Polar- und Meeresforschung (AWI) installiert.

3.1.1 Die langwellige Strahlungsroutine

Die atmosphérischen Heizraten, verursacht durch die Emission und Absorption langwelliger
(engl. ,long wave“, LW) Strahlung, werden aus der vertikalen Divergenz der langwelligen
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Nettostrahlungsflussdichte nach der folgenden Formel bestimmt.

d@LW . g @“ aFLW

dt ¢, \p op
Unter der Annahme einer nichtstreuenden Atmosphére im thermodynamischen Gleichge-
wicht berechnet das Modell die langwellige Nettostrahlungsflussdichte Fpy als Losung der
Strahlungstransportgleichung. Dazu wird das so genannte ,Rapid Radiation Transfer Model
(RRTM) von Mlawer et al. (1997) eingesetzt. Dieses Modell wurde mit dem Anspruch ent-
wickelt, eine Genauigkeit zu erreichen, die konsistent ist zu der von Linie-fiir-Linie-Modellen
erzielten Genauigkeit und gleichzeitig deutlich weniger Rechenzeit benotigt.

Im Rahmen des RRTM’s wird das ,,correlated k-distribution“ Verfahren genutzt. Das
Hauptmerkmal der Methode der korrelierten k-Verteilung (Lacis und Oinas, 1991; Fu und
Liou, 1992) ist die Abbildung der Absorptionskoeffizienten k(v)' mittels der Vorschrift
k(v) — k(G), aus dem spektralen Raum in einen durch die Variable G' definierten Raum.
Dabei ist G(k*) fiir ein beliebiges £* der Anteil der Absorptionskoeffizienten, die kleiner sind
als £*. Die Funktion G(k) wird als kumulative Wahrscheinlichkeitsverteilung bezeichnet. Die
unregelméfig mit der Wellenzahl v variierenden Koeffizienten k() werden durch diese Um-
sortierung in aufsteigender Reihenfolge neu geordnet. Im Hinblick auf die Strahlungstrans-
portgleichung bewirkt die Abbildung k(v) — k(G) eine Neuordnung der Terme unterhalb
des Integrals iiber die Wellenzahl (siehe Gleichung (2.4) und (2.8)). Somit kann innerhalb ei-
nes spektralen Bandes eine geringe Anzahl von Absorptionskoeffizienten ausgewahlt werden,
die reprisentativ sind fiir die Koeffizienten des gesamten Bandes. Der Strahlungstransport
im Raum der Funktion G wird analog zu Berechnungen in monochromatischen Modellen be-
stimmt. Das RRTM nutzt zur Festlegung der korrelierten k-Verteilung die vom ,, Atmospheric
and Environmental Research, Inc.“ (AER) Linie-fiir-Linie-Modell abstammenden Absorpti-
onskoeffizienten. Das langwellige Spektrum des ECMWF-Strahlungstransportmodells ist in
16 Bénder eingeteilt. Im Vergleich zum originalen RRTM von Mlawer et al. (1997) wurden
kleine Verdnderungen in Bezug auf die optischen Wolkeneigenschaften und die Erdober-
flichenemission eingefiihrt. Die optischen Eigenschaften der Eiswolken stammen von Ebert
und Curry (1992), wihrend fiir die Beschreibung der Wasserwolken die Arbeit von Fouquart
(1987) verwendet wurde.

Zur Bestimmung der langwelligen Strahlung beriicksichtigt das ECMWF-Modell keinerlei
Streuung. Aus diesem Grund ist es moglich, die Integration in vertikaler Richtung zur Be-
stimmung des abwérts gerichteten Strahlungsflusses am oberen Rand des Modells zu starten,
bis zu einer tiefer gelegenen Stufe zu integrieren und von dort das Konzept stufenweise nach
unten fortzusetzen. Schliefllich werden Emission und Reflexion der Erdoberfliche bestimmt,
um dann den aufwiérts gerichteten Strahlungsfluss fiir jede Stufe zu berechnen. Die Heizraten
fiir eine Schicht zwischen zwei solcher Stufen ergeben sich aus der vertikalen Integration der
Nettostrahlungsflussdichte nach Gleichung (3.1).

(3.1)

3.1.2 Die kurzwellige Strahlungsroutine

Die Heizraten, basierend auf der Absorption und Streuung kurzwelliger (engl. ,,short wave*,
SW) Strahlung, berechnen sich nach der Vorschrift:

dOsw _ g (@“) OFsw

=L - 3.2
dt cp \ P op (3:2)

!Die Absorptionskoeffizienten an dieser Stelle entsprechen «, , aus Abschnitt 2.1 und sollen im Rahmen
der korrelierten k-Verteilung mit k(v) bezeichnet werden.
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aus der vertikalen Divergenz der kurzwelligen Nettostrahlungsflussdichte Fgy, . Diese wird
entsprechend der Gleichung (2.9) bestimmt als

0 2 “+1
Faw(®) = [~ [7 [ nL(6.p,6) dudav (3.3)

Dabei bezeichnet § die optische Dichte. Die entsprechende Routine des ECMWF-Modells
wurde urspriinglich von Fouquart und Bonnel entwickelt (1980). Sie ermittelt die Strahldich-
te L, aus der Losung der Strahlungstransportgleichung (2.4), die im Bereich des kurzwelligen
Spektrums ohne den Emissionsterm auftritt. Dabei ist es aufgrund der so genannten Photon-
Wegliangen-Verteilungs-Methode méoglich, die Parametrisierung der Streuungsprozesse von
der Parametrisierung der molekularen Absorption zu trennen. Anschlielend besteht die Not-
wendigkeit, die Strahlungsfliisse iiber dem gesamten kurzwelligen Spektrum zwischen 0.2 und
4 pm zu integrieren.

Zur Losung der Strahlungstransportgleichung und zur Ausfiihrung der vertikalen Inte-
gration wird das solare Spektrum in einzelne Intervalle aufgeteilt, in welchen die Eigen-
schaften der molekularen Absorption, die optischen Wolkeneigenschaften und die Reflexion
durch die Erdoberfliche als konstant betrachtet werden. Von Juni 2000 bis April 2002 besafl
das ECMWF-Modell vier Intervalle im kurzwelligen Spektrum: ein Intervall im Bereich der
sichtbaren Strahlung (0,2 - 0,69 gum) und drei Teilintervalle im Bereich der Infrarotstrahlung
(0,69-1,19 - 2,38 - 4,00 um). Die molekularen Absorptionskoeffizienten der atmosphérischen
Gase Oz, HyO, CO4, CHy, N,O, CCI3F und CCl,F5 stammen von statistischen Modellierun-
gen der Transmissionsfunktion. Die Koeffizienten wurden mit Hilfe von spektroskopischen
Parametern bestimmt, welche von der ,, High-resolution Transmission Molecular Absorption
Database* (HITRAN) bereitgestellt werden. Im April 2002 kam es zu einer Neuberechnung
aller molekularen Absorptionskoeffizienten basierend auf dem kurzwelligen Linie-fiir-Linie-
Modell von Dubuisson (1996) und den spektroskopischen Daten von ,The Hitran Atmos-
pheric Workstation® (HAWKS). In diesem Zusammenhang wurde der kurzwelligste Bereich
nochmals in drei Intervalle eingeteilt: zwei Intervalle (0,2 - 0,25 - 0,4 pm) im Bereich der
UV-Strahlung und ein Intervall (0,4 - 0,69 um) im Bereich der sichtbaren Strahlung. Somit
besitzt das Modell insgesamt sechs spektrale Intervalle, innerhalb derer auch die Aerosol-
und Wolkeneigenschaften definiert werden. Der zweite Parameter stammt wie im Fall der
langwelligen Strahlung von Ebert und Curry (1992) bzw. Fouquart (1987).

3.2 Die Trajektorienroutine

Jedes Luftteilchen in einem Stromungsfeld u wird entlang eines Pfades bewegt und veréndert
dabei seine Position x(¢) entsprechend der Gleichung:

dx(t)/dt = u(x(t), ) . (3.4)

Der Pfad des Luftpartikels wird in der Meteorologie als Trajektorie (lat. fiir Bahnkurve) be-
zeichnet und ergibt sich als Losung der Differenzialgleichung (3.4). Unterliegen die Strémun-
gen zeitlichen Verinderungen, so sind die Trajektorien nicht identisch mit den Stromlinien?
und konnen sehr komplexe Strukturen aufweisen. Jede Trajektorie enthilt den Eintrag, der
vom Luftpaket durchlebten lokalen Konditionen und kann genutzt werden, um die physikali-
sche und chemische Entwicklung des Luftpaketes nachzuvollziehen. Aus diesem Grund haben

2Stromlinien sind tangentiale Linien an das Windfeld auf einem bestimmten Niveau und zu einem be-
stimmten Zeitpunkt.
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sich Trajektorien zu einem sehr wichtigen meteorologischen Analysewerkzeug entwickelt. In
Abb. 3.1 zeigt die gestrichelt Kurve das Beispiel einer Trajektorie x(¢). Die Funktionswerte
fiir die Zeitpunkte g, 1, %9, t,-1,t, und %, sind als schwarze Kreise dargestellt.

Trajektorien sind durch das Strémungsfeld nur indirekt gegeben und die Aufgabenstel-
lung, eine konkrete Trajektorie zu berechnen, lisst sich als Anfangswert-Problem (AWP)
formulieren. Das entspricht in der hier verwendeten Notation der Problemstellung, die Funk-
tion x(¢) fiir beliebige Zeitpunkte ¢ aus der Differenzialgleichung (3.4) und dem Anfangswert
xg = X(tp), dem sogenannten Startpunkt der Trajektorie, zu bestimmen. Da der Windvek-
tor auf einem diskreten Gitter vorliegt, ist es nicht moglich die Losung dieses Problems
in geschlossener analytischer Form anzugeben. Stattdessen kann mit Hilfe numerischer Me-
thoden eine hinreichend genaue Néherung der Funktion x(¢) bestimmt werden. Numerische
Losungsverfahren des AWP basieren auf der Idee, die in Gleichung (3.4) auftretende Ab-
leitung durch Differenzenquotienten zu ersetzen und berechnen auf diesem Weg Approxi-
mationen der exakten Trajektorie. Die durchgezogene Kurve in Abb. 3.1 zeigt eine solche
numerische Ndherungslosung der Trajektorie x(t).

Die Routine des neuen Transportmodells verfiigt iiber drei numerische Lésungsverfahren,
die in Abschnitt 3.2.1 vorgestellt werden. Einzelheiten zur Realisierung des horizontalen
Integrationsschrittes finden sich in Abschnitt 3.2.2, wihrend der vertikale Integrationsschritt
in 3.2.3 erlautert wird. Die in den drei Abschnitten vorgestellten Moglichkeiten mit dem
neuen Transportmodell Trajektorien zu berechnen, werden in 3.2.4 zusammengefasst.

3.2.1 Die numerischen Verfahren

Allgemeine numerische Einschrittverfahren zur Lésung des AWP berechnen die Position des
Luftpaketes zum Zeitpunkt ¢; aus dem Startwert der Trajektorie x(to) und der ersten Ablei-
tung der Funktion x(¢) im Intervall [¢y, ¢;]. Die numerisch bestimmte Position des Luftpaketes
weicht geringfiigig von der tatsédchlichen Position ab und soll mit x; bezeichnet werden, um
sie von dem exakten Wert x(#;) zu unterscheiden. Das Verfahren berechnet nun sukzessive
eine Approximation der Trajektorie, wobei die numerische Losung zum Zeitpunkt ¢,,, aus
dem numerischen Wert zum Zeitpunkt ¢, und der Ableitung aus Differenzialgleichung (3.4)
bestimmt wird. Die Frage, an welcher Position im Intervall [¢,,¢,.;] die Ableitung ausge-
wertet wird, unterscheidet die einzelnen numerischen Integrationsverfahren voneinander und
wird spédter am Beispiel der hier verwendeten einschrittigen Verfahren ausfiihrlich erldutert.
Abb. 3.1 illustriert in der rechten oberen Bildhélfte den (n + 1)-ten Integrationsschritt, der
ausgehend von x,, den Wert x,,; berechnet. Die gepunktet eingezeichnete Linie zwischen
den beiden Werten entspricht dem numerisch bestimmten Trajektorienstiick fiir das Zeitin-
tervall [¢,,¢,.1]. Dieses stellt eine Approximation des echten Trajektorienstiickes von xz(t,)
nach x(t,41) (gestrichelte Linie) dar, da sich in der Realitit die Ableitung der Funktion
x(t) kontinuierlich veréndert. Alle im Laufe des Verfahrens berechneten Trajektorienstiicke
zusammengenommen ergeben eine Approximation der Trajektorie. Diese Ndherungslosung
ist in Abb. 3.1 als durchgezogene Linie eingezeichnet. Verfolgt man den Weg des Luftpake-
tes riickwérts in der Zeit, so handelt es sich um eine Riickwértstrajektorie, wihrend die in
Zeitrichtung vorwirts laufende Integration Vorwértstrajektorien erzeugt.

Grundlage der erfolgreichen numerischen Modellierung der Integrationsschritte ist die
Bestimmung der meteorologischen Daten an der jeweilig bendtigten Position. Da die zur
Verfiigung stehenden Datenfelder auf einem diskreten Gitter gegeben sind, wird innerhalb
der Trajektorienroutine die lineare Interpolation angewendet, um den Windvektor, die Tem-
peratur, die geopotenzielle Hohe und die vom Strahlungsmodell berechnete Heizrate an der
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Abbildung 3.1: Die eingezeichnete Kurve entspricht einer Trajektorie x(¢) fiir das Zeitintervall
[t0, tn+1]. Die numerische Approximation der Trajektorie ist als durchgezogene Kurve dargestellt.

Position des Luftpaketes zum jeweils aktuellen Zeitpunkt zu bestimmen. Es wird linear iiber
dem Lénge-Breite-Gitter, der Zeitachse und dem Logarithmus des Druckes interpoliert.

Die einzelnen numerischen Losungsverfahren (z.B. Butcher, 1987; Stoer und Bulirsch,
1973) nutzen eine geeignete Kombination von Differenzenquotienten aus dem Intervall des
entsprechenden Integrationsschrittes, um die Ableitung in Gleichung (3.4) zu ersetzen. Zum
besseren Verstdndnis der anschlieffend vorgestellten Verfahren dient Abb. 3.2, die einen In-
tegrationsschritt mit dem jeweiligen Verfahren im Eindimensionalen illustriert. In Abb. 3.2
(a) ist die dem Beispiel zugrundeliegende eindimensionale Funktion x(¢) fiir das Intervall
[tn,tn + h] dargestellt. Die Trajektorienroutine des neuen Transportmodells verfiigt iiber
drei Integrationsverfahren, welche an dieser Stelle vorgestellt werden.

Das explizite Eulerverfahren

Das explizite Eulerverfahren (z.B. Hairer et al., 1987) ist das einfachste einschrittige Inte-
grationsverfahren. Es berechnet die Trajektorienposition zum Zeitpunkt ¢,,; aus der Tra-
jektorienposition zum Zeitpunkt ¢, und der Ableitung des Ortes nach der Zeit, also dem
Geschwindigkeitsvektor u an der Stelle (xy,,t,):

Xpi1 = Xp + hu(xp,t,) . (3.5)

Dabei entspricht h = t,,.1 —t, dem gewéhlten Zeitschritt. Bei der Anwendung des expliziten
Eulerverfahrens entstehen fiir alle nichtlinearen Funktionen x(¢) Diskretisierungsfehler der
Gréfenordnung h?, da siimtliche héheren Glieder der Taylorentwicklung vernachliissigt wer-
den. Abb. 3.2 (b) illustriert, wie mit Hilfe der Ableitung an der Stelle (x,, ¢,) die numerische
Approximation x,; bestimmt wird. Die Problematik wird hier fiir einen eindimensionalen
Fall betrachtet und die Funktion x(t) mit x(t) sowie u(xy, t,) mit f; bezeichnet.

Das klassische 4-stufige Runge-Kutta-Verfahren

Die Runge-Kutta-Verfahren (z.B. Hairer et al., 1987) bilden eine wichtige Klasse der ein-
schrittigen, numerischen Losungsverfahren fiir Anfangswert-Probleme. Die Verfahren beru-
hen auf dem Ansatz, den entstehenden Diskretisierungsfehler durch eine geeignete Kombi-
nation von Differenzenquotienten an weiteren Stiitzstellen zwischen den beiden Punkten ¢,
und %, so gut wie moglich zu kompensieren. Das historisch &dlteste Verfahren dieser Gruppe
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Abbildung 3.2: Die eindimensionale Funktion z(t) ist fiir das Intervall [¢,,t, + h] dargestellt
(a). Der Integrationsschritt, um basierend auf z,, die Approximation z,;; zu berechnen, wird mit
dem expliziten Eulerverfahren (b), dem klassischen 4-stufigen Runge-Kutta-Verfahren (c) oder der
Trapezregel (d) durchgefithrt. Dabei werden die Ableitungen an den jeweiligen Stiitzstellen mit
fi bezeichnet. Deren Linearkombination zur Bestimmung von x,; entspricht jeweils der roten
gestrichelt eingezeichneten Linie.

wird als klassische 4-stufige Runge-Kutta-Methode bezeichnet und lautet:

1
Xn+1 — Xp + 6 h(f1+2f2+2f3+f4) (36)

mit fi = u(x,,t,),
f, = u(x, +0,5hf), t, +0,5h),
f; = u(x, +0,5hf,, t, +0,5h),

f, = u(x, + hfs, t, +h).
Das Verfahren gehort zu den expliziten Losungsverfahren, d.h. x,,, ldsst sich direkt durch
sukzessives Einsetzen der Ableitungen an den vier Stiitzstellen berechnen. In Abb. 3.2 (c)
sind die vier Stiitzstellen mit den jeweiligen Ableitungen eingezeichnet. Die Linearkombina-

tion der Ableitungen f5 = 1/6(f1 + 2f> + 2f3 + f4) ist als rote gestrichelte Linie dargestellt
und wird benutzt, um die Approximation x,; zu bestimmen.

Die Trapezregel

Die Trapezregel (z.B. Hairer und Wanner, 1991) ist ein implizites Einschrittverfahren und
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gegeben durch die Vorschrift:
1
Xpi1 = Xp + 5 h(a(Xp, tn) + (Xpi1, tnit)) - (3.7)

Im Gegensatz zu dem expliziten Eulerverfahren oder dem klassischen Runge-Kutta-Verfahren,
muss in jedem Integrationsschritt mit Hilfe einer Iteration ein implizites Gleichungssystem
gelost werden, um x,,,; zu berechnen. Der Mittelwert der Ableitungen an den Stellen (x,, t,,)
und (X;,41, tp11) entspricht laut diesem Verfahren dem Anstieg zwischen dem Wert x,, und
dem neuen Funktionswert x,; (siehe Abb. 3.2 (d)).

Der Diskretisierungsfehler

Die Genauigkeit der jeweiligen Integrationsverfahren ldsst sich mit Hilfe der Begriffe des
lokalen und globalen Diskretisierungsfehlers klassifizieren (siehe z.B. Schwarz, 1997). Der
lokale Fehler 7 beschreibt in der Numerik gewohnlicher Differenzialgleichungen das Produkt
aus der reziproken Schrittweite des Verfahrens und der Differenz, die innerhalb eines Integra-
tionsschrittes zwischen exakter und numerischer Losung entsteht® (7 = (1/h) - |x(tgq1) —
Zg+1|). Das Verfahren besitzt die Konsistenzordnung p, falls die Relation 7 < O(hP) gilt. Die
Konsistenzordnung entspricht also der Ordnung, mit welcher der lokale Diskretisierungsfeh-
ler mit Reduktion von h gegen Null konvergiert. Im Zuge der Losung mit einem numerischen
Integrationsverfahren entstehen in jedem Schritt lokale Fehler, die sich in ihrer Gesamtheit
in komplizierter Weise iiberlagern und den tatséichlichen Fehler g bestimmen. Dieser so ge-
nannte globale Fehler ist nach n Integrationsschritten definiert als § = x(tx4,) — Tg1n - Falls
die Zuwachsfunktion des Verfahrens die Lipschitz-Bedingung (z.B. Schwarz, 1997) erfiillt, so
folgt fiir eine oft genug stetig differenzierbare Funktion, dass lokaler und globaler Diskreti-
sierungsfehler von gleicher Gréflenordnung sind. In diesem Fall besitzt das Integrationsver-
fahren die Konvergenzordnung p und es gilt |z(tg1n) — Tpin| < M'RP fiir ein ausreichend
kleines h und eine Konstante M'.

Das explizite Eulerverfahren besitzt die Konsistenz- und Konvergenzordnung 1. Deutlich
hoher ist hingegen die lokale und globale Fehlerordnung des klassischen 4-stufigen Runge-
Kutta-Verfahrens mit p = 4. Die implizite Trapezmethode verfiigt {iber sehr vorteilhafte
Stabilititseigenschaften* und ist daher besonders geeignet fiir Differenzialgleichungssyste-
me mit unterschiedlich schnell abklingenden Lésungskomponenten. Die globale und lokale
Genauigkeitsordnung der Trapezregel entspricht p = 2. Da in jedem Integrationsschritt ein
nichtlineares Gleichungssystem iterativ gelost werden muss, reduziert sich trotz giinstiger
Genauigkeits- und Stabilitdtseigenschaften die praktische Bedeutung der impliziten Trapez-
regel. Besonders die Implementierung der Trapezregel, angewendet auf die Integration in
sphérischer Geometrie, ist nicht trivial. In Abschnitt 5.2 werden die drei numerischen Ver-
fahren auf ihre Genauigkeit im Rahmen der Trajektorienbestimmungen verglichen.

Die Abschétzungen der lokalen und globalen Fehler beriicksichtigen keine Rundungsfeh-
lereinfliisse. Werden diese in die Uberlegungen einbezogen, so ergibt sich im Rahmen der
Computerauswertung das Ergebnis Zy,,. Der gesamte Fehler dieser numerischen Losung
setzt sich zusammen aus dem globalen Diskretisierungsfehler (~ M'h?) und dem Rundungs-
fehler (~ 1/h - (Zf4n — Tk+n)). Bei einer Verkleinerung von h verringert sich der Gesamt-
fehler bis zu einer optimalen Schrittweite und wichst bei einer weiteren Verkleinerung mit

3Diese Differenz lisst sich schreiben als x(tr41) — Tpt1, wobel x4 die numerische Lésung der AWA nach
einem Integrationsschritt ausgehend von der exakten Losung z(t), sein soll.

4Es handelt sich hierbei um die sogenannte absolute Stabilitit, eine Stabilitéitseigenschaft der numerischen
Verfahren fiir endliche, fest vorgegebene (nicht hinreichend kleine) Schrittweiten.
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der Groflenordnung 1/h wieder an. Es miissen also zu kleine Schrittweiten, bei denen der
Rundungsfehleranteil dominiert, vermieden werden.

3.2.2 Der horizontale Integrationsschritt

Um die Realisierung eines einzelnen Integrationsschrittes genauer zu untersuchen, werden
am Beispiel des expliziten Eulerverfahrens die horizontalen (Index H) sowie die vertikalen
(Index V) Komponenten der Orts- und Geschwindigkeitsvektoren getrennt betrachtet. Das
Eulerverfahren lasst sich diesem Ansatz folgend in einen horizontalen und einen vertikalen
Integrationsschritt unterteilen und man kann Gleichung (3.5) schreiben als:

XHn+1 — XHpn + huH(thn) ) (38)

Xvnt+l = Xvn + huv(xn,tn) . (39)

Im vorliegenden Abschnitt wird die Gleichung 3.5 mit dem horizontalen Ortsvektor xy =
(A, ¢) und dem horizontalen Geschwindigkeitsvektor ug = (u, v) ndher betrachtet, wihrend
sich Abschnitt 3.2.3 mit den vertikalen Komponenten beschiftigt.

Der horizontale Integrationsschritt wird in Abhéngigkeit von den Kriften, die laut An-
nahme das Luftpaket beschleunigen, mit Hilfe unterschiedlicher Vorschriften berechnet. Falls
man davon ausgeht, dass das Luftpaket eine unbeschleunigte und geradlinige Bewegung
erfihrt, so muss der Integrationsschritt in der Tangentialebene des Beriihrungspunktes x,,
realisiert werden. Richtung und Linge des Schrittes von x, nach x,,; werden also durch
den in der Tangentialebene aufgespannten Geschwindigkeitsvektor beschrieben.

Die Annahme einer unbeschleunigten geradlinigen Bewegung ist allerdings fiir die Be-
wegung von Luftpaketen in der Stratosphére unrealistisch. Hier wirkt zusétzlich in radialer
Richtung das Gleichgewicht zwischen der vertikalen Komponente der Druckgradientenkraft
und der Gravitationskraft, welches das Luftpaket zu einer beschleunigten Bewegung auf ei-
nem Grofikreis® zwingt. Fiir die Realisation durch die numerische Integration bedeutet das,
dass die horizontale Bewegungskomponente als zweidimensionale Bewegung in sphérischer
Geometrie aufgefasst wird. Die Ableitung des Ortes nach der Zeit zum Zeitpunkt ¢,, an
der Stelle x,,, gegeben durch uy(xy,,t,) wird fiir das kleine Zeitintervall (¢,11 — ¢,,) als kon-
stante Geschwindigkeit betrachtet, mit der sich das Luftpaket auf einem Grofikreis bewegt.
Durch den Punkt (x,,?,) und den Winkel zwischen den beiden Projektionen vom L#ngen-
grad durch Punkt (x,,?,) und vom horizontalen Geschwindigkeitsvektor uy(x,,t,) in die
Tangentialebene, ist der Grofikreis eindeutig bestimmt. Mit Hilfe der Linge des Geschwin-
digkeitsvektors uy(xy, t,) wird anschlieBend die GroBkreisverbindung xp y, X »+1 und somit
die numerische Approximation:

XHn+l = ()\n+17 ¢n+1)

berechnet.

Beriicksichtigt man zusétzlich das in der Stratosphire der mittleren Breiten auftretende
Gleichgewicht zwischen Corioliskraft, horizontaler Druckgradientenkraft und horizontaler
Beschleunigung, so ergibt sich eine quasi-geostrophische Bewegung fiir das Luftpaket. In

SMan betrachtet die Kugel mit dem Radius gleich Hohe der Trajektorie plus Erdradius und dem Erd-
mittelpunkt als Mittelpunkt. Der Groflkreis ist eine Schnittlinie dieser Kugel und einer Ebene, die durch
den Erdmittelpunkt verliuft und durch zwei Punkte auf der Kugeloberfliche festgelegt wird. Der Bogen
zwischen den zwei Punkten ist auf der Kugeloberfliche die kiirzeste Kurve, die beide Punkte miteinander
verbindet.
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der Winterhemisphire gilt iiberwiegend v >> v und die Bewegung verlduft vorzugsweise
entlang der Breitenkreise (siche Abschnitt 2.3). Diese Information kann in dem numerischen
Verfahren genutzt und die horizontale Integration zur Berechnung von xp 11 = (Ant1, Pnt1)
nacheinander entlang der Breiten- bzw. Léngenkreise ausgefiihrt werden:

2
_ 1
)\n+1 )\n + hCLCOS(QSn)ﬂ' U(thn) ) (3 0)
¢ ¢ Iy (Xn; tn) (3.11)
n = @n Xpyln) - .
+1 a7rv

Dabei bestimmt der zonale Wind u(x,,t,) die neue geographische Linge nach Gleichung
(3.10) und der meridionale Wind v(x,,t,) die neue geographische Breite nach Gleichung
(3.11).

Abb. 3.3 illustriert die Berechnung einer Trajektorie mit Hilfe der beiden Konzepte fiir
einen stark vereinfachten Fall. Am rot eingezeichneten Punkt z; = xz(t;) startet die Tra-
jektorie. Fiir den Windvektor gelte fiir jeden Ort und Zeitpunkt ug(x,,t,) = (c,0) mit
einer Konstante c. Die roten Punkte zeigen die numerisch bestimmten Trajektorienpunkte
basierend auf der Integration entlang der Lingen- und Breitenkreise. Die zwei blauen Punk-
te entsprechen den in sphérischer Geometrie berechneten numerischen Approximationen x,
und z3. Die beiden zu diesem Zweck bestimmten Grofikreise sind in dunkel- (fiir ) und
hellblau (fiir z3) eingezeichnet.

In den mittleren Breiten ist normalerweise die zonale Windkomponente sehr viel gréfer
als die meridionale Windkomponente, wihrend in Polnihe die Werte fiir v und v ungefahr
die gleiche Groflenordnung haben. Diese Kenntnis wird von der Trajektorienroutine genutzt
und ausgehend von der geographischen Breite des aktuellen Luftpaketes erfolgt die Integra-
tion entweder entlang von Léngen- und Breitenkreisen oder in sphérischer Geometrie. Die
Konzepte, wie der horizontale Integrationsschritt in Abhéingigkeit von den angenommenen
Beschleunigungen zu verwirklichen ist, wurden hier am Beispiel des expliziten Euler-Schemas
erlautert. Aber unabhéngig von der letztendlichen Realisierung des Integrationsschrittes als
beschleunigte Bewegung auf Groflkreisen oder als beschleunigte Bewegung auf Ldngen- und
Breitenkreisen, kann man unterschiedliche numerische Schemata wihlen, um die Integration
auszufiithren. Fiir die Trajektorienroutine innerhalb des neuen Transportmodells bedeutet
das, dass die Integration entlang von Léingen- und Breitenkreisen sowie die Integration in
sphérischer Geometrie je nach Bedarf mit dem expliziten Eulerverfahren, dem klassischen
4-stufigen Runge-Kutta-Verfahren oder der Trapezregel ausgefiihrt werden kann.

3.2.3 Der vertikale Integrationsschritt

Numerisch berechnete Trajektorien lassen sich anhand ihrer vertikalen Koordinate und des
verwendeten vertikalen Antriebes in zwei Gruppen einteilen. Es handelt sich dabei um die
sogenannten diabatischen und kinematischen Trajektorien.

Wird innerhalb des numerischen Verfahrens das Luftpaket im horizontalen Integrations-
schritt auf Isentropen bewegt und im vertikalen Integrationsschritt durch die strahlungsbe-
dingte Heizrate angetrieben, so spricht man von einer diabatischen oder quasi-isentropen
Trajektorie. In diesem Fall wird die Lage des Luftpaketes relativ zur potenziellen Tempe-
raturkoordinate ausschliellich durch die diabatische Heizrate bestimmt. Fiir das explizite
Eulerverfahren berechnet sich die vertikale Position des Luftpaketes ©,,,; aus der potenziel-
len Temperatur ©,, und der zeitlichen Ableitung Q(x,,t,). Damit wird die Vorschrift (3.9)
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Abbildung 3.3: Es wird die numerische Berechnung einer Trajektorie unter Ausnutzung ver-
schiedener Konzepte fiir den horizontalen Integrationsschritt gezeigt. Die roten Punkte wurden
basierend auf der Integration entlang von Linge und Breite berechnet, wihrend die blauen Punkte
der Integration in sphérischer Geometrie (d.h. entlang von Grofikreisen) entsprechen. Die beiden
berechneten Grofikreise sind zusétzlich eingezeichnet.

zu:

Onit = On + hQ(Xn,tn) . (3.12)

Der Spezialfall der adiabatischen oder isentropen Trajektorien entsteht, falls die Heizraten
fiir alle Zeit- und Ortspunkte gleich Null sind.

Im Gegensatz dazu werden in einem kinematischen Trajektorienmodell die Luftpake-
te anhand von horizontalen Fliissen auf Isobaren bewegt und durch die Windkomponente
dp/dt in vertikaler Richtung angetrieben. Die vertikale Koordinate ist gleich dem Druck und
Gleichung (3.9) nimmt die folgende Form an:

Pni1 = Pn + hdp/dt(xp,t,) - (3.13)

Falls die zeitliche Druckédnderung fiir alle Zeit- und Ortspunkte identisch Null ist, spricht
man von isobarischen Trajektorien.

Abb. 3.4 illustriert die Berechnung einer diabatischen und einer kinematischen Trajekto-
rie. Die blauen Punkte zeigen die mit einem diabatischen Modell bestimmten Trajektorien-
punkte und die roten Punkte stehen fiir die kinematischen Approximationen. Der horizonta-
le Integrationsschritt entspricht einer durchgezogenen Kurve, wihrend der vertikale Schritt
durch eine gestrichelte Linie gekennzeichnet ist. Dadurch, dass die vertikalen Positionen
eventuell voneinander abweichen, kénnen bereits an der Stelle @2 gigpatiscn UDd T2 pinematisch
unterschiedliche horizontale Windvektoren ausgelesen werden und somit ist es moglich, dass
die Punkte %, gigbatisch UNd Ty ginematiscn, Mit m > 3 auch in ihrer horizontalen Position von-
einander abweichen. An dieser Stelle soll noch einmal betont werden, dass diabatische und
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Abbildung 3.4: Es wird die numerische Berechnung einer Trajektorie basierend auf dem diaba-
tischen Modell (blau) und basierend auf dem kinematischen Modell (rot) gezeigt. Der horizontale
Integrationsschritt ist als durchgezogene, der vertikale Schritt als gepunktete Kurve eingezeichnet.

kinematische Trajektorien nur im Rahmen der numerischen Berechnungen existieren. In der
Realitéit sind die beiden Arten von Trajektorien identisch, und die Unterschiede zwischen
zwei numerischen Trajektorien, die mit einem diabatischen bzw. kinematischen Modell be-
rechnet wurden, resultieren aus den Datenfeldern und den numerischen Losungsverfahren.

Fiir die hier aufgefiihrten Mo6glichkeiten den vertikalen Integrationsschritt zu berechnen,
kénnen auf sehr vielfiltige Art und Weise Ungenauigkeiten und Fehler entstehen. Neben
den Fehlern, die aus der numerischen Losung von Gleichung (3.4) resultieren, stellen die
Ungenauigkeiten in den zu Grunde liegenden meteorologischen Datenfeldern eine zweite po-
tenzielle Fehlerquelle dar. Die Qualitdt der Daten ist natiirlich auch fiir den horizontalen
Integrationsschritt von Bedeutung. Die Besonderheit der vertikalen Integration besteht aber
darin, dass man zwischen zwei physikalisch verschiedenen Feldern w#hlen kann. Um Feh-
ler basierend auf der Datengiite zu minimieren, muss man sich folglich fiir die qualitativ
besten Datenfelder entscheiden. Mit der Wahl der optimalen Realisierung der Vertikalge-
schwindigkeiten wird auch festgelegt, ob es sich um ein kinematisches oder ein diabatisches
Trajektorienmodell handelt. Danielsen (1961) hat fiir ein auf einem diskreten Gitter gege-
benes meteorologisches Datenfeld gezeigt, dass die vertikale Geschwindigkeitskomponente
dp/dt sehr stark verrauscht ist. Dieses Rauschen resultiert aus der Tatsache, dass die verti-
kale Windkomponente bis zu zwei Groflenordnungen kleiner ist als die horizontalen Wind-
komponenten und aus selbigen mit Hilfe der Kontinuitédtsgleichung berechnet wird. Die
kinematischen Trajektorien konnen aufgrund der verrauschten vertikalen Geschwindigkeiten
moglicherweise grofle Ungenauigkeiten aufweisen.

3.2.4 Zusammenfassung

Die Trajektorienroutine besitzt drei numerische Integrationsverfahren zur Lésung des An-
fangswert-Problems. Am Beispiel des expliziten Eulerverfahrens wurde erlautert wie der ho-
rizontale und der vertikale Integrationsschritt ausgefithrt werden kénnen. Diese Optionen
bestehen auch fiir die beiden anderen Losungsverfahren. Man sollte sich allerdings verge-
genwirtigen, dass die Trapezregel und das Runge-Kutta-Verfahren wihrend eines Integra-
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Explizites Eulerverfahren < Integrat!on entlang von Laenge u.nd Breite
Integration entlang von Grosskreisen
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/ Trajektorienmodell Runge-Kutta Verfahren Integration entlang von Grosskreisen
T | __—Integration entlang von Laenge und Breite
Trajektorlenroutlne rapezrege " Integration entlang von Grosskreisen
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Integration entlang von Laenge und Breite
Transportmodells izi <
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. . . . _—Integration entlang von Laenge und Breite
Kinematisches T Klassische 4-stufige =

Trajektorienmodell Runge-Kutta Verfahren Integration entlang von Grosskreisen
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Trapezregel — Integration entlang von Grosskreisen

Abbildung 3.5: Die Trajektorienroutine innerhalb des neuen Transportmodells mit den verschie-
denen numerischen Méglichkeiten zur Durchfithrung des Integrationsschrittes.

tionsschrittes mehrfach Stiitzstellen bilden und an diesen Stiitzstellen Ableitungen bestim-
men. Der jeweilige Schritt zu einer neuen Stiitzstelle wird in horizontaler und in vertikaler
Richtung gefiihrt. Es ist somit fiir die beiden Verfahren nicht mdéglich, den gesamten Integra-
tionsschritt von (x,, t,) nach (X,11,%,+1) in jeweils einen horizontalen und vertikalen Schritt
aufzuteilen, die nacheinander ausgefiihrt werden kénnten. Dieses Prinzip ldsst sich nur auf
das explizite Eulerverfahren anwenden und wurde in den beiden vorherigen Abschnitten
genutzt, um die Funktionsweise des Trajektorienmodells versténdlicher erkldren zu kénnen.

In Abb. 3.5 ist das gesamte numerische Leistungsvermogen der Trajektorienroutine zu-
sammengefasst. Beriicksichtigt man die einzelnen numerischen Ansétze, so ergeben sich ins-
gesamt zwolf verschiedene Moglichkeiten zur Trajektorienberechnung.

Unabhéngig von der Genauigkeit des Losungsverfahrens ist es aufgrund der unzurei-
chenden Informationen iiber das Stromungsfeld in der Realitéit nicht mdglich, den exakten
Pfad des Luftpaketes zu verfolgen. Die numerisch bestimmte Trajektorie kann nur fiir eine
begrenzte Zeit als reprisentativ fiir den wirklichen Weg des Luftpaketes angesehen wer-
den (Stohl, 1998). Um Transportvorgéinge in der Stratosphére zu untersuchen, ist es somit
notwendig, sehr viele Trajektorien zu berechnen. Die Trajektorienroutine des neuen Trans-
portmodells bestimmt eine grole Anzahl von Riickwirtstrajektorien. Der Integrationsschritt
wird dabei fiir alle Trajektorien parallel ausgefiihrt, bevor ein neuer Schritt beginnt. Um eine
optimale Balance zwischen numerischem Aufwand und Genauigkeit der Lésung zu erzielen,
wird im Rahmen eines Integrationsverfahrens sehr hiufig die Schrittweitensteuerung einge-
setzt. Hier wird ein Integrationsschritt fiir eine grofle Anzahl von Trajektorien durchgefiihrt,
bevor der folgende Schritt berechnet wird. Die Genauigkeit der einzelnen Trajektorien ist
abhéngig vom Windfeld und kann somit sehr stark variieren. Dieser Aspekt wiirde unter-
schiedliche Schrittweiten fiir das gesamte Trajektorienfeld erzwingen. Offensichtlich ist eine
Schrittweitensteuerung in diesem Rahmen nicht von Vorteil und die gesamte Integration
wird mit einer festen Schrittweite A durchgefiihrt.



Kapitel 4

Daten

Ein sehr wichtiger Aspekt der vorliegenden Arbeit besteht darin, eine langjahrige Zeitreihe
des diabatischen Absinkens im stratosphérischen Polarwirbel zu erstellen. Somit ist es erfor-
derlich, einen moglichst viele Jahre umfassenden meteorologisch konsistenten Datensatz zu
verwenden. Mit dem 45 Jahre langen ECMWF-Reanalyse-Datensatz (ERA-40-Datensatz)
steht eine hochwertige Analyse der Atmosphire, der Erdoberfliche und der Ozean-Wellen-
Wechselwirkung zur Verfiigung. Diese Daten basieren auf einem aktuellen Assimilationssy-
stem und einer maximalen Anzahl von Beobachtungen. Sie stellen mit ihrer hohen rdum-
lichen und zeitlichen Auflésung, der Lange des analysierten Zeitraumes und der allgemein
guten Qualitit (Uppala et al., 2005) die beste mogliche Bezugsquelle der Eingabedaten
des neuen Transportmodells dar. Auflerdem steht die operationelle Analyse des ECMWF
(opECMWF-Analyse) seit 1984 zur Verfiigung.

Beide Datensiitze werden in Abschnitt 4.1 vorgestellt. Ein kurzer Uberblick iiber die im
Rahmen des Strahlungstransferprogramms gegebenen Eingabedaten ist Inhalt von Abschnitt
4.2. Einzelne Merkmale und Parameter der Analyse weisen qualitative Schwéchen auf, die
hier ndher erldutert werden. In Abschnitt 4.3 werden alternative Datensétze fiir diese Para-
meter vorgestellt. Inwieweit es wirklich notwendig ist, auf alternative Daten zuriickzugreifen,
wird erst in den néchsten Kapiteln mit Hilfe von Modellvalidierung und Sensitivitétsstudien
geklart.

4.1 ERA-40-Daten und operationelle ECMWF-Daten

4.1.1 Datenassimilation

ERA-40 und die opECMWF-Daten stellen Datensitze dar, die durch ein Datenassimila-
tionsverfahren basierend auf einem , General Circulation Model* (GCM) entstanden sind.
Atmosphérische Datenassimilation (z.B. Uppala et al., 2005) erzeugt eine Abschétzung des
Zustandes der Atmosphére und des Untergrunds zu einem bestimmten Zeitpunkt t,. Die-
ses dreidimensionale Abbild wird auch als Analyse bezeichnet. Es entsteht aus einer Reihe
von Auswertungen, die Modellfelder und Beobachtungsdaten fiir einen ausgewéhlten Zeit-
raum, normalerweise [t, - 3h, t, + 3h], kombinieren. Die ben6tigten Modellfelder stammen
von einer kurzfristigen Vorhersage, die von der letzten berechneten Analyse, normalerweise
zum Zeitpunkt t, - 6h, ausgeht. Die Angleichung des Modelllaufes an die wirkliche Ent-
wicklung der Atmosphére wird durch eine statistische Auswertung des Fehlerschétzers von
Beobachtungsdaten und Vorhersage realisiert. Im Rahmen der variationellen Datenassimi-
lation entspricht diese statistische Auswertung mathematisch gesehen dem Losen von Mi-
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nimierungsaufgaben der Variationsrechnung. Das Ziel dabei ist es, eine Kostenfunktion zu
minimieren, die fiir jede Losung der Modellgleichungen die fehlergewichtete Abweichung
zwischen Beobachtungsdaten und Vorhersage angibt. Bei der sogenannten dreidimensiona-
len variationellen (3D-VAR) Datenassimilation werden die Messdaten aus dem gesamten
ausgewihlten Zeitraum (z.B. [t, - 3h, t, + 3h]) als zum Analysezeitpunkt t, beobachtet
angesehen. Im Gegensatz dazu werden bei der vierdimensionalen variationellen (4D-VAR)
Methode die Beobachtungen zu den tatsidchlichen Messzeitpunkten betrachtet und auf den
jeweils néchstgelegenen Modellzeitschritt interpoliert.

Insgesamt ergibt sich eine Abfolge von Analysen zu festen Zeitpunkten, die auf einer Syn-
these der vorhandenen Beobachtungsdaten basieren und von den physikalischen Eigenschaf-
ten des Vorhersagemodells und der Fehlerstatistik abhéngig sind. Zeitreihen der opECMWF'-
Analysedaten kénnen aufgrund von Anderungen der Analyse-Methode, des Assimilations-
modells oder der verfiigharen Beobachtungsdaten Diskontinuitidten aufweisen. Dieses Pro-
blem wird fiir die so genannten Reanalyse-Daten vermindert, da hier die atmosphérischen
Beobachtungen mit einem festen Assimilationsmodell ausgewertet werden.

4.1.2 ERA-40-Daten

ERA-40 ist ein vom ECMWF erstellter globaler dreidimensionaler, auf der Reanalyse basie-
render Datensatz, der fiir den Zeitraum von September 1957 bis August 2002 zur Verfiigung
steht. Das fiir ERA-40 verwendete Vorhersagemodell, das Assimilationsmodell und der Da-
tensatz selbst werden an dieser Stelle kurz vorgestellt. Eine ausfiihrliche Beschreibung wird
von Uppala et al. (2005) sowie Simmons und Gibson (2000) gegeben.

Die dem Datensatz zugrundeliegenden Messungen haben sich im Laufe der 45 Jahre
stark verdndert. Fiir den gesamten Zeitraum existieren regelméiflige synoptische Erdboden-
Messungen von meteorologischen Land- und Schiffsstationen sowie atmosphérische Messun-
gen von Wind, Temperatur und Feuchte basierend auf Ballonfliigen und Radiosondenauf-
stiegen. Ab dem Jahre 1973 gibt es deutlich mehr Beobachtungen von Flugzeugen und Satel-
liteninstrumenten. Dazu zéhlen die ersten Strahldichtemessungen von ,, Vertical Temperatur
Profile Radiometer (VIPR) - Instrumenten, die sich auf den friihen, von Pol zu Pol flie-
genden , National Oceanic and Atmospheric Administration“ (NOAA) - Satelliten befanden.
Im Jahr 1979 kam es zu einer erheblichen Verbesserung der Beobachtungssituation durch
Satellitendaten. Die VI'PR-Daten wurden durch Messungen mit der ,Microwave Sounding
Unit* (MSU), dem ,,High Resolution Infrared Spectrometer” (HIRS) und der ,,Stratospheric
Sounding Unit“ (SSU) ersetzt. Die drei Instrumente befanden sich ab Anfang des Jahres auf
dem , Television Infrared Observation Satellite“ (TTROS) des Systems ,, TIROS Operational
Vertical Sounder” (TOVS). Somit existierten erstmals riumlich und zeitlich hoher aufgeloste
Satellitendaten, die auch flichendeckende Messungen iiber den Ozeanen beinhalteten. Zudem
standen erstmalig Winddaten, abgeleitet aus den Beobachtungsdaten geostationdrer Satel-
liten, in signifikanter Anzahl zur Verfiigung. Die beiden von Satelliten getragenen Instru-
mente ,, Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS) und ,,Solar Backscatter Ultra Violet“
(SBUV) lieferten ab 1979 Messungen der Ozongesamtsidule (TOMS) und der Ozonprofile
(SBUV), die seit diesem Zeitpunkt fiir die Datenassimilation genutzt werden. Da Sonden-
und Erdboden-Messungen von Ozon eine sehr begrenzte Abdeckung aufweisen und Ozon-
sonden unregelmissig gestartet wurden, konnten deren Messergebnisse nicht im Rahmen der
Assimilation eingesetzt werden. Allerdings war es méoglich, Messungen von Ozonsonden zur
Validierung der Ozondaten in ERA-40 zu nutzen (Dethof und Hélm, 2004). Von 1979 bis
2002 verbesserte sich die Qualitdt und Abdeckung der Beobachtungsdaten durch die TOVS-
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Instrumente betréichtlich (Hernandez et al., 2004). Wind- und Temperaturmessungen von
Flugzeugen aus und auch die Windbeobachtungen durch die geostationdren Satelliten nah-
men in den 90er Jahren wesentlich zu. Eine weitere Verbesserung der Beobachtungssituation
wurde ab Ende der 80er Jahre durch zusétzliche Satellitenmessungen erzielt. Wichtig sind
in diesem Zusammenhang die Messungen der Wasserdampfsédule und des Oberfléichenwindes
durch den ,,Special Sensor Microwave/Imager® (SSM/I) ab 1987, die Messungen ozeanischer
Wellenhohen und Oberflichenwinde durch den , European Remote-Sensing Satellite“ (ERS)
ab 1991 und die Ersetzung der MSU/SSU - Instrumente durch die ,Advanced Microwave
Sounding Unit“ (AMSU) im Jahr 1998.

Die mehrere Dekaden umfassenden ERA-40-Daten wurden durch eine 3D-VAR Datenas-
similation (Andersson et al., 1998) mit einem sechsstiindigen Zeitschritt erzeugt. Das zugrun-
de liegende atmosphérische spektrale Modell besitzt in horizontaler Richtung die Auflésung
(engl. ,truncation®, abgekiirzt: T) T159, was bedeutet, dass in zonaler Richtung 159 Wel-
lenzahlen berechnet werden. Die Auflosung T159 entspricht am Aquator einem Abstand der
Gauflschen Gitterpunkte von ungefihr 125 km. Die hybriden vertikalen Koordinaten sind
in 60 Schichten eingeteilt, die bis 0,1 hPa hinaufreichen. Alle kurzfristigen Modellvorher-
sagen werden mit dem in Zusammenarbeit vom ECMWEF und Météo-France entwickelten
Integrated Forecasting System (IFS) berechnet. ERA-40 basiert auf der IFS-Version, die zwi-
schen Juni 2001 und Januar 2002 fiir die Berechnung der operationellen Daten am ECMWF
eingesetzt wurde (Simmons und Hollingsworth, 2002). Die horizontalen Windkomponenten,
die Temperatur, die spezifische Feuchte und Ozon werden direkt analysiert. In ERA-40 ge-
hen die aus Satellitenmessungen gewonnen Strahldichten unmittelbar in die variationelle
Assimilation ein. Dazu werden mit Hilfe einer Anpassung der Basisvariablen des Modells
die simulierten Strahldichten an die gemessenen Strahldichten angeglichen. Um den ERA-
40-Datensatz in einem angemessenen zeitlichen Rahmen zu erstellen, wurden die 45 Jahre
umfassenden Modellliufe vom ECMWF in fiinf Abschnitte unterteilt. Die Abschnitte wur-
den zeitgleich auf einem Grofirechner gestartet und umfassen die in Tabelle 4.1 dargestellten
Zeitraume. Der ERA-40-Datensatz besteht aus einer umfangreichen Menge an physikalischen
Groflen. Dazu zédhlen neben den bereits erwdhnten Variablen, das Geopotenzial, die verti-
kale Geschwindigkeitskomponente, die potenzielle Wirbelstérke und eine grofle Menge von
am Erdboden gegebenen Parametern. Ein Vergleich von verschiedenen Beobachtungsdaten
und den ERA-40 Produkten zeigt, dass sich die Qualitit der Analyse iiber den gesamten
Zeitraum deutlich verbessert hat (Uppala et al., 2005). Dieser kontinuierliche Prozess re-
sultiert aus den Verdnderungen des zugrundeliegenden Beobachtungssystems. Es kommt zu
einem stufenweise starken Qualitdtsanstieg in den Jahren 1973, 1979, 1987 und 1998, der
auf der Siidhemisphire und in den Tropen besonders ausgepragt ist. Ein wichtiger Unter-
schied zwischen ERA-40 und den opECMWF-Daten besteht darin, dass bei der Erstellung
des ERA-40-Datensatzes eine einheitliche Modellversion verwendet wurde.

Periode 1 : Februar 1989 - August 2002,
Periode 2 : September 1957 - April 1973,
Periode 3 Mai 1973 - Mai 1985,
Periode 4 Juli 1986 - Januar 1989,
Periode 5 Juni 1985 - Juni 1986.

Tabelle 4.1: Funf Perioden der ECMWEF Modelllaufe.
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4.1.3 Operationelle Analyse des ECMWF

Die opECMWEF-Daten bestehen aus téglichen Analysen der Atmosphére, die den Nutzern
in Echtzeit, z.B. zum Erstellen der Wettervorhersage, zur Verfiigung gestellt werden. Der
Datensatz umfasst den Zeitraum von August 1982 bis heute. Die Analyse wird vom aktuellen
[F'S-Modell erzeugt und unterliegt stindigen Modellverbesserungen, die in den vierteljahrli-
chen JECMWF-Newslettern“ (http://www.ecmwf.int) beschrieben werden. Hier sollen nur
die fiir diese Arbeit wichtigsten Verdnderungen aufgefiihrt werden. Von besonderer Bedeu-
tung sind die Einfithrung der 3D-VAR Assimilation im Januar 1996 und der Wechsel auf
4D-VAR im November 1997. Die spektrale Auflosung des Modells erhéhte sich im April 1998
von T213 auf T319. Im Mérz 1999 wurden die bis 10 hPa reichenden 31 vertikalen Schichten
durch 50 Schichten ersetzt, die sich bis 0,1 hPa erstrecken. Damit erzielte man besonders in
der Stratosphére eine deutlich hohere vertikale Auflésung. Zu weiteren Verbesserung kam es
im Oktober 1999 durch die Einfiihrung von 60 vertikalen Schichten und die Erweiterung der
spektralen Auflésung auf T511.

Im Folgenden werden die spezifischen Merkmale von Temperatur-, Ozon-, Wasserdampf-
und Windfeldern fiir beide Datensétze gemeinsam vorgestellt.

4.1.4 Temperatur

Im ERA-40-Datensatz treten mehrere systematische Temperaturabweichungen in der obe-
ren Stratosphiire auf (Uppala et al., 2005). Diese resultieren hauptséichlich aus Fehlern des
Hintergrundmodells und aus Schwierigkeiten bei der Assimilation der Strahldichten. Aber
auch Unzulénglichkeiten im Bereich der Datenabdeckung und der Fehlerkorrektur sind ver-
antwortlich fiir die Differenzen. Ein Vergleich mit den opECMWF-Daten zeigt, dass die
Abweichungen fiir die 3D-VAR Datenassimilation, die auch fiir ERA-40 verwendet wurde,
stiarker ausgeprigt ist, als fiir die 4D-VAR Datenassimilation der operationellen Analyse.

In spéteren Perioden des ERA-40-Zeitraumes gibt es unrealistische Oszillationen in der
vertikalen Temperaturstruktur in der Antarktis und zu einem geringen Grad auch in der
arktischen Stratosphire (siehe Uppala et al., 2005; Manney et al., 2005; Simmons et al.,
2005). Diese Osrzillationen haben Amplituden von einigen Kelvin und treten im Winter und
Friihling auf. Die Assimilationsprozesse der Strahldichten von SSU und besonders der Strahl-
dichten von AMSU-A scheinen mit dem Auftreten der Temperatur-Oszillationen verkniipft
zu sein (Uppala et al., 2005).

Die Oszillationen existieren auch in den opECMWF-Daten, wie ein Vergleich der strato-
sphérischen opECMWEF-Temperaturen und unabhéngiger Satellitendaten fiir den Zeitraum
2002 - 2004 zeigt (Gobiet et al., 2005). Die zonal gemittelten Temperaturen stimmen fiir
den Hohenbereich 10 bis 30 km sehr gut iiberein, aber in der siidlichen polaren Stratosphére
zeigt sich im Winter 2003 eine wellenartige Struktur mit der Groflenordnung von -2,5 bis
3,5 K. Die Ostzillation ist fiir den deutlich warmeren Winter 2002 schwicher ausgeprigt, was
vermuten ldsst, dass sie ein Problem niedriger Temperaturen ist. Die Autoren bemerkten,
dass die Uberginge von Minima auf Maxima innerhalb der vertikalen Wellenstruktur bei
20, 25 und 30 km liegen. Diese Niveaus befinden sich sehr nahe an den Maxima der Tempe-
raturgewichtsfunktionen der AMSU-A Kanéle 10, 11 und 12, was darauf hinweist, dass die
Oszillationen mit den AMSU-A Strahldichten in Verbindung stehen kénnten.

Ein Vergleich zwischen den opECMWF-Temperaturen und Temperaturen gemessen mit
lang andauernden Ballonfliigen zeigt fiir zwei arktische Winter eine gute Ubereinstimmung
und fiir einen arktischen Winter sehr grofie Abweichungen (Knudsen et al., 2002). Der
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Abbildung 4.1: Datenvergleich fiir 80° N, 10° E von Anfang Dezember 2000 bis Ende Mérz 2001.
(a) Temperatur-Daten aus ERA-40, (b) opECMWF-Analyse — ERA-40, (c) NCEP-REA — ERA-
40, (d) NCEP-REA — opECMWEF-Analyse von 500 hPa bis zu ihrer jeweiligen Obergrenze.

Vergleich umfasst fiinf ,,Mongolfier infrared* (MIR) Ballonfliige mit zwei Fliigen im Fe-
bruar/Mérz 1997, zwei Fliigen im Februar 1999 und einem Flug im Februar 2000. Die
opECMWF-Daten des Jahres 1997 liegen auf den 31 Schichten des Assimilationsmodells
vor und passen sehr gut zu den Ballonmessungen. Fiir den Februar 1999 hingegen sind
die opECMWF-Analysen auf dem 10-hPa-Niveau (Oberrand des Modells) um 20 K zu kalt
und zeigen hinunter bis zu 20 hPa unrealistische Werte. Die Autoren vermuten, dass diese
Abweichungen durch die niedrige vertikale Auflésung der Temperaturen aus den Satelliten-
messungen und dem relativ weit unten liegenden Oberrand des Modells verursacht werden.
So ergibt ein Testlauf des neuen Modells mit 50 Schichten, das ab Mérz 1999 im operatio-
nellen Betrieb eingesetzt wurde, nur minimale Abweichungen zu den Ballonmessungen im
Februar 1999. Auch der Vergleich fiir den Winter 2000, zwischen einer Ballonmessung und
opECMWF-Daten auf 50 Niveaus, zeigt eine sehr gute Ubereinstimmung.

Datenvergleich zur Temperatur

Die ECMWF-Temperaturen® im Bereich der arktischen Stratosphire sind fiir die Ergebnis-
se dieser Arbeit von grofler Bedeutung. Aus den vorgestellten Studien ist bekannt, dass in
dieser Region systematische Abweichungen und Oszillationen in der vertikalen Struktur auf-
treten konnen. Die Datenqualitit der Temperaturfelder muss genau analysiert werden, um
die Ergebnisse von Strahlungstransport- und Trajektorienrechnungen sinnvoll diskutieren

'Wenn im Folgenden von ECMWF-Daten die Rede ist, dann sind die beiden Datensiitze ERA-40 und
opECMWF gemeint.
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Abbildung 4.2: Wie Abb. 4.1 fir den Winter 2001/2002.

zu konnen. Zu diesem Zweck wurde im Rahmen der vorliegenden Arbeit ein Vergleich zwi-
schen den drei Datenséitzen ERA-40, opECMWF-Analyse und NCEP-REA durchgefiihrt.
Letzterer ist ein globaler Reanalyse(REA)-Datensatz, der vom ,National Centers for En-
vironmental Prediction® (NCEP) erstellt wurde. NCEP-REA umfasst den Zeitraum 1948
bis 2006 und ist der einzige Datensatz, der fiir den gesamten hier betrachteten Zeitraum
zur Verfiigung stand. Der Datensatz reicht vom Erdboden bis zum 10-hPa-Niveau. Da sich
die Qualitéit der zu Grunde liegenden Messungen im Laufe des gesamten Zeitraumes stark
verdndert hat, weist NCEP-REA &hnliche Schwachstellen in Form von zeitlichen Unstetig-
keiten und Spriingen auf wie die ERA-40-Daten (Leder et al., 1997). NCEP-REA ist aber
geeignet, die starken systematischen Oszillationen in den ECMWF-Temperaturprofilen zu
quantifizieren, wie die folgenden Vergleiche fiir die Winter 2000/2001 und 2001/2002 zeigen.

In Abb. 4.1 (a) ist die Temperatur am Beispiel der ERA-40-Daten von 500 bis 1 hPa
fiir 80°N, 10°E von Anfang Dezember 2000 bis Ende Mirz 2001 dargestellt. Der Win-
ter 2000/2001 ist gekennzeichnet durch ein Canadian Warming Mitte Dezember, ein Ma-
jor Midwinter Warming im Februar und eine relativ kalte Phase zwischen diesen beiden
Erwérmungen (Manney et al., 2001). Das Zentrum des Polarwirbels befindet sich statistisch
gesehen am héufigsten iiber der européischen Arktis. Somit ist der Gitterpunkt 80° N, 10° E
geeignet, die Entwicklung der stratosphérischen Temperaturen innerhalb des Wirbels zu
reprisentieren.

Die Temperaturdifferenzen zwischen den opECMWEF-Daten und ERA-40 in Abb. 4.1
(b) weisen Oszillationen auf, die zwischen 2 und 1 hPa bis zu 25 K starke Amplituden
erreichen. Die Temperaturstruktur der ERA-40-Daten in Abb. 4.1 (a) deutet bereits darauf
hin, dass die Oszillationen in den Differenzen aus den vertikalen Schwankungen in ERA-40
resultieren. Ein direkter Vergleich der beiden Datensdtze mit NCEP-REA bestitigt diese
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Vermutung. Die Differenz der beiden Reanalysen in Abb. 4.1 (¢) zeigt die gleiche Oszillation
wie der vorherige Vergleich, wihrend die Differenz zwischen opECMWEF-Daten und der
NCEP-REA in Abb. 4.1 (d) keine solche Struktur aufweist. Man erkennt deutlich, dass
die Oszillationen im Verlauf des Canadian Warmings und des Major Midwinter Warmings
verschwinden. Diese Tatsache steht in Einklang mit den Beobachtungen, die Gobiet et al.
(2005) fiir die zwei antarktischen Winter 2002 und 2003 gemacht haben.

In Abb. 4.2 (a) ist die Temperatur fiir den Winter 2001/2002 dargestellt. Die erste De-
zemberhilfte ist relativ kalt (Naujokat et al., 2002) und wie die Differenzenbildung zwischen
den einzelnen Datensétzen in Abb. 4.2 (b) - (c) verdeutlicht, treten in diesem Zeitraum
erneut starke Oszillationen in ERA-40 auf. Mit dem Einsetzen eines Major Warmings (Nau-
jokat et al., 2002) in dem letzen Dezemberdrittel verschwinden die Oszillationen aus den
beiden Differenzen, an denen die ERA-40-Daten beteiligt waren (Abb. 4.2 (b) und (c)).
Der Vergleich zwischen der NCEP-REA und den opECMWEF-Daten (Abb. 4.2 (d)) weist
zu keiner Zeit diese vertikalen Schwankungen auf und bleibt somit vom Major Warming
relativ unbeeinflusst. Im weiteren Verlauf des Winters treten die starken Oszillationen auch
in ERA-40 nicht mehr auf.

Der Vergleich zwischen NCEP-REA und ERA-40 bzw. opECMWEF-Analyse ist geeignet,
die starken systematischen Oszillationen in den ECMWF Temperaturprofilen zu quantifi-
zieren. Mit Hilfe des Vergleiches werden sogenannte Problembereiche relativ zur Zeit- und
Druckkoordinate fiir ERA-40 bzw. die opECMWEF-Analyse definiert. Ein Bereich wird als
Problembereich bezeichnet, falls in der Temperaturdifferenz {iber dem Gitterpunkt 80° N,
10°E zwischen NCEP-REA und ERA-40 bzw. opECMWEF-Analyse linger als drei Tage
Oszillationen mit 10 K und mehr auftreten. In den ERA-40-Daten wurden die Bereiche
oberhalb von 30 hPa fiir die folgenden Zeitabschnitte als Problembereiche markiert:

2001/2002 1. Dezember - 22. Dezember
2000/2001 1. Dezember - 15. Dezember

25. Dezember - 1. Februar
1999/2000 1. Dezember - 1. Februar
1996/1997 1. Dezember - 18. Dezember
1995/1996 1. Dezember - 1. Januar
1989/1990 22. Dezember - 1. Februar

Die Abbildungen der Differenzen befinden sich im Anhang B.1. Fiir die opECMWF-Analyse
der Winter 1999/2000 bis 2003/2004 wurden keine Problembereiche identifiziert.

4.1.5 Ozon

ERA-40 stellt einen 45 Jahre langen, dreidimensionalen Ozon-Datensatz zur Verfiigung. Im
Rahmen der opECMWF-Analyse existieren Ozonfelder erst seit September 2000. Die Varia-
ble Ozon ist in das ECMWEF-Vorhersagemodell vollstindig integriert. Das Ozonmassenmi-
schungsverhéltnis wird innerhalb des Modells durch eine prognostische Gleichung berechnet,
basierend auf der aktualisierten Parametrisierung der Ozonquellen und Senken (nach Ca-
riolle und Déqué, 1986). Von TOMS und SBUV aufgezeichnete Messungen wurden ab dem
Jahr 1979 fiir die Assimilation der Ozonfelder verwendet. Vor diesem Zeitpunkt und fiir die
beiden Jahre 1989 und 1990 wurden keine Ozonmessungen assimiliert (Dethof und Hélm,
2004). Ein Vergleich der ECMWF-Ozongesamtséule mit den Ergebnissen unabhéngiger Da-
tenquellen, wie Ozonsonden und ,, Microwave Limb Sounder” (MLS), zeigt im Allgemeinen
eine gute Ubereinstimmung. Allerdings passen die vertikalen Strukturen, der vom ECMWF
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Abbildung 4.3: Breiten-Hohen-Schnitt des zonal gemittelten Ozonmassenmischungsverhéltnisses
[ppm] am 3. Januar 1994 fiir ERA-40 (links) und MLS (rechts) (Dethof und Hélm, 2002). Auf der
y-Achse ist der Druck in hPa dargestellt.

erstellten Ozonprofile nicht zu Profilen aus unabhingigen Beobachtungen. Die Kovarianz-
matrix der Hintergrundfehler innerhalb des Assimilationsschrittes kann fiir den Fall, dass
systematische Fehler félschlicherweise als zuféllige Fehler interpretiert werden, zu einer feh-
lerhaften vertikalen Ozonverteilung fithren (Dethof und Hélm, 2002). Dadurch kommt es zu
einer Uberschitzung des Ozons am Erdboden, einer Reduzierung des Spurenstoffes in der
oberen Troposphire und eine weiteren Uberschitzung in der Stratosphire. Innerhalb des
ERA-40-Datensatzes ergibt sich diese Situation besonders héufig in den Jahren 1991 - 1996,
aber auch andere Zeitrdume zeigen teilweise eine fehlerhafte vertikale Ozonverteilung. Abb.
4.3 zeigt den Breiten-Hohen-Schnitt von Ozon am 3. Januar 1994 fiir ERA-40-Daten und
MLS-Daten im Vergleich.

Da die fehlerhaften Ozonprofile besonders hiufig auf der Nordhemisphére zwischen Ja-
nuar und April auftreten (Dethof und Hélm, 2002) und die Heizraten von den Ozonfeldern
abhéingig sind (siehe Abschnitt 5.1.2), ist es notwendig Ozon aus alternativen Datenquellen
als Eingabe fiir das Strahlungstransportmodell in Erwégung zu ziehen.

4.1.6 Wasserdampf

Bei der Berechnung des ECMWF-Wasserdampfes werden auflerhalb der Troposphére keine
Beobachtungsdaten von Wasserdampf assimiliert. Somit bestimmen hauptséchlich Modelldy-
namik und Parametrisierung der physikalischen Prozesse die Entwicklung der stratosphéri-
schen Feuchte. Der Wasserdampfeintrag in die Stratosphére wird von verschiedenen Fak-
toren wie Konvektion, Kondensationsprozesse und Tropopausentemperatur bestimmt. Um
die anschliefende Entwicklung des Wasserdampfes in der Stratosphére sinnvoll zu modellie-
ren, bendtigt man eine sinnvolle Realisierung des Luftmassentransportes und der Durchmi-
schungsprozesse. Weiterhin muss das Modell iiber Wasserdampfquellen und -senken verfiigen.
In der Stratosphire wird der Quellterm von Wasserdampf durch eine einfache Parametrisie-
rung der Methan-Oxidation realisiert. Die Grofle 2CH, + H5O ist in der Atmosphére relativ
gleichmiBig verteilt. Nach Studien von Jones et al. (1986) und Bithell et al. (1994) wur-
de fiir das entsprechende Volumenmischungsverhiltnis ein Wert von 6 ppmv angenommen.
Basierend auf dieser Parametrisierung erzeugt die Analyse fiir ERA-40 eine sehr gute me-
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Abbildung 4.4: Zonal gemittelte Verteilung fiir das Volumenmischungsverhéltnis von Wasser-
dampf fiir Januar als (a) eine Funktion von Druck und Breite basierend auf ERA-40 fiir den
Zeitraum 1989 - 1995 (Dethof, 2003) und (b) eine Funktion von Druck und dquivalenter Breite
basierend auf der UARS Klimatologie (Randel et al., 1998).

ridionale Verteilung des stratosphérischen Wasserdampfes, die allerdings bis zu 1 ppmv zu
niedrige Werte aufweist, wie Abb. 4.4 demonstriert. Der hier dargestellte Vergleich zwischen
dem zonal gemittelten Wasserdampf der ,,Upper Atmosphere Research Satellite* (UARS)
Klimatologie fiir Januar (Randel et al., 1998) und der Verteilung des zonal gemittelten Was-
serdampfes in ERA-40 fiir den Januar der Jahre 1989 - 1995 zeigt, dass ERA-40 ungefiahr 10
- 15 % weniger Wasserdampf enthilt als die UARS Klimatologie. Das liegt teilweise an der
ungeniigenden Wiederbefeuchtung der Luft durch die Methan-Oxidation, gesteuert durch
den Wert der Summe 2CH, + H20. Die Arbeit von Randel (1998) ergab, dass diese Sum-
me einen ungefihr 10 % grofleren Wert besitzt als die in ERA-40 angenommenen 6 ppmv.
Seit April 2002 werden die opECMWF-Analysen mit dem erhohten Volumenmischungs-
verhéltnis von 6.8 ppmv berechnet (Dethof, 2003). Zum anderen resultiert die zu , trockene*
Stratosphére in ERA-40 aus einem zu schnellen Transport der ausgetrockneten Luft von der
tropischen Tropopause in héhere Bereiche und Breiten, wodurch nicht geniigend Zeit fiir die
Methanoxidation bleibt.

4.1.7 Wolken

Seit 1993 werden die Wolken im opECMWF-Vorhersagemodell als prognostische Variablen
(Tiedtke, 1993; Jakob, 1994) behandelt. Dieser Ansatz wird auch im Rahmen der ERA-40-
Daten genutzt. Das Schema bestimmt die beiden Variablen Wolkenbedeckung und Wolken-
wasser (fliissig/eisférmig) mit Hilfe prognostischer Gleichungen, die durch einen Quellterm
und durch einen Verlustterm gesteuert werden. Die Parametrisierung des Quellterms ba-
siert auf Konvektion und Grenzschichtturbulenzen. Im Fall von Stratocumuluswolken spie-
len grofskaliges Aufsteigen und diabatisches Abkiihlen eine Rolle. Der Verlustterm hingegen
wird bestimmt durch Verdunstung im Lauf von absinkenden Bewegungen, diabatisches Hei-
zen, turbulente Erosionsprozesse und Niederschlag.

Der Vergleich von Wolkendaten aus ERA-40 und Satellitendaten aus dem , International
Satellite Cloud Climatology Project” fiir die Jahre 1983 - 1990 verdeutlicht die entscheiden-
den Vorteile des prognostischen Schemas gegeniiber dem vor 1993 eingesetzten diagnosti-
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schen Ansatz (Jakob, 1998). Die Wolken aus der Reanalyse weisen alle wichtigen Aspekte
der durch Satelliten beobachteten interannualen Variabilitdt auf. Allerdings enthiillt der
Vergleich auch einige Méngel wie z.B. die Unterschitzung der extratropischen Wolkenbe-
deckung iiber Ozeanen um 10 - 15 %, eine Uberschiitzung der Cumuluswolken im Bereich
der Passatwinde um 10 - 15 % und eine Unterschétzung der Stratocumuluswolken entlang
der Westkiisten der subtropischen Kontinente um 15 %. Ahnliche Ergebnisse ergab ein Ver-
gleich zwischen Wolkenfeldern aus ERA-40 und Beobachtungen basierend auf Strahldichten
von HIRS/2 und MSU (Chevallier et al., 2001). Auch hier zeigt sich, dass die Verteilung
der Wolken sehr gut iibereinstimmt und einen realistischen Jahresgang aufweist, sich aber
Probleme mit der Bedeckung und den Strahlungseigenschaften der Stratocumuluswolken
ergeben.

4.1.8 Die Brewer-Dobson-Zirkulation

Die dreidimensionalen von ERA-40 produzierten Windfelder geniigen dem Gesetz der Mas-
seerhaltung (siehe Gleichung (A.7)) und kénnen u.a. genutzt werden, um ,, Chemical Trans-
port Models“ (CTMs) anzutreiben. Auswertungen der so transportierten Spurengase offen-
baren jedoch, dass die Luft in der Stratosphére zu schnell transportiert wird (van Noije et al.,
2004), was darauf hindeutet, dass die Vertikalkomponenten der Brewer-Dobson-Zirkulation
zu stark sind. Meijer et al. (2004) berechnen das Alter der Luft basierend auf den Windfel-
dern aus ERA-40 und der opECMWEF-Analyse. Fiir beide Datensétze erweist sich die stra-
tosphérische Luft als zu jung, was wiederum auf eine verstirkte Brewer-Dobson-Zirkulation
hinweist. Scheele et al. (2005) untersuchen das Alter stratosphérischer Luft mit Hilfe von
Trajektorienrechnungen und kommen zu dhnlichen Ergebnissen. Dieses Problem resultiert
aus der eigentlichen Assimilationsprozedur, in deren Verlauf das Modell an die Beobachtun-
gen angepasst wird. Aufgrund der erzwungenen stindigen Anndherung der Modellergebnisse
an die Beobachtungsdaten, konnen unrealistisch viele Wellenaktivititen ausgelost werden.
In diesem Fall erzeugt deren Dissipation félschlicherweise einen verstidrkten Massentrans-
port mit der Brewer-Dobson-Zirkulation. Die Rechnungen basierend auf ERA-40 ergeben
deutlich jiingere Luft als die Ergebnisse erzielt mit den opECMWF-Daten. Die im zweiten
Fall eingesetzte 4D-VAR Assimilation wendet eine sich zeitlich entwickelnde Anpassung an
und erlaubt somit dem Modell ndher an seinem urspriinglichen physikalischen Zustand zu
bleiben. Zusammenfassend ergibt sich, dass die vertikalen Windfelder der opECMWF-Daten
weniger Probleme als die entsprechenden Felder aus ERA-40 aufweisen.

Eine Auswertung der Verteilung der Spurenstoffe aus ERA-40 bestétigt die Vermu-
tung der zu schnellen Zirkulation. Sehr deutlich kann man die verstirkte Brewer-Dobson-
Zirkulation, beispielsweise im zu raschen Transport des stratosphérischen Wasserdampfes,
feststellen (Uppala et al., 2005; Dethof, 2003). Aber auch die Gesamtozonséiule im polaren
Winter ist ein sehr guter Indikator fiir die Intensitit des Luftmassentransportes durch die
Meridionalzirkulation. Abb. 4.5 zeigt eine Zeitreihe der Ozonmessungen iiber der Boden-
station in Bismarck, North Dakota und die zum korrespondierenden Gitterpunkt gehérende
Ozongesamtsiule aus ERA-40 fiir den gesamten Zeitraum. Fiir die Jahre 1979 - 1988 und
1991 - 2002 wurden TOMS und SBUV Ozonmessungen in ERA-40 assimiliert und wie Abb.
4.5 verdeutlicht, passen fiir diese Zeitabschnitte die Werte sehr gut zu den unabhéingigen Bo-
denmessungen. Auch fiir den Zeitraum vor der Assimilation von Ozonmessungen oder der
Assimilation von Strahldichten aus Satellitenmessungen, also von 1962 bis 1973, existiert
eine gute Ubereinstimmung zwischen Beobachtungen und ERA-40 Daten. Nur innerhalb
der beiden kurzen Zeitspannen, in denen zwar die Strahldichten aus den Satellitenmessun-
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Abbildung 4.5: Monatsmittel der Ozongesamtséule [DU] aus Messungen iiber der Bodenstation
in Bismarck, North Dakota (Vierecke) und die zum korrespondierenden Gitterpunkt gehorende
Ozongesamtsiule [DU] aus ERA-40 (schwarz). Der horizontale Balken kennzeichnet den Zeitraum,
in welchem zwar VIPR und TOVS Strahldichten, aber keine Ozonmessungen assimiliert wurden
(nach Uppala et al., 2005).

gen, aber nicht die TOMS/SBUV Ozonmessungen assimiliert wurden, also 1973-1978 und
1989-1990 (in Abb. 4.5 gekennzeichnet durch einen horizontalen Balken), wird die Gesam-
tozonsidule im spaten Winter durch ERA-40 iiberschétzt. Dies ist ein Anzeichen dafiir, dass
der Ozontransport durch die Brewer-Dobson-Zirkulation in ERA-40 zu stark ist, wenn die
Analyse der Stratosphére durch die Assimilation von Strahldichten beeinflusst wird. Dieser
Effekt wird offensichtlich durch die Assimilation der Ozonmessungen zumindestens fiir die
Ozongesamtsiule wieder ausgeglichen.

Auch andere Analyse- und Reanalyse-Datensiitze weisen sehr oft verrauschte Vertikal-
winde und Probleme mit dem Transport durch die meridionale Zirkulation auf (Schoeberl
et al., 2003; Tan et al., 2004). Diese Uberlegung motiviert i.A. den Einsatz diabatischer
Trajektorien, der auch im Rahmen der vorliegenden Arbeit als Alternative zu den kine-
matischen Trajektorienrechnungen zur Verfiigung steht. Ein exemplarischer Vergleich der
beiden Anséitze und die daraus folgende Entscheidung, welche Methode verwendet wird, ist
in Kapitel 7 beschrieben.

4.1.9 Verfiigbarkeit der Daten

Die Verfiigbarkeit der vom neuen Transportmodell benotigten ECMWF-Daten ist in Tabelle
4.2 zusammengefasst und wird im Folgenden kurz erldutert. ERA-40 umspannt den Hohen-
bereich 1000 - 0,1 hPa, aufgelost auf 23 Standarddruckniveaus oder auf den 60 hybriden
Schichten des Assimilationsmodells. Auch die opECMWEF-Daten stehen auf den betreffen-
den Standarddruckflichen und den Modellschichten zur Verfiigung. Seit Mérz 1999 betrigt
die Anzahl der operationellen Standarddruckniveaus 21, wobei im Vergleich zu ERA-40 die
Druckflichen 775 hPa und 600 hPa fehlen. Die Anzahl der operationellen Modellschichten
hat sich im Méirz 1999 von 31 auf 50 und im Oktober 1999 von 50 auf 60 erhéht. Der
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Abbildung 4.6: 23 Standarddruckflichen und 60 Modellschichten fiir ERA-40 (nach Uppala et al.,
2005).

ERA-40-Datensatz und die opECMWF-Analysen bestehen aus einer umfangreichen Menge
an physikalischen Groflen, wobei an dieser Stelle nur die fiir das neue Transportmodell wich-
tigen Parameter betrachtet werden. Beide Komponenten des neuen Transportmodells, das
Strahlungstransfermodell und die Trajektorienroutine, sind in der Lage, mit den Standard-
druckflichen oder den Modellschichten der ERA-40-Daten bzw. der opECMWF-Daten zu
rechnen.

Die Eingabedaten der Trajektorienroutine umfassen den zonalen, meridionalen und in
wenigen Féllen den vertikalen Wind, die Temperatur, das Geopotenzial (zur Berechnung der
geometrischen Hohe) sowie die potenzielle Vorticity.

Zu der Berechnung des Strahlungstransportes in einer vertikalen Luftsdule miissen die
Profile der strahlungsaktiven Gase O3 und H,O, die Profile von Temperatur, Wolkenbe-
deckung und Wolkenwasser (eisférmig/fliissig) sowie der Sonnenzenitwinkel bekannt sein.
Das Strahlungstransportmodell benétigt auflerdem die potenzielle Vorticity, falls die Ozon-
felder aus CATO (siehe Abschnitt 4.3.1) benutzt werden, und das Geopotenzial, falls der
Wasserdampf aus SAGE II (siehe Abschnitt 4.3.2) zum Einsatz kommt. Das Geopotenzial
wird verwendet, um die geometrische Hohe zu berechnen, die der vertikalen Koordinate der
SAGE II Wasserdampfdaten entspricht?. Die Wolken (cc) werden durch die drei Parameter
Wolkenbedeckung, fliissiges Wolkenwasser und eisformiges Wolkenwasser quantifiziert. Die-
se Groflen liegen jeweils als dreidimensionale Felder (cc) oder als tiefe, mittlere und hohe
Wolken (cc3) vor. Weiterhin sind eine Reihe von zweidimensionalen Datenfeldern wie Albe-
do, Land-See-Maske, Temperatur an der Erdoberfliche und See-Eis-Bedeckung erforderlich.
Diese Parameter sollen im Folgenden unter dem Symbol Pg zusammengefasst werden.

Auflerdem bendétigt das Modell zur Berechnung der Heizraten Aerosole-Daten und Kon-

2Fiir den Zeitraum, in welchem das Geopotenzial innerhalb der ECMWF-Datensétze nicht zur Verfiigung
steht, muss die geometrische Hohe mit der barometrischen Héhenformel, dem Temperaturprofil, dem Geo-
potenzial an der Erdoberfliche (®g) und dem Druck an der Erdoberfliche (ps) berechnet werden.
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ERA-40 Operationelle Analyse
Standarddruck- Modellschichten Standarddruck- Modellschichten
flichen flichen
23 Druckflichen 60 Schichten 21 Druckflachen 60 Schichten
von 1000 bis 1 hPa | von 1000 bis 0,1 hPa || von 1000 bis 1 hPa | von 1000 bis 0,1 hPa
(seit Mérz 1999) (seit Okt. 1999)
T,u,v,w,q T,U,U,’U),q T,U,U,’U),q T,u,v,w,q
d — ) _
g, ps g, ps g, ps g, ps
Os Os O3 seit Juni 2000 O3 seit Sept. 2000
PV — PV seit Juni 2001 —
— cc — cc seit Sept. 2000
cCs ccs ces seit Juli 1986 ces seit Sept. 2000
P P Pg seit Juni 2000 Pg seit Juni 2000

Tabelle 4.2: Verfiigbarkeit der ECMWF-Daten.

zentrationen der wichtigen Spurengase, wie CO,, CHy, NyO, CCI3F, CClyFy und CHCIF,.
Diese stammen nicht aus den ECMWF-Daten und werden im néchsten Abschnitt ndher
beschrieben

4.2 Eingabeparameter des Strahlungstransportmodells

Die innerhalb des Modells gegebenen Groflen werden im Rahmen dieser Arbeit als interne
Eingabeparameter bezeichnet.

Die vorliegende Aerosolklimatologie nach Tanré et al. (1984) enthélt die geographische
Verteilung der Jahresmittel von fiinf verschiedenen Aerosoltypen. Dazu zdhlen die mari-
timen, kontinentalen, stidtischen und Wiisten-Aerosole, sowie die gleichméfig verteilten
stratosphérischen Hintergrundaerosole.

Zu den weiteren internen Eingabeparametern zihlen die strahlungsaktiven Gase COs,
CHy4, N,O, CCI3F und CClyFy. Sie werden als gleichméflig verteilte Gase betrachtet und
bekommen jeweils eine konstante Konzentration zugewiesen. Nach dem , Intergovernmental
Panel on Climate Change® (IPCC), 1990 gilt [COy] = 353 ppm, [CH4] = 1,72 ppm, [N,O]
= 0,31 ppm, [CCI3F] = 280 ppt und [CClyFy] = 484 ppt.

Innerhalb des Strahlungstransfermodells wird auflerdem die Ozonklimatologie von Fortu-
in und Langematz (1994) bereitgestellt. Alle zonal gemittelten Ozonwerte der Klimatologie
basieren auf einer Kombination aus Ozonsonden und Satellitenbeobachtungen und liegen
fiir jeden Monat des Jahres vor. Natiirlich ist es im Rahmen der Strahlungstransportrech-
nungen moglich, jeden internen Parameter mit anderen Werten neu zu belegen. So ist es
beispielsweise sinnvoll, die Ozonklimatologie nur dann einzusetzen, wenn keine qualitativ
besseren Datenfelder zur Verfiigung stehen. Ozon kann durch externe Ozonfelder aus den
ECMWF-Daten oder aus dem alternativen Datensatz CATO ersetzt werden.
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4.3 Alternative Datensatze

4.3.1 CATO Ozon

Im Rahmen des ,Chemical and Dynamical Influences on Decadal Ozone Change“ (CANDI-
DOZ) Projektes wurde an der Eidgendssischen Technischen Hochschule (ETH) Ziirich der
quasi dreidimensionale Ozon-Datensatz ,,CANDIDOZ Assimilated Three-dimensional Ozo-
ne“ (CATO) erstellt (personliche Mitteilung Brunner, 2004). Die in 24-stiindiger Auflgsung
vorliegenden Daten umfassen den Zeitraum 1979 - 2003. CATO wurde aus den zweidi-
mensionalen Satellitendaten von TOMS und ,, The Global Ozone Monitoring Experiment*
(GOME) rekonstruiert. Diese Messungen der Ozongesamtsiule werden gemeinsam mit Infor-
mationen iiber quasi-horizontale Transportprozesse assimiliert, um die vertikalen Ozonprofile
des CATO-Datensatzes zu erzeugen. Der statistische Assimilationsansatz berechnet Ozon-
profile in einem Aquivalente Breite - Potenzielle Temperatur-Koordinatensystem. In diesem
Rahmen veréndern sich die Ozonkonzentrationen nur langsam aufgrund chemischer oder dia-
batischer Prozesse. Ein Vergleich der CATO-Daten mit Ozonsonden und Ergebnissen vom
,Halogen Occultation Experiment* (HALOE) fiir vier verschiedene geographische Breiten
zeigt, dass die rdumlichen, téglichen und saisonalen Schwankungen sowie die interannuale
Variabilitdt der Ozonprofile in CATO mit den Messungen gut iibereinstimmen. Auch die
vertikalen Strukturen der betrachteten Profile passen sehr gut zueinander, wie Abb. 4.7 an
einem Beispiel illustriert. Das in Abb. 4.7 (a) zusétzlich gezeigte Profil der dquivalenten
Breite legt nahe, dass Advektion aus héheren oder niedrigeren Breiten verantwortlich ist fiir
die erhohten Ozonwerte zwischen 120 und 150 hPa bzw. die reduzierten Werte zwischen 70
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Abbildung 4.7: (a) Profil des Ozonpartialdruckes (nbar) gemessen mit einer Ozonsonde in Pay-
erne, Schweiz am 20. Januar 1981 (schwarze Linie), Ozonprofil fiir den entsprechenden Gitter- und
Zeitpunkt rekonstruiert durch CATO (graue durchgezogene Linie), Profil der dquivalenten Brei-
te (graue gestrichelte Linie). (b) Ozonsondenprofil aus (a) und Ozonprofil aus ERA-40 fiir den
entsprechenden Gitter- und Zeitpunkt Die Abb. wurden von Dominik Brunner ETHZ (2004) zur
Verfiigung gestellt.
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und 100 hPa. Die Rekonstruktion des Ozonprofiles durch CATO ist imstande die meisten
dieser Merkmale zu reproduzieren, wihrend das entsprechende ERA-40 Ozonprofil in Abb.
4.7 (b) nur die allgemeine Form des Profils aufweist, aber die Anomalien stark unterschitzt.
Oberhalb von 35 km ist die chemische Lebenszeit von Ozon zu kurz, als dass CATO noch
verniinftige Ergebnisse liefern konnte. Die Werte der innerhalb des Strahlungstransportmo-
dells vorliegenden Ozonklimatologie von Fortuin und Langematz (1994) werden genutzt, um
die Ozonprofile aus CATO nach oben hin fortzusetzen.

4.3.2 SAGE II Wasserdampfklimatologie

Der , Earth Radiation Budget Satellite* (ERBS) trégt den ,Stratospheric Aerosol and Gas
Experiment II* (SAGE II) Sensor, welcher die abgeschwiichte Sonneneinstrahlung in sieben
Spektralintervallen misst. Einen Uberblick iiber SAGE II und die gemessenen Daten vermit-
telt die Arbeit von McCormick (1987). Der Kanal bei 0,94 um Wellenlénge bestimmt die
Wasserdampfkonzentration mit Hilfe der H,O Absorptionseigenschaften in den por Béndern.
In Chu et al. (1993) findet man eine genaue Beschreibung des operationellen Inversionsalgo-
rithmus zur Berechnung der vertikalen Wasserdampfprofile. Eine Fehleranalyse der Daten-
gewinnung im Rahmen von SAGE II zeigt die gute Qualitéit, der in diesem Zusammenhang
produzierten Wasserdampfmessungen. Der von SAGE II erstellte HyO-Datensatz ist nahe-
zu gleichméfig global verteilt und umfasst den Zeitraum von Januar 1986 bis Mai 1991.
Die Messungen reichen bis zum Oberrand der Wolken und decken somit nicht nur die Stra-
tosphére, sondern bei wolkenfreiem Himmel auch die obere und mittlere Troposphire ab.
Das Wasserdampffeld verfiigt iiber eine hohe vertikale Auflésung (0,5 km) und eine hohe
Genauigkeit, wie verschiedene Aspekte der Validierung und Anwendung von SAGE 1T Wa-
serdampfprodukten im Rahmen einer Reihe von Arbeiten (Chiou et al., 1993; McCormick
et al., 1993; Rind et al., 1993) belegen. In diesem Zusammenhang vorgestellte Vergleiche
von anderen Satellitendaten und SAGE II Messungen zeigen eine gute Ubereinstimmung
der wichtigen Merkmale.

Die 5,5 Jahre umfassenden SAGE II Messungen beschreiben die globale Wasserdampfver-
teilung in der Stratosphére sowie der oberen Troposphére und wurden in einer Klimatologie
von Chiou et al. (1997) zusammengefasst.
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Kapitel 5

Modellvalidierung und
Sensitivitatsstudien

Das Strahlungstransfermodell zur Berechnung der Heizraten und die Trajektorienroutine
zur Simulation atmosphérischer Luftmassenbewegungen sind die Grundbausteine des neuen
Transportmodells. Die Entwicklung dieses neuen Modells erfordert eine sorgfiltige Validie-
rung anhand von Sensitivitdts- und Teststudien. In diesem Zusammenhang ist es notwendig
die Qualitdt und Robustheit der durchgefiihrten Heizraten- und Trajektorienrechnungen
zu kontrollieren. Die mit dem Strahlungstransportprogramm bestimmten Heizratenprofile
werden mit den Resultaten eines anderen Strahlungstransfermodells verglichen und auf ihre
Sensitivitit gegeniiber den Eingabedaten kontrolliert. In Hinblick auf die Trajektorienroutine
ist es erforderlich die numerische Genauigkeit der Integrationsverfahren zu testen. Auflerdem
werden Trajektorien, die im Rahmen von Ballonfliigen berechnet wurden, mit den Ergebnis-
sen des FUB-Trajektorienmodells verglichen. Die Uberlegungen zu den Trajektorien finden
sich in Abschnitt 5.2, wéhrend die Untersuchungen der Heizraten Inhalt von 5.1 sind.

5.1 Validierung der Heizraten

Die Validierung der Heizraten gliedert sich in zwei Abschnitte. Im ersten Teil wird im
Rahmen ausgewéhlter Fallstudien das ECMWF-Strahlungstransfermodell mit dem Fu-Liou-
Strahlungstransfermodell verglichen. Dabei handelt es sich um ein detailliertes, mit hohem
numerischen Aufwand betriebenes Modell, das im folgenden Abschnitt beschrieben wird.
Im zweiten Teil werden die Sensitivititen der Heizraten in Bezug auf die Temperaturvertei-
lung, die Konzentration von einzelnen Spurenstoffen und die vertikale Auflésung der Daten
untersucht.

5.1.1 Vergleich mit dem Fu-Liou-Strahlungstransfermodell

Das Fu-Liou-Strahlungstransfermodell (Fu und Liou, 1992; Fu und Liou, 1993) ist ein auf der
plan-parallelen atmosphérischen Approximation und der d-vier-Strom-Methode (Liou et al.,
1988) basierendes detailliertes Modell zur Berechnung der diabatischen Heizratenprofile. Der
Bereich der solaren Strahlung (0,2 - 0,4 pm) ist in sechs und der Bereich der thermischen
Strahlung in zwolf disjunkte Bénder unterteilt. Das Programm verwendet im langwelligen
Spektralbereich die Methode der korrelierten k-Verteilung, um die Absorptionen durch die
Gase H,O, CO4, O3, NoO und CHy zu bestimmen. Das H,O-Absorptionskontinuum CKD2.4
(Tobin et al., 1999) wird im gesamten thermischen Spektrum benutzt. Da es sich bei dem
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Abbildung 5.1: Profile der Heizraten fiir den 16. Mérz 1992, 18:00 UTC, 70° N, 90° W berech-
net durch das 6-SW-Banden-ECMWEF- (rot) bzw. Fu-Liou- (schwarz) Strahlungstransfermodell.
(a) Langwellige Heizraten (gestrichelt Linien) und kurzwellige Heizraten (gepunktete Linien), (b)
Nettoheizraten.

Fu-Liou-Strahlungstransfermodell um ein detailliertes mit hohem numerischen Aufwand be-
triebenes Modell handelt, ist es sinnvoll, damit berechnete Heizratenprofile als Grundlage zur
Validierung des ECMWEF-Strahlungsmodells zu nutzen. Um einen solchen Vergleich optimal
zu gestalten, wurden die Heizratenprofile fiir einzelne horizontale Gitterpunkte berechnet.
Die meteorologischen Eingabedaten der beiden Modelle wurden fiir die jeweiligen Gitter-
punkte identisch gewéhlt, d.h. es wurden die gleichen Temperatur-, Ozon- und Feuchtepro-
file verwendet. Auflerdem haben die Konzentrationen der wichtigen Spurengase wie COs,,
CHy4, N,O, CCI3F, CClyFy und CHCIF, sowie die Albedo im Fu-Liou- und im ECMWE-
Strahlungstransfermodell die gleichen Werte. Da sich der Vergleich hauptsichlich auf die
polare Stratosphire bezieht und die Wolken dort geringen Einfluss auf die Heizraten ha-
ben (wie in Kapitel 7 gezeigt wird), wurden alle Vergleiche fiir einen wolkenfreien Himmel
berechnet. Somit kénnen die Differenzen zwischen den berechneten Heizratenprofilen auf
die unterschiedlichen Funktionsweisen der beiden Strahlungstransfermodelle zuriickgefiihrt
werden. Wie notwendig solch ein Vergleich ist, wird z.B. dadurch deutlich, dass dabei ein
Fehler in der von Morcrette (personliche Mitteilung, 2003) zur Verfiigung gestellten Version
des ECMWEF-Strahlungsmodells aufgedeckt wurde.

Abb. 5.1 zeigt die Heizratenprofile fiir den 16. Mérz 1992, 18:00 UTC fiir 70° N und 90° W.
Die Heizraten, verursacht durch die langwellige Strahlung, stimmen sehr gut iiberein. Fiir
den kurzwelligen Spektralbereich ergeben sich allerdings im Héhenbereich zwischen 10 und
30 km Abweichungen von bis zu 1 K/d. Die Nettoheizraten in 5.1 (b) weisen als Summe
der langwelligen und kurzwelligen Heizraten® die gleichen Unterschiede in dem entsprechen-
den Hohenbereich auf. Da die Nettoheizrate in der unteren Stratosphire sehr kleine Werte
annimmt, sind die prozentualen Abweichungen hier noch viel stirker ausgepréigt als im kurz-
welligen Fall. Zahlreich durchgefiihrte Teststudien (hier nicht gezeigt) belegten, dass diese
Differenzen aufgrund der fehlerhaften Berechnung der Absorption kurzwelliger Strahlung

Im Folgenden werden die durch langwellige (kurzwellige) Strahlung erzeugten Heizraten der Einfachheit
halber als langwellige (kurzwellige) Heizraten bezeichnet.
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Abbildung 5.2: Profile der langwelligen (gestrichelte Linien) und kurzwelligen (gepunktete Linien)
Heizraten berechnet durch das 4-SW-Banden-ECMWF- (rot) bzw. Fu-Liou- (schwarz) Strahlungs-
transfermodell. (a) Heizraten fiir den 16. Méarz 1992, 18:00 UTC, 70° N, 90° W, (b) Heizraten fiir
den 16. Mirz 1992, 18:00 UTC, 80° N, 90° W, (c) Heizraten fiir den 16. Januar 1992, 18:00 UTC,
87,5°N, 90° W.

durch COs mit der Offline-Programmversion des ECMWEF-Strahlungstransfermodells mit
sechs Intervallen im solaren Spektralbereich (6-SW-Banden) entstehen.

Die im Rahmen der vorliegenden Arbeit durchgefiihrte Testreihe zeigt, dass die éltere
Version des ECMWF-Strahlungstransportmodells, welche vier Intervalle im solaren Spek-
trum (4-SW-Banden) verwendet (siehe Abschnitt 3.1.2), diesen Fehler nicht aufweist. Aus
der umfangreichen Testreihe werden an dieser Stelle drei Beispiele fiir hohe nordliche Breiten
vorgestellt. In Abb. 5.2 (a) ist der Vergleich aus Abb. 4.1 mit der neuen Berechnung durch das
4-SW-Banden-ECMWF-Strahlungstransportmodell dargestellt. Die Heizraten beider Spek-
tralbereiche zeigen nun eine sehr gute Ubereinstimmung. Die Ergebnisse der Fallstudie fiir
den 16. Mérz 1992, 18:00 UTC fiir 80° N und 90° W sind in Abb. 5.2 (b) zu sehen. Es treten
geringe Abweichungen fiir die langwelligen troposphérischen Heizraten auf, welche durch
die verschiedenen verwendeten HyO-Absorptionskontinuen verursacht werden. Diese Unter-
schiede liegen im Bereich der Abweichungen, die sich im Rahmen detaillierter Vergleiche
diverser Strahlungstransportmodelle fiir die troposphérischen langwelligen Heizraten erge-
ben konnen (Gettelman et al., 2004). Die restlichen Heizraten stimmen wiederum sehr gut
iiberein. Die hier nicht gezeigten Ergebnisse der Programmversion mit sechs Intervallen im
solaren Spektralbereich weisen dhnliche Differenzen wie die erste Fallstudie aus Abb. 5.1 auf.

Abb. 5.2 (c) zeigt das Heizratenprofil fiir den 16. Januar 1992, 18:00 UTC fiir 87,5° nord-
liche Breite und 90° westliche Lénge. Aufgrund der fehlenden Sonneneinstrahlung im polaren
Winter treten keine Effekte kurzwelliger Strahlung auf und die langwelligen Heizraten zei-
gen, bis auf geringe Abweichungen oberhalb von 28 km, eine sehr gute Ubereinstimmung.
Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde eine Reihe weiterer Vergleiche durchgefiihrt,
in deren Verlauf die verschiedenen Spurengase, die dreidimensionale Auflésung der Wolken
und die Anzahl der vertikalen Schichten variiert wurden. Die Ergebnisse der beiden Mo-
delle passen fiir all diese Fallstudien sehr gut zueinander, solange die &ltere Version des
ECMWF-Strahlungstransportmodells verwendet wird.



68 5.1 VALIDIERUNG DER HEIZRATEN

40 T T T T I B O R I 40 [ | | | | 40 TN T T N YT T Y B N |
L r2 i L2
1) 2 (b ©
30 30 30
Lo 10 ~10
€ i &
=3 i B E =
[ 4
T a
20 20 20 |
1 100 100 100
10 L s s L L e e 10 T T T T T T T T T T T 10 LIS e s e s B B
190 200 210 220 0 2 4 6 8 0 12 25 3.0 35 40
Temperatur [K] Ozonmassenmischungsverhaltnis [ppm] Spezifische Feuchte [ppm]

Abbildung 5.3: Profile aus ERA-40 (rot) und aus der opECMWF-Analyse (blau) fiir 80° N, 10° E
am 16. Dezember 2001, 12:00 UTC. (a) Temperatur, (b) Ozonmassenmischungsverhiltnis und (c)
spezifische Feuchte.

Zusammenfassend ergibt sich, dass ein Vergleich zwischen dem Fu-Liou-Strahlungstrans-
portmodell und dem ECMWF-Strahlungstransportmodell mit vier Intervallen im kurzwelli-
gen Spektralbereich eine sehr gute Ubereinstimmung zwischen den Heizratenprofilen zeigt.
Auflerdem wurde mit Hilfe der Testreihe die fehlerhafte Funktionsweise der Offline-Version
des ECMWEF-Strahlungstransportmodells mit sechs Intervallen im kurzwelligen Spektralbe-
reich aufgedeckt. Als Schlussfolgerung aus diesen Erkenntnissen wird im weiteren Verlauf der
Arbeit das 4-SW-Banden-ECMWF-Strahlungstransportmodell verwendet, das im Folgenden
als ,, ECMWF-Strahlungstransportmodell“ bezeichnet wird.

5.1.2 Sensitivititstests der Heizraten

Aus der Theorie des Strahlungstransportes (sieche Abschnitt 2.1) ist hinreichend bekannt,
dass die atmosphérischen Heizraten von der Intensitidt der solaren Einstrahlung, der Tem-
peraturverteilung und der Konzentration der einzelnen Spurenstoffe abhéngig sind. Da zur
Berechnung des Strahlungstransportes verschiedene Datensiitze zur Verfiigung stehen, ist es
von Bedeutung, die Sensitivitidt der Heizraten in Bezug auf die Eingabeparameter zu kennen.
Basierend auf diesem Wissen ist zu entscheiden, welche Parameter verwendet werden. Zu
diesem Zweck wurden detaillierte Testreihen durchgefiihrt. Im folgenden Abschnitt werden
die Resultate anhand ausgewihlter Beispiele vorgestellt.

Temperatur

Die vertikale Temperaturverteilung der ERA-40-Daten in der arktischen Stratosphire weist
fiir gewisse Zeitrdume stark ausgeprigte Oszillationen auf (siehe Abschnitt 4.1.4). Um den
Einfluss dieser Schwingungen auf den Strahlungstransport zu quantifizieren, wurden fiir aus-
gewihlte Fallbeispiele auf ERA-40-Daten basierende Heizraten mit den entsprechenden auf
opECMWEF-Daten basierenden Heizraten verglichen. In Abschnitt 4, Abb. 4.1 ist die ver-
tikale Temperaturverteilung iiber dem Gitterpunkt 80° N, 10°E fiir den Verlauf einzelner
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Abbildung 5.4: Profile fiir 80°N, 10°E am 16. Dezember 2001, 12:00 UTC. (a) die Heizraten
basierend auf ERA-40 (rot), Heizraten basierend auf den opECMWF-Analyse (dunkelblau) und
Heizraten basierend auf dem Temperaturprofil aus der opECMWF-Analyse und den restlichen Pro-
filen aus ERA-40 (hellblau) sowie das ERA-40-Temperaturprofil im Hintergrund (graue gepunktete
Linie). In (b) ist die Differenz aus den ERA-40-Heizraten und den opECMWF-Heizraten zu sehen.
(c) zeigt die entsprechende prozentuale Abweichung.

Winter dargestellt. Im Dezember 2001 sind zwischen 20 und 1 hPa deutliche Temperatur-
Ostzillationen in den ERA-40-Daten zu sehen, die ab dem 24. Dezember mit dem Einset-
zen eines Major Midwinter Warmings verschwinden. Die entsprechenden Temperaturen der
opECMWEF-Analysen zeigen keine vergleichbaren Schwingungen. Somit eignet sich dieser
Zeitraum sehr gut, um die Sensitivitit des Strahlungstransportes in Bezug auf Temperatur-
Ostzillationen zu untersuchen. In den beiden folgenden Fallbeispielen werden die Strahlungs-
transferrechnungen vom 16. Dezember 2001 und vom 31. Dezember 2001 analysiert.

Abb. 5.3 (a) zeigt das Temperaturprofil der ERA-40-Daten mit den erwihnten Oszillatio-
nen und das deutlich glattere Profil der opECMWEF-Daten fiir 80° N, 10° E am 16. Dezember
2001, 12:00 UTC. In Abb. 5.3 (b) sind fiir den entsprechenden Zeit- und Gitterpunkt die
Ozonmassenmischungsverhiltnisse aus beiden Datensitzen dargestellt. Abb. 5.3 (c) zeigt die
spezifische Feuchte. Die Wasserdampf- bzw. Ozonprofile aus ERA-40 und der opECMWEF-
Analyse stimmen bis auf den Datenpunkt bei ungefihr 11 km Hohe recht gut iiberein. Auf
dem 200-hPa-Niveau (a~ 11 km) ist die spezifische Feuchte aus ERA-40 mehr als 1 ppm
grofer als der Wert der opECMWF-Daten. Diese Situation resultiert daraus, dass der Uber-
gang in die feuchte Troposphére an dem gegebenen Gitterpunkt in den opECMWEF-Daten
im Vergleich zu ERA-40 ein wenig nach unten verschoben ist.

Basierend auf den gezeigten Profilen kénnen drei verschiedene Modellldufe zur Berech-
nung von Heizraten konstruiert werden. Im ersten Versuch wurden die ERA-40-Daten als
Eingabe fiir das Strahlungstransportmodell verwendet, wihrend im zweiten Fall die ope-
rationelle ECMWF-Analyse als Quelle fiir die Eingabedaten dient. Fiir den dritten Lauf
werden die beiden Datensitze miteinander kombiniert. So stammt die Temperatur aus den
opECMWF-Daten, wihrend alle anderen fiir diese Rechnung verwendeten Profile zu ERA-40
gehoren. Aufgrund des ausgewéhlten Zeitpunktes (16. Dezember) und der geographischen
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Abbildung 5.5: Profile fiir 80°N, 10°E am 31. Dezember 2001, 12:00 UTC. (a) Temperatur
aus ERA-40 (rot) und opECMWEF-Analyse (blau), (b) Heizraten basierend auf ERA-40 (rot),
Heizraten basierend auf der opECMWF-Analyse (dunkelblau) und Heizraten basierend auf dem
Temperaturprofil aus der opECMWEF-Analyse und den restlichen Daten aus ERA-40 (hellblau),
(c) prozentualer Anteil der Differenz aus ERA-40-Heizraten und opECMWF-Heizraten.

Breite (80°N) treten keine kurzwelligen Heizraten auf. Abb. 5.4 (a) illustriert eindrucks-
voll, dass in dem vorgestellten Fallbeispiel die langwelligen Strahlungstransportrechnungen
zu einem groflen Anteil durch das Temperaturprofil dominiert werden. Die beiden Heizra-
ten basierend auf den opECMWF-Temperaturdaten zeigen keine vertikalen Oszillationen.
Sie weisen eine sehr gute Ubereinstimmung auf, obwohl die Ozon- und Wasserdampfprofile
leicht voneinander abweichen. Die mit den ERA-40-Daten berechneten Heizraten besitzen
analog zur Temperatur-Oszillation Schwingungen in ihrer vertikalen Struktur. Die jeweiligen
Maximalwerte der Auslenkungen in Heizrate und Temperatur befinden sich auf den gleichen
Druckniveaus. Die Differenz der Heizraten (Differenz = Heizraten basierend auf den ERA-
40-Daten - Heizraten basierend auf opECMWF-Daten) ist in Abb. 5.4 (b) dargestellt und
weist die grofiten Werte fiir die Schichten mit den stérksten Oszillationen auf. Die dazu
passenden prozentualen Abweichungen erreichen sehr hohe Werte von bis zu 220 % und
unterstreichen den Einfluss der Temperatur auf die langwellige Heizrate.

Den Untersuchungen zum 16. Dezember 2001 werden analoge Rechnungen fiir den 31.
Dezember 2001 gegeniibergestellt. Wie in Abb. 5.5 (a) zu sehen, herrschen aufgrund des
mittlerweile eingetretenen Major Warmings deutlich héhere Temperaturen. Es treten keine
vertikalen Oszillationen in den ERA-40-Daten mehr auf. Die Temperaturprofile der beiden
Datensiitze zeigen eine sehr gute Ubereinstimmung. Die Wasserdampf- bzw. Ozonprofile
an dem entsprechenden Gitterpunkt aus den ERA-40-Daten und den opECMWF-Daten
passen fiir den 31. Dezember dhnlich gut zueinander wie fiir das Beispiel 15 Tage zuvor und
werden hier nicht gezeigt. Basierend auf den Profilen der zwei Datensétze werden wiederum
die drei vorgestellten Fallstudien berechnet. Die daraus resultierenden Heizraten (Abb. 5.5
(b)) weisen eine sehr gute Ubereinstimmung auf. Somit ist auch die GroBenordnung der
prozentualen Differenzen deutlich kleiner und liegt bei maximal 40 % (siehe Abb. 5.5 (c)).

In einem abschliefenden Beispiel wird der Einfluss der Temperaturprofile auf die kurz-
wellige Strahlung quantifiziert. Zu diesem Zweck werden die entsprechenden Strahlungs-
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Abbildung 5.6: Profile fiir 80° N, 10° E am 22. Mérz 2001, 12:00 UTC. (a) Temperatur aus ERA-40
(rot) und opECMWEF-Daten (blau), (b) Nettoheizraten basierend auf ERA-40 (rot), Nettoheizraten
basierend auf den opECMWEF-Daten (blau), (c) entsprechende langwellige (gestrichelte Linie) und
kurzwellige (gepunktete Linie) Heizraten.

transportrechnungen in der Luftsdule iiber dem Gitterpunkt 80° N, 10° E fiir einen anderen
Zeitpunkt wiederholt, an dem direkte Sonneneinstrahlung auftritt. Bei dem ausgewihlten
Termin handelt es sich um den 22. Mérz 2001. In Abb. 5.6 (a) sind die entsprechenden Tem-
peraturprofile dargestellt. Ahnlich wie in der Situation Mitte Dezember weisen die ERA-
40-Daten im Vergleich zu den opECMWF-Daten Oszillationen auf. Die mit den beiden
Datensiitzen berechneten Nettoheizraten in Abb. 5.6 (b) weichen deutlich voneinander ab,
da die ERA-40-Heizraten die vertikale Oszillation des Temperaturprofils widerspiegeln. Der
jeweilige Anteil der langwelligen und kurzwelligen Heizraten ist in Abb. 5.6 (c) zu sehen.
Man kann erkennen, dass die Abweichungen in den Nettoheizraten aus den Differenzen in
den langwelligen Heizraten resultieren. Die kurzwelligen Heizraten stimmen trotz der unter-
schiedlichen Temperaturprofile sehr gut iiberein.

In dem vorliegenden Abschnitt wurden drei Fallbeispiele vorgestellt, die den Einfluss der
Temperaturprofile aus den ERA-40-Daten und den opECMWF-Daten auf Strahlungstrans-
portrechnungen untersuchen. Im Rahmen der Arbeit wurde eine weitaus groflere Anzahl von
Testrechnungen zu diesem Zweck durchgefiihrt. Dabei wurden aufgrund der auftretenden
Temperatur-Oszillationen besonders intensiv die meteorologische Situation, ihre Realisie-
rung innerhalb der beiden Datensétze und darauf basierende Heizraten fiir die drei Winter
1999/2000, 2000/2001 und 2001/2002 analysiert. Die Rechnungen fiihren hinsichtlich des
Einflusses der Temperatur-Oszillationen zu den gleichen Schlussfolgerungen, die sich in den
zwei folgenden Punkten zusammenfassen lassen:

1. Die Wahl der Temperaturdaten aus ERA-40 oder den opECMWEF-Analysen hat einen
sehr groflen Einfluss auf die langwelligen Heizraten. Systematische Abweichungen und
vertikale Oszillationen im verwendeten Temperaturprofil erzeugen ihrerseits wieder
systematische Abweichungen oder Oszillationen in dem berechneten Heizratenprofil.

2. Die verwendeten Temperaturdaten haben geringe Auswirkungen auf die kurzwelligen
Strahlungstransportrechnungen.
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Abbildung 5.7: Profile fiir 85° N, 0° E am 3. Januar 1994, 12:00 UTC. (a) Ozonmassenmischungs-
verhéltnis aus CATO (rot) und ERA-40 (blau), (b) Differenz aus LW-HR basierend auf Ozon aus
CATO und LW-HR basierend auf Ozon aus ERA-40, (c) prozentualer Anteil der HR-Differenz an
der LW-HR.

Ozon

Um die Sensitivitdt des Strahlungstransportes in Bezug auf Ozon zu untersuchen, wurde der
ECMWF-Strahlungscode so modifiziert, dass die Heizraten mit den meteorologischen Einga-
befeldern von ERA-40 und verschiedenen Ozon-Datensitzen (ERA-40, CATO, opECMWF-
Analysen und Ozonsondenprofile) berechnet werden kénnen. Da es im Hinblick auf die Mo-
tivation der Arbeit wichtig ist, mit einem meteorologisch konsistenten und einen langen
Zeitraum umfassenden Datensatz zu arbeiten, sind die beiden ersten Ozon-Datensitze be-
sonders interessant. Folglich beschréankt sich der in diesem Abschnitt vorgestellte Vergleich
auf Heizraten?, die mit Ozon aus ERA-40 und CATO berechnet wurden.

Abb. 5.7 (a) zeigt die beiden Ozonprofile fiir 85° N, 0°E am 3. Januar 1994, 12:00 UTC.
Wie bereits die Gegeniiberstellung von ERA-40-Daten und MLS-Daten fiir den gleichen
Zeitpunkt in Abb. 3.1 illustrierte, besitzen die stratosphérischen Ozonmassenmischungs-
verhéltnisse aus ERA-40 in polaren Breiten ein Maximum bei ungefihr 12 ppm und sind im
Vergleich zu den Beobachtungen zu hoch. Das Profil aus CATO zeigt mit maximal 10 ppm
dhnliche Werte wie die MLS Messung. In Abb. 5.7 (b) sind die Differenzen der langwelligen
Heizraten (Differenz = Heizraten basierend auf Ozon aus CATO - Heizraten basierend auf
Ozon aus ERA-40) zu sehen. In dem Bereich der winterlichen Stratosphére erzeugen Ab-
sorption und Emission langwelliger Strahlung durch Spurengase eine Abkiihlung. Da eine
hohere Ozonkonzentration die durch langwellige Strahlung erzeugte Abkiihlung verstérkt,
ergeben sich passend zu den Ozonprofilen positive Werte fiir die Differenz. Der Einfluss auf
die Absorption kurzwelliger Strahlung wird hier nicht sichtbar, da der Gitterpunkt aufgrund
der Jahreszeit und der geographischen Breite in der Polarnacht liegt und keine kurzwelligen
Strahlungen auftreten. Wihrend die absoluten Abweichungen mit wachsender Héhe zuneh-
men, sind die prozentualen Differenzen in 12 - 13 km maximal und liegen in der mittleren
Stratosphiire zwischen 10 und 20 %. Es ist zu beachten, dass die Vorzeichen der prozentualen

2Im Folgenden konnen die Begriffe langwellig mit LW, kurzwellig mit SW, Heizrate mit HR und Netto-
heizrate mit NHR abgekiirzt werden.
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Abbildung 5.8: Profile fiir 85° N, 0°E am 3. Mirz 1994, 12:00 UTC. (a) Ozonmassenmischungs-
verhéltnis aus CATO (rot) und ERA-40 (blau), (b) Differenzen aus Heizraten (LW-HR: gestrichelte,
SW-HR: gepunktete und NHR: durchgezogene Linie) basierend auf Ozon aus CATO und Heizraten
basierend auf Ozon aus ERA-40, (c) prozentualer Anteil der HR-Differenzen an den Heizraten.

Differenzen nicht gleich den Vorzeichen der absoluten Differenzen sein miissen.

Um den Einfluss der kurzwelligen Strahlung zu untersuchen, wurde eine Wiederholung
des Tests aus Abb. 5.7 fiir den 3. Mérz 1994 durchgefiihrt. Die Ergebnisse sind in Abb.
5.8 dargestellt. Niedrigere Ozonwerte fiihren hier einerseits zu verringertem solarem Heizen
und andererseits zu weniger Abkiihlung durch langwellige Strahlung, wobei der erste Effekt
deutlich iiberwiegt. Somit sind die Nettoheizraten basierend auf Ozon aus CATO unterhalb
von 40 km groBtenteils kleiner als die Heizraten basierend auf Ozon aus ERA-40. Die prozen-
tualen Differenzen weisen, aufgrund der im Mérz hinzukommenden kurzwelligen Strahlung,
um ein Vielfaches groflere Werte auf als im ersten Fallbeispiel.

Bei ungefihr 38 km HGhe sieht man eine Art Sprung in den rot eingezeichneten Ozon-
profilen in Abb. 5.7 (a) und 5.8 (a). An dieser Stelle wird das Profil aus CATO durch die
innerhalb des Strahlungstransportprogrammes gegebene Ozonklimatologie von Fortuin und
Langematz weiter nach oben fortgesetzt. Um den Einfluss der Ozonklimatologie auf die
Heizraten zu verifizieren, wurden die Ozonwerte oberhalb von 36 km nicht aus der Fortuin-
Langematz-Klimatologie gewé&hlt, sondern auf einen konstanten Wert gesetzt. Die damit be-
rechneten Heizraten kann man den Ergebnissen der bereits bekannten Rechnung basierend
auf Ozon aus CATO und der Fortuin-Langematz-Klimatologie gegeniiberstellen. Wie der
Vergleich in Abb. 5.9 zeigt, beeinflusst diese Verdnderung der Ozonverteilung hauptséchlich
die Heizraten oberhalb von 30 km ~ 7 hPa (siehe prozentuale Differenzen in Abb. 5.9 (c)).
Dieser Hohenbereich ist fiir die vorliegende Arbeit wenig relevant. Im darunter liegenden
Bereich zwischen 25 und 30 km kommt es zu Abweichungen von héchstens 5 %. Unterhalb
von 36 km nehmen die Differenzen der NHR (Differenz = HR basierend auf CATO und
Fortuin-Langematz-Klimatologie — HR, basierend auf CATO und konstantem O3-Wert) ne-
gative Werte an. Berechnet man die Heizraten ohne die Ozonklimatologie, sind sie gréfier, da
in diesem Fall weniger UV-Strahlung in den dariiberliegenden Schichten absorbiert wurde.
Oberhalb von 36 km wird durch mehr Ozon die Abkiihlung und das Heizen verstirkt und
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Abbildung 5.9: Profile fir 85° N, 0° E am 3. Marz 1994, 12:00 UTC. (a) Ozonmassenmischungs-
verhiltnis aus CATO + Ozonklimatologie (rot) und CATO (blau), (b) Differenzen aus Heizraten
(LW-HR: gestrichelte, SW-HR: gepunktete und NHR: durchgezogene Linie) basierend auf Ozon
aus CATO 4 Ozonklimatologie und Heizraten basierend auf Ozon aus CATO, (c) prozentualer
Anteil der HR-Differenzen an den Heizraten.

die Differenzen der HR verhalten sich entsprechend den Ozondifferenzen, die bei 1 hPa ihr
Vorzeichen wechseln.

Ein letztes Beispiel demonstriert den Einfluss der Ozonwerte auf die horizontale Vertei-
lung der Heizraten. Abb. 5.10 zeigt die Ozonverteilung auf 30 hPa am 3. Mérz 1996, 12:00
UTC nach CATO und ERA-40 sowie die Differenz aus beiden Ozonfeldern. Dieser Win-
ter ist gekennzeichnet durch einen kalten, ungestorten Polarwirbel und starken chemischen
Ozonverlust (Rex et al., 1997). Das Gebiet des Polarwirbels entspricht hier dem Bereich sehr
niedriger Ozonwerte (Massenmischungsverhélnis zwischen 2,5 und 3,5 ppm) wie im CATO
Ozonfeld in Abb. 5.10 (a) zu sehen ist. In dieser Region sind auch die Differenzen zwischen

Abbildung 5.10: Das Massenmischungsverhiltnis von Ozon [ppm]| auf 30 hPa am 3. Mérz 1996,
12:00 UTC (a) nach CATO und (b) nach ERA40. Die Differenz aus beiden Ozonfeldern ist in (c)
zu sehen.
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Abbildung 5.11: Heizrate [K/d] auf 30 hPa am 3. Mirz 1996, 12:00 UTC basierend auf Ozon (a)
aus CATO und (b) aus ERA40. Die Differenz aus den beiden Heizratenfeldern ist in (c) zu sehen.

den zwei Datensédtzen am gréfiten. In Abb. 5.11 sind die zu den beiden Ozonfeldern passen-
den Heizraten und die entsprechende Differenz dargestellt. Der Einflussbereich der solaren
Strahlung ist durch positive Nettoheizraten gekennzeichnet. In dieser Region findet man
auch die betragsmifig grofiten Differenzen zwischen den beiden Heizraten. Verallgemeinert
gilt fiir den gezeigten Hohenbereich, dass hohere Ozonwerte die vorherrschende Abkiihlung
bzw. Erwiarmung verstirken. Die NHR basierend auf ERA-40 sollten also im Vergleich zu den
NHR basierend auf CATO im Einflussbereich der solaren Strahlung mehr heizen und grofie-
re NHR aufweisen. Dagegen wird der Bereich ohne Tageslicht stérker gekiihlt und zeichnet
sich durch kleinere Werte aus. Man erwartet demzufolge im Differenzenbild der Heizraten
negative Werte im Bereich des Tageslichtes und positive Werte im restlichen Gebiet. Die-
ser Effekt ist zu erkennen. Er wird allerdings an manchen Stellen durch den Einfluss der
Ozondifferenzen in den dariiberliegenden Schichten und den dadurch bestimmten Anteil der
eintreffenden UV-Strahlung iiberdeckt.

Diese Auswahl und eine grofle Anzahl hier nicht gezeigter Tests verdeutlichen folgende
Punkte:

3. Die Wahl der Ozondaten aus ERA-40 oder CATO hat einen grofilen Einfluss auf die
kurzwelligen Heizraten.

4. Der Einfluss einer Schicht des Ozonfeldes ist fiir die jeweiligen zur Schicht gehérenden
Heizraten am grofiten. Er kann sich aber auch auf die Heizraten der darunterliegenden
Schichten erstrecken.

5. Die oberhalb von 38 km verwendete Ozon-Klimatologie von Fortuin und Langematz
(1994) hat in dem in dieser Arbeit betrachteten Hohenbereich (100 - 7 hPa) eine sehr
geringe Auswirkung auf die Heizraten.

Wasserdampf

Die ECMWF-Strahlungsroutine wurde so modifiziert, dass die Heizraten mit den meteo-
rologischen Eingabefeldern von ERA-40 und mit dem Wasserdampf aus der SAGE II Kli-
matologie bestimmt werden kénnen. Diese Versuche wurden fiir eine gréfiere Anzahl von
Zeitpunkten fiir die gesamten mittleren und hohen noérdlichen Breiten durchgefiihrt, um
den Einfluss der Wasserdampffelder auf die Heizraten festzustellen. Die dabei gewonnenen
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Abbildung 5.12: Profile fiir 80°N, 0°E am 1. Januar 1989, 12:00 UTC. (a) Massenmischungs-
verhéltnis von Wasserdampf aus der SAGE II Klimatologie (rot) und aus ERA-40 (blau), (b)
Differenz aus LW-HR basierend auf Wasserdampf aus der SAGE II Klimatologie und LW-HR ba-
sierend auf Wasserdampf aus ERA-40, (c¢) prozentualer Anteil der HR-Differenz an der gesamten
LW-HR.

Erkenntnisse werden hier anhand von zwei ausgewihlten repriasentativen Beispielen vorge-
stellt. Die beiden Beispiele beziehen sich jeweils auf einen Gitterpunkt (80°N, 0°E) und
unterscheiden sich durch die gewédhlten Zeitpunkte.

Die erste Fallstudie bezieht sich auf den 1. Januar 1989, 12:00 UTC. Aufgrund der vor-
herrschenden Polarnacht treten keine kurzwelligen Heizraten auf. Abb. 5.12 (a) zeigt die
beiden entsprechenden Wasserdampfprofile. Man kann erkennen, dass die Daten der SAGE
IT Klimatologie im gezeigten Hohenbereich eine um bis zu 1,6 ppm héhere spezifische Feuchte
aufweisen. Die Differenzen der entsprechenden langwelligen Heizraten (Differenz = Heizra-
ten basierend auf HyO aus SAGE II - Heizraten basierend auf HyO aus ERA-40) in Abb.
5.12 (b) sind negativ, da der Wasserdampf im gezeigten Bereich eine abkiihlende Wirkung
hat. Die relativen Differenzen liegen maximal bei 10 bis 12 %.

Im zweiten Fall soll auflerdem der Einfluss der kurzwelligen Strahlung untersucht wer-
den. Die entsprechende Rechnung wurde fiir den 1. Mérz 1989 durchgefiihrt. Wieder zeigt
das Wasserdampfprofil aus der SAGE II Klimatologie héhere Werte als das entsprechende
Profil aus ERA-40 (siehe Abb. 5.13 (a)). Dementsprechend sind die Differenzen der beiden
langwelligen Heizraten negativ. In Abb. 5.13 (b) werden sie durch die Differenz der Netto-
heizraten iiberdeckt. Die kurzwelligen Heizraten hingegen sind fiir beide Wasserdampfprofile
gleich grofl und die Differenzen sowie die prozentualen Differenzen liegen sehr nahe bei Null.
Somit betrigt der Einfluss, den die Wahl eines alternativen H,O-Profiles in der Stratosphére
ausiibt, maximal 10 bis 13 % der Nettoheizrate. Dieser Anteil ist gering im Vergleich mit den
Ergebnissen aus den Sensitvititstests beziiglich Temperatur und Ozon und stimmt mit den
Erkenntnissen aus der Theorie des Strahlungstransportes (Andrews et al., 1987) iiberein.

Alle weiteren Versuche mit SAGE II Wasserdampfprofilen haben diese Schlussfolgerung
bestétigt und die gewonnenen Erkenntnisse lassen sich in dem folgenden Punkt zusammen-
fassen:

6. Die Wahl des stratosphérischen Wasserdampffeldes aus ERA-40 oder SAGE II hat

einen relativ geringen Einfluss im Vergleich zu Temperatur und Ozon.
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Abbildung 5.13: Profile fiir 80° N, 0°E am 1. Marz 1989, 12:00 UTC. (a) das Massenmischungs-
verhéltnis von Wasserdampf aus der SAGE IT Klimatologie (rot) und aus ERA-40 (blau), (b)
Differenzen aus Heizraten (LW-HR: gestrichelte, SW-HR: gepunktete und NHR: durchgezogene
Linie) basierend auf Wasserdampf aus der SAGE II Klimatologie und Heizraten basierend auf
Wasserdampf aus ERA-40, (c) prozentualer Anteil der HR-Differenzen an den Heizraten.

Modellschichten

Die ERA-40-Daten stehen auf 23 Standarddruckflichen oder auf 60 hybriden Schichten des
Assimilationsmodells zur Verfiigung. Abhéngig davon welche der beiden vertikalen Auflésun-
gen fiir die Eingabedaten des Strahlungstransportmodells genutzt wird, ergeben sich die in
einer senkrechten Séule berechneten Heizraten fiir 23 oder fiir 60 Schichten. Dabei benétigt
der Strahlungscode ungefihr 1,6 mal mehr Zeit, falls die genauere vertikale Auflésung ein-
gesetzt wird.

In diesem Abschnitt soll untersucht werden, inwieweit die Anzahl der vertikalen Schich-
ten von Eingabedaten und Heizraten die Ergebniss-Profile beeinflusst. Dazu wurden Heiz-
ratenprofile mit beiden vertikalen Auflésungen berechnet und fiir ausgewiahlte Situationen
miteinander verglichen. Da die Eingabedaten dem gleichen Modelllauf entstammen und sich
ausschliellich durch die Anzahl der Schichten unterscheiden, sollen sie an dieser Stelle nicht
gezeigt werden. Die mit dem Strahlungstransferprogramm berechneten Strahlungsfliisse sind
offensichtlich abhéngig von der jeweiligen Schichtdicke (siehe Abschnitt 3.1). Somit ist zu er-
warten, dass auch die Heizraten voneinander abweichen. In Abb. 5.14 ist ein représentatives
Beispiel fiir den 31. Januar 2002, 0:00 UTC fiir 70° N, 180° E dargestellt. Rot eingezeichnet
sind die auf den 23 Standarddruckflichen berechneten Heizraten. Das blaue Profil basiert
auf den Berechnungen fiir die 60 hybriden Modellschichten. In Abb. 5.14 (a) ist zu erken-
nen, dass die Form der beiden Profile zwischen 12 und 40 km sehr gut iibereinstimmt.
Ein Ausschnitt aus diesem Hohenbereich ist in 5.14 (b) nochmals abgebildet. Aufgrund des
verkleinerten Wertebereiches lassen sich hier Unterschiede zwischen den beiden Profilen er-
kennen. Das blaue Profil zeigt stirker ausgeprigte Extrema, die aus der hoheren vertikalen
Auflésung der zweiten Rechnung resultieren. Es soll an dieser Stelle davon abgesehen wer-
den, die Heizraten per Interpolation einer gleichen vertikalen Auflésung zuzuordnen und
prozentuale Differenzen zu bilden, da diese aufgrund des Einflusses der Interpolation nicht
mit den prozentualen Differenzen der anderen Abschnitte verglichen werden konnen. Die Be-



78 5.1 VALIDIERUNG DER HEIZRATEN

T T T T T O 35 I

\ (a) (b)

25

Hohe [km]
Druck [hPa]

20 - 50

100
~ 100

LI I O B I ) R B B | T T T T
-30 -20 -10 0

Heizrate [K/d] Heizrate [K/d]

%
&
IN
N}
o

Abbildung 5.14: Die Profile der NHR fiir 70° N, 180° E am 31. Januar 2002 sind dargestellt fiir
die vertikale Auflosung der 23 Standarddruckflichen (rot) und die 60 hybriden Modellschichten
(blau). Abb. (a) zeigt den Hohenbereich zwischen 12 und 40 km und Abb. (b) einen Ausschnitt
zwischen 12 und 34 km aus Abb. (a).

deutung der unterschiedlich starken Schwingungen in den beiden Heizratenprofilen fiir die
Trajektorienrechnung wird im Rahmen der Sensitivitidtsstudien im Kapitel 7 untersucht. Die
Ergebnisse der gezeigten sowie weiterer durchgefiihrter Fallstudien kénnen in dem folgenden
Punkt zusammengefasst werden:

7. Die vertikale Auflésung der Eingabedaten bestimmt die vertikale Auflésung der Heiz-
raten und hat einen Einfluss auf die Form der Profile. So kommt es zu stirker bzw.
schwicher ausgeprigten Extrema.

Einfluss der vertikalen Wolkenauflésung

Werden die Heizraten auf Modellschichten berechnet, so stehen die Wolken als dreidimen-
sionale Felder oder als tiefe, mittlere und hohe Wolken zur Verfiigung (siehe Abschnitt
4.1.9). Auf den Standarddruckniveaus existieren die Wolken nur in einer Auflésung von drei
Schichten als tiefe, mittlere und hohe Wolken. Aus diesem Grund werden die Rechnungen
basierend auf den ERA-40-Modellschichten genutzt, um den Einfluss der vertikalen Wolken-
Auflésung auf die Heizraten zu quantifizieren. Dieser Test verfolgt nicht die Absicht, den
Einfluss der Wolken auf die stratosphérischen Heizraten im Vergleich zum klaren Himmel zu
quantifizieren. Es geht nur um die von ERA-40 vorgegebene vertikale Auflésung der Wolken.

Abb. 5.15 zeigt die Wolkenbedeckung fiir den 1. Dezember 2000, 0:00 UTC fiir 60° bis
90° N und 0° E. Dabei sind in der linken Abbildung das dreidimensionale Wolkenfeld und
in der rechten Abbildung die Wolken in den drei Schichten zu sehen. Die tiefen Wolken
liegen auf dem 950-hPa-Niveau, die mittleren Wolken auf 730 hPa und die hohen Wolken
auf 350 hPa. Fiir die Strahlungsroutine ergibt sich daraus, dass die Wolkenbedeckung nur
auf diesen drei Schichten Werte zwischen Null und Eins annimmt. Die Werte aller anderen
Niveaus werden auf Null gesetzt. Im Gegensatz dazu konnen bei Verwendung des dreidi-
mensionalen Wolkenfeldes die Werte aller Schichten zwischen Null und Eins liegen. Beide
Datensétze beruhen auf dem ERA-40-Parameter Wolkenbedeckung. Dementsprechend ist
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Abbildung 5.15: Wolkenbedeckung fiir 60° bis 90° N, 0° E am 1. Dezember 2000, 0:00 UTC fiir
dreidimensionale Wolkenfelder (links) und die Wolken auf den drei Schichten 950, 730 und 350 hPa
(rechts).

die meridionale und in gewissem Grade auch die vertikale Verteilung der Wolkenbedeckung
in beiden Datensétzen sehr &hnlich.

Abb. 5.16 zeigt die Verteilung des Wolkenwassers fiir das gleiche Fallbeispiel. Wieder
sind in der linken Abbildung das dreidimensionale Datenfeld und auf der rechten Seite die
Daten fiir die drei Schichten zu sehen. Wihrend das Wolkenwasser des dreidimensionalen
Feldes aus dem ERA-40-Datensatz stammt, wird das Wolkenwasser der drei Schichten im
Strahlungsprogramm auf einen festen Wert gesetzt, falls die Wolkenbedeckung des ERA-40-
Datensatzes fiir den entsprechenden Gitterpunkt ungleich Null ist. Fiir die tiefen Wolken
handelt es sich bei diesem Wert um 1075 kg/kg fliissiges Wolkenwasser und fiir die mittleren
sowie hohen Wolken um 107 kg/kg. Die Abb. 5.17 mit der Darstellung des eisféSrmigen
Wolkenwassers ist analog aufgebaut. Die festen Werte fiir die Wolken auf drei Schichten
betragen 10~ kg/kg im unteren Niveau und 107 kg/kg in den beiden oberen Niveaus. Da
das Wolkenwasser der drei Schichten vorgeschrieben und nicht Teil des ERA-40-Datensatzes

(a) Dreidimensionales Datenfeld (b) Drei vertikale Schichten
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Abbildung 5.16: Das fliissige Wolkenwasser fiir 60° bis 90° N, 0°E am 1. Dezember 2000, 0:00
UTC fiir dreidimensionale Wolkenfelder (links) und die Wolken auf den drei Schichten 950, 730
und 350 hPa (rechts).
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(a) Dreidimensionales Datenfeld (b) Drei vertikale Schichten
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Abbildung 5.17: Das eisféormige Wolkenwasser fiir 60° bis 90° N, 0° E am 1. Dezember 2000, 0:00
UTC fiir dreidimensionale Wolkenfelder (links) und die Wolken auf den drei Schichten 950, 730
und 350 hPa (rechts).

ist, zeigen die Abb. 5.16 (a) und (b) bzw. Abb. 5.17 (a) und (b) nicht mehr die gleiche
Verteilung des Wolkenwassers.

Die dreidimensionalen Felder Wolkenbedeckung, fliissiges und eisférmiges Wolkenwasser
einerseits und die Wolkenbedeckung aufgelost als tiefe, mittlere und hohe Wolken sowie das
vorgeschriebene Wolkenwasser andererseits werden fiir zwei Léufe des Strahlungstransport-
programms genutzt. Alle anderen Werte wie Ozon, Wasserdampf und Temperatur bleiben
unverdndert. Die prozentualen Differenzen (Differenz = Heizraten basierend auf Wolken in
drei Schichten - Heizraten basierend auf dreidimensionalen Wolken) der resultierenden Heiz-
raten sind in Abb. 5.18 dargestellt. Die linke Abbildung zeigt den gesamten Héhenbereich.
Man erkennt in einzelnen Schichten sehr grofie Abweichungen, die bis zu 500 % betragen
kénnen. Der im Rahmen dieser Arbeit interessante Bereich zwischen 100 und 10 hPa ist

(a) Hoehenbereich 1000 — 1 hPa (b) Hoehenbereich 100 — 10 hPa
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Abbildung 5.18: Prozentuale Differenz aus Heizraten basierend auf Wolken in drei Schichten und
Heizraten basierend auf dreidimensionalen Wolkenfeldern fiir 60° bis 90° N, 0° E am 1. Dezember
2000, 0:00 UTC.
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nochmals in der rechten Hélfte der Abbildung zu sehen. In diesen Hohen treten im betrach-
teten Fall keine Wolken mehr auf, d.h. dass alle drei Eingabeparameter auf Null gesetzt
sind. Da sich die unterschiedlichen Wolkenfelder hauptséchlich auf die betreffenden sowie
angrenzenden Schichten auswirken, sind die Abweichungen in diesem Bereich der Strato-
sphire relativ gering. Sie betragen maximal 10 bis 12 %. Dieser Test und analoge Versuche
fiir andere Zeitpunkte und Lingenbereiche haben gezeigt:

8. Die vertikale Auflosung der Wolkenfelder entsprechend der Standarddruckflichen oder
Modellschichten hat einen relativ geringen Einfluss auf die Heizraten im Hohenbereich
von 100 bis 10 hPa.

5.2 Validierung der Trajektorien

Werden Trajektorienrechnungen zur Untersuchung von Transportprozessen eingesetzt, so
ist es wichtig, dass die Trajektorien die realen Wege der Luftpakete so gut wie moglich
wiedergeben. Auftretenden Abweichungen zwischen dem tatséichlichen Transportweg und
der numerisch berechneten Trajektorie konnen unterschiedliche Ursachen haben. Zu den
wichtigsten Fehlerquellen zéhlen die folgenden Punkte (siehe z.B. Stohl, 1998; Schoeberl
und Sparling, 1995).

I. Beim Losen der zugrundeliegenden Differenzialgleichung (3.4) mit einem numerischen
Integrationsverfahren ensteht ein globaler Diskretisierungsfehler.

IT. Da die Daten der Windfelder auf diskreten Gittern gegeben sind, miissen die an der
jeweiligen Trajektorienposition bendtigten Werte mit Hilfe rdumlicher und zeitlicher
Interpolation bestimmt werden. Dabei entstehen Fehler, welche die Genauigkeit der
Trajektorie beeinflussen.

ITI. Vereinfachungen in der physikalischen Beschreibung der Vertikalbewegung der Trajek-
torie konnen zu fehlerhaften Berechnungen fiihren.

IV. Rauschen und systematische Abweichungen in den zugrundeliegenden Windfeldern
erzeugen Unterschiede zwischen der berechneten Trajektorie und dem tatséchlichen
Transportweg.

Die Fehlerquellen lassen sich demzufolge in zwei Gruppen einteilen: zum einen die numeri-
schen Artefakte und zum anderen die physikalische Genauigkeit der Trajektorie.

Es ist nicht moglich, den direkten Weg eines Luftpaketes zu messen (Stohl, 1998) und so-
mit besteht ein grofles Problem der Trajektorienvalidierung darin, dass man keine realen Tra-
jektorien kennt. Die vorliegende Arbeit folgt dem Konzept die numerischen Ungenauigkeiten
der einzelnen Trajektorien zu minimieren. Auflerdem wird der Einfluss der meteorologischen
Felder anhand von statistischen Auswertungen der Luftmassenbewegungen quantifiziert.

Der folgende Abschnitt 5.2.1 untersucht die Genauigkeit des numerischen Integrations-
verfahrens entsprechend Punkt I. Die Validierung beschrinkt sich auf das Runge-Kutta-
Verfahren und die implizite Trapezregel.

Der durch Integration (I) und Interpolation (II) verursachte Fehler wird im Rahmen von
Trajektorien-Vergleichen im Abschnitt 5.2.2 analysiert. Der in Punkt II erwihnte Interpo-
lationsfehler wird hauptsélich durch das Mafl der rdumlichen und zeitlichen Auflésung des
vorhandenen Datensatzes bestimmt. Die ERA-40 Daten zur Berechnung der Trajektorien
liegen alle sechs Stunden auf einem 2,5° x 2,5° Gitter mit 23 Standarddruckflichen vor. Da
die Rechnungen einen Zeitraum von 47 Jahren umfassen, ergibt sich somit eine sehr grofe
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Datenmenge (siehe Abschnitt 7.7). Es war im Rahmen dieser Arbeit aus computertechni-
schen Griinden nicht moglich, die Auflésung der Daten zu erhdhen.

Der Einfluss der zu Grunde liegenden Windfelder (IIT) sowie die physikalische Beschrei-
bung der Vertikalbewegungen werden in Kapitel 7 ndher untersucht.

5.2.1 Numerische Genauigkeit der Trajektorien

Um die numerische Exaktheit der Trajektorienroutine zu untersuchen, werden die Ungenau-
igkeiten der Datenfelder und damit verbundene Fehlerquellen ignoriert. Zu diesem Zweck
werden Situationen konstruiert, in denen die Abweichungen allein durch den numerischen
Integrationsfehler verursacht werden. Dazu zéhlen der ,, Vorwirts-Riickwérts-Test“ und die
Berechnung von Trajektorien, die durch ein kiinstliches Windfeld angetrieben werden.

Der Vorwarts-Riickwarts-Test

Eine gute Kontrolle fiir die numerische Genauigkeit eines Trajektorienmodells bietet der
sogenannte Vorwirts-Riickwiérts-Test (siehe z.B. Schoeberl und Sparling, 1995). Dazu wird
fiir einen festen Zeitraum zunéichst eine Vorwirtstrajektorie durch das Modell berechnet. Am
Endpunkt dieser Trajektorie wird die Berechnung einer Riickwértstrajektorie fiir den genau
umgedrehten Zeitraum initialisiert. Idealerweise sollte die Riickwéartstrajektorie wieder am
Startpunkt der Vorwirtstrajektorie ankommen. In der Realitét wird sich allerdings fiir jedes
Trajektorienmodell aufgrund der numerischen Approximation eine Abweichung zwischen
beiden Punkten ergeben.

Die Differenzen sind im Allgemeinen von der Laufzeit, von der Lénge des verwende-
ten Zeitschrittes und von der numerischen Genauigkeit des Integrationsverfahrens abhéngig.
Zusitzlich zum Integrationsschritt findet eine numerische Interpolation statt, um die meteo-
rologischen Daten an den benétigten Positionen zu bestimmen. Die Interpolation wird zwar
Unterschiede zwischen der numerisch berechneten und der realen Trajektorie erzeugen, den
Vorwérts-Riickwérts-Test aber nicht beeinflussen. Somit kann dieser Test, durchgefiihrt mit
einer grofleren Menge von Trajektorien, als eine sinnvolle Kontrolle fiir die zugrundeliegenden
Integrationsverfahren betrachtet werden.

Es soll iiberpriift werden, welche Resultate das im Rahmen der vorliegenden Arbeit ent-
wickelte und implementierte Trajektorienmodell im Vorwérts-Riickwirts-Test erzielt. Fiir
diesen Versuch ist es sinnvoll, von dem Trajektorienmodell zu fordern, dass sich die Genau-
igkeit der Testergebnisse verbessert, wenn sich die Schrittweite verkleinert. Diese Forderung
kann als notwendige (und nicht als hinreichende) Bedingung fiir die Giite des gesamten
Trajektorienmodells angesehen werden. Mit einer Reihe verschiedener Fallstudien wurde
das Verhalten der zwei implementierten Integrationsverfahren untersucht. Beide erfiillen die
Bedingung, eine verbesserte Genauigkeit fiir eine verkleinerte Schrittweite zu produzieren.
Die ermittelten Differenzen weisen fiir die verschiedenen Verfahrensweisen jeweils dhnliche
GroBlenordnungen auf. Der Grad der Verbesserung bei Verkleinerung der Schrittweite hingt
von vielen verschiedenen Faktoren ab. Dazu zdhlen die geographische Breite der Startpunkte,
der Antrieb der vertikalen Bewegung, die Realisierung des horizontalen Integrationsschrittes
und die fiir die Iteration im Rahmen der Trapezregel geforderte Genauigkeit. Da sich kei-
ne unmittelbaren Aussagen iiber die Qualitit der berechneten Trajektorien im Vergleich
zu realen Trajektorien schlussfolgern lassen, soll von einer ausfiihrlicheren Diskussion der
Testreihen abgesehen werden.
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Abbildung 5.19: Vorwirts-Riickwirts-Test durchgefiihrt mit der impliziten Trapezregel. Die Ab-
weichungen wurden fiir alle Trajektorien bis 70° N (hellgriin, orange) und fiir alle Trajektorien
bis 87,5° N (dunkelgriin, rot) gemittelt. Die von der Iteration geforderte numerische Genauigkeit
betriigt 1075 (dunkelgriin, hellgriin) oder 10~7 (rot, orange).

Abb. 5.19 zeigt als reprisentatives Beispiel vier Versuche fiir die implizite Trapezregel?.
Dazu wurden 95 diabatische Trajektorien, deren Startpunkte gleichmifig zwischen 30° und
87,5° N verteilt liegen, einen Tag vorwérts in Zeitrichtung berechnet. Anschlielend werden
ausgehend von den Endpunkten der Vorwirtstrajektorien die entsprechenden Riickwértstra-
jektorien bestimmt. Das Mittel der Abweichungen zwischen der geographischen Breite des
Startpunktes der Vorwirtstrajektorien und der geographischen Breite! des Endpunktes der
Riickwirtstrajektorien ist in Abhéngigkeit vom Zeitschritt dargestellt. Wird iiber alle 95
Trajektorien gemittelt, so ergeben sich die in rot bzw. dunkelgriin dargestellten Genauig-
keiten. Betrachtet man nur die Trajektorien mit einer Startbreite kleiner oder gleich 70° N,
verringern sich die Abweichungen und man erhélt die orangefarbenen bzw. hellgriinen Daten-
punkte. Insgesamt zeigen die berechneten Abweichungen eine sehr #hnliche Groflenordnung
wie die Ergebnisse von Schoeberl und Sparling (1995). Dort betragen die Abweichungen fiir
eine Laufzeit von einem Tag und Zeitschritte zwischen 7 und 30 Minuten in Abh#ngikeit
vom eingesetzten Integrationsverfahren ungefihr 107° bis 1072 Grad geographischer Breite
pro Tag.

Wiéhrend des Integrationsschrittes mit der Trapezregel wird ein implizites Gleichungssy-
stem gelost. Verlangt man von der Iteration eine Genauigkeit von 1077, so ergeben sich die in
rot und orange eingezeichneten Abweichungen. Fordert man hingegen nur eine Genauigkeit
von 107%, so erhiilt man die beiden griin dargestellten Linien. Die Effekte der reduzierten
Genauigkeit bei der Iteration summieren sich auf, so dass sich die betrachteten Gesamtfehler
bei sehr kleinen Zeitschritten vergrofiern. Es ist also, wie bereits in Abschnitt 3.2.1 erwéhnt,
nicht immer sinnvoll, den Integrationszeitschritt beliebig weit zu verkleinern.

Zusammenfassend kann man sagen, dass beide Integrationsverfahren (Test fiir Runge-
Kutta-Verfahren nicht gezeigt) das im Rahmen des Vorwirts-Riickwirts-Tests geforderte

3Das Runge-Kutta-Verfahren erzielt sehr dhnliche Ergebnisse.
4An dieser Stelle wird der Abstand in Bezug auf die geographische Breite anstatt als absoluter horizontaler
Abstand angegeben, um einen Vergleich mit den Arbeiten von Schoeberl und Sparling (1995) zu ermoglichen.
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Verhalten aufweisen, wenn die einzelnen numerischen Operationen mit einer ausreichenden
Genauigkeit durchgefiihrt werden.

Rechnungen mit dem kiinstlich erzeugten Windfeld

Fiir diesen Versuch wurde ein Windfeld konstruiert, das einen abgeschlossenen vollendeten
Wirbel beschreibt, dessen Zentrum sich bei 65° N, 0° E befindet. Jedes von diesem Windfeld
angetriebene Luftpaket bewegt sich in genau fiinf Tagen einmal im Kreis um das Wirbelzen-
trum. In Abb. 5.20 ist das Beispiel einer Trajektorie, hier als reale Trajektorie bezeichnet,
zu sehen, die durch dieses Windfeld erzeugt wird. Das Luftpaket startet bei 41° N, 0° E und
wird entlang des bunt eingezeichneten Pfades transportiert. Dabei bewegt es sich von mitt-
leren Breiten in hohe nordliche Breiten und befindet sich nach 2,5 Tagen mit einer Position
von 89° N, 0° E sehr nahe am Nordpol. Nach weiteren 2,5 Tagen ist das Luftpaket zu seiner
Ausgangsposition, hier durch ein blaues Dreieck gekennzeichnet, zuriickgekehrt. Die Trajek-
torie erfahrt keinen vertikalen Antrieb und verweilt wiahrend ihrer gesamten Laufzeit auf
einer Isentrope.

Die Trajektorienroutine wird nun mit dem konstruierten Windfeld angetrieben. Das Mo-
dell berechnet eine numerische Approximation der in Abb. 5.20 dargestellten Trajektorie.
Die folgenden Versuche zeigen die Ergebnisse dieser Rechnungen fiir verschieden grofle Zeit-
schritte und unterschiedliche Integrationsverfahren. Bei allen in diesem Zusammenhang be-
stimmten numerischen Approximationen handelt es sich um isentrope Trajektorien, welche
die potenzielle Temperatur als Hohenkoordinate verwenden. Der horizontale Integrations-
schritt wurde in Abhéingigkeit von der geographischen Breite des jeweils aktuellen Trajekto-
rienpunktes realisiert: Fiir A > 85° N erfolgt die Integration entlang der Grolkreise und fiir
alle anderen Situationen entlang der Linge bzw. Breite.

Die Ergebnisse des 4-stufigen Runge-Kutta-Verfahrens und der Trapezregel angewendet
mit einem Zeitschritt von zehn Minuten sind in Abb. 5.21 dargestellt. Die beiden Trajektori-
en haben jeweils eine Laufzeit von 30 Tagen und bewegen sich in dieser Zeit, wie erforderlich

5Tage

4Tage
3Tage
2Tage
1Tag

Startzeit A

Abbildung 5.20: Zu sehen ist eine 5 Tage lange Trajektorie, angetrieben durch das konstruierte
Windfeld, mit dem Startpunkt (blaues Dreieck) bei 41° N, 0° E. Die Trajektorie ist entsprechend
ihrer jeweiligen Laufzeit eingefirbt.
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Abbildung 5.21: Dargestellt sind 30 Tage lange, numerischen Trajektorien, angetrieben durch das
konstruierte Windfeld und berechnet mit dem 4-stufigen Runge-Kutta-Verfahren (linke Abb.) bzw.
der impliziten Trapezregel (rechte Abb.). Der Zeitschritt betrigt 10 Minuten und die Trajektorie
ist entsprechend ihrer jeweiligen Laufzeit eingefarbt.

sechs mal um das Wirbelzentrum. In Abb. 5.21 ist zu erkennen, dass sich die Trajektorie,
basierend auf der Trapezregel, sehr dicht an der wirklichen Trajektorie bewegt. Die minima-
len dabei entstehenden Abweichungen sind in dieser Graphik nicht erkennbar. Dagegen zeigt
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Abbildung 5.22: Wie in Abb. 5.21 fiir den Zeitschritt 60 Minuten.
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Abbildung 5.23: Dargestellt sind fiinf Tage lange numerischen Trajektorien, die durch das kon-
struierte Windfeld angetrieben werden. Die numerische Integration erfolgt mit dem 4-stufigen
Runge-Kutta-Verfahren (linke Abb.) bzw. der impliziten Trapezregel (rechte Abb.). Der Zeitschritt
betréigt 6 Stunden.

die Trajektorie berechnet mit dem Runge-Kutta-Verfahren die Tendenz, mit fortschreitender
Zeit ein klein wenig nach auflen zu laufen. Aber auch diese Abweichungen sind gemessen an
der langen Laufzeit der Trajektorie sehr gering. Um die Qualitéit der beiden Integrationsver-
fahren weiter zu untersuchen, wurde im Folgenden langsam die Schrittweite vergréflert. In
Abb. 5.22 sind die Rechnungen mit einem Zeitschritt von 60 min zu sehen. Fiir die Trapezre-
gel hat sich das Bild im Vergleich zum zehnminiitigen Zeitschritt so gut wie nicht verdndert.
Das Runge-Kutta-Verfahren hingegen zeigt Instabilitéiten, sobald sich die Trajektorie zu na-
he an den Pol bewegt. Die Trajektorie wird dort deutlich um einige Grad nach auflen hin
abgelenkt. Im Rahmen des letzten Tests werden die numerischen Anforderungen an die Ver-
fahren heraufgesetzt. Es wird getestet, welche Resultate sich fiir einen ausgesprochen langen
Zeitschritt ergeben. Die Trajektorien in Abb. 5.23 lassen die einzelnen, sechs Stunden langen
Integrationsschritte erkennen. Die mit Hilfe der Trapezregel berechnete Trajektorie verlauft
wiederum sehr dicht an der realen Trajektorie und zeigt auch in Polndhe nur geringfiigi-
ge Abweichungen. Im Fall des Runge-Kutta-Verfahrens sind diese Abweichungen deutlich
stiarker ausgeprigt und zwingen die Trajektorie auf eine falsche Bahn. Es ist zu bemerken,
dass sich diese Schwiche der 4-stufigen expliziten Integration nur in Polnihe ergibt. Die In-
tegration in den mittleren Breiten stellt dagegen eine sehr gute Approximation der exakten
Trajektorie dar. Die Liange der durchgefiihrten Testlidufe hat gezeigt, dass die Trapezregel
nur 2/3 der Laufzeit des Runge-Kutta-Verfahrens benéstigt.

Zusammenfassend ergibt sich aus dem Vorwirts-Riickwirts-Test und dem Test mit dem
kiinstlichen Windfeld, dass beide Verfahren im allgemeinen eine vergleichbar gute numeri-
sche Qualitdt aufweisen. Die Trapezregel ist in Situationen mit sehr groflen Zeitschritten in
Polnédhe von Vorteil. Da sie auflerdem weniger Zeit als das Runge-Kutta-Verfahren benétigt,
werden alle Rechnungen im folgenden Verlauf der Arbeit mit der impliziten Trapezregel
durchgefiihrt. Falls nicht anders erwihnt, betréigt die geforderte numerische Genauigkeit
107 und die Linge des Integrationsschrittes 20 Minuten.
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5.2.2 Vergleich mit dem FUB-Trajektorienmodell

Das Trajektorienmodell der Freien Universitéit Berlin (FUB) basiert auf der expliziten Me-
thode zur Berechnung dynamischer Trajektorien (Petersen und Uccellini, 1979) und wurde
von Kirch (1985) implementiert. Seitdem wurde das Modell mehrfach verbessert und in ei-
ner Vielzahl von Studien eingesetzt (z.B. zur Untersuchung von Luftmassentransport in der
Stratosphére (Langematz et al., 1987) und zur Koordinierung von Ozonsondenmessungen
(Rex et al., 1999)).

In den Jahren 2002 und 2003 wurden verschiedene auf Ballonfliigen basierende Messkam-
pagnen durchgefiihrt, um die Fernerkundungsgerite auf dem Umweltforschungs-Satelliten
,Environmetal Satellite“ (ENVISAT) zu validieren. Im Rahmen dieser Kampagne wurden
mit dem Trajektorienmodell der FU Berlin eine Anzahl von Vorwérts- und Riickwértstrajek-
torien ausgehend vom Flugpfad des jeweiligen Ballons berechnet. Um das neue im Rahmen
dieser Arbeit entwickelte Transportmodell zu validieren, wurde ein ausgewihltes Ensem-
ble von Trajektorien mit dem neuen Transportmodell nachgerechnet und mit den FUB-
Trajektorien verglichen.
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Abbildung 5.24: Zeitreihe der Abweichungen einzelner Trajektorien (oben) und der mittleren
horizontalen Abweichung (unten). Die Abweichungen wurden zwischen den Liufen des FUB-
Trajektorienmodells mit horizontal verschieden aufgelosten Eingabedaten (links) bzw. zwischen
dem neuen Transportmodell (AWI) und dem FUB-Trajektorienmodell (rechts) fiir die einzelnen
Ballonfliige gebildet (personliche Mitteilung Grunow, 2006). Die Anzahl der einzelnen zu den Bal-
lonfliigen gehérenden Trajektorien n ist in Klammern angegeben.
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Die diesem Vergleich zugrunde liegenden Ballonfliige fanden in hohen und mittleren Brei-
ten statt (Dorf et al., 2005; Butz et al., 2006). Die Berechnungen der FUB-Trajektorien wur-
den von Katja Grunow (FUB) durchgefiihrt. Beide Modelle nutzen die opECMWF-Daten
als Eingabedaten. Vom Trajektorienmodell der FU Berlin stehen fiir jeden Ballonflug zwei
Trajektorienensemble zur Verfiigung, basierend auf einem 1,25° x 1,25° bzw. einem 2,5° x
2,5° Gitterabstand der Eingabedaten. Mit dem neuen Transportmodell wurde fiir insgesamt
fiinf Ballonfliige pro Flug jeweils eine Trajektorienschar berechnet, wobei die Eingabedaten
auf dem 2,5° x 2,5° Gitter genutzt werden.

Der obere Teil von Abb. 5.24 zeigt die Abweichungen einzelner Trajektorien als Funktion
der Zeit vom Startzeitpunkt bis zum fiinften Tag. Jede diinn eingezeichnete Linie entspricht
einer Riickwirtstrajektorie. Die gezeigten Trajektorien wurden aus dem Ensemble zum Bal-
lonflug vom 6. Mérz 2003 iiber Kiruna exemplarisch ausgewéhlt. Die linke Seite zeigt die
Differenzen zwischen den Trajektorien berechnet mit dem FUB-Trajektorienmodell bei un-
terschiedlicher horizontaler Datenauflosungen. Auf der rechten Seite sind die Abweichungen
zwischen dem neuen Transportmodell und dem FUB-Trajektorienmodell auf dem 2,5° x 2,5°
Gitter dargestellt.

Um die beiden gesamten Trajektorienensemble eines bestimmten Fluges miteinander zu
vergleichen, wird die mittlere horizontale Abweichung (Stohl, 1998) iiber alle Trajektorien
dieser beiden Ensemble nach einer bestimmten Transportzeit berechnet. Die mittlere ho-
rizontale Abweichung ermdglicht eine iibersichtlichere Darstellung der Ergebnisse, wie der
untere Teil von Abb. 5.24 illustriert. Hier sind die Zeitreihen der mittleren horizontalen Ab-
weichung fiir die einzelnen Ballonfliige zu sehen. In jedem Graphen sind die Informationen
der Abweichungen aller Trajektorien eines Fluges enthalten. Die Anzahl der Trajektorien
ist in Abb. 5.24 fiir jeden Ballonflug angegeben. Dabei handelt es sich jeweils zu 50 % um
Vorwiirts- und zu 50 % um Riickwirtstrajektorien. Die mittleren horizontalen Abweichun-
gen zwischen den beiden Trajektorienmodellen sind etwas grofier als die Abweichungen, die
das FUB-Trajektorienmodell produziert, wenn es mit horizontal unterschiedlich aufgeltsten
Eingabedaten arbeitet.

Die Ergebnisse des Vergleiches von FUB- und AWI-Trajektorienmodell besitzen die glei-
che Groflenordnung wie die Ergebnisse eines Trajektorienvergleiches (Grunow et al., 2004)
zwischen dem FUB-Trajektorienmodell und dem Trajektorienmodell des Forschungszen-
trums Jiilich. Diese Gegeniiberstellung wurde fiir Ballonfliige im Januar und Februar 2003
durchgefiihrt und weist mittlere horizontale Abweichungen zwischen 250 und 800 km auf.
Die Ergebnisse zeigen, dass die aus Integration und Interpolation resultierende numerische
Genauigkeit des neuen Transportmodells mit der numerischen Genauigkeit anderer Trajek-
torienmodelle vergleichbar ist.



Kapitel 6

Vertikalgeschwindigkeiten

Dieses Kapitel beschiftigt sich mit der Berechnung des vertikalen stratosphérischen Luft-
massentransportes im Polarwirbel. Die Ubersicht zu den vertikalen Winden in Abschnitt
6.1 ordnet den Lagrangeschen Ansatz in den Kontext der verschiedenen Formalismen zur
Untersuchung gemittelter Luftmassenbewegungen ein. Um ein detailliertes, zeit- und héhen-
aufgelostes Bild der Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeiten zu erhalten, werden grofle Tra-
jektorienensemble statistisch ausgewertet. In Abschnitt 6.2 wird die Methode zur Quantifi-
zierung des Lagrangeschen wirbelgemittelten Absinkens am Beispiel des Winters 1994 /1995
vorgestellt. Um das Absinken der Luftmassen relativ zu ihrer Lage zum Polarwirbel zu un-
tersuchen, werden die Vertikalbewegungen der Trajektorien entlang der dquivalenten Breite
gemittelt. Diese Methode wird in Abschnitt 6.3 nidher erldutert.

6.1 Ubersicht iiber die gemittelten Vertikalgeschwin-
digkeiten

Es existieren verschiedene Ansétze, um den mittleren stratosphirischen Luftmassentrans-
port durch die Meridionalzirkulation mit Hilfe einer gemittelten Vertikalgeschwindigkeit zu
beschreiben:

1. Die Lagrangesche Methode mittelt die Geschwindigkeit zonal {iber ein Trajektorie-
nensemble und erfasst somit den tatsichlichen Nettoluftmassentransport. Der physi-

kalisch aussagekriftige Mittelungsprozess ergibt die Lagrangeschen Geschwindigkeiten
(ot wh).

2. Die zonal gemittelten Eulerschen Gleichungen mit den einfachen zonalen Mitteln (T, w)
sind ungeeignet den Massentransport der meridionalen Zirkulation zu beschreiben (sie-
he Abschnitt 2.4).

3. Der mathematische Formalismus der Transformierten Eulerschen Gleichungen mit
(T*,w*) bietet eine Moglichkeit die wechselseitige Beziehung zwischen den Wirbel-
groBen und dem zonal gemittelten Grundstrom zu erschlieflen (siehe Abschnitt 2.4).
Obwohl die TEM-Gleichungen viele Ahnlichkeiten zu dem Lagrangeschen Mittel (engl.
,Lagrangian Mean“, LM) aufweisen, ist die durch (v*,w*) beschriebene Zirkulation
nicht gleich der Lagrangeschen Massenbewegung (v, w"). Die TEM Groflen stellen
zwar im Allgemeinen eine gute Approximation des durch den Lagrangeschen Formalis-
mus beschriebenen Luftmassentransportes dar, beriicksichtigen jedoch nicht vollsténdig
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Abbildung 6.1: Dargestellt ist die Ubersicht zu den vertikalen Windfeldern. Im oberen Bereich
sind die drei Formalismen Eulerian Mean, Lagrangian Mean und Transformed Eulerian Mean zum
Mitteln der Windfelder (v, w) aufgefithrt. Im unteren Kasten sind die Lagrangeschen Mittel von
zwei rechnerischen Realisierungen des Vertikalwindes dargestellt. Es kann das Lagrangesche Mittel
entlang der Breite (@L,@L), entlang der fquivalenten Breite (QY, @) oder im Wirbelinneren
(@L , W) gebildet werden. Qr stellt das Eulersche Mittel dar und wird direkt aus den Heizraten Q
berechnet. Alle Groflen verkniipft mit dem Zweig der thermodynamischen Gleichung erhalten den

Index T', wihrend die Groflen verkniipft mit der Kontinuititsgleichung den Index K erhalten.

die Effekte von nichtkonservativen, nichtlinearen und transienten Wellen (Andrews
et al., 1987).

Die drei Formalismen zum Mitteln der zu festen Zeit- und Gitterpunkten gegebenen Ge-
schwindigkeitskomponenten v, w sind im oberen Teil von Abb. 6.1 dargestellt. Im weiteren
Verlauf werden zur Beschreibung der gemittelten Geschwindigkeiten zwei verschiedene ver-
tikale Koordinaten benutzt. Die erste Koordinate ist der Druck p und die zweite vertikale
Koordinate ist die potenzielle Temperatur ©. Die vertikale Geschwindigkeit w gehort zum
Drucksystem, wihrend sich die vertikale Geschwindigkeit () immer auf das isentrope System
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bezieht. Die Begriffe aufwarts und abwérts miissen demzufolge in Bezug auf die verwendete
vertikale Koordinate verstanden werden. Verwendet man den Begriff Absinken im isentropen
System (diabatisches Absinken) so ist damit immer eine Abnahme der potenziellen Tempera-
tur gemeint. Im Druck-System bedeutet Absinken, dass hohere Druckwerte erreicht werden.
In der vorliegenden Arbeit ist die Frage nach dem vertikalen Nettoluftmassentransport in
Form des diabatischen Absinkens innerhalb des Polarwirbels von besonderem Interesse. Da
der Lagrangesche Ansatz das Zusammenspiel zwischen horizontaler und vertikaler Bewe-
gung korrekt beriicksichtigt, liefert er die vollstdndigste Beschreibung des Absinkens der
Luftmassen im Polarwirbel.

Im Allgemeinen ist es nicht moglich, die vertikale Windgeschwindigkeit aus Messungen
zu bestimmen, so dass w aus anderen, auf Beobachtungsdaten basierenden, meteorologi-
schen Feldern abgeleitet werden muss. Abb. 6.1 skizziert zwei Moglichkeiten den vertikalen
Wind aus den ECMWF-Datenfeldern zu berechnen. Eine der Moglichkeiten wird innerhalb
der ECMWF-Datensiitze (o(pECMWF oder ERA-40) realisiert. Hier ergibt sich w aus der
Divergenz des horizontalen Windes (u, v) iiber die Kontinuitétsgleichung (A.7), welche die
Erhaltung der Masse ausdriickt. Eine zweite Moglichkeit den vertikalen Wind zu berech-
nen, bietet die Thermodynamische Grundgleichung (A.8), welche den vertikalen Wind aus
den diabatischen Heizraten bestimmt. Die Heizraten kénnen mit Hilfe des Strahlungstrans-
portmodells und der ECMWF-Daten berechnet werden. Der aus der thermodynamischen
Gleichung stammende Wind wird im Folgenden mit wy bezeichnet, wihrend das zur Kon-
tinuitdtsgleichung gehorende Windfeld das Symbol wg erhélt. In einem vollstindig balan-
cierten frei laufenden GCM sind die zwei Groflen wy und wy identisch. Da es sich bei u, v
und 7" allerdings um Daten aus einem Assimilationsmodell handelt, ist das System aufgrund
technischer Korrekturen nicht vollstdndig konsistent. Die beiden rechnerisch bestimmten
vertikalen Windfelder weisen Unterschiede auf. In Abschnitt 6.2 werden die Groflen wr und
wg kurz diskutiert und anhand eines ausgewihlten Beispieles miteinander verglichen.

Im unteren Teil von Abb. 6.1 sind die verschiedenen Lagrangeschen Mittel der verti-
kalen Geschwindigkeit wy und wyg dargestellt. Basierend auf wy bzw. den Heizraten @)
berechnet das neue Transportmodell eine grofle Menge diabatischer Trajektorien. Eine sinn-
volle statistische Auswertung der Trajektorienensembles ermdoglicht die Approximation der
verschiedenen Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeiten. Man kann beispielsweise die zonal
gemittelten Lagrangeschen Geschwindigkeiten W% und @; berechnen. Auflerdem sind die
Mittel entlang der dquivalenten Breite (w% und @%) von Interesse, falls die Struktur des
Lagrangeschen Absinkens in Abhéngigkeit von der Lage relativ zum Polarwirbel untersucht
wird. Mittelwerte konnen allerdings auch iiber die gesamte Menge aller Trajektorien inner-
halb des Polarwirbels gebildet werden (@% und Q%). Im Gegensatz zu den beiden Mitteln
entlang der Breite bzw. der dquivalenten Breite ist das Wirbelmittel nur noch von der Hohe
und der jeweiligen vertikalen Koordinate abhéingig. Analog zu den diabatischen Trajektorien
konnen basierend auf wg und den kinematischen Trajektorienensembles die verschiedenen
Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeiten berechnet werden (wk und Q' , @% und QL , @k
und Q% ).

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurden der kinematische und der diabatische Ansatz
verwendet, um Trajektorien zu berechnen. Anhand eines Vergleiches zwischen Q% und Q%
sowie zwischen wy und wy wird entschieden, welcher Ansatz die realistischeren Ergebnisse
liefert. Es ist auflerdem moglich, aus den Heizraten direkt das Eulersche wirbelgemittelte
Absinken @T zu berechnen. Ein Vergleich der beiden Gréflen @T und @% verdeutlicht die Un-
terschiede zwischen dem Eulerschen und dem Lagrangeschen Formalismus zur Berechnung
des diabatischen Luftmassentransportes im Polarwirbel. Bevor in Kapitel 7 die aufgezihlten
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Vergleiche vorgestellt werden, ist es notwendig, die Methode zur Berechnung des Lagran-
geschen Wirbelmittels und des Lagrangeschen Mittels entlang der dquivalenten Breite am
Beispiel der diabatischen Vertikalgeschwindigkeit () einzufiihren.

6.2 Berechnung des wirbelgemittelten Absinkens

Der Polarwirbel bildet eine bis zu einem gewissen Grade gut isolierte Einheit, die von den
Mischungsprozessen innerhalb der Wellenbrecherzone durch die Wirbelkante abgegrenzt ist
(sieche Abschnitt 2.4). Um die Variabilitit der Ozongesamtsdule innerhalb des arktischen
Polarwirbels zu verstehen, ist es wichtig, den Einfluss der atmosphérischen Meridionalzirku-
lation auf die wirbelgemittelte Ozonkonzentration zu quantifizieren. Der Einfluss resultiert
zu groflen Teilen aus dem vertikalen Nettoluftmassentransport. In diesem Zusammenhang
ist die Frage, aus welchen Hohenbereichen die Luft stammt, die sich gegen Ende des Winters
zwischen © = 400 und 550 K befindet, von besonderem Interesse. Im vorliegenden Abschnitt
wird eine Methode vorgestellt, mit der es moglich ist, das gemittelte Absinken der Luftmas-
sen nach dem Lagrangeschen Ansatz zu quantifizieren. Das Konzept wird am Beispiel der
diabatischen Trajektorien fiir den Winter 1994/1995' dargestellt und lésst sich miihelos auf
die kinematischen Trajektorienrechnungen und andere Winter iibertragen.

Um die Luftmassen zusammenzufassen, die sich gegen Ende des Winters auf einer be-
stimmten Isentrope befinden, wird an dieser Stelle der Begriff der friihlingsbezogenen po-
tenziellen Temperatur (engl. spring equivalent potential temperature®), O, eingefiihrt (Rex
et al., 2004). Fiir ein Luftpaket zu einem beliebigen Zeitpunkt im Winter ist O, als die po-
tenzielle Temperatur definiert, welche dieses Luftpaket gegen Ende des Winters besitzt. Fiir
die Betrachtungen in der vorliegenden Arbeit wird der 10. Mirz? als Bezugsdatum fiir den
Term Ende des Winters verwendet. Jedes Luftpaket besitzt in jedem Winter genau ein ©..

Im Folgenden wird mit Hilfe des Lagrangeschen Ansatzes bestimmt, welche mittlere po-
tenzielle Temperatur die Luftmassen zwischen ©, = 400 und 550 K zu Beginn des Winters
besitzen. Die Trajektorienroutine des neuen Transportmodells berechnet zu diesem Zweck
eine sehr grofie Menge (~ 51000) von diabatischen bzw. kinematischen Riickwirtstrajek-
torien iiber den Verlauf eines Winters. Die Startpunkte der Trajektorien liegen auf einem
dreidimensionalen Gitter vor, welches aus 16 gleichméfig verteilten Isentropen zwischen © =
400 und 550 K besteht. Auf jeder Isentrope sind 3182 Startpunkte auf einem dquidistanten
Gitter zwischen 50° und 90° N gegeben. Das entspricht bei 50° N einem Abstand der Git-
terpunkte von 1,25°. Die Gesamtzahl der Trajektorien ergibt sich als 50912 = 3182 - 16. Die
Zahl wurde in Anlehnung an andere Trajektorienstudien (Manney et al., 1994b; Rosenfield
und Schoeberl; 2001) gro8 genug gewéhlt, um eine statistische Auswertung der Trajekto-
rienensembles zu erlauben. In hier nicht gezeigten Tests wurde die Anzahl der Trajektorien
verdreifacht, was keine nennenswerten Auswirkungen auf die Ergebnisse der statistischen
Auswertungen ergab. Das Startdatum der Rechnung ist der 10. Mérz des jeweiligen Winters
und die Trajektorien werden in Zeitrichtung riickwérts bis zum Enddatum der Rechnung,
dem 1. Dezember des vorangegangenen Jahres, bestimmt. Die Wahl des Berechnungszeitrau-
mes resultiert aus der Bestrebung, {iber einen moglichst langen Zeitraum zu verfiigen, der
fiir moglichst viele Winter vor dem Zusammenbruch des Polarwirbels endet. Somit ergeben

!Der Winter 1994/1995 wurde an dieser Stelle ausgewiihlt, da er keine Datenprobleme oder meteorologi-
schen Besonderheiten aufweist.
2Das Datum 10. Mérz wird motiviert durch den Starttermin des Trajektorienensembles.



93

Normierte potenzielle Wirbelstarke [s']  Potenzielle Temperatur [K]

501.0

500.5

500.0

499.5

499.0

502.0

501.5

501.0

500.5

510

508

506

504

502

516

514

512

510

508

506

504

Abbildung 6.2: © [K] und nPV [s7!] fiir die Trajektorien, die am 10. Mirz 1995 auf 500 K
gestartet wurden. Die Abbildungen beziehen sich auf den Start und die Zeitpunkte nach einem

Tag, fiinf Tagen sowie zehn Tagen Laufzeit. Jeder Punkt stellt eine Trajektorie dar.
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Abbildung 6.3: Trajektorien, die am 10. Mérz 1995 auf 500 K gestartet wurden. Die Position der
Trajektorienpunkte entspricht dem Zeitpunkt nach zehn Tagen Laufzeit, wihrend die Einfirbung
passend zu nPV der einzelnen Trajektorien am Starttag (links) bzw. passend zum aktuellen nPV-
Wert der Trajektorien realisiert wurde.

sich 100 Tage lange Trajektorien?, fiir die A\, ¢, p, © und nPV einmal pro Tag abgespeichert
werden.

Abb. 6.2 zeigt fiir die diabatischen Trajektorien, die am 10. Mérz 1995 auf 500 K gest-
artet wurden, nPV und © zu ihrer Startzeit, nach einem Tag, nach fiinf Tagen sowie nach
zehn Tagen Laufzeit. Innerhalb dieses Zeitraumes war der stratosphérische Polarwirbel sta-
bil und abgeschlossen (Naujokat et al., 1995). Auch die numerisch berechneten Trajektorien
zeigen sehr wenig Einmischung in den Polarwirbel. Dies wird ersichtlich, wenn man die Tra-
jektorienpunkte nicht nach ihrem augenblicklichen nPV-Wert einférbt, sondern nach dem
nPV-Wert, den die Trajektorien am Starttag besaflen. Abb. 6.3 zeigt eine solche Darstel-
lung fiir den zehnten Tag der Rechnung und zusétzlich das schon aus Abb. 6.2 bekannte Bild
des augenblicklichen n PV -Wertes der einzelnen Trajektorien. Aus dem Vergleich der beiden
Darstellungen kann man erkennen, dass alle Trajektorien, die anfangs innerhalb des Wirbels
lagen, sich auch nach zehn Tagen noch dort befinden. Da die stratosphérischen Luftmassen
des Polarwirbels im Winter absinken und es sich um eine zeitlich riickwérts gerichtete Rech-
nung handelt, steigt die potenzielle Temperatur der Trajektorien an (Abb. 6.2, rechte Seite).
Auch vor dem Hintergrund der zeitlich riickwérts laufenden Trajektorien werden im Rah-
men dieser Arbeit die simulierten Luftmassenbewegungen stets zeitlich vorwiérts gerichtet
betrachtet, d.h. obwohl sich die potenzielle Temperatur entlang der Riickwértstrajektorie
erhoht, wird der daraus quantifizierte Prozess als diabatisches Absinken bezeichnet.

Es werden alle Luftmassen betrachtet, die ein festes ©, besitzen und gegen Ende des
Winters im Wirbel liegen. Um das gemittelte diabatische Absinken dieser Luftmassen zu
bestimmen, muss das Absinken einer grolen Menge von Trajektorien, welche am 10. Mérz
im Polarwirbel auf ©, starteten, gemittelt werden. Aufgrund des Rauschens in den Wind-
feldern und der numerischen Integrationsfehler, weisen die berechneten Trajektorien mehr

3In Schaltjahren sind die Trajektorien 101 Tage lang.
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Abbildung 6.4: Potenzielle Temperatur aller Trajektorien, die am 10. Mérz 1995 auf 500 K
gestartet wurden, fiir die ersten 14 Tage ihrer Laufzeit vom 10. Mérz 1995 bis zum 24. Februar
1995. Die Trajektorien, die sich wahrend der gesamten 14 Tage im Wirbel befinden, sind blau
eingefirbt.

Durchmischung iiber die Wirbelkante auf als die realen Luftmassen. Betrachtet man also alle
Trajektorien, die sich gegen Ende des Winters im Wirbel befinden und mittelt das Absinken,
das diese Trajektorien im Laufe des gesamten Winters erfahren haben, so wird die Einmi-
schung aus den mittleren Breiten stark iiberschitzt. Das genau entgegengesetzte Konzept
bedeutet anzunehmen, dass der Polarwirbel vollstindig abgeschlossen ist, so dass nur die
Luftmassen betrachtet werden, die wahrend der gesamten 3,5 Monate Laufzeit im Wirbel
verweilen. Verwendet man das zweite Konzept, so wird das wirbelgemittelte Absinken Q%
nach dem Lagrangeschen Ansatz berechnet. Obwohl auch die Auffassung eines vollstindig
abgeschlossenen Wirbels nicht ganz der Wirklichkeit entspricht (Plumb et al., 2002), so ist
sie doch sehr viel realistischer als die erste Annahme, da oberhalb von 400 K die Einmischung
in den Wirbel normalerweise so schwach ist, dass sie die Verteilung der passiven Spurengase
wenig beeinflusst (WMO, 2003). Zusammenfassend kann man sagen, dass Q% nicht exakt
das gemittelte Absinken aller Luftmassen beschreibt, die mit einem festen ©, gegen Ende
des Winters im Wirbel liegen. Der Unterschied resultiert aus dem Einfluss, der aus mittleren
Breiten eingemischten Luftmassen und ist relativ gering.

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wird dieser Unterschied vernachlissigt und die Uber-
legungen konzentrieren sich auf die Berechnung von Q% Somit werden nur Trajektorien be-
trachtet, die sich fiir einen ldngeren Zeitraum im Polarwirbel befinden. Es muss sichergestellt
werden, dass diese Menge von Trajektorien nicht zu klein wird, um statistische Aussagen
iber die atmosphérischen Luftmassenbewegungen zu treffen. Aus diesem Grund wird von den
Trajektorien nicht gefordert, die gesamten 3,5 Monate im Polarwirbel zu verweilen, sondern
es werden feste Zwei-Wochen-Intervalle betrachtet und das wirbelgemittelte Absinken der
[sentropen fiir diese Zeitintervalle bestimmt. Innerhalb solch eines Zwei-Wochen-Zeitraumes
haben die Trajektorien normalerweise mindestens einmal den Polarwirbel umrundet und
das Konzept der Lagrangeschen Betrachtungsweise bleibt gewahrt. Die Zeitpunkte zwischen
den Zwei-Wochen-Intervallen sind von 7 = 1, ... 8 durchnummeriert (siehe Tabelle 6.1). Alle
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Abbildung 6.5: Die blauen Punkte entsprechen © und der nPV der Trajektorienpunkte am 24.
Februar 1995, fiir alle Trajektorien, die vom 10. Mérz 1995 bis zum 24. Februar 1995 vollstindig im
Wirbel lagen. Der Mittelwert der potenziellen Temperatur aller Trajektorien mit einem festen O,
ist durch eine rote waagerechte Linie dargestellt. Das daraus bestimmte wirbelgemittelte Absinken
ist der potenziellen Temperatur der Isentropen am 24. Februar (Mitte) und am 10. Mérz (rechts)
zugeordnet.

Parameter, die sich auf den festen Zeitpunkt ¢; beziehen, erhalten den Index ¢;, wihrend alle
Parameter, die sich auf ein Intervall zwischen den beiden Zeitpunkten i; und i, beziehen,
mit dem Index 71,75 bezeichnet werden. Im Folgenden wird die Methode der Berechnung
des wirbelgemittelten Absinkens im Verlauf eines Winters, basierend auf den Zwei-Wochen-
Intervallen, erklart.

In Abb. 6.4 ist die potenzielle Temperatur aller Trajektorien aus Abb. 6.2 fiir die ersten
14 Tage Laufzeit vom 10. Marz 1995 bis zum 24. Februar 1995 dargestellt. Die Trajektorien,
die sich wihrend der gesamten 14 Tage im Wirbel befinden, sind blau eingefiirbt. Um zu
entscheiden, welche Trajektorien zu dieser Menge gehoren, wird einmal am Tag mit Hilfe

Startzeit der Trajektorien 10. Marz =1
Nach zwei Wochen 24. Februar 1=2
Nach vier Wochen 10. Februar 1=3
Nach sechs Wochen 27. Januar 1=4
Nach acht Wochen 13. Januar 1=25
Nach zehn Wochen 30. Dezember 1=26
Nach zwolf Wochen 16. Dezember 1=17
Nach 14 Wochen 2. Dezember 1=28

Tabelle 6.1: Aufteilung des Berechnungszeitraumes in Zwei-Wochen-Intervalle fiir ein Jahr welches
kein Schaltjahr ist.
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Abbildung 6.6: Der rechte Teil der Abb. illustriert, die im Text beschriebene Berechnung des
wirbelgemittelten Absinkens AG(O,2,1) und AB(O,3,2) fir O, = 500 K. Im linken Teil der
Abb. sind die Werte O(O,, 1) fiir alle Zeit- und Hohenbereiche dargestellt.

des maximalen PV-Gradienten der Polarwirbelrand bestimmt (siehe Abschnitt 2.3) und fiir
jede Trajektorie kontrolliert, ob sie sich innerhalb oder auflerhalb des Wirbels befindet. Aus
dem Absinken aller Trajektorien innerhalb des Polarwirbels, also aller blau eingefiirbten
Trajektorien, kann das 14tégige wirbelgemittelte Absinken fiir die Luftmassen mit ©, = 500
K berechnet werden.

Diese Betrachtung wird fiir alle 16 Start-Isentropen des Transportmodells durchgefiihrt.
Der linke Teil von Abb. 6.5 zeigt fiir alle Trajektorien, die wihrend dieser Zeit im Wirbel
verweilen, die potenzielle Temperatur als Funktion der nPV am 24. Februar 1995. Aus der
Abb. geht hervor, dass die Trajektorien innerhalb des Wirbels unterschiedlich stark absin-
ken konnen, aber die Streuung nicht zu stark ist, um die Trajektorien mit unterschiedlichem
O, innerhalb des ersten Zeitintervalls zu vermischen. Der Mittelwert der potenziellen Tem-
peratur aller blau eingefarbten Trajektorienpunkte mit einem festen ©, wird mit @(@e, 2)
bezeichnet und ist als rote waagerechte Linie dargestellt. Aus diesem Wert kann das wirbel-
gemittelte diabatische Absinken AG(O,,2,1) fiir das Zeitintervall zwischen den Zeitpunkten
t =2 und ¢z = 1 berechnet werden. Es gilt:

AB(O,,2,1) = O(6,,2) — O,

fiir ©, = 400, 410, ... 550 K. Der Wert des wirbelgemittelten Absinkens A@(@e, 2,1) kann
der am Ende des betrachteten Zwei-Wochen-Intervalls gemittelten potenziellen Temperatur
O(0.,2) zugeordnet werden, wie der mittlere Teil von Abb. 6.5 zeigt. Aus dieser Art der
Darstellung wird sofort klar, dass die Intensitit des Absinkens von der Hohe abhéingig ist.
Die Luftmassen sinken um so stirker ab, je grofler ihre potenzielle Temperatur ist. Der
rechte Teil von Abb. 6.5 illustriert die Zuordnung zwischen dem wirbelgemittelten Absinken
AO(0O,,2,1) und O,. Diese Darstellung enthilt im Vergleich zum mittleren Teil der Abb. 6.5
keine neuen Informationen, erweist sich aber als sinnvoll in Hinblick auf die urspriingliche
Frage nach dem Absinken der Luftmassen, die sich gegen Ende des Winters zwischen © =
400 und 550 K befinden.
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Der Wert ©(0,,2) ist die Basis des niichsten 14tiigigen Zeitschrittes, in dem das wir-
belgemittelte Absinken AG(O,,3,2) fiir das zweite Zeitintervall bestimmt wird. Es werden
jeweils alle Trajektorien betrachtet, deren potenzielle Temperatur am 24. Februar im Be-
reich [0(0,,2) — 5K, ©(O,,2) + 5K] liegt und die wihrend des zweiten Zeitintervalls den
Polarwirbel nicht verlassen. Analog zur Vorgehensweise im ersten Zeitschritt bestimmt das
gemittelte Absinken dieser Trajektorien ©(0,,3) und AG(O,,3,2). Die Unterschiede zum
ersten Zeitschritt bestehen darin, dass die ausgewéhlten Trajektorien nicht von einer festen
[sentrope starten, sondern aus einem 10 K breiten Intervall und dass auch Trajektorien, die
urspriinglich nicht auf dem hier betrachteten ©, gestartet sind, zu dem Wert A(:)(@e, 3,2)
beitragen konnen. Die rechte Seite von Abb. 6.6 verdeutlicht noch einmal die Vorgehensweise
fiir die ersten beiden Zeitintervalle, 7 = 1,2,3 am Beispiel von O, = 500 K.

Fiihrt man diese Berechnungen fiir alle 16 Isentropen und alle sieben Intervalle aus,
so erhilt man das wirbelgemittelte Absinken fiir den Verlauf des Winters 1994/1995. Es
ergeben sich die 16 mal acht Zahlenwerte fiir ©(0,, i) mit ©, = 400, 410, ... 550 K und i =
1, 2, ... 8, die im linken Teil der Abb. 6.6* dargestellt sind. Dabei ist ©(0,,1) := O,. Aus
diesen Werten kann das wirbelgemittelte Absinken fiir beliebige Vielfache der Zwei-Wochen-
Intervalle mittels der einfachen Relation:

AB(O,,i,) = O(O,,i) — 6(O,, j) (6.1)

fiiri>j,1=2,..8, =1, ..7direkt abgelesen werden. Im weiteren Verlauf der Arbeit
lduft ©,, wenn nicht anders festgelegt, in 10K-Schritten von 400 bis 550 K. Fiir Zeitindizes
¢ und 7 gilt in jedem Fall: 2 > 5, ¢ =2, ... 8, 7 =1, ... 7, falls nicht explizit anders erwihnt.

Aus dem wirbelgemittelten Absinken der Zwei-Wochen-Intervalle kann die Lagrangesche
Geschwindigkeit Q% in K/d durch die Vorschrift:

- . ABO(O,,i,i—1
Q%(@e,z,z —-1):= ( 7 ) (6.2)

bestimmt werden.

6.3 Berechnung des Absinkens als Funktion der dqui-
valenten Breite

Im vorherigen Abschnitt wurde exemplarisch die Berechnung der Trajektorien mit ©, = 500
K fiir das Jahr 1994/1995 vorgestellt. Abb. 6.2 zeigt die Entwicklung von nPV und O fiir alle
Trajektorienpunkte. Die rechte Seite der Abb. 6.2 verdeutlicht, dass die Stéirke des Absinkens
von der geographischen Position des Luftpaketes abhéngig ist. So sieht man beispielsweise,
dass die Intensitéit des diabatischen Absinkens nach fiinf Tagen Laufzeit eine Art ringformige
Struktur aufweist, wobei das stérkste Absinken am Rand stattfindet. Auch in der Abbildung
der potenziellen Temperatur aller Trajektorienpunkte nach zehn Tagen Laufzeit zeigt sich
unterschiedlich starkes Absinken in den verschiedenen Regionen. So ist z.B. das Absinken im
Wirbelinneren ungleich dem Absinken am Wirbelrand. In dem Berechnungszeitraum haben
sich die Luftpakete mit dem Stromungsfeld des Polarwirbels bewegt und teilweise grofe
Distanzen zuriickgelegt. Das in den zehn Tagen aufgetretene diabatische Absinken aus Abb.
6.2 steht also nicht nur in Zusammenhang mit der augenblicklichen Position des Luftpaketes,
sondern ist Ergebnis der in den zehn vorangegangenen Tagen durchlebten Konditionen.

4In der Abb. sind die Zahlenwerte zusitzlich durch Kurven miteinander verbunden.
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Abbildung 6.7: Lagrangesche Vertikalgeschwindigkeit als Funktion von ¢, und ©. Die Geschwin-
digkeit wurde aus dem Absinken diabatischer Trajektorien fiir den Winter 1994/1995 berechnet.

Diese Uberlegungen fithren zu dem Ansatz das diabatische Lagrangesche Absinken rela-
tiv zur Lage des Polarwirbels zu untersuchen. Da nPV fiir einige Tage als Erhaltungsgrofie
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entlang der Trajektorien angesehen werden kann und auflerdem die Lage des Luftpaketes
relativ zum Polarwirbel beschreibt, wird das Lagrangesche Absinken in Abhéngigkeit von
der Zeit, © und nPV gebildet. Analog zur Vorgehensweise bei der Berechnung des wir-
belgemittelten Absinkens @% wird die vertikale Absinkgeschwindigkeit @% mit Hilfe der
Differenzenbildung approximativ bestimmt. Die jeweiligen Differenzen ergeben sich aus Mit-
teln der potenziellen Temperatur entlang der Trajektorien in festen, ausgewéhlten Zeit—,
O— und nPV —Intervallen. Die Zeitintervalle sind die im vorangegangenen Abschnitt be-
schriebenen Zwei-Wochen-Intervalle. Fiir jedes dieser Zeitintervalle wird der Mittelwert von
O und nPV entlang jeder einzelnen Trajektorie gebildet. Anschliefend werden alle Trajek-
torien, deren nPV —Wert nicht mehr als einen bestimmten Grenzwert um ihren 14tigigen
nPV —Mittelwert schwankt, anhand dieses Mittelwertes festen ©— und nPV —Intervallen
zugeordnet,.

Um eine verstindlichere Darstellung zu erhalten, kénnen die nPV — Intervalle durch
Intervalle der dquivalenten Breite ¢, ersetzt werden. In diesem Fall muss zusétzlich der
p.—Mittelwert entlang jeder einzelnen Trajektorie gebildet werden, was aufgrund der ein-
eindeutigen Abbildung zwischen nPV und ¢, méglich ist. Anschlieflend werden die Trajekto-
rien anhand ihres 14tigigen ¢,—Mittelwertes in das entsprechende Intervall der dquivalenten
Breite einsortiert. Die betrachteten Intervalle beziiglich der potenziellen Temperatur liegen
zwischen 400 und 1000 K mit jeweils 10 K Abstand und die Intervalle beziiglich der dquiva-
lenten Breite liegen zwischen 30° und 90° mit jeweils 1° Abstand.

Falls eine © — ¢.—Gitterzelle fiir ein Zwei-Wochen-Intervall 7,7 —1 eine ausreichend grofle
Anzahl von Trajektorien aufweist, so wird das arithmetische Mittel des Absinkens aller Tra-
jektorien in dieser Zelle bestimmt. Der entsprechende Wert durch die Anzahl der Tage geteilt,
ergibt die Lagrangesche Vertikalgeschwindigkeit @%(@’, L,1,1—1) fiir alle ©, ¢, in der ent-
sprechenden © — ¢, —Gitterzelle. Falls sich in der besagten Zelle nicht geniigend Trajektorien
befinden, so wird ihr kein Absinkwert und keine Vertikalgeschwindigkeit zugeordnet. So sind
z.B. im Zeitintervall 1,2 alle Zellen oberhalb von 580 K leer, da die Trajektorien in diesem
Zeitraum noch nicht so hohe Regionen erreicht haben (sieche Abb. 6.7).

In Abb. 6.7 ist das entlang der dquivalenten Breite gemittelte Lagrangesche Absinken
fiir den Winter 1994/1995 zu sehen. Man erkennt, wie es aufgrund der zeitlich riickwérts
aufsteigenden Trajektorien moglich ist, fiir jedes frithere Zeitintervall einen in Bezug auf die
Hoéhe grofleren Bereich zu fiillen. Schaut man auf einer Isentropen vom Bereich niedriger
dquivalenter Breite in Richtung hoher dquivalenter Breite, so verdndert sich die Intensitét
des Absinkens. Besonders deutlich wird das beispielsweise in der zweiten Februarhéalfte.

Die Grofle @%(@, Ge, 0,7 — 1) ist eine Vertikalgeschwindigkeit, welche die Struktur des
Absinkens in Abhingigkeit von der potenziellen Temperatur und der dquivalenten Breite
fiir feste Zwei-Wochen-Intervalle beschreibt. Fiir verschiedene Betrachtungen ist es von In-
teresse, nicht nur iiber Q4(O, ¢, i, — 1) zu verfiigen, sondern die GroBe zu kennen, welche
die rdumliche Struktur des Absinkens aller Luftmassen mit einem festen ©, iiber den gesam-
ten Winter (bzw. Vielfache der Zwei-Wochen-Intervalle) angibt. Es ist moglich diese Werte
durch einfache Integration aus der Vertikalgeschwindigkeit @JQ zu quantifizieren.

Es sei fiir ¢, = 30, 31, ... 90° :

é(@ea¢eal) = @e

die potenzielle Temperatur der Luftmassen gegen Ende des Winters. Dann berechnet sich
das gesamte Absinken des ersten Zwei-Wochen-Intervalls direkt aus Q% und dem 14 Tage
langen Zeitschritt:

AO(O, ¢e,2,1) = QF(Oc, b, 2,1) - 14 . (6.3)
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Abbildung 6.8: Gesamtabsinken der Luftmassen in Abhingigkeit von ©, und ¢.. Die Werte
wurden aus dem Absinken diabatischer Trajektorien fir den Winter 1994/1995 ermittelt.

Die fiir den neuen Zeitpunkt ¢ = 2 aus der Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeit bestimmte,
zu jeweils festen ©, und ¢, gehorende potenzielle Temperatur ergibt sich als:

0(0,, ¢, 2) = O, + AO(O,, ¢, 2,1) . (6.4)

Fiir zwei oder mehr Zeitintervalle 1 = 3, 4, ... 8 konnen die entsprechenden Grofien rekursiv
durch die Vorschrift:

AB(O, be,iyi — 1) = QF(O(Oc, Geri — 1), by i i — 1) - 14, (6.5)

é(@e, ¢ea Z) = é(®e> ¢e,i - 1) + Aé(@e, ¢ea i,i - 1) (66)

bestimmt werden. Dabei beschreibt AG(O,, ¢, 7,7 — 1) das zu den Luftmassen von O, und
¢. gehorende Absinken zwischen den Zeitpunkten 7 — 1 und ¢ und @( ey Qe, 1) die neue zu
den Luftmassen von O, und ¢, gehoérende potenzielle Temperatur.

Um nicht nur iiber das Gesamtabsinken fiir Zwei-Wochen-Intervalle, sondern auch fiir
langere Zeitrdume zu verfiigen, definiert man die Grofe:

AB(O,, be,iyj) = O(Op, Py i) — O(Op, B, j) - (6.7)

Abb. 6.8 zeigt das auf diesem Weg bestimmte Absinken der Luftmassen iiber den gesam-
ten Winter 1994/1995. Den farbig nicht ausgefiillten Feldern konnte kein Wert zugeordnet
werden, da sich in einem oder mehreren der sieben Zeitschritte nicht ausreichend viele Tra-
jektorien in der entsprechenden Gitterzelle befunden haben. Wie bereits fiir die einzelnen
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Zeitintervalle in Abb. 6.7 findet man eine Abhéngigkeit des Absinkens von der dquivalenten
Breite. Diese raumliche Struktur des Absinkens wird in Abschnitt 8.1 fiir zwei repréisentative
Winter untersucht und vor dem Hintergrund der jeweiligen meteorologischen Bedingungen

des Winters diskutiert.



Kapitel 7

Validierung der
Vertikalgeschwindigkeiten

In diesem Kapitel wird eine sorgfiltige Validierung der Vertikalgeschwindigkeiten durch-
gefiithrt. Die Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeiten werden durch die statistische Aus-
wertung der Nettobewegungen grofler Trajektorienensemble quantifiziert. Die Ergebnisse
sind von dem meteorologischen Datensatz abhéngig, der zur Berechnung der Trajektorien
und Heizraten verwendet wird. Dieser Einfluss wird in Abschnitt 7.1 und 7.2 mit Hilfe von
Sensitivitdtsstudien untersucht. Abschnitt 7.3 beinhaltet einen Vergleich der Windfelder aus
der Kontinuitédtsgleichung und der Thermodynamischen Gleichung. Mit diesem Verfahren
kann auch festgestellt werden, ob der in den Windfeldern enthaltene vertikale Nettoluftmas-
sentransport eine realistische Grofenordnung besitzt. In Abschnitt 7.4 werden deshalb die
Lagrangeschen Geschwindigkeiten basierend auf den Winden aus der Kontinuitétsgleichung
und der Thermodynamischen Gleichung miteinander verglichen. Eine Gegeniiberstellung der
Nettoluftmassentransporte, die mit dem Lagrangeschen Ansatz bzw. dem Eulerschen Ansatz
bestimmt wurden, ist Inhalt von Abschnitt 7.5. AbschlieBend wird das aus Spurengasmessun-
gen und Modellstudien bekannte Absinken innerhalb des Polarwirbels mit den Ergebnissen
des neuen Transportmodells verglichen.

7.1 Fallstudien

In Kapitel 5 wurde gezeigt, in welchem Mafle die atmosphérischen Heizraten von den Einga-
bedaten abhingig sind. Die Temperaturverteilung, Spurengase und die vertikale Auflésung
der Eingabedaten konnen iiber ihre Wirkung auf die Heizraten auch das wirbelgemittelte
Absinken beeinflussen, falls dieses auf diabatischen Trajektorien basiert. Desweiteren kann
der meteorologische Datensatz, der zur Berechnung der Trajektorien verwendet wird, die
Werte des wirbelgemittelten Absinkens veréndern. Der Einfluss all dieser Faktoren wird im
folgenden Abschnitt an einer Reihe von Fallstudien untersucht.

Zu diesem Zweck wird mit dem neuen Transportmodell das wirbelgemittelte Absinken
mit Hilfe von diabatischen Trajektorien fiir den Winter 2001/2002' berechnet. Folgende
Fallstudien sind von Interesse:

I. Die Heizraten und die Trajektorien werden mit ERA-40-Daten auf den Standard-

!'Der Winter 2001/2002 wird an dieser Stelle ausgewiihlt, da er der einzige Winter ist in dem alle not-
wendigen meteorologischen Groflen innerhalb des ERA-40-Datensatzes und der opECMWF-Analyse zur
Verfiigung stehen.
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Abbildung 7.1: Lagrangeschen Mittel der potenziellen Temperatur (:)(@e, i) fur die Fallstudie I
in (a) und die Fallstudie IT in (c). Ausgewéhlte Werte aus (a) und (c) fiir ©, = 400, 430, 460, 490,
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I1.

ITI.

IV.

VL

VIL

VIII.

druckflichen berechnet. Die Felder von Ozon und Wasserdampf zur Berechnung der
Heizraten stammen aus CATO bzw. SAGE II.

Wie Fall I, aber anstatt der Temperaturfelder aus ERA-40 wird die Temperatur aus
den opECMWF-Daten eingesetzt. Dadurch ist es moglich, dass sich die mit dem Strah-
lungstransportmodell berechneten Heizraten verdndern. Zusétzlich hat das Tempera-
turfeld Einfluss auf die in der Trajektorienroutine auftretende Zuordnung zwischen
Druck und potenzieller Temperatur.

Die Heizraten und die Trajektorien werden mit den opECMWF-Daten auf den Stan-

darddruckflichen berechnet. Die Felder von Ozon und Wasserdampf zur Berechnung
der Heizraten stammen aus CATO bzw. SAGE II.

Wie Fall I, aber das Ozon zur Berechnung der Heizraten stammt nicht aus CATO,
sondern aus ERA-40.

Wie Fall I, aber der Wasserdampf zur Berechnung der Heizraten stammt nicht aus
SAGE II, sondern aus ERA-40.

Wie Fall I, aber Ozon und Wasserdampf zur Berechnung der Heizraten stammen nicht
aus CATO bzw. SAGE II, sondern aus ERA-40.

Die Heizraten und die Trajektorien wurden vollstindig mit ERA-40 Daten auf den
Modellschichten berechnet. Die Wolken liegen als tiefe, mittlere und hohe Wolken vor.

Wie Fall VII, aber die Wolken liegen nicht in drei Schichten, sondern als dreidimen-
sionales Datenfeld vor.

Um den Einfluss dieser Parameter auf das wirbelgemittelte Absinken besser zu verstehen,
werden die einzelnen Fallstudien miteinander verglichen.
In Abb. 7.1 ist das wirbelgemittelte Absinken fiir den Winter 2001/2002 dargestellt. Abb.

7.1 (a

) zeigt die Ergebnisse der Fallstudie I mit den rot gefirbten Werten fiir ©, = 400, 430,

460, 490, 520 und 550 K. Abb. 7.1 (¢) hingegen bezieht sich auf die Fallstudie II, wobei die
zu den ausgewihlten ©,-Flichen gehorenden Werte blau eingezeichnet sind. Der Ubersicht-
lichkeit halber werden nur die farbig dargestellten Werte miteinander verglichen (Abb. 7.1
(b)). Aus dem beobachteten Absinken von Tracerflichen (z.B. Greenblatt et al., 2002) und
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Abbildung 7.2: Lagrangesche Absinkgeschwindigkeit Q%(@e,i,i — 1) mit ©, = 400, 430, ... 550
K fir die Fallstudie I in (a) und die Fallstudie II in (b). Die Linien fiir ein festes ©, sind durch
unterschiedliche Linientypen gekennzeichnet.

aus Modellstudien (z.B. Rosenfield et al., 1994) ist bekannt, dass das diabatische Absinken
von Luftmassen im Polarwirbel von der Hohe und der Zeit abhéingig ist. Im Allgemeinen
sinken die Luftmassen im friithen Winter nach der Bildung des Polarwirbels stirker ab als
im spéteren Verlauf. Auflerdem ist das Absinken in den hohen Regionen am grofiten. In der
Abb. 7.1 (¢), die auf den opECMWEF-Temperaturfeldern beruht, ist dieser Zusammenhang
in dem Anstieg der einzelnen Linien zu beobachten. Der Anstieg wird um so steiler, je mehr
man auf der Zeitachse nach links und auf der Achse der potenziellen Temperatur nach oben
wandert. In der Abb. 7.1 (a) hingegen, die auf den Temperaturfeldern aus ERA-40 beruht,
scheint dies nicht in allen Bereichen der Fall zu sein.

Um dieses Phinomen genauer zu untersuchen, ist es hilfreich, direkt die Lagrangesche
Absinkgeschwindigkeit Q%(©., i, (i — 1)) zu betrachten. Diese Geschwindigkeit sollte um so
grofere Werte aufweisen, je groflier O, ist. Dies ist fiir das Lagrangesche Absinken basierend
auf den opECMWEF-Temperaturfeldern in Abb. 7.2 (b) fast immer der Fall. In Abb. 7.2 (a) ist
das mit den Temperaturfeldern aus ERA-40 berechnete Lagrangesche Absinken dargestellt.
Es ist zu erkennen, dass in dem Bereich fiir ©, > 400 K und ¢ > 6, wo sich eigentlich
die gofiten Werte fiir das Absinken ergeben sollten, sehr niedrige Werte auftreten. Genau in
diesem Hohen- und Zeitbereich existieren starke Oszillationen im vertikalen Temperaturprofil
in den ERA-40-Daten (siehe Abb. 4.2). Somit scheinen die Oszillationen die Ursache fiir
das unrealistische Verhalten des Lagrangeschen Absinkens zu sein. Die Tatsache, dass die
opECMWF-Daten in diesem Fall keine solchen Temperatur-Oszillationen aufweisen (siehe
Abb. 4.2) und das Verhalten des Lagrangeschen Absinkens in Fallstudie II, bestéitigen diese
Hypothese.

Abb. 7.3 zeigt eine andere Art der Darstellung, die im Laufe der Arbeit noch des 6fteren
benutzt wird. Dazu wurde das diabatische wirbelgemittelte Absinken fiir den gesamten Win-
ter iiber O, abgetragen. Verbindet man die 16 Zahlenwerte miteinander, so erhélt man einen
Graphen, der monoton ansteigt. Der zur Fallstudie II gehérende hellblaue Graph in Abb. 7.3
(a) zeigt eine leicht konkave Form, da das wirbelgemittelte Absinken hier stéirker als linear
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Abbildung 7.3: Das gesamte wirbelgemittelte Absinken AG(0y,8,1) als Funktion von O, fiir die
Fallstudien I, IT und III im Vergleich.

mit zunehmenden O, anwéchst. Dies ist fiir die Fallstudie I nicht der Fall, wie die Form
des roten Graphen in Abb. 7.3 (a) verdeutlicht. Der Graph weist im mittleren Bereich eine
leichte Einbuchtung auf, welche das unrealistische Verhalten des Lagrangeschen Absinkens
im Rahmen der ersten Fallstudie widerspiegelt. Die Unterschiede zwischen den beiden hier
betrachteten Graphen kénnen dem Einfluss der Temperatur-Oszillation zugeordnet werden.
In Abb. 7.3 (b) ist der Vergleich zwischen Fallstudie I und III dargestellt. Der dun-
kelblaue Graph représentiert das Lagrangesche wirbelgemittelte Absinken berechnet mit
dem opECMWF-Datensatz. Er ist fast identisch zu Fallstudie II, wie die Abb. 7.3 (c) belegt.
Aus dem Vergleich der drei Fallstudien wird klar, dass, falls man Ozon und Wasserdampf
aus anderen Datenquellen bezieht, die Unterschiede zwischem dem ERA-40-Absinken und
dem opECMWF-Absinken fast vollstdndig durch die Temperaturfelder verursacht werden.
Der Vergleich zwischen Fallstudie I und Fallstudie IV ist in Abb. 7.4 (a) zu sehen. Falls fiir
die Berechnung der Heizraten die Ozonfelder aus ERA-40 benutzt werden (statt CATO),
so ergeben sich geringfiigig andere Werte fiir das wirbelgemittelte Absinken (max. 5 %
Differenz in Bezug auf das gesamte Absinken). Diese Abweichungen sind systematisch auf
allen Hohenniveaus zu sehen und verdndern nicht die Form des Graphen. Der Einfluss des
Ozon-Datensatzes auf das gesamte wirbelgemittelte Absinken ist somit eher gering. Ozon
hat zwar einen relativ grofien Einfluss auf die Strahlungstransportrechnungen (Abschnitt
5.1.2), aber diese Wirkung bezieht sich hauptséchlich auf die kurzwelligen Heizraten. Da die
Berechnung des wirbelgemittelten Absinkens iiberwiegend in den Zeitraum der Polarnacht
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Abbildung 7.4: Das gesamte wirbelgemittelte Absinken AG(Oy,8,1) als Funktion von O, fiir die
Fallstudien I, IV, V und VI im Vergleich.
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Abbildung 7.5: Dargestellt in (a) und (c) ist das gesamte wirbelgemittelte Absinken AG(O,,8, 1)
fiir die Fallstudien VI, VII und VIII im Vergleich. AuBerdem ist in (b) die Lagrangesche Absink-
geschwindigkeit Q%(0,, 4,7 — 1) mit O, = 400, 430, ... 550 K fiir die Fallstudie VII zu sehen.

fallt, kann die geringe Abweichung auch vor dem Hintergrund der Ergebnisse aus Kapitel 5
verstanden werden.

Wenn anstatt der Wasserdampf-Daten aus SAGE II die Wasserdampf-Daten aus ERA-40
benutzt werden, so entspricht das wirbelgemittelte Absinken den Werten des griinen Gra-
phen in 7.4 (b). Die feuchteren SAGE II Bedingungen ergeben fiir die Fallstudie I geringfiigig
mehr Absinken als die auf dem ERA-40-Wasserdampf basierenden Ergebnisse der Fallstudie
V. Der gemeinsame Einfluss der Ozon- und Wasserdampffelder ist in Abb. 7.4 (c¢) im Rah-
men der Fallstudie VI dargestellt (dunkelgriin eingezeichneter Graph). Die in den beiden
vorherigen Fallstudien IV und V auftretenden Effekte iiberlagern sich hier. Zusammenfas-
send ergibt sich, dass die Wahl der Ozonfelder aus CATO oder ERA-40 und die Wahl der
Wasserdampffelder aus SAGE II oder ERA-40 einen systematischen, aber nicht allzu grofien
Einfluss auf das wirbelgemittelte Absinken haben.

Analog zur Vorgehensweise bei den Sensitivititstests fiir die Heizraten wird nun iiber-
priift, welchen Einfluss die vertikale Auflésung auf das wirbelgemittelte Absinken hat. Dazu
werden die Ergebnisse der Fallstudie VI, basierend auf ERA-40-Standarddruckflichen, mit
den Ergebnissen der Fallstudie VII, die ERA-40 Daten auf den Modellschichten verwendet,
verglichen. Die Werte des wirbelgemittelten Absinkens konnen sich deutlich verdndern, falls
eine andere vertikale Auflésung zu Grunde liegt (Abb. 7.5 (a)). Der schwarze Graph weist eine
noch stirkere Einbuchtung auf, als die Graphen der anderen auf ERA-40-Temperaturfeldern
basierenden Fallstudien. Es ist denkbar, dass die Temperatur-Oszillationen im Fall der ver-
tikal hoher aufgelosten Modellschichten einen noch gréfieren Einfluss haben.

Um diese Aussage genauer zu untersuchen, wird in Abb. 7.5 (b) die Lagrangesche Ab-
sinkgeschwindigkeit Q% betrachtet. Wie auch schon in Abb. 7.2 (a) beobachtet, verliuft
das Absinken fiir Januar, Februar und Mérz gleichméfig, wihrend im Dezember unrealisti-
sche Werte auftreten. So sollte z.B. in den beiden ersten Dezemberwochen @% den grofiten
Wert fiir ©, = 550 K aufweisen, aber die Verhiltnisse sind genau umgedreht und Q% (550)
entspricht dem kleinsten Wert in diesem Zeitintervall (Abb. 7.5 (b)). Ein Vergleich mit den
Standarddruckflichen zeigt, dass solch ein Verhalten hier zwar auch beobachtet werden kann,
aber nicht so stark ausgeprégt auftritt (Abb. 7.2 (a)).

Abschlieflend wird im Rahmen der Fallstudie VIII der Einfluss der Wolken auf die Er-
gebnisse des diabatischen Absinkens verifiziert. Das Ersetzen der Wolken auf drei Schichten
durch das dreidimensonale Datenfeld verdndert das Absinken nur sehr geringfiigig, wie der
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graue und der schwarze Graph in Abb. 7.5 (¢) belegen.

Zusammenfassend ergibt sich, dass der Haupteinfluss auf das wirbelgemittelte Lagran-
gesche Absinken durch die Temperaturfelder verursacht wird. Wenn Oszillationen in den
Temperaturprofilen auftreten, so konnen sich unrealistische Vertikalgeschwindigkeiten erge-
ben, wie die Fallstudien I bis III und hier nicht gezeigte Ergebnisse aus anderen Jahren
belegen. In diesem Fall bieten auch die hoher aufgelésten Modellschichten keine Alterna-
tive, da die Oszillationen moglicherweise einen noch gréfleren Einfluss auf das Absinken
ausiiben. Die Wahl des Ozonfeldes hat eine systematische, aber nicht allzu grofle Wirkung
auf die Ergebnisse des wirbelgemittelten Absinkens, wihrend der Einfluss der Wasserdampf-
felder, der dreidimensionalen Wolkenfelder bzw. der operationellen horizontalen Windfelder
vernachléssigbar klein ist.

7.2 Einfluss der Temperatur-Oszillationen auf das La-
grangesche Absinken

Eine der wichtigsten bisherigen Erkenntnisse ist die Tatsache, dass die Qualitéit der verwen-
deten Temperaturfelder einen sehr groflen Einfluss auf die Heizraten und das wirbelgemit-
telte Absinken hat. Besonders die vertikalen Temperatur-Oszillationen fithren zu teilweise
unrealistischen vertikalen Absinkgeschwindigkeiten, wie im Rahmen von Fallstudie I und II
gezeigt wurde. Im Abschnitt 4.1.4 wurden mit Hilfe eines Datenvergleiches die Bereiche mit
starken Temperatur-Oszillationen herausgefiltert und als Problembereiche klassifiziert.

Genau diese Zeitrdume und Hoéhenbereiche kann man auch anhand der Ergebnisse des
neuen Transportmodells aussortieren, ohne iiber die zuséitzlichen Informationen des Daten-
vergleiches zu verfiigen. Die Oszillationen sind in der Form des Profils des wirbelgemittelten
Absinkens iiber O, zu erkennen, wie auch im Monotonieverhalten der Lagrangeschen Verti-
kalgeschwindigkeit Q% Am augenscheinlichsten spiegeln sich die Temperatur-Oszillationen
im Lagrangeschen Absinken gemittelt entlang der dquivalenten Breite wider.

Der Einfluss dieser Oszillationen auf das entlang von ¢, gemittelte Lagrangesche Absin-
ken wird am Beispiel des Winters 1999/2000 demonstriert. Dabei handelt es sich um einen
sehr kalten ungestorten Winter (Rex et al., 2002), in dem besonders deutlich die Temperatur-
Oszillationen zu erkennen sind (sieche Anhang B.1). Die Abb. 7.6 zeigt Q% fiir zwei Zeitinter-
valle. Auf der linken Seite sind die Ergebnisse der ERA-40-Daten zu sehen, wihrend rechts
das jeweils analoge Bild basierend auf den Daten aus der opECMWEF-Analyse zu finden
ist. In den oberen Graphiken ist das Absinken fiir die zweite Dezemberhilfte dargestellt.
Fiir diesen Zeitraum existieren intensive Oszillationen in den ERA-40-Temperaturprofilen,
welche sich im Lagrangeschen Absinken widerspiegeln. So liegt die Temperaturschwingung
in positiver Richtung im Ho6henbereich von 20 hPa (Abb. B.9). Passend dazu findet man
bei 600 K ( =~ 23,6 hPa) ein Maximum der Absinkraten von 2,5 K/d nérdlich von 70° dqui-
valenter Breite (Abb. 7.6, unten links)). Direkt dariiber nimmt das Lagrangesche Absinken
wieder ab, bis es bei ungefihr 700 K (~ 10,9 hPa) ein Minimum von 1,25 K/d erreicht.
In genau dieser Hohe befindet sich auch der intensivste Ausschlag der negativen Tempe-
raturanomalie. Der direkte Vergleich mit dem rechten Bild zeigt, dass die Lagrangeschen
Vertikalgeschwindigkeiten basierend auf der opECMWF-Analyse diese Oszillationen nicht
aufweisen.

Im Zeitintervall Anfang Mérz 2000 treten weder in den opECMWEF-Daten noch in den
ERA-40-Daten vertikale Temperatur-Oszillationen auf (siche Anhang B.1). Basierend auf
den beiden Datensitzen ergeben sich fast identische Bilder fiir die Groéflenordnung und
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Abbildung 7.6: Dargestellt ist die entlang der dquivalenten Breite gemittelte Lagrangesche Verti-
kalgeschwindigkeit [K/d], basierend auf den ERA-40-Daten (links) und auf den opECMWEF-Daten
(rechts). Die beiden oberen Bilder beziehen sich auf das Zeitintervall Anfang Mérz 2000 und die
beiden unteren Bilder auf Ende Dezember 1999.

Struktur des Absinkens (Abb. 7.6, untere Bildhilfte).
Alle sechs Winter die Temperatur-Oszillationen aufweisen (sieche Abschnitt 4.1.4), wur-
den mit dieser Methode sorgfiltig iiberpriift. Die Vergleiche fiihren zu den folgenden Schluss-

folgerungen:

1. Die auf ERA-40-Daten basierenden Lagrangeschen Geschwindigkeiten werden von den

Ostzillationen in den Temperaturfeldern beeinflusst. Dieser Einfluss ist so stark, dass
sich unrealistische Strukturen fiir das Lagrangesche Absinken ergeben.

. Aus den Vergleichen (hier nicht gezeigt) zwischen ERA-40-Analyse und opECMWEF-
Analyse fiir die Winter 1999/2000, 2000/2001 oder 2001 /2002 kann man schlussfolgern,
dass sich die Lagrangeschen Geschwindigkeiten sehr dhneln, falls keine Oszillationen
vorliegen. Da fiir die opECMWF-Daten in den drei Wintern keine Problembereiche
identifiziert wurden, bietet ihre Verwendung eine sinnvolle Alternative zum Einsatz
der ERA-40-Daten. Als Konsequenz aus diesem Vergleich werden im Folgenden die
drei Winter mit den opECMWF-Daten berechnet.

. Es verbleiben drei weitere Winter in denen Problembereiche klassifiziert wurden (siehe
Abschnitt 4.1.4). Fiir diese Winter (1989/1990, 1995/1996 und 1996/1997) sind die
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opECMWEF-Daten keine brauchbare Alternative, da ihre vertikale Auflésung in der
oberen Stratosphére zu gering ist und der Oberrand des Modells mit 10 hPa zu weit
unten liegt. Die entsprechenden Zeitrdume und Hohenbereiche werden im Rahmen der
Auswertung ausgelassen bzw. mit duflerster Vorsicht behandelt. Es ist zulissig, die
Ergebnisse unterhalb der Problembereiche zu verwenden, da man aus den Vergleichen
zwischen ERA-40 und opECMWF fiir die drei spéiteren Winter schlussfolgern kann,
dass die Heizraten hier kaum durch die Oszillationen beeinflusst werden.

7.3 Vergleich der vertikalen Geschwindigkeiten aus Kon-
tinuititsgleichung und thermodynamischer Glei-
chung

Im Abschnitt 6.1 wurden zwei Moglichkeiten eingefiihrt, die vertikale Geschwindigkeit relativ
zur Druckkoordinate rechnerisch zu bestimmen. Diese beiden Gréflen konnen als Antrieb fiir
die Vertikalbewegungen der Trajektorien im neuen Transportmodell verwendet werden. Da-
bei wird wg umittelbar genutzt, um kinematische Trajektorien anzutreiben. Die Grofle wy
wird in Form der zugrunde liegenden Heizraten @) als Eingabe fiir das quasi-isentrope Trajek-
torienmodell verwendet. Um zu entscheiden, welches Windfeld den realistischeren vertikalen
Antrieb fiir die Trajektorien bereitstellt, sollen im vorliegenden Abschnitt beide Windfelder
kurz diskutiert und anhand eines ausgewihlten Beispieles miteinander verglichen werden.

Im Rahmen von ERA-40 wird wy aus der Kontinuitéitsgleichung V(pou) = 0 bestimmt
und gewéhrleistet somit das Prinzip der Masseerhaltung. Es gilt:

. pO(Zoo)wK(Zoo) 1 Foo o cw (2 ds
wk(e) = B L eV we (71)
mit .
Vi-up(z) = pp— (Oau(z) + Op(v(2) cos @)) . (7.2)

Dabei ist z,, die Hohe der obersten gegebenen Druckfliche.? Da der vertikale Wind im
Vergleich zu den horizontalen Windfeldern sehr klein ist und nach diesem Ansatz aus der
Divergenz derselben bestimmt wird, konnen kleine Ungenauigkeiten in den horizontalen
Geschwindigkeiten grofie Fehler im vertikalen Windfeld verursachen.

Das Prinzip der Energieerhaltung wird beschrieben durch die thermodynamische Grund-
gleichung @) = d©/dt. Es bietet eine andere Mdoglichkeit den vertikalen Wind, welcher in
diesem Zusammenhang mit wy bezeichnet wird, zu berechnen. Ersetzt man in der thermo-
dynamischen Gleichung die materielle Ableitung von © durch die lokalen Ableitungen und
die Advektion durch das Windfeld (siehe (A.3)) und stellt nach wy um, so ergibt sich:

U v Q
= [-0.0 — 0,0— — 0,0 /0,0 7.3
wr ( A eos @ 09, 0 > / + 5.0 (7.3)
A ~ v
adiabatischer Anteil diabatischer Anteil

Aus dieser Zerlegung wird ersichtlich, dass sich die geometrische Bewegung in vertikaler Rich-
tung aus einer adiabatischen Komponente und einem diabatischen Anteil zusammensetzt.

’Die restlichen Symbole werden in Kapitel 2 bzw. im Anhang A eingefiihrt.
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Abbildung 7.7: Dargestellt sind die auf den ERA-40-Daten basierenden vertikalen Windfelder
auf 54,6 hPa am 1. Januar 2000, 0:00 UTC. Die linke Seite zeigt den von ERA-40 bereitgestellten
vertikalen Wind wg, wihrend auf der linken Seite das abgeleitete Windfeld wr zu sehen ist (zur
Verfiigung gestellt von Ingo Wohltmann, AWT).

Der diabatische Anteil kann mit Hilfe des in dieser Arbeit vorgestellten Strahlungstransport-
programmes berechnet werden. Dazu bendtigt man neben der Verteilung der Spurengase die
ECMWF-Temperaturfelder. In der arktischen Stratosphére ist der diabatische Anteil des
lokalen Windes wy im Vergleich zum adiabatischen Anteil relativ klein. Betrachtet man al-
lerdings die Lagrangeschen Mittel des vertikalen Windfeldes, so ergibt sich der diabatische
Anteil als dominante Komponente und beschreibt einen langsamen Nettoluftmassentrans-
port.

Theoretisch sollten die Windfelder wx und wyp gleich sein. Aufgrund von Messfehlern
in den Beobachtungsdaten oder Ungenauigkeiten in der Assimilationsmethode ergeben sich
jedoch Unterschiede in den beiden rechnerischen Realisierungen, so dass es sinnvoll ist, zwi-
schen den zwei Feldern zu unterscheiden. In Abb. 7.7 sind die beiden aus ERA-40 berechneten
Windfelder wx und wy auf 54,6 hPa am 1. Januar 2000, 0:00 UTC, von 30° bis 90° N zu
sehen. Die linke Abbildung zeigt den vertikalen Wind, berechnet mit der Kontinuitétsglei-
chung, wie er vom ECMWF in ERA-40 zur Verfiigung gestellt wird. Rechts ist das aus der
thermodynamischen Gleichung berechnete Windfeld zu sehen. Offensichtlich ist fiir das in
Abb. 7.7 dargestellte Beispiel wy weniger stark verrauscht als wg. Abb. 7.8 bestétigt diese
Beobachtung. Hier ist die typische Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung der beiden Windfel-
der fiir das Beispiel eines beliebig ausgewihlten Zeitpunktes dargestellt. Die Verteilung von
wr (rot) ist deutlich schmaler als der verrauschte Vertikalwind wg. Wird dieser eingesetzt,
um die vertikale Bewegung von Trajektorien anzutreiben, so ergeben sich Heizraten, mit
einem Betrag von mehreren Kelvin pro Tag (Fueglistaler et al., 2004). Diese Groflenord-
nung zeigt, dass das Rauschen in den Vertikalwinden wg unrealistisch ist. Ein Nachteil des
vertikalen Windes wy besteht darin, dass das gesamte System zwar energie- aber nicht mas-
seerhaltend ist. Allerdings kann diese Eigenschaft mit Hilfe einer geringfiigigen Korrektur
der Horizontalwinde nachtriglich erzwungen werden.

Aus der Darstellung, der zu festen Zeit- und Ortspunkten gegebenen Windfelder, l&sst
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Abbildung 7.8: Dargestellt ist die Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung des Windfeldes aus der
thermodynamischen Gleichung (rot) und des Windfeldes aus der Kontinuitétsgleichung (blau) fiir
das Beispiel aus Abb. 7.7. Die Abbildung wurde von Ingo Wohltmann, AWI zur Verfiigung gestellt.

sich, aufgrund des groflen Anteils der adiabatische Windkomponente, keine Aussage zur
Qualitit des langfristigen Nettoluftmassentransportes treffen. Zu diesem Zweck ist es not-
wendig, Lagrangesche Mittel zu bestimmen und miteinander zu vergleichen, wie im folgenden
Abschnitt gezeigt wird.

7.4 Lagrangesche vertikale Geschwindigkeiten: diaba-
tische und kinematische Trajektorien

Das Lagrangesche wirbelgemittelte Absinken kann aus den Vertikalbewegungen diabatischer
oder kinematischer Trajektorien berechnet werden. Die diabatischen Trajektorien basieren
auf den Heizraten (). Dieser Ansatz entspricht somit der Verwendung des aus der thermody-
namischen Grundgleichung bestimmten Windfeldes wy. Mit Hilfe des diabatischen Absinkens
aus den Trajektorienrechnungen ist es moglich zu beurteilen, ob in dem Windfeld aus der
Kontinuitétsgleichung oder in dem Windfeld aus der thermodynamischen Grundgleichung
der vertikale Nettomassentransport besser realisiert ist.

Fiir den Beispielwinter 2001/2002 werden mit opECMWF basierend auf diabatischen und
kinematischen Trajektorien die Lagrangeschen wirbelgemittelten Geschwindigkeiten @%( und
A% berechnet. Der Modelllauf mit den diabatischen Trajektorien wurde bereits in Abschnitt
7.1 im Rahmen der Fallstudie I vorgestellt. Die Berechnung der kinematischen Trajektorien
erfolgt analog. Abb. 7.9 zeigt ein nPV — ©— Streubild fiir den 1. Dezember 2001 (gegen
Ende der Rechnung) fiir alle Trajektorien, die auf 550 K gestartet sind. In Abb. 7.9 (a) sind
die kinematischen Trajektorien zu sehen, wihrend in 7.9 (b) die diabatischen Trajektori-
en dargestellt sind. Sdmtliche Luftpakete, die sich im Rahmen der Transportsimulation die
gesamten 3,5 Monate Laufzeit im Wirbel befinden, sind blau bzw. orange eingeférbt. Der
Vergleich veranschaulicht, dass unabhingig davon, ob sich die Trajektorien im Wirbelinne-
ren befinden oder nicht, die Windfelder aus der Kontinuitétsgleichung eine deutlich grofiere
Streuung (1400 K im Vergleich zu 380 K) verursachen. Die kinematischen wirbelinneren
Trajektorien scheinen nicht nur das erwartete Absinken zu erfahren, sondern offensichtlich
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Abbildung 7.9: Dargestellt ist die potenzielle Temperatur und die normierte potenzielle Wir-
belstéirke am 1. Dezember 2001 fiir alle kinematischen Trajektorien (a) und diabatischen Trajektori-
en (b) mit ©, = 550 K. Die Trajektorien, die sich wihrend der gesamten Laufzeit im Wirbelinneren
befinden, sind blau bzw. orange eingefirbt.

auch unrealistisches Aufsteigen, wie die Endposition der Riickwértstrajektorien relativ zur
potenziellen Starttemperatur von 550 K verdeutlicht. Die diabatischen wirbelinneren Tra-
jektorien hingegen sinken relativ gleichméflig um ungefihr 150 K ab. Abb. 7.9 bestétigt die
in Abschnitt 7.3 gemachte Analyse, dass die Windfelder wg viel verrauschter sind als die
Windfelder wy.

Auflerdem werden, basierend auf den kinematischen Trajektorien, deutlich groflere La-
grangesche Geschwindigkeiten quantifiziert. Dies wird ersichtlich aus den in Abb. 7.10 dar-
gestellten Werten des wirbelgemittelten Absinkens A(:)(@e, i,i— 1) fiir die oberste isentrope
Fliache mit ©, = 550 K und die ersten zwei Zeitintervalle ¢ = 1, 2, 3. In 7.10 (a) ist die
zeitliche Entwicklung der potenziellen Temperatur der wirbelinneren kinematischen Tra-
jektorien zu sehen. Die dunkelblaue Linie zeigt die Werte des wirbelgemittelten Lagrange-
schen Absinkens und es ergeben sich unrealistische Werte von A@(E)E)O, 2,1) =108,8 K und
AO(550,3,2) = 100,7 K. Die diabatischen Trajektorien (Abb. 7.10 (b)) hingegen weisen
viel kleinere Werte (A©(550,2,1) = 16,9 K und AO(550,3,2) = 21,7 K) auf und bewe-
gen sich somit in der aus Modellstudien und Beobachtungen bekannten Gréflenordnung des
diabatischen Absinkens (siehe z.B. Greenblatt et al., 2002; Rosenfield et al., 1994). Die Re-
sultate fiir den Winter 2001/2002 stimmen mit den Ergebnissen aus Fallstudien fiir andere
Winter iiberein, unabhéingig davon, ob der Winter mit opECMWF-Daten (ab 1999/2000)
oder mit ERA-40-Daten (vor 1999/2000) berechnet wurde. Zusammenfassend ergibt sich,
dass die kinematischen Trajektorien fiir die beiden ECMWF-Datensiitze eine viel zu schnelle
Nettoluftmassenbewegung berechnen.

Dieses Ergebnis steht im Einklang mit den Erkenntnissen anderer Studien (Uppala et al.,
2005; van Noije et al., 2004). Im Rahmen der vorliegenden Arbeit konnte fiir einzelne Win-
ter gezeigt werden, dass die vertikalen Windfelder in ERA-40 und der opECMWF-Analyse,
berechnet aus der Kontinuititsgleichung, den Luftmassentransport durch die Residualzirku-
lation stark iiberschétzen.
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Abbildung 7.10: In (a) wird die Zeitreihe vom 10. Méarz 2002 bis zum 10. Februar 2002 der po-
tenziellen Temperatur aller kinematischen wirbelinneren Trajektorien in einem bestimmten Hohen-
bereich gezeigt. Das wirbelgemittelte Lagrangesche Absinken ist in Form des Anstiegs des dun-
kelblauen Graphen dargestellt. (b) zeigt das analoge Bild fiir diabatische Trajektorien mit rot
eingezeichnetem wirbelgemittelten Absinken.

7.5 Vergleich des wirbelgemittelten Eulerschen und La-
grangeschen Absinkens

Wie bereits erwidhnt, konnen die zu festen Zeit- und Ortspunkten gegebenen diabatischen
Heizraten () auch genutzt werden, um das FEulersche Mittel des vertikalen Luftmassentrans-
portes innerhalb des Polarwirbels zu bestimmen. Inwieweit sich diese Groéfle vom Lagran-
geschen wirbelgemittelten Absinken unterscheidet, ist von den Wechselwirkungen zwischen
der horizontalen Geschwindigkeit und dem diabatischen Absinken abhéngig. Mit einem sehr
einfachen Gedankenexperiment kann man sich klarmachen, aus welchem Grund die beiden
Formalismen unterschiedliche Resultate ergeben kénnen. Dazu stellt man sich einen diinnen
Schlauch von Luftmassen vor, der rechts und links von zwei Flichen gleicher PV begrenzt
wird, wihrend die obere und untere Abgrenzung durch zwei Isentropen gebildet wird. Es
ist moglich, dass in dem Schlauch auf der einen Seite des Polarwirbels hohe und auf der
anderen Seite (d.h. bei anderen Léngen und nicht bei anderen Breiten) des Wirbels niedrige
Abkiihlungsraten auftreten. Das Eulersche Mittel des Absinkens innerhalb des Schlauches
ldsst sich einfach aus dem arithmetischen Mittel der Heizraten aller betrachteten Gitter-
punkte bestimmen. Die Luftmassen bewegen sich mit dem Stromungsfeld des Polarwirbels
entlang der dquivalenten Breite durch den Schlauch. Sie durchqueren somit die Regionen mit
den unterschiedlich starken Heizraten. Sind beispielsweise in dem Bereich mit den gréfleren
Absinkraten die horizontalen Geschwindigkeiten geringer, so verweilen die Trajektorien dort
langer als in der anderen Region. Das Mittel des diabatischen Absinkens aller Trajektorien,
also das Lagrangesche Schlauchmittel, ergibt einen grofleren Wert als das Eulersche Pendant.

Um das wirbelgemittelte Absinken aller Luftmassen mit einem festen ©, nach dem Eu-
lerschen Konzept zu bestimmen, muss das arithmetische Mittel der Heizraten aller Gitter-
punkte die im Polarwirbel liegen fiir jeweils feste Zeitpunkte und Isentropen gebildet werden.
Man erhilt ein zweidimensionales, von der potenziellen Temperatur und der Zeit abhingi-
ges Feld von diabatischen Heizraten. Ausgehend von einer festen Isentrope kann mit einem
einfachen Integrationsverfahren und diesem Heizratenfeld das wirbelgemittelte diabatische
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Abbildung 7.11: Lagrangesche (rot) und Eulersche (schwarz) Mittel der potenziellen Temperatur
O(O,, i) mit ©, = 400, 430, ... 550 K fiir die Winter 1999/2000 (a) und 2000/2001 (b).

Absinken entsprechend dem Eulerschen Ansatz bestimmt werden. @T ist somit eine Funk-
tion von diskreten Zeitpunkten und ©,. Der Abstand der diskreten Zeitpunkte wird durch
die Lange des Zeitschrittes im Integrationsverfahren festgelegt.

Abb. 7.11 zeigt Qr und @% fiir die Winter 1999/2000 und 2000/2001 mit ©, = 400,
430, ... 550 K. Das Absinken nach dem Eulerschen Konzept (schwarze Linie) fillt schwécher
aus als das Absinken nach dem Lagrangeschen Ansatz. Auflerdem kann man erkennen, dass
die Abweichungen in dem Winter 2000/2001 sehr viel grofler sind als im Winter 1999,/2000.
Diese Tatsache lasst sich damit erkliaren, dass die soeben beschriebenen Korrelationen von
Temperaturanomalien und horizontalen Geschwindigkeitsanomalien entlang einer Stromlinie
viel wahrscheinlicher in einer baroklinen als in einer barotropen Situation auftreten (Kraus,
2001). Da der Winter 1999/2000 (Rex et al., 2002) deutlich kilter und ungestérter war als
der Winter 2000/2001 (Naujokat et al., 2002), waren die Voraussetzungen fiir das Zustande-
kommen der Anomalien, welche die Unterschiede zwischen Eulerschen und Lagrangeschen
Mittel bedingen, im zweiten Winter héufiger erfiillt. Vergleiche zwischen anderen Wintern
(nicht gezeigt) bestétigen, dass die Intensitit der Abweichung zwischen den beiden Vertikal-
geschwindigkeiten @T und @% vom Grad der Wellenaktivitit des Winters abhéngt.

7.6 Vergleich mit dem Absinken aus Spurengasmes-
sungen und Modellstudien

Das wirbelgemittelte Absinken wird nun mit den Ergebnissen aus Beobachtungen und an-
deren Modellstudien verglichen.

Beobachtungen von langlebigen Spurengasen ermoglichen es, wichtige Informationen zum
Vertikaltransport der Luftmassen im Polarwirbel zu gewinnen. Das Absinken der strato-
sphérischen Luftmassen im Wirbel iiber den Verlauf des Winters éndert die Zuordnung
zwischen dem betrachteten Spurengas und der potenziellen Temperatur, da das Mischungs-
verhéltnis in einem Luftpaket erhalten bleibt. Somit kann aus Profilmessungen des Spu-
rengases am Anfang und am Ende des Winters quantifiziert werden, wieviel diabatisches
Absinken die Luftmassen in diesem Zeitraum erfahren.

In der Arbeit von Greenblatt et al. (2002) werden Profile der langlebigen Spurengase NoO
und CH,4 aus dem Winter 1999,/2000 miteinander kombiniert. Die auf Satellitenbeobachtun-
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Abbildung 7.12: (a) (entnommen aus Greenblatt et al., 2002) zeigt das wirbelgemittelte Absinken
der Luftmassen im Laufe des Winters. Die Ergebnisse basieren auf den Auswertungen von NoO
Messungen und beschreiben das Verhalten von fiinf, festen NoO Konzentrationen zugeordneten
Start-Isentropen. In (b) sind die gepunkteten Linien aus (a) und die entsprechenden Ergebnisse
des neuen Transportmodells (durchgezogene Linie) dargestellt.

gen und Feldmessungen basierenden Daten umfassen eine grofie Anzahl von Profilen, die
zeitlich in drei Gruppen eingeteilt werden konnen. Der erste Zeitpunkt liegt im Spéatherbst,
der zweite mitten im Winter und der dritte im spaten Winter. Um das diabatische Absinken
der Luftmassen zwischen den drei Zeitpunkten zu bestimmen, werden die zugeordneten ©—
Profile voneinander subtrahiert.

Abb. 7.12 (a) zeigt die Ergebnisse dieser Methode fiir fiinf Start-Isentropen, die zu je-
weils festen NoO Konzentrationen gehoren. Die unterschiedlichen Symbole kennzeichnen die
zu Grunde liegenden Messungen und sind mit entsprechenden Fehlerbalken versehen. In
Abb. 7.12 (b) ist ein Ausschnitt der Beobachtungsergebnisse eingezeichnet. Zusitzlich zeigt
die Graphik als durchgezogene Linien, das mit dem neuen Transportmodell fiir den entspre-
chenden Hohenbereich und Zeitraum berechnete wirbelgemittelte Lagrangesche Absinken.
Die Werte der untersten Isentrope wurden nicht verglichen, da der Einfluss der Einmischung
aus mittleren Breiten aufgrund des schwicher ausgepriagten Polarwirbelrandes in diesem
Hohenbereich von Bedeutung sein kann. Die Modellergebnisse fiir das diabatische Absinken
sind fiir alle vier betrachteten Isentropen gréfler als die aus den Messungen gewonnenen
Resultate. Die Unterschiede wachsen mit zunehmender Hohe und betragen fiir ©, = 400
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K ungefihr 27 %, wihrend die Abweichung fiir die oberste Schicht mit ©, = 469 K un-
gefahr 42 % ausmacht. Die auf Spurengasmessungen basierenden Studien beriicksichtigen
nicht den Effekt der Einmischung aus mittleren Breiten. Dieser Effekt kann bewirken, dass
die Auswertung der Spurengasprofile das wirkliche wirbelgemittelte Absinken unterschitzt.

In den Studien von Rosenfield und Schoeberl (2001) werden die stratosphérischen Trans-
portprozesse im Polarwirbel mit Hilfe der Auswertung von umfangreichen diabatischen
Trajektorienldufen quantifiziert. Die Untersuchung der Riickwirtstrajektorien im Winter
1995/1996 zeigt, dass die Luftmassen des Polarwirbels, welche am 1. Mérz bei 460 K lagen,
zwei Monate frither ungefihr zwischen 500 und 510 K zu finden waren. Dem entspricht ein
wirbelgemitteltes Absinken von 40 - 50 K fiir zwei Monate. Im Vergleich dazu berechnet das
neue Transportmodell fiir alle Trajektorien mit ©, = 450 K, eine wirbelgemittelte potenzi-
elle Temperatur von 457 K am 1. Mérz 1996 und von 514 K am 1. Januar 1996. Diese Werte
entsprechen einem wirbelgemitteltem Lagrangeschem Absinken von 57 K und weisen eine
gute Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von Rosenfield und Schoeberl (2001) auf.

7.7 Zusammenfassung

Die in den Kapiteln 5 und 7 gesammelten Resultate ermoglichen es, die Parameter und
Eingabedaten des neuen Transportmodells optimal auszuwihlen, um eine statistische Aus-
wertung des wirbelgemittelten Absinkens der langen Zeitreihe von 1957 bis 2004 zu erstellen.
Die Schlussfolgerungen lassen sich folgendermaflen zusammenfassen:

1. Der Nettoluftmassentransport in der polaren winterlichen Stratosphére wird mit Hilfe
des Lagrangeschen Konzeptes bestimmt. In Abschnitt 7.5 wurde gezeigt, dass sich die
Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeiten von den einfachen Eulerschen Mitteln unter-
scheiden. Somit ist der Ansatz iiber die Trajektorienrechnungen notwendig, um die
Wechselwirkungen zwischen vertikalen Bewegungen und horizontaler Geschwindigkeit
zu beriicksichtigen

2. Die vertikalen Bewegungen der Trajektorien miissen mit den vom Strahlungstrans-
portmodell zur Verfiigung gestellten Heizraten angetrieben werden, da das aus der
Kontinuitétsgleichung gewonnene Windfeld zu verrauscht ist und eine viel zu schnelle
Nettoluftmassenbewegung erzeugt (sieche Abschnitte 7.3 und 7.4).

3. Zur Berechnung des Strahlungstransportes und der Trajektorienensemble stehen die
ERA-40-Daten und die opECMWF-Daten zur Verfiigung. Aufgrund der vertikalen
Auflésung im Bereich der Stratosphére kann der zweite Datensatz erst ab dem Winter
1999/2000 fiir die Modellstudien der vorliegenden Arbeit genutzt werden. Drei der
Winter kénnen mit beiden Datensétzen berechnet werden.

4. Die verwendeten Temperaturfelder haben einen sehr groflen Einfluss auf das Lagrange-
sche Absinken, da die vertikalen Temperatur-Oszillationen teilweise zu unrealistischen
vertikalen Absinkgeschwindigkeiten fiihren. In Abschnitt 4.1.4 wurden im ERA-40 Da-
tensatz sechs Winter klassifiziert, in denen solche Oszillationen auftreten. Drei dieser
Winter (1999/2000, 2000/2001 und 2001/2002) werden mit der opECMWEF-Analyse
berechnet, die fiir diesen Zeitraum keine Oszillationen aufweist. Fiir die anderen drei
Winter werden Problembereiche festgelegt, in deren Zeit—©—Begrenzung (siehe Abb.
7.13) die entsprechenden Ergebnisse nicht mit in die Auswertung einbezogen werden.
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Abbildung 7.13: Im Transportmodell benutzte Kombination der beiden Datenséitze. Die
opECMWF-Daten werden aufgrund ihrer vertikalen Auflésung erst ab 1999/2000 verwendet und
ersetzen ab diesem Zeitpunkt die ERA-40 Daten.

5. Die Heizraten sowie die Trajektorien konnen auf den 60 Modellschichten oder auf
den 23 Standarddruckflichen berechnet werden. Da der Einsatz der Modellschichten
im Fall der verminderten Qualitit der Temperaturfelder in Fallstudie VII keine er-
sichtlichen Vorteile erbracht hat, werden die gesamten Berechnungen aus Kosten- und
Platzgriinden auf den 23 Druckflichen durchgefiihrt.

6. Die vertikale Auflésung der Wolken als dreidimensionale Felder oder in drei Schichten
ist fiir die Lagrangeschen vertikalen Geschwindigkeiten von verschwindend geringer
Bedeutung, wie Fallstudie VIII zeigt.

7. Fiir die Berechnung der Heizraten wird das Ozon aus CATO und der Wasserdampf
aus SAGE II verwendet. Obwohl der Einsatz der alternativen Wasserdampfdaten kei-
nen grofen Einfluss auf das wirbelgemittelte Absinken hat (siehe Fallstudie V), so
bedeutet er auch keinen numerischen Mehraufwand und soll aufgrund der besseren
Datenqualitit von SAGE II durchgefiihrt werden. Die Verwendung des CATO Ozons
zeigt im Winter einen systematischen Einfluss. Die Verwendung des qualitativ besseren
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zur Verfiigung stehenden Ozondatensatzes ist somit sinnvoll. Der Einfluss von Ozon
ist im Vergleich zu den Temperaturfeldern eher gering. Fiir die Jahre vor 1979 wird
eine auf dem CATO Ozon basierende Klimatologie verwendet.

8. Die Auswahl der Parameter zur Berechnung des Trajektorienensembles wurden in Ab-
schnitt 6.2 ausfiihrlich vorgestellt. Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurden Testrei-
hen durchgefiihrt, die zeigen, dass ein dichteres Startgitter, ein Zeitschritt von 10 oder
30 Minuten bzw. der Wechsel des Integrationsverfahrens zu dem klassischen Runge-
Kutta-Verfahren keinen oder nur einen verschwindend kleinen Einfluss auf die Ergeb-
nisse des Lagrangeschen Absinkens haben. Das neue Transportmodell wird nun mit
einem #dquidistanten Startgitter von 51000 Trajektorien, einer Laufzeit vom 10. Mérz
bis zum 1. Dezember des jeweiligen Winters sowie der numerische Integration mit der
Trapezregel und einem Zeitschritt von 20 Minuten eingesetzt. Es werden von 1957 bis
1998 ERA-40-Daten und von 1999 bis 2004 opECMWF-Daten fiir die Berechnung mit
dem neuen Transportmodell verwendet. Die Aufteilung des Zeitraumes ist in Abb. 7.13
dargestellt.

Mit den hier festgelegten Parametern und Eingabedaten wird eine langjdhrige Zeitreihe der
Intensitdt und Struktur des diabatischen Absinkens in der winterlichen arktischen Strato-
sphére erstellt. Zu diesem Zweck miissen fiir 47 Winter grofle Trajektorienensemble mit
3,5 Monaten Laufzeit berechnet werden. Die Trajektorienschar umfasst pro Winter jeweils
51000 Trajektorien, was fiir den gesamten Zeitraum eine Anzahl von 2,4 - 10° Trajektori-
en bedeutet. Um die vertikale Bewegung der Trajektorien anzutreiben, werden alle sechs
Stunden 10512 Heizratenprofile bestimmt. Fiir die 47 Winter ergeben sich damit 1,98 - 108
bendtigte Profile. Alle Rechnungen werden auf Rechnern der Firma SUN durchgefiihrt, deren
SPARC-Prozessoren eine Taktfrequenz von 1,1 GHz besitzen.

Basierend auf den Ergebnissen der Trajektorienrechnung wird anschlieffend fiir jeden
Winter das wirbelgemittelte Absinken und die Lagrangesche Vertikalgeschwindigkeit be-
stimmt.
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Kapitel 8

Ergebnisse

Die Resultate fiir das wirbelgemittelte Absinken und die Lagrangesche Vertikalgeschwindig-
keit als Funktion der dquivalenten Breite fiir alle 47 Winter von 1957/1958 bis 2003,/2004
bilden einen umfangreichen Datensatz. Mit diesen Daten steht erstmalig eine Klimatolo-
gie des diabatischen Absinkens iiber einen fast fiinf Jahrzehnte umfassenden Zeitraum zur
Verfiigung. Die Klimatologie beinhaltet das vertikal und zeitlich aufgeloste diabatische Ab-
sinken gemittelt {iber den gesamten Polarwirbel. Auflerdem enthilt die Klimatologie Infor-
mationen iiber die rdumliche Struktur des vertikalen Nettoluftmassentransportes als Funkti-
on der Hohe und der fiquivalenten Breite. Eine detaillierte Ubersicht zu den Ergebnissen des
Lagrangeschen wirbelgemittelten Absinkens der einzelnen Jahre kann im Anhang B nach-
geschlagen werden. Die Informationen iiber die rdumliche Struktur des vertikalen Nettoluft-
massentransportes werden exemplarisch fiir die Winter 1994/1995, 1996/1997, 1998/1999
und 1999/2000 gezeigt.

Die wichtigsten Eigenschaften der berechneten vertikalen Geschwindigkeiten werden im
Abschnitt 8.1 anhand eines Vergleiches von zwei Wintern vorgestellt. Die natiirliche Jahr-zu-
Jahr Variabilitéit des diabatischen Absinkens ist Inhalt von Abschnitt 8.2. Diese Variabilitét
ist sehr eng mit den Temperaturen im Polarwirbel verkniipft. Es wird gezeigt, dass zwischen
der ECMWF-Zeitreihe des diabatischen Absinkens und der Zeitreihe aus einem unabhéngig
analysierten Temperaturdatensatz hohe Korrelationen bestehen. Die Stérke der Residualzir-
kulation angetrieben durch das Brechen planetarischer Wellen bestimmt die Abweichungen
der Temperatur von der Strahlungsgleichgewichtstemperatur und damit die Intensitéit des
diabatischen Absinkens. Daher besteht ein direkter Zusammenhang zwischen dem EP-Fluss
und der Zeitreihe des Absinkens, welcher im weiteren Verlauf von Abschnitt 8.2 untersucht
wird. Abschnitt 8.3 beschéftigt sich mit dem Einfluss der Residualzirkulation auf die Ozon-
verteilung im arktischen Friihling. Hier wird erstmals der dynamische Einfluss der Trans-
portprozesse auf die Ozonschicht der Arktis direkt berechnet.

8.1 Vergleich fiir zwei Winter

Aus der groflen Menge der berechneten Daten werden die Ergebnisse fiir zwei Winter exem-
plarisch vorgestellt. Die beiden ausgewihlten Winter 1996/1997 und 1998/1999 reprisen-
tieren mit ihren unterschiedlichen meteorologischen Bedingungen die grofle Variabilitéit der
nordhemisphérischen Winterdynamik. Im Folgenden wird kurz die synoptische Situation der
polaren Stratosphire wiahrend der zwei Winter beschrieben.

Der frithe Winter 1996/1997 ist gekennzeichnet durch eine kanadische Erwidrmung im
Dezember und war im Vergleich zu den beiden vorangegangenen Wintern eher mild. Gegen
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Abbildung 8.1: Lagrangeschen Mittel der potenziellen Temperatur ©(0,,:) fiir den Winter
1996/1997 in (a) und den Winter 1998/1999 in (c). Ausgewéhlte Werte aus (a) und (c) fiir O,
= 400, 430, ... 550 K werden in (b) miteinander verglichen.
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Ende Dezember stabilisierte sich der Polarwirbel und es folgte eine sehr kalte ungestorte
Phase, wihrend der keine weiteren Stratosphirenerwidrmungen beobachtet wurden. Diese
stabilen und kalten Bedingungen hielten ungewohnlich lange an. Die Auflésung des Polarwir-
bels sowie die Umstellung zur Sommerzirkulation infolge der finalen Erwidrmung ereigneten
sich erst Ende April (Naujokat und Pawson, 1998).

Im Gegensatz dazu war der stratosphérische Winter 1998/1999 dynamisch sehr aktiv.
Bereits Mitte Dezember kam es zu einer starken Stratosphérenerwérmung. Solch ein friihes
Major Midwinter Warming konnte dem 1964 beginnenden Datensatz der FU Berlin zufolge
bisher nur drei mal (1987, 1998 und 2001) beobachtet werden (Naujokat et al., 2002). Ende
Dezember begann sich die polare Stratosphire wieder abzukiihlen und es folgte eine kurze
ungestorte Phase. Diese fand Mitte Februar durch ein zweites Major Midwinter Warming,
das sich aus der oberen Stratosphére nach unten und in Richtung Pol ausbreitete, ein Ende.
Infolge der Erwiarmung wurde der Wirbel elongiert, wihrend die Ausbildung einer Antizy-
klone iiber dem Nordpol zu einer Zirkulationsumkehr in hohen Breiten fiihrte. Anschlieffend
erholte sich der Polarwirbel nochmals und 16ste sich Ende April auf.

Aufgrund der unterschiedlichen meteorologischen Bedingungen ist der polare Ast der Re-
sidualzirkulation in zwei Wintern verschieden stark ausgeprigt. Man erwartet fiir den kalten
ungestorten Winter weniger Luftmassentransport durch die Residualzirkulation und somit
auch kleinere Lagrangesche Vertikalgeschwindigkeiten. In Abb. 8.1 ist das wirbelgemittelte
Lagrangesche Absinken anhand der Entwicklung der potenziellen Temperatur @(@e, i) der
16 Start-Isentropen zu sehen. Der ungestorte Winter 1996/1997 ist in Abb. 8.1 (a) darge-
stellt, wihrend Abb. 8.1 (¢) den dynamisch aktiven Winter 1998/1999 zeigt. Der direkte
Vergleich fiir 6 ausgewihlte Isentropen befindet sich im mittleren Teil der Abbildung. Der
durch die Temperatur-Oszillationen verursachte Unsicherheitsbereich umfasst die Region
oberhalb von 550 K fiir die ersten beiden Dezemberwochen. Die zu dem Bereich gehérenden
Werte des Lagrangeschen Absinkens sind in Abb. 8.1 (a) und (b), wie auch in allen folgenden
Abbildungen grau eingezeichnet und werden nicht weiter beriicksichtigt. Aus dem Vergleich
geht deutlich hervor, dass die polaren Luftmassen in dem dynamisch aktiven Winter mehr
diabatisches strahlungsbedingtes Absinken erfahren. Da die ersten beiden Wochen des Win-
ters 1996/1997 einen Unsicherheitsbereich umfassen, lassen sich fiir den gesamten Zeitraum
nur die Werte der fiinf unteren Start-Isentropen vergleichen. So sinken die Luftmassen des
Polarwirbels mit ©, = 440 K im Winter 1996/1997 im Lagrangeschen Mittel 115,8 K ab,
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Abbildung 8.2: Das Lagrangesche wirbelgemittelte Absinken A©(O,,7,1) als Funktion von O,
fiir die Winter 1996/1997 und 1998/1999 im Vergleich.

wihrend A©(440,8,1) fiir 1998/1999 den Wert 129 K annimmt. Die Differenzen zwischen
dem Absinken in den beiden Jahren werden mit zunehmender Hohe grofler, wie in Abb. 8.1
zu erkennen ist.

Um auch einen Vergleich fiir H6henbereiche mit ©, > 440 K zu ermdoglichen, werden die
Trajektorienldufe der beiden Winter nur bis zum 16. Dezember ausgewertet. Abb. 8.2 zeigt
das Lagrangesche wirbelgemittelte Gesamtabsinken vom 10. Mérz bis zum 16. Dezember
A@(@e,7, 1) als Funktion von O.. Durch diese Form der Darstellung werden die Unter-
schiede zwischen den beiden Wintern noch klarer. Bereits Mitte Dezember ist das bis dahin
aufgetretene Gesamtabsinken in dem gestorten Winter mehr als doppelt so grof8 (240 K) wie
in dem ungestorten Winter (110 K).

Dieses Verhalten ldsst sich mit dem vorhandenen Wissen iiber die Residualzirkulati-
on erklidren. Die vermehrte Wellenaktivitdt im Winter 1998/1999, die erstmalig seit Be-
obachtungsbeginn in zwei Major Midwinter Warmings gipfelte, fiihrt zu einer verstéirkten
Meridionalkomponente der Residualzirkulation in Richtung Tiefdruckgebiet. Die daraufhin
einsetzende adiabatische Kompression verursacht eine Temperaturerhohung, die ihrerseits
strahlungsbedingtes Abkiihlen erzwingt, um die Strahlungsgleichgewichtstemperatur zu er-
reichen. Dieses Abkiihlen ist gleichbedeutend mit diabatischem Absinken. Die Intensitét
des diabatischen Absinkens ist infolge dieser dynamischen Prozesse von der Differenz zwi-
schen aktueller Temperatur und Strahlungsgleichgewichtstemperatur sowie der Strahlungs-
relaxationszeit 7, abhéingig (siehe Abschnitt 2.4.3). Die Strahlungsrelaxationszeit wird in
der mittleren Stratosphire fast vollstdndig durch die Verteilung der strahlungsaktiven Ga-
se bestimmt. Da die stark ausgeprigte interannuale Varibilitdt von Ozon hauptséichlich die
kurzwelligen Heizraten beeinflusst und im Strahlungstransport der Polarnacht keine domi-
nante Rolle spielt, unterliegt 7,. keinen allzu grofien jihrlichen Schwankungen (Brasseur und
Solomon, 1984). Die Differenz zwischen Strahlungsgleichgewichtstemperatur und aktueller
Temperatur hingegen wird durch die aus der Troposphére nach oben propagierenden Wellen
kontrolliert und weist eine grofle interannuale Variabilitéit auf, wie das diabatische Absinken
im vorliegenden Beispiel der zwei Winter 1996/1997 und 1998/1999 demonstriert.

Zu festen Zeit- und Ortspunkten gegebene Heizraten weisen horizontale Strukturen auf
(siehe z.B. Abb. 5.10 und 5.11). Das Absinken von sich bewegenden Luftmassen wird aus
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Abbildung 8.3: Das Lagrangesche Absinken gemittelt entlang der dquivalenten Breite als Funk-
tion von O, und ¢, fiir den Zeitraum Mitte Dezember 1996 bis Mitte Mérz 1997. Der Polarwirbel-
randbereich ist mit gestrichelten Linien eingefasst.

der Wechselwirkung dieser Heizraten und der horizontalen Geschwindigkeiten bestimmt. Es
ist von Interesse, ob auch die Lagrangeschen Absinkraten, solche horizontalen Strukturen
aufweisen und vor allem, wie diese Strukturen aussehen. Es ist beispielsweise im Rahmen von
Spurengasuntersuchungen wichtig, ob die vertikale Nettoluftmassenbewegung im Wirbelkern
oder am Wirbelrand stérker ist.

Mit der Berechnung von Qf (dem Lagrangeschen Absinken gemittelt entlang der dquiva-
lenten Breite) ist es im Rahmen dieser Arbeit gelungen, ein sinnvolles Schema zu entwickeln,
um das Absinken der Luftmassen in Abhéngigkeit von ihrer Lage im Polarwirbel zu klassi-
fizieren. Die Ergebnisse dieser Methode sind in Abb. 8.3 und 8.4 fiir die zwei betrachteten
Beispielwinter dargestellt. Die beiden Abbildungen zeigen die rdumliche Struktur des Absin-
kens A(:)(G)e, be, 7, 1). Man sollte sich vergegenwiirtigen, dass die y-Achse nicht © sondern
O, entspricht und somit nicht die wintergemittelte raumliche Struktur des Absinkens fiir
einen festen Hohenbereich, sondern die wintergemittelte rdumliche Struktur des Absinkens
sich vertikal bewegender Luftmassen dargestellt ist. Der mit gestrichelten Linien eingefasste
Bereich kennzeichnet die Region dquivalenter Breite, innerhalb derer der Polarwirbelrand fiir
die zum jeweiligen O, gehérenden Luftmassen mit grofler Wahrscheinlichkeit liegt. Schaut
man entlang einer Start-Isentrope vom Wirbelkern zum Wirbelrand, so erkennt man, dass
das Absinken in Abhéngigkeit von der dquivalenten Breite variiert. Diese Charakteristik
ist in den beiden Wintern unterschiedlich stark ausgepréigt. Im Winter 1996/1997 befin-
det sich die Region stéirksten Absinkens zwischen 65° und 75° dquivalenter Breite, also
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Abbildung 8.4: Wie Abb. 8.3 fir 1998/1999. Die beiden Abbildungen weisen nicht die gleiche
Farbskala auf.

ungfihr im Bereich des Wirbelrandes. Im Winter 1998/1999 hingegen zeigt sich fiir die obe-
ren Start-Isentropen maximales Absinken in der letzten ausgefiillten Gitterzelle in Richtung
Wirbelkern. Dieses Verhalten veréndert sich fiir die tiefer liegenden Start-Isentropen und der
Bereich maximalen Absinkens liegt zwischen Wirbelkern und Wirbelrand. Um die Struktur
im jeweiligen Winter klar herauszustellen und mit dem anderen Winter zu vergleichen, wer-
den die Absinkraten fiir ©, = 400, 460, 490 und 540 K jeweils fiir beide Winter im direkten
Vergleich in Abb. 8.5 gezeigt. Die bereits besprochenen unterschiedlichen Strukturen in den
beiden Wintern sind mit der Hohe verschieden stark ausgepréigt. Ganz klar geht hervor, dass
sich die beobachtete Struktur von mehr Absinken im Wirbelkern bzw. mehr Absinken im
Wirbelinneren mit zunehmenden ©, verstirkt. So sind fiir die Start-Isentrope ©, = 400 K
kaum Unterschiede zwischen den beiden Wintern zu beobachten, wéihrend fiir ©, = 540 K
die Formen der beiden Graphen sehr verschieden sind und somit unterschiedliche rdumliche
Strukturen des Absinkens existieren.

Zusammengefasst ergibt sich, dass im ungestorten Winter 1996/1997 das maximale Ab-
sinken eher im Bereich des Wirbelrandes zu finden ist, wihrend der gestérte Winter 1998,/1999
maximale Absinkraten im Wirbelinneren aufweist. Ein Vergleich mit den Ergebnissen aus
den anderen Wintern (hier nicht gezeigt) demonstriert, dass eine natiirliche interannuale Va-
riabilitdt fiir die rdumliche Struktur des Lagrangeschen Absinkens besteht. In allen Wintern
verdndert sich die Struktur des Absinkens mit der Hohe.

Es existieren wenige Arbeiten die solch eine horizontale Struktur im Lagrangeschen Ab-
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Abbildung 8.5: Das Lagrangesche Absinken gemittelt entlang der dquivalenten Breite als Funk-
tion von ¢, fiir ©, = 400, 460, 490 und 540 K fiir die Winter 1996/1997 und 1998/1999.

sinken untersuchen. Zu den bisher bekannten zihlen Schoerberl et al. (1992) und Manney et
al. (1994b). Schoeberl et al. untersuchen den siidhemisphérischen Winter 1987 und kommen
zu der Schlussfolgerung, dass im siidhemisphérischen Winter 1987 der Bereich maximalen
Absinkens am Wirbelrand liegt und mit dem Zentrum des Polarnacht-Strahlstromes zusam-
menfillt. Die auf Trajektorienrechnungen basierenden Studien von Manney et al. betrachten
die Winter 1992 sowie 1993, und zeigen sehr dhnliche Ergebnisse fiir die untere siidhe-
misphérische Stratosphére. In hoheren Bereichen findet eine Verschiebung des maximalen
Absinkens in Richtung Wirbelkern statt. Vergleicht man diese fiir einen siidhemisphérischen
Winter ermittelten Ergebnisse, so stimmen sie sehr gut mit den hier quantifizierten Eigen-
schaften des kalten nordhemisphérischen Winters 1996/1997 iiberein. Es scheint plausibel,
dass der Winter, der in seinen meteorologischen Bedingungen einem antarktischen Win-
ter offenbar sehr dhnlich ist, solch ein Verhalten mit maximalem Absinken am Wirbelrand
aufweist, wie sie beide Autoren fiir den antarktischen Winter quantifizieren.

Manney et al. entdecken fiir die nordhemisphérischen Winter 1992/1993 und 1993/1994
eine groflere Variabilitéit in der Struktur des diabatischen Absinkens. Interessanterweise be-
obachten die Autoren im spdten Winter in Phasen verstéirkter Wellenaktivitéit eine Verschie-
bung des Bereiches mit maximalem Absinken in Richtung Wirbelkern. Das entspricht genau
der Situation des gestorten Winters 1998/1999, der in Abb. 8.4 dargestellt ist. Hier findet
fiir alle Bereiche mit ©, > 450 K das stérkste Absinken im Wirbelinneren statt. Allerdings
kénnen die Autoren die Aussage nicht auf den frithen Winter ausdehnen.

Dass sich fiir meteorologisch verschiedene Winter unterschiedliche Strukturen im Absin-
ken ergeben, passt gut zu unserem Verstdndnis der Prozesse im Polarwirbel. In dem gestorten
Winter kénnen die Wellen vermutlich tiefer in den Polarwirbel eindringen und infolge ihrer
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Wechselwirkung mit dem Grundstrom zu einem verstéirkten Absinken im Inneren fithren. Es
existieren allerdings kaum formale Untersuchungen dieser Prozesse, mit denen sich die hier
gemachten Beobachtungen untermauern lassen.

Zusammenfassend ergibt die Fallstudie der beiden Winter 1996/1997 und 1998/1999, dass
sich diese Winter durch sehr unterschiedliche meteorologische Bedingungen auszeichnen und
voneinander abweichende Lagrangesche Vertikalgeschwindigkeiten aufweisen. Dabei beziehen
sich die Unterschiede nicht nur auf die Intensiéit des wirbelgemittelten Absinkens, sondern
auch auf die rdumliche Struktur.

8.2 Interannuale Variabilitit des wirbelgemittelten Ab-
sinkens

Wie bereits das Beispiel aus dem vorangegangenen Abschnitt gezeigt hat, ist die Intensitét
des wirbelgemittelten diabatischen Absinkens von Winter zu Winter unterschiedlich stark
ausgepréigt. Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde fiir jeden Winter das Lagrangesche
wirbelgemittelte Absinken A©(O,,i,j) berechnet. Die Ergebnisse bilden ein detailliertes,
zeit- und hohenaufgeltstes Bild der stratosphérischen Vertikaltransporte im arktischen Win-
ter.

In diesem Abschnitt wird das Lagrangesche Absinken fiir feste ©, als Funktion der Win-
ter betrachtet, um die interannuale Variabilitdt des stratosphérischen polaren Astes der

1960 1970 1980 1990 2000

A ©©.,8 1K

Lagrangesches wirbelgemitteltes Absinken

1960 1970 1980 1990 2000
Winter
Abbildung 8.6: Zeitreihe des wirbelgemittelten Lagrangeschen Absinkens A©(O,,8,1) fiir die

sechs Start-Isentropen ©, = 400, 430, ... 550 K. Der dem Winter zugeordnete Wert wurde jeweils
iiber der zweiten Jahreszahl abgetragen.
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Residualzirkulation zu untersuchen und mit anderen Gréflen wie Ozon und EP-Fluss in
Beziehung zu setzen. Abb. 8.6 zeigt die Zeitreihe des winterlichen wirbelgemittelten La-
grangeschen Absinkens A@(@e,& 1) anhand der sechs Start-Isentropen ©, = 400, 430, ...
550 K. Die Zeitreihe umfasst die Winter 1957/1958 bis 2003/2004, wobei der dem Winter
zugeordnete Wert jeweils {iber der zweiten Jahreszahl abgetragen wurde. Die letzten fiinf
Jahre wurden mit den opECMWEF-Daten berechnet und sind durch eine gestrichelte Linie
miteinander verbunden, wihrend die Daten der ERA-40 Jahre mit einer durchgezogenen
Linie verkniipft sind. Die Zeitreihe weist eine ausgesprochen grofie interannuale Variabilitit
auf, die mit wachsendem ©, zunimmt.

Die oberste Zeitreihe weist drei besonders stark ausgeprigte Maxima auf. Dabei handelt
es sich um die Winter 1962/1963, 1967/1968 und 1986,/1987. Nach der Datenreihe der FU-
Berlin kam es in den drei Wintern jeweils zu einer groflen Stratosphirenerwidrmung. Der
Zusammenhang zwischen den in 8.6 gezeigten Zeitreihen und der Temperatur sowie der
vertikalen Komponente des EP-Flusses wird in den néchsten beiden Abschnitten untersucht.

8.2.1 Temperatur und wirbelgemitteltes Absinken

Die Abweichungen der Temperatur von der Strahlungsgleichgewichtstemperatur bestimmen
das Maf} des diabatischen strahlungsbedingten Absinkens (Abschnitt 2.4).

Temperatur — Diabatisches Absinken

Im Folgenden wird die Zeitreihe des aus den ECMWF-Daten berechneten Lagrangeschen
wirbelgemittelten Absinkens A(:)(@e, 8,1) fiir ein festes ©, betrachtet. Es wird untersucht,
ob sich der Zusammenhang zwischen den Temperaturen im Polarwirbel und der Zeitreihe
des Absinkens mit Hilfe statistischer Methoden nachweisen ldsst. Zu diesem Zweck werden
die Monatsmittel der Nordpol-Temperaturen auf 30 hPa fiir Dezember, Januar und Februar
aus der Datenreihe der FU-Berlin betrachtet. Dieser Datensatz wird ausgewéhlt, da er fiir
den untersuchten Zeitraum den am wenigsten fehlerhaften Beobachtungsdatensatz in der
Stratosphére darstellt (Randel et al., 2002a). Die Datenreihen der FUB umfassen den Zeit-
raum von 1957/1958 bis 2000/2001. Fiir die letzten drei Jahre wurden die Datenreihen mit
den Werten der opECMWF-Monatsmittel verldngert. Ein Test mit der drei Jahre kiirze-
ren Zeitreihe hat gezeigt, dass diese drei angefiigten Werte nur einen sehr geringen Einfluss
auf die Ergebnisse der statistischen Verfahren haben. Aus diesem Grund ist es gerechtfer-
tigt, die langere Zeitreihe zu verwenden, die es ermoglicht, die Ergebnisse der statistischen
Auswertung fiir alle verfiigbaren Jahre darzustellen. Die drei Jahre mit den klassifizierten
Temperatur-Oszillationen erzeugen ein unrealistisches diabatisches Absinken fiir die entspre-
chenden Problembereiche und werden nicht beriicksichtigt.

Die Beziehung zwischen der Zielgrofie A@(@e,& 1) und den Temperatur-Datenreihen
wird mit dem Verfahren der multilinearen Regression bestimmt. Dabei wird die Linearkom-
bination der drei Temperatur-Zeitreihen gebildet, die eine optimale Korrelation mit dem
Absinken aufweist. Die Rechnung wird fiir alle ©, ausgefiihrt und in Abb. 8.7 sind exem-
plarisch die Ergebnisse fiir ©, = 400 K (linke Seite) und ©, = 550 K (rechte Seite) darge-
stellt. Die obere Abbildung zeigt die Anomalien der Monatsmittel-Temperatur gewichtet mit
dem jeweiligen Regressionskoeffizienten!. Fiir die Luftmassen der unteren Stratosphire ist
die Standardabweichung der angepassten Dezember-Zeitreihe am grofiten (= 6 K) und die

!Die Anomalien der Monatsmittel-Temperatur gewichtet mit dem Regressionskoeffizienten werden im
Folgenden als angepasste Zeitreihen der jeweiligen Monatsmittel-Temperatur bezeichnet.



129

8.2.1 TEMPERATUR UND WIRBELGEMITTELTES ABSINKEN
®.=400K
[K] PR [ T TN T O N YN WO TN TN NN TN TN NN MO NN NN TN M M N AN [K] T N N N T Y
1 Anomalien der Monatsmittel-Temperatur [K] gewichtet fiir den Fit: | 4 Anomalien der Monatsmittel-Temperatur [K] gewichtet fur den Fit: |
157 Dezember Januar Februar [ 100 Dezember Januar Februar -
10 - C
] 50— -
5] -] C
] [ 0 -
0] -] C
. C 50 =
57 C N C
B S I S S S S S S B S e m e p e e e Y LN LI L LI I N N N B BN BN I N BN B I BN B N N |
1960 1970 1980 1990 2000 1960 1970 1980 1990 \L 2000
K] Jahr IK] Jahr
T I TR TN TN TN N Y T TN TN [N Y Y T T [N NN N NN T (N M | (N [N TN TN TN N IS TN T T N Y T T IS T T ) Y TN
110 < = Lagrangesche Absinken A © (400,8,1)[K] | 500 Lagrangesche Absinken A © (550,8,1) [K] r
] ® Fit aus Monatsmittel-Temperatur [K] r ] = Fit aus Monatsmittel-Temperatur r
100 E ] C
] r 400 — =
90 -] C
] [ 300 ] L
807 -] C
70 E 200 -
1(b) 1 B
60 LI N BN SO B N B B N I N B B I B T T 1T T T L LI LI N N (L N I B NN N I BN B BN
1960 1970 1980 1990 2000 1960 1970 1980 1990 2000
Jahr Jahr
N T T T T Y |
500 — —

LI I B Y O D B N B

T

Lagrangesche Absinken A ® (400,8,1) [K]

T T T

. r=0.73

70 80 90 100

Fit aus Monatsmittel-Temperatur [K]

I

I

Lagrangesche Absinken A 0) (550,8,1) [K]
N w
8 8
| |

T

r

=0.69

100 L e O I B
150 200 250 300 350

Fit aus Monatsmittel-Temperatur

T
400

[KI

Abbildung 8.7: Oben: Anomalien der Monatsmittel-Temperatur gewichtet mit dem jeweiligen
Regressionskoeffizienten. Mitte: Zeitreihe des wirbelgemittelten Absinkens mit Temperatur-Fit.
Unten: Streudiagramm fiir wirbelgemitteltes Absinken und Temperatur-Fit. Dabei gilt fiir (a)-(c)

©, = 400 K und fiir (d)-(f) ©, = 550 K.

Standardabweichung der angepassten Februar-Zeitreihe am kleinsten (= 1 K). Um so grofier
O, wird, um so mehr gewinnen die Januar-Temperatur und im Besonderen die Februar-
Temperatur an Bedeutung. Fiir ©, = 550 K betrigt die Standardabweichung der angepas-
sten Zeitreihe fiir den Februar 44 K, fiir den Januar 27 K und fiir den Dezember 5 K. Diese
Werte verdeutlichen, dass besonders fiir grofle ©, die Anomalien der Februar-Temperatur
einen starken Einfluss auf das Absinken haben.
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Abbildung 8.8: Zeitreihe und Streudiagramm des wirbelgemittelten Absinkens mit Temperatur-
Fit fir ©, = 400 K.

Im mittleren Teil der Abb. 8.7 ist die Zeitreihe des berechneten wirbelgemittelten Absin-
kens gemeinsam mit der angepassten Linearkombination der drei Temperatur-Monatsmittel
(engl. ,fit“) aus der multilinearen Regression zu sehen. Im unteren Teil der Abbildung sind
diese Werte als Streudiagramm mit dem dazugehorigen Korrelationskoeffizienten dargestellt.
Dieser ist in Bezug auf alle 16 Start-Isentropen fiir ©, = 400 K am grofiten (0,73) und
schwankt fiir die anderen Hohen zwischen 0,6 und 0,7. In der Zeitreihe des diabatischen Ab-
sinkens mit ©, = 400 K (rote Linie in Abb. 8.7 (b)) deutet sich ein negativer Trend an, der
durch den Temperatur-Fit der FUB-Daten (schwarze Linie in Abb. 8.7 (b)) nicht bestétigt
wird und mit zunehmender Héhe, also fiir die Zeitreihen groflerer ©,, verschwindet.

Da sich die Qualitit der ERA-40-Daten ab dem Jahr 1979 deutlich verbessert hat (siehe
Abschnitt 4.1), wird der Test fiir die Winter zwischen 1978/1979 und 2003,/2004 wiederholt.
In Abb. 8.8 ist die Zeitreihe des Fits aus der multilinearen Regression gemeinsam mit der
Zeitreihe des diabatischen Absinkens fiir ©, = 400 K dargestellt. Das Streudiagramm zeigt
hohe Korrelationen mit einem Korrelationskoeffizienten von 0,81.

Die Ergebnisse fiir die lange Zeitreihe und in einem noch grofleren Mafl fiir die kurze
Zeitreihe bestétigen, dass ein unmittelbarer Zusammenhang zwischen den Temperaturen
und dem diabatischen Absinken besteht.

8.2.2 EP-Fluss und wirbelgemitteltes Absinken

Die Divergenz des EP-Flusses bestimmt {iber das Prinzip der nach unten gerichteten Kon-
trolle die Abweichungen der Temperatur von der Strahlungsgleichgewichtstemperatur. Es
existieren hohe Korrelationen zwischen dem Wirmefluss v'T" und der Temperatur (Newman
et al., 2001). Da der Wirmefluss proportional zur vertikalen Komponente des EP-Flusses
ist, bestétigen diese Korrelationen den Zusammenhang zwischen EP-Fluss und Temperatur.
Andererseits steuern die Abweichungen der Temperatur vom Strahlungsgleichgewicht das
Lagrangesche wirbelgemittelte Absinken. Im vorangegangenen Abschnitt wurde die Kor-
relation zwischen den beiden Groflen gezeigt. Die Frage, ob auch das diabatische Absinken
und die vertikale Komponente des EP-Flusses miteinander korreliert sind, wird im Folgenden
untersucht.

EP — Fluss — Temperatur — Diabatisches Absinken
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Abbildung 8.9: Zeitreihe und Streudiagramm des wirbelgemittelten Absinkens mit EP-Fluss-Fit
fir ©, = 400 K.

Zu diesem Zweck wird die vertikale Komponente des EP-Flusses F*) durch 100 hPa
gemittelt zwischen 45° und 75° N betrachtet. Die F'(*)-Datenreihe umfasst den Zeitraum von
1978/1979 bis 2003/2004 und wurde von Ingo Wohltmann, AWTI zur Verfiigung gestellt. Fiir
die Winter von 1978/1979 bis 2001/2002 basiert die Datenreihe auf ERA-40-Daten. Fiir
die letzten zwei Winter wurde die Datenreihe mit Werten basierend auf der opECMWE-
Analyse verlédngert. Der Zusammenhang zwischen den vier Zeitreihen: Dezember-, Januar-,
Februar-F()-Monatsmittel und Zielgrofe AO(O,,8,1), wird wie im vorangegangenen Ab-
schnitt durch eine multilineare Regression bestimmt. Das wirbelgemittelte Absinken fiir die
Start-Isentrope O, = 400 K ergab die hichste Korrelation mit der angepassten Linearkom-
bination der drei F(*)-Monatsmittel und wird in Abb. 8.9 gezeigt. Die Darstellung setzt
sich aus einem Bild der beiden Zeitreihen (a) und dem entsprechenden Streudiagramm (b)
zusamien.

Die Korrelation zwischen F(*)-Fit und diabatischem Absinken ist mit einem Korrelations-
koeffizienten von 0,6 im Vergleich zur Korrelation zwischen Temperatur-Fit und Absinken
geringer. Da F'*) die Ausbreitung planetarer Wellen in der Stratosphiire angibt, wihrend die
Temperatur direkt mit den Heizraten verkniipft ist, iiberrascht dies nicht. Zusétzlich handelt
es sich beim EP-Fluss um eine abgeleitete Grofle, die empfindlich auf Rauschen reagiert.

8.3 Einfluss der Residualzirkulation auf die Ozonver-
teilung

Es wird eine grofle Variabilitdt der arktischen Ozonschicht im Spatwinter und Friihling
beobachtet. So weist die Zeitreihe der Ozongesamtsiule im Mérz, gemittelt fiir den Bereich
nordlich von 63° N, Werte zwischen 350 und 450 DU auf und ist durch eine ausgeprigte
interannuale Variabilitit gekennzeichnet (WMO, 2003).

Die gesamte im Laufe des Winters auftretende Ozonverdnderung wird im Folgenden als
AOQOj3 bezeichnet. Die interannuale Variabilitit der Ozongesamtsiaule im Mérz entspricht der
interannualen Variabilitdt von AQOj3, falls man fiir die Ozongesamtsidule Anfang Dezember
fiir alle Winter einen einheitlichen Wert annimmt. Diese Annahme entspricht annédhernd der
Realitét (Rex et al., 2000) und wird fiir die folgenden Betrachtungen vorausgesetzt.
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Die Variablitit von AO3 und damit die Variabilitit der Ozongesamtséiule im Mérz ergibt
sich aus der Variabilitit des chemischen Ozonabbaus und der Variabilitdt der Transportpro-
zesse. Der chemisch bedingte Ozonabbau wurde in zahlreichen Studien untersucht (Manney
et al., 1994a; Miiller et al., 1994; von der Gathen et al., 1995; Rex et al., 1997; Tilmes et al.,
1998) und kann fiir die Jahre seit 1992 gut quantifiziert werden. Der Einfluss dynamischer
Prozesse konnte bisher nicht unabhéngig bestimmt werden. In diesem Abschnitt wird der
dynamische Einfluss auf die Ozonschicht der Arktis erstmals direkt berechnet.

8.3.1 Berechnung des Absink-Effektes auf Ozon

Durch den meridionalen Nettotransport der Residualzirkulation werden in der oberen Stra-
tosphére Luftmassen mit hohem konstanten Ozonmischungsverhéltnis von mittleren Breiten
in den Polarwirbel transportiert. Gleichzeitig wird in einer Schicht, die deutlich unterhalb
von 400 K liegt, Luft mit niedrigem Ozonmischungsverhéltnis in siidliche Breiten trans-
portiert. Durch diese meridionalen Transporte gelangt fortwéhrend ozonreiche Luft in den
Polarwirbel und die Ozongesamtsiule wéchst an.

Mit Hilfe der induzierten vertikalen Nettotransporte kann das Anwachsen der Ozonge-
samtsiule quantifiziert werden, auch wenn diese nicht die eigentliche Ursache der Ozon-
zunahme darstellen. Innerhalb des Polarwirbels kommt es zum adiabatischem Absteigen
der Luft gegeniiber der Druckkoordinate und damit einhergehenden strahlungsbedingtem
diabatischem Absinken (siehe Abschnitt 2.4). Das Ozonmischungsverhiltnis der absinken-
den Luftmassen bleibt konstant und wird einem hoheren Druck zugeordnet. Dieser Effekt
wirkt sich hauptsichlich auf die untere Stratosphére aus, da das Ozonmischungsverhéltnis
oberhalb von 24 km ungefihr konstant ist. Die adiabatische Kompression der absinkenden
Luftmassen fiihrt gleichzeitig zu einer hoheren Ozonkonzentration. Anschaulich und auf-
grund der Gleichung (2.18) wird klar, dass die Ozongesamtséule wihrend dieses Prozesses
anwéchst. Der mit dem meridionalen und vertikalen Nettoluftmassentransport verbundene
Einfluss auf die gesamte im Laufe des Winters auftretende Ozonverdinderung AO3z wird im
Folgenden als Absink-Effekt? auf AOs bezeichnet.

Temperatur — Diabatisches Absinken — Absinken — Effekt auf AQOj3

Falls bekannt ist, aus welchem Hohenbereich die Luftmassen stammen, die sich gegen Ende
des Winters in der unteren Stratosphire befinden, kann man den Absink-Effekt auf die
Ozonséule approximativ bestimmen.

Zusétzlich zu diesem Nettotransport kann Einmischung von Luft aus mittleren Breiten
die Ozonkonzentration verdndern. Dieser Effekt ist hauptsidchlich unterhalb von 400 K von
Bedeutung, da der Wirbel in diesem Bereich schwicher isoliert ist als in hoheren Bereichen
(sieche Abschnitt 2.4). Der Einfluss der Einmischung ist von Jahr zu Jahr unterschiedlich
stark ausgeprigt und wird im Folgenden als Einmischungs-Effekt bezeichnet. Der Absink-
Effekt und der Einmischungs-Effekt ergeben gemeinsam den dynamische Einfluss auf die
Totalozonsdule im arktischen Friihling.

Der Absink-Effekt auf die vertikale Verteilung der Ozonkonzentration wird im vorlie-
genden Abschnitt mit Hilfe des berechneten wirbelgemittelten Absinkens quantifiziert. Zu
diesem Zweck werden zwei Situationen betrachtet. Dazu z#dhlt die Situation zu Beginn des

2Der Begriff Absinken bezieht sich in diesem Zusammenhang auf den adiabatischen Vertikaltransport
gegeniiber der Druckkoordinate und gleichzeitig auf den diabatischen Vertikaltransport gegeniiber ©. Beide
Prozesse sind im stratosphérischen Polarwirbel miteinander gekoppelt.
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Abbildung 8.10: Profile der Ozonmischungsverhiltnisse (a) und der Ozonkonzentrationen (b) zu
Beginn des Winters 2000/2001 (schwarz) und zum Ende des Winters 2000/2001 (rot).

Winters mit ihrer typischen vertikalen Ozonverteilung innerhalb des Polarwirbels. Durch
die Informationen iiber das wirbelgemittelte Absinken kann man den zu Beginn des Winters
markierten Luftmassen bei ihrer vertikalen Nettobewegung durch die Stratosphéire folgen.
Das Ozonmischungsverhéltnis in der Luftmasse &ndert sich wihrend dieser Bewegung nicht.
Somit kann man in der zweiten Situation gegen Ende des Winters, basierend auf der mar-
kierten Luftmasse und ihrer neuen vertikalen Position, ein Friihlings-Ozonprofil erstellen.
Dieses Profil entspricht genau der Verteilung, die sich nur aufgrund der dynamischen Verti-
kaltransporte ergeben wiirde. Eine schematische Darstellung dieses Prozesses ist in Abb. 8.10
angedeutet, wobei die schwarze Linie das Herbstprofil und die rote Linie das Friihlingsprofil
darstellt. Im Folgenden wird die Methode in ihren technischen Eizelheiten erldutert.

Aus den Ozonprofilen aus dem Datensatz CATO wird einmal pro Tag ein wirbelge-
mitteltes Profil des Ozonmischungsverhéltnisses (X O3z) bestimmt. Anschliefend werden die
Wirbel-Profile iiber den Zeitraum Mitte November bis Mitte Dezember gemittelt. Das re-
sultierende Profil entspricht dem typischen wirbelgemittelten Ozonmischungsverhiltniss zu
Beginn des jeweils betrachteten Winters. Da die CATO-Ozonprofile im ¢, —©—Koordinaten-
system gegeben sind, ergibt sich das bestimmte Ozonprofil in Abhéngigkeit von der poten-
ziellen Temperatur. In Abb. 8.10 (a) ist das wirbelgemittelte X O3-Profil fiir den Beginn des
Winters 2000/2001 in schwarz eingezeichnet.

Die Werte des wirbelgemittelten Ozonmischungsverhéltnisses werden an den Stiitzstel-
len O(O,,8) ausgelesen (schwarz eingezeichnete Datenpunkte in 8.10 (a)). Die potenzielle
Temperatur @(@e, 8) ist aus der Berechnung des wirbelgemittelten Absinkens bekannt und
beschreibt, aus welcher Hohe die Luftmassen mit ©, = 370 und 550 K stammen. Die an
den Stiitzstellen zu Beginn des Winters ausgelesenen Ozonwerte werden den Luftmassen mit
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O, = 370 und 550 K zugeordnet. Da fiir den Absink-Effekt auf das Ozon-Profil auch die Luft-
massen unterhalb von 400 K eine Rolle spielen (siche Abb. 8.10), wird die Berechnung des
wirbelgemittelten Absinkens bis auf ©, = 370 K ausgedehnt. Das Ozonmischungsverhéltnis
der betrachteten Luftmassen veréindert sich durch das Absinken nicht und aus den Wer-
ten wird ein wirbelgemitteltes Ozonprofil am Ende des Winters erstellt (rot eingezeichnet
in Abb. 8.10 (a)). Dieses Profil ergibt sich aus dem Herbstprofil allein durch den dynami-
schen Absink-Effekt und wiirde genau dann der Realitéit entsprechen, wenn keine chemische
Ozonzerstorung und keine Einmischung iiber den Wirbelrand stattfindet.

Um den Einfluss des Absink-Effektes auf die Ozonsdule zu quantifizieren, werden aus
den X Os-Profilen mit Hilfe der Relation

(8.1)

mit der Avogadro-Zahl k = 6,022 - 10 Teilchen/mol und der allgemeinen Gaskonstante
R4 = 38,3143 N - m/K - mol, die zugehorigen Ozonkonzentrationsprofile berechnet. In Abb.
8.10 (b) sind die zu den X Os-Profilen aus Abb. 8.10 (a) passenden [Oj]-Profile zu Beginn
(schwarz) und Ende (rot) des Winters 2000/2001 dargestellt.

Aus den beiden Konzentrationsprofilen wird die Ozonteilsiule zwischen ©, = 370 und
550 K zu Beginn des Winter (markierte Fliche unter der schwarzen Kurve) und zum Ende
des Winters (gesamte markierte Fldche unter der roten Kurve) nach Gleichung (2.18) be-
stimmt. (Die Ozonteilséulen entsprechen nur annéhernd den unter der schwarzen bzw. roten
Kurve dargestellten Flichen, da nach Gleichung (2.18) iiber der geometrischen Hohe aufin-
tegriert wird und in Abb. 8.10 auf der x-Achse die potenzielle Temperatur dargestellt ist.)
Die Differenz zwischen den beiden Teilozonsdulen ist gleich dem dynamischen Absink-Effekt
im Hohenbereich ©, = 370 und 550 K. Dieser unterscheidet sich vom Absink-Effekt in der
gesamten Stratosphére durch die Differenz der Ozonteilsdulen oberhalb von 550 K und die
Differenz der Ozonteilsdulen unterhalb von 370 K. Der erste Effekt ist klein, da die beiden
Profile oberhalb von 550 K sehr dicht beieinander liegen und wird hier vernachldssigt. Der
Anteil unterhalb von 370 K ist etwas grofier, aber in diesem Fall ndhern sich die beiden
Profile sehr schnell dem gemeinsamen niedrigen Wert der Tropopause an. Der Polarwirbel
ist unterhalb von 370 K instabil und erfdhrt viel Durchmischung iiber die Wirbelkante. Dem-
zufolge ist es nicht moglich, das diabatische Absinken basierend auf Trajektorienrechnungen
in diesem Bereich zu bestimmen und der Einfluss unterhalb von 370 K wird vernachléssigt.
Im Folgenden bezieht sich der Begriff Absink-Effekt auf den Effekt im Héhenbereich ©, =
370 bis 550 K.

In Abb. 8.11 ist der Absink-Effekt fiir die Winter 1991/1992 bis 2003/2004 dargestellt.
Die beiden Winter mit Temperaturoszillationen im Dezember sind grau eingeférbt. In der
linken Abbildung wurde fiir alle Winter ein einziges Herbst-Ozonprofil®> verwendet, withrend
fiir die rechte Abbildung jeder Winter mit dem zugehérigen Herbst-Profil berechnet wur-
de. Die generelle Struktur der beiden Graphen ist sehr dhnlich, wobei fiir einzelne Winter
Abweichungen von maximal 13 DU auftreten. Der Absink-Effekt zeigt wie erwartet eine
hohe interannuale Variabilitdt mit geringerem Einfluss in den Wintern von 1992/1993 bis
1996/1997 sowie 1999/2000 und grofem Einfluss in den Wintern 1991/1992, 1997/1998,
1998/1999 sowie 2000/2001 bis 2003/2004.

3Hierbei handelt es sich um das iiber alle zwolf Jahre gemittelte Herbst-Profil.
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Abbildung 8.11: Absink-Effekt fiir die Winter 1991/1992 bis 2003/2004. In der linken Abbildung
wurde fiir alle Winter ein einziges Herbst-Ozonprofil verwendet, wihrend fiir die rechte Abbildung
jeder Winter mit dem dazugehoérigen Herbst-Profil berechnet wurde.

8.3.2 Interannuale Variabilitit der dynamischen und der chemi-
schen Komponente

Die Frage inwieweit chemische bzw. dynamische Effekte die interannuale Variabilitdt der
Ozonschicht im Friihling bestimmen, ist von sehr groflem Interesse. Mit den neu gewon-
nenen Informationen iiber die dynamisch bedingte Komponente kann diese Frage erstmalig
quantitativ beantwortet werden. Zugleich ist der Zusammenhang zwischen dem dynamischen
und dem chemischen Effekt wichtig fiir ein grundlegendes Verstédndnis der Variabilitdt der
Ozonschicht. Aus der Kenntnis iiber die Meridionalzirkulation ist bereits klar, dass beide
Prozesse iiber die Abweichung vom Strahlungsgleichgewicht miteinander verbunden sind.
Dieser Zusammenhang wurde in Abschnitt 2.4.6 besprochen und ist in der schematischen
Abb. 8.12 dargestellt. Da nun beide Effekte erstmalig unabhéngig voneinander bestimmt
werden, ist es mdoglich, diesen Zusammenhang genauer zu untersuchen.

Fiir die in Abb. 8.11 gezeigten Winter liegen detaillierte Informationen iiber die chemische
Ozonzerstorung vor. Abb. 8.13 zeigt die Gesamtozonsiule im Friihling und den chemischen
Ozonabbau. Auflerdem ist das Residuum der beiden Groflen abziiglich der Ozongesamtsaule
(als gestrichelte blaue Linie) im Herbst dargestellt. Dieses Residuum ist eine grobe Appro-
ximation der dynamisch bedingten Ozonverdnderungen fiir den gesamten Winter. Die hier
verwendete Datenreihe des chemischen Ozonabbaus umfasst den Zeitraum von 1991/1992
bis 2003/2004. Die Daten basieren auf Ozonsondenmessungen im Polarwirbel und wurden
von Markus Rex, AWI zur Verfiigung gestellt.

Das Bild kann nun durch den hier quantifizierten Absink-Effekt vervollstindigt werden.
Der Absink-Effekt ist als dunkelblaue durchgezogene Linie eingezeichnet. Der Graph des
Residuums und der Graph des dynamischen Absink-Effektes zeigen eine dhnliche Struktur,
wobei das Residuum bis auf eine Ausnahme grofiere Werte aufweist. Da im Absink-Effekt
nicht alle dynamischen Faktoren beriicksichtigt werden (siehe Abschnitt 8.3.1), erwartet man
Abweichungen. Beide Graphen werden zusétzlich durch Fehler beeinflusst. So ist der dynami-
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Diabatisches Absinken ——=  Absink-Effekt auf A Os
Temperatur +
Ausbildung von PSC's  ——= Chemie-Effekt auf A O;

+
Restterm

Ozongesamtzunahme A O

Abbildung 8.12: Schematische Darstellung der Zusammenhénge 1.

sche Absink-Effekt von der Qualitit der ECMWF-Daten abhéngig, wihrend sich im Residu-
um die Fehler des chemisch bedingten Ozonabbaus widerspiegeln (ca. 20 %, Rex et al., 2004).
Die Differenz zwischen dem dynamischen Absink-Effekt und dem Residuum-Term wird im
Folgenden als Rest-Term? bezeichnet. Der Rest-Term beinhaltet den Durchmischungs-Effekt,
den dynamischen Absink-Effekt unter 370 K und die Fehler der beiden Methoden zur Be-
stimmung der chemischen und dynamischen Komponente. Der Rest-Term weist keinen Zu-
sammenhang zur Datenumstellung (von ERA-40 auf opECMWF) bzw. zur Einteilung der
Winter (kalte, ungestorte und warme gestorte) auf. Da der Term viele verschiedene Effekte
beinhaltet, erwartet man auch nicht, dass er einen starken Zusammenhang mit dem Absink-
Effekt oder Chemie-Effekt zeigt. Diese Uberlegung wird an spiterer Stelle bestitigt.

Die Zeitreihe der chemisch bedingten Ozonverdnderung besitzt einen Mittelwert von -50
DU und eine Standardabweichung (oy) von 29 DU. Die durch den dynamischen Absink-
Effekt hervorgerufene Ozonverdnderung weist eine Mittelwert von +101 DU und eine Stan-
dardabweichung (09) von 28 DU auf. Die Variabilitéit der beiden Zeitreihen ist gleich grof.
Folglich wird die interannuale Variabilitdt der Ozongesamtsidule im arktischen Friihling zu
gleichen Anteilen durch die Variabilitdt der dyamischen Komponente und durch die Va-
riabilitdt der chemischen Komponente beeinflusst. Bei dieser Tatsache handelt es sich um
eine sehr wichtige Schlussfolgerung, da bei Betrachtungen der Variabilitit der Ozonschicht
hiufig die chemische Ozonzerstérung im Mittelpunkt stand und die dynamische Variablitéit
vernachléssigt wurde.

Der dynamische und der chemische Einfluss auf die Ozonveréinderung stehen iiber die dy-
namisch bedingten Verdnderungen der Temperatur miteinander im Zusammenhang. Diese
Verbindung wird durch die hier bestimmte dynamische Komponente bestéitigt. Fiir Win-
ter mit starkem Absinken und starkem dynamisch bedingten Ozonwachstum beobachtet
man eine relativ geringe Ozonzerstorung. Umgekehrt weisen die Winter mit einem geringen
dynamischen Einfluss einen starken chemischen Ozonabbau auf. Die beiden Zeitreihen der
dynamischen (positive Werte) und chemischen Komponente (negative Werte) sind korreliert
mit einem Korrelationskoeffizienten (r2) von 0,7.

Die Standardabweichung der Ozongesamtzunahme (o4) betragt 55 DU. Da die chemische
und dynamische Komponente nicht unabhingig voneinander sind und zusétzlich der Rest-
Term auftritt, ldsst sich o4 nicht allein durch die Standardabweichungen von Chemie und

4Der Rest-Term ist nicht mit dem Residuum-Term zu verwechseln, der eine Approximation des dynami-
schen Absink-Effektes darstellt.
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Abbildung 8.13: Gesamtozonsiule im Friihling (schwarz), Chemische Ozonzerstérung (rot), Re-
siduum der beiden Groflen (als gestrichelte blaue Linie) Absink-Effekt (blau). Die Daten des che-
mischen Ozonabbaus wurden von Markus Rex, AWI zur Verfiigung gestellt.

Dynamik (o7 und o) erkldren. Es gilt folgender Zusammenhang:
0} = o1 + 05 + 2-coviy + 13, (8.2)

wobei cov; 5 die Kovarianz (engl. ,,covariance®) zwischen chemischer und dynamischer Zeitrei-
he ist. Die Grofie r3 wird durch die Standardabweichung des Rest-Terms (o3) und den Zu-
sammenhang zwischen Resterm und Chemie-Komponente (cov, 3) sowie den Zusammenhang
zwischen Rest-Term und Dynamik-Komponente (covs3) bestimmt. Es gilt:

rs = o3 + 2 (covy 3+ covy3) . (8.3)

Die Standardabweichung des Rest-Terms (o3) ist mit 29 DU genau so grof§ wie die Stan-
dardabweichung von dynamischer und chemischer Komponente. Da aber die Zeitreihe des
Rest-Terms keinen Zusammenhang mit der chemischen (r;3 = —0,19), bzw. dynamischen
(ro,3 = —0,15) Zeitreihe aufweist, ist der Einfluss von r3 gering. Die Berechnung der ent-
sprechenden Varianzen und Kovarianzen ergibt, dass 73 ungefiihr 1/10 von o? betriigt und
o} + 07 + 2- covy 5 ungefihr 9/10.

Zusammenfassend ergibt sich, dass die interannuale Variabilitit der Ozongesamtsiule
fast vollsténdig (9/10) durch die Variabilitit der Chemie-Komponente, die Variabilitéit der
Absink-Komponente und deren Zusammenhang erklért wird.

8.3.3 Ozon und EP-Fluss

In den vorherigen Abschnitten wurde jeweils ein Teilstiick einer Kausal-Kette untersucht,
die ein schematisches Bild der Ursache-Wirkungs-Prozesse im arktischen Polarwirbel liefert.
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In einer abschliefenden Betrachtung soll diese vereinfachte Kausal-Kette zusammengefiigt
werden. Die Einflussnahme der Temperatur auf den Chemie-Effekt und den Absink-Effekt
ldsst sich auf einen Zusammenhang zwischen dem EP-Fluss und den beiden Effekten erwei-
tern. Daraus ergibt sich natiirlich auch ein Zusammenhang zwischen EP-Fluss und AOj3. Da
die beiden Effekte korreliert sind, sollte sich der gesamte Zusammenhang, im Falle dass die
einzelnen Korrelationen statistisch signifikant sind, verstdrken. Diese Erkenntnisse werden
durch die Arbeiten von Fusco und Salby (1999) sowie Randel et al. (2002b), die hohe Korre-
lationen zwischen EP-Fluss und Gesamtozon im Winter und Friihling zeigen, untermauert.
Allerdings wurde bisher nie die Korrelation zwischen dem Absink-Effekt auf AO; und F(*)
untersucht.

Es werden Wintermittel der vertikalen Komponente des EP-Flusses gemittelt zwischen
45° und 75°N in 100 hPa betrachtet. Das Wintermittel entspricht hier dem Mittel vom
1. Dezember bis zum 10. Mirz des jeweiligen Winters. Die F(*)-Datenreihe wurde von In-
go Wohltmann, AWI zur Verfiigung gestellt und wird passend zur Linge der Datenreihe
des chemischens Ozonabbaus fiir den Zeitraum 1991/1992 bis 2003/2004 betrachtet. Fiir
die Winter von 1991/1992 bis 2001/2002 basiert die Datenreihe auf ERA-40-Daten. Fiir
die letzten zwei Winter wurde die Datenreihe mit Werten basierend auf der opECMWE-
Analyse verlingert. Der Zusammenhang zwischen Absink-Effekt und F(*) sowie zwischen
Chemie-Effekt und F'*) ist in Abb. 8.14 dargestellt. Ein starkes F'*) fiihrt zu einem hohen
Absink-Effekt und umgekehrt verursacht ein schwaches F'*) weniger Transport von Ozon
in den Polarwirbel. Der Korrelationskoeffizient betragt 0,75 und somit ist die Korrelation
zwischen Absink-Effekt und F®) relativ grof. Mit diesen Betrachtungen vervollstindigt sich
die kausale Kette aus Abb. 8.15, die hier diskutiert wurde.

Ozon [DU]

-100 — [ ] —

1.0 1.2 1.4 1.6
Vertikale Komponente des EP-Flusses [105 kg/s?]

Abbildung 8.14: Zusammenhang zwischen Absink-Effekt und F(*) sowie Chemie-Effekt und F(?)
fiir den Zeitraum von 1991/1992 bis 2003/2004. Daten wurden von Markus Rex (chemischer Ozo-
nabbau) und Ingo Wohltmann (F(*)) zur Verfiigung gestellt.
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Diabatisches Absinken ——= Absink-Effekt auf A O
EP-Fluss ——= Temperatur +
Ausbildung von PSC's ——= Chemie-Effekt auf A Os
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Abbildung 8.15: Schematische Darstellung der Zusammenhénge II.
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Kapitel 9

Zusammenfassung

In dieser Arbeit ist es erstmalig gelungen, den Einfluss von Transportprozessen auf die Ozon-
gesamtsiule im arktischen Friihling zu quantifizieren. Die Berechnung des Einflusses basiert
auf gemittelten vertikalen Nettoluftmassenbewegungen, die im Rahmen einer Klimatologie
des diabatischen Absinkens fiir einen Zeitraum von fast fiinf Jahrzehnten zur Verfiigung
gestellt wurden. Im Folgenden wird ein Uberblick iiber die Entwicklung, Validierung und
Ergebnisse der einzelnen Modelle und Methoden gegeben.

1. Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde selbststdndig ein Trajektorienmodell ent-
wickelt und am AWT installiert. Das Trajektorienmodell wechselt in Abhéngigkeit von
den dufleren Bedingungen zwischen verschiedenen numerischen Ansétzen, um ein op-
timales Gleichgewicht zwischen numerischer Genauigkeit und Aufwand zu erzielen.
Auflerdem wurde das ECMWEF-Strahlungstransportmodell als unabhéngige, frei ste-
hende Routine installiert. Die Trajektorienroutine wurde zur Simulation atmosphéri-
scher Luftmassenbewegungen verwendet, wihrend das Strahlungstransfermodell zur
Berechnung dreidimensionaler Heizraten-Felder eingesetzt wurde. Die vertikalen Be-
wegungen der Luftpakete kénnen mit den diabatischen Heizraten oder mit vertikalen
Windfeldern angetrieben werden. Die Arbeit folgte damit dem neuen bisher kaum
verwendeten Ansatz, die stratosphérischen Vertikalbewegungen mit Hilfe von Heizra-
ten zu berechnen. Das Trajektorienmodell und das Strahlungstransfermodell ergeben
gemeinsam das neue leistungsstarke Transportmodell.

2. Um mit dem neuen Transportmodell eine langjiahrige Zeitreihe des diabatischen Absin-
kens im stratosphérischen Polarwirbel zu erstellen, ist es erforderlich einen mdéglichst
viele Jahre umfassenden meteorologisch konsistenten Datensatz zu verwenden. Mit
dem 45 Jahre langen ERA-40-Datensatz steht eine hochwertige Analyse der Atmo-
sphére, der Erdoberfliche und der Ozean-Wellen-Wechselwirkung zur Verfiigung. Die
Daten stellen mit ihrer hohen rdumlichen und zeitlichen Auflésung, der Lénge des ana-
lysierten Zeitraumes und der allgemein guten Qualitit die beste mogliche Bezugsquelle

der Eingabedaten des neuen Transportmodells dar. Auflerdem kann fiir die Jahre ab
1984 die opECMWEF-Analyse verwendet werden.

3. Einzelne Parameter (Ozon und Wasserdampf) der beiden ECMWF-Datensitze weisen
in hohen Breiten qualitative Schwéchen auf. Aus diesem Grund wurde der alternati-
ve Ozondatensatz CATO und die alternative Wasserdampfklimatologie SAGE II fiir
die Strahlungstransportrechnungen verwendet. Weiterhin wurde im Rahmen der vor-
liegenden Arbeit ein Vergleich zwischen den Temperaturfeldern aus NCEP-REA und
den Temperaturfeldern aus ERA-40 durchgefiihrt. Mit Hilfe dieses Vergleiches konnten
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fiir sechs Winter starke systematische Oszillationen in den ERA-40 Temperaturprofilen
quantifiziert werden.

Die Entwicklung des neuen Modells erfordert eine sorgfiltige Validierung anhand von
Sensitivitdts- und Teststudien. Eine Validierung des ECMWEF-Strahlungstransfermo-
dells wurde durch einen Vergleich mit dem detaillierten, mit hohem numerischen Auf-
wand betriebenen Fu-Liou-Strahlungstransfermodell durchgefiihrt. Die mit den bei-
den Strahlungstransportmodellen berechneten Heizraten weisen fiir die betrachteten
Fallstudien eine sehr gute Ubereinstimmung auf, solange die Version des ECMWF-
Strahlungstransfermodells mit 4 Banden im kurzwelligen Spektralbereich verwendet
wird. Aulerdem wurden die Sensitivitdten der Heizraten in Bezug auf die Tempera-
turverteilung, die Konzentration der einzelnen Spurenstoffe und die vertikale Auflésung
der Daten untersucht. Es zeigte sich, dass die Temperaturdaten einen sehr groflen Ein-
fluss auf die langwelligen Heizraten haben. Systematische Abweichungen und vertikale
Ostzillationen im verwendeten Temperaturprofil erzeugen ihrerseits wieder systemati-
sche Abweichungen oder Oszillationen in dem berechneten Heizratenprofil.

In Hinblick auf die Trajektorienroutine ist es erforderlich, die numerische Genauigkeit
der Integrationsverfahren zu testen. Zu diesem Zweck wurden Teststudien konstruiert,
in denen Abweichungen allein durch den numerischen Integrationsfehler verursacht
werden. Dazu zéhlen der , Vorwirts-Riickwérts-Test“ und die Berechnung von Trajek-
torien, die durch ein kiinstliches Windfeld angetrieben werden. Es wurde gezeigt, dass
die beiden Verfahren im Allgemeinen vergleichbar gute numerische Qualitéit aufwei-
sen. Desweiteren wurden im Rahmen einer Fallstudie Trajektorien mit Ergebnissen des
Trajektorienmodells der Freien Universitédt Berlin verglichen. Es erweist sich, dass die
numerische Genauigkeit des neuen Transportmodells mit der numerischen Genauigkeit
anderer Trajektorienmodelle vergleichbar ist.

Um ein detailliertes, zeit- und hohenaufgeldstes Bild der Lagrangeschen Vertikalge-
schwindigkeiten in Form von diabatischem Absinken zu erhalten, wurden grofle Tra-
jektorienensembles statistisch ausgewertet. In diesem Zusammenhang wurden zwei Me-
thoden entwickelt, um die Lagrangesche Vertikalgeschwindigkeit gemittelt im Polar-
wirbel oder als Funktion der dquivalenten Breite zu bestimmen. Es wurde gezeigt, dass
es notwendig ist den Lagrangeschen auf Trajektorienrechnungen basierenden Ansatz
zu verfolgen, da die einfachen Eulerschen Mittel des vertikalen Nettoluftmassentrans-
portes Abweichungen zu den Lagrangeschen Vertikalgeschwindigkeiten aufweisen. Ver-
gleiche fiir einzelne Winter deuten darauf hin, dass die Intensitéit der Abweichungen
von der dynamischen Stérung des jeweiligen Winters abhéngt.

Durch umfangreiche Fallstudien konnte eine sorgféltige Validierung der quantifizierten
Vertikalgeschwindigkeiten durchgefiihrt werden. Zu diesem Zweck wurde die Sensi-
tivitdt der Vertikalgeschwindigkeiten gegeniiber den meteorologischen Eingabedaten
kontrolliert. Es wurde nachgewiesen, dass der Haupteinfluss auf das wirbelgemittel-
te Absinken durch die Temperaturfelder verursacht wird und dass die Oszillationen
im Temperaturprofil unrealistische Ergebnisse fiir die Vertikalgeschwindigkeit verursa-
chen. Auch das diabatische Absinken als Funktion der dquivalenten Breite wird durch
die Temperaturfelder stark beeinflusst und im Fall von Oszillationen im Temperatur-
profil ergeben sich unrealistische Strukturen. Treten keine Oszillationen im ERA-40
Temperaturprofil auf, so weisen die auf ERA-40 und opECMWF basierenden Verti-
kalgeschwindigkeiten eine sehr gute Ubereinstimmung auf.
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11.

12.

Das wirbelgemittelte Absinken basierend auf diabatischen Trajektorien wurde fiir ein-
zelne Winter mit dem in anderen Arbeiten beobachteten Absinken langlebiger Spu-
rengase verglichen. Es ergeben sich Abweichungen von 27% bis 42%. Weiterhin wurde
ein Vergleich mit Ergebnissen aus anderen Modellstudien durchgefiihrt. Dieser weist
eine gute Ubereinstimmung auf. Werden im neuen Transportmodell anstatt der dia-
batischen Heizraten die vertikalen Windfelder verwendet, um die Vertikalbewegungen
der Trajektorien anzutreiben, so ergibt sich eine fiinf bis sieben mal schnellere La-
grangesche Vertikalgeschwindigkeit. Basierend auf diesem Vergleich wurde in der vor-
liegenden Arbeit fiir einzelne Winter gezeigt, dass die vertikalen Windfelder in den
beiden ECMWF-Datensitzen den Nettoluftmassentransport durch die Residualzirku-
lation stark iiberschétzen. Aus diesem Grund wird fiir alle Rechnungen der neue Ansatz
verwendet, welcher die Vertikalbewegungen der Trajektorien mit Heizraten antreibt.

Im Rahmen einer Fallstudie wurden die Vertikalgeschwindigkeiten fiir die zwei Winter
1996/1997 und 1998/1999 untersucht. Die beiden Winter zeichnen sich durch sehr un-
terschiedliche meteorologische Bedingungen aus und ein Vergleich zeigt, dass sie von-
einander abweichende Vertikalgeschwindigkeiten aufweisen. Dabei beziehen sich die
Unterschiede nicht nur auf die Intensitéit des wirbelgemittelten Absinkens, sondern
auch auf die rdumliche Struktur. Es ergibt sich, dass im kalten ungestorten Winter
1996/1997 das maximale Absinken eher im Bereich des Wirbelrandes zu finden ist,
wihrend der warme gestorte Winter 1998/1999 maximale Absinkraten im Wirbelin-
neren aufweist.

Es wurde erstmalig eine Klimatologie des diabatischen Absinkens iiber einen fast fiinf
Jahrzehnte umfassenden Zeitraum erstellt. Die Klimatologie beinhaltet das vertikal
und zeitlich aufgeloste diabatische Absinken gemittelt iiber den gesamten Polarwirbel.
Auflerdem enthilt die Klimatologie Informationen iiber die rdumliche Struktur des
vertikalen Nettoluftmassentransportes als Funktion der Hohe und der dquivalenten
Breite. Eine detaillierte Ubersicht zu den Ergebnissen des Lagrangeschen wirbelgemit-
telten Absinkens der einzelnen Jahre kann im Anhang B nachgeschlagen werden. Die
Intensitdt des wirbelgemittelten Absinkens ist von dem jeweiligen Winter, der Hohe
und dem Zeitpunkt innerhalb des Winters abhéingig. Fiir die hier betrachteten Zeit-
und Hohenbereiche betragen die Werte des Absinkens im Mittel zwischen 0,6 und 4
Kelvin pro Tag. Die Informationen iiber die rdumliche Struktur des vertikalen Net-
toluftmassentransportes wurden exemplarisch fiir die Winter 1994/1995, 1996/1997,
1998/1999 und 1999/2000 gezeigt.

Die natiirliche Jahr-zu-Jahr Variabilitit des diabatischen Absinkens ist sehr stark aus-
geprégt. Diese Variabilitit ist eng mit der Temperatur im Polarwirbel verkniipft. Es
konnte gezeigt werden, dass zwischen der ECMWEF-Zeitreihe des diabatischen Absin-
kens und der Zeitreihe aus einem unabhéngig analysierten Temperaturdatensatz hohe
Korrelationen bestehen. Weiterhin besteht ein direkter Zusammenhang zwischen dem
EP-Fluss und der Zeitreihe des Absinkens, welcher im weiteren Verlauf der Arbeit
durch berechnete Korrelationen bestétigt wird.

Erstmals wurde der Einfluss von Transportprozessen auf die Ozongesamtsiule im ark-
tischen Friihling direkt quantifiziert. Es wurde gezeigt, dass die interannuale Varia-
bilitdt der Ozongesamtsdule im arktischen Friihling zu gleichen Anteilen durch die
Variabilitdt der dynamischen Komponente und durch die Variabilitidt der chemischen
Komponente beeinflusst wird. Zusammenfassend ergibt sich, dass die interannuale
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Variabilitdt der Ozongesamtsiule fast vollstdndig (9/10) durch die Variabilitét der
Absink-Komponente, die Variabilitdt der Chemie-Komponente und deren Zusammen-
hang erklidrt werden kann. Die gefundene Variabilitit vom Ozoneintrag in hohen Brei-
ten wurde mit der vertikalen Ausbreitung planetarer Wellen aus der Troposphire in
die Stratosphére in Beziehung gesetzt. Fiir den betrachteten Zeitraum ergeben sich
hohe Korrelationen zwischen der Absink-Komponente und dem EP-Fluss.



Anhang A

A.1 Elektromagnetische Strahlung

Die elektromagnetische Strahlung kann als ein Strom von Lichtteilchen (Photonen oder
Quanten) aufgefasst werden. Im Rahmen der Quantenmechanik wurde gezeigt, dass die Pho-
tonen einerseits Teilchen- und andererseits Wellencharakter besitzen. Der Abstand zwischen
zwei Wellenbergen wird als Wellenldnge bezeichnet, und die Anzahl der Wellenberge, die
einen festen Punkt innerhalb von einer Sekunde passieren, entspricht der Frequenz. Fiir die
Wellenlénge A und die Frequenz v gilt der Zusammenhang: ¢ = v+ mit der Lichtgeschwin-
digkeit ¢ = 2,998 - 10® m/s. Die Energie eines Photons F ist abhiingig von der Wellenléinge
und l&sst sich nach der Theorie des Physikers Max Planck folgendermaflen berechnen:

EZh'VZ%, (A.1)

wobei die Konstante h = 6,626 - 1073* das Plancksche Wirkungsquantum repriisentiert.
Die Gesamtheit aller elektromagnetischen Wellen, geordnet nach ihrer Wellenlinge \ wird
als elektromagnetisches Spektrum bezeichnet. Die sieben verschiedenen Strahlungsarten aus
denen sich das Spektrum zusammensetzt reichen von Strahlung sehr kurzer Wellenlénge
(kleiner als 107!° m) bis hin zu Strahlung mit extrem langer Wellenlinge (bis zu 10* m).
Tabelle A.1 gibt eine Ubersicht iiber das gesamte Spektrum der elektromagnetischen Wellen.

Strahlungsart Wellenléinge
v-Strahlen < 100% pm
Rontgen-Strahlen 107° - 107! um
Ultraviolettstrahlung C 0,100 - 0,280 pm
B 0,280 - 0,315 pm
A 0,315 - 0,400 pm
Sichtbares Licht 0,400 - 0,760 pm
Infrarotstrahlung 0,760 - 1000 pm
Mikrowellen 0,100 - 100 cm
Radiowellen 0,001 - 10 km

Tabelle A.1: Einteilung des elektromagnetischen Spektrums.

Die Theorie zur Beschreibung der Ausbreitung elektromagnetischer Strahlung in einem
Medium wird als Strahlungstransport bezeichnet. Die wichtigsten Groflen der Strahlungs-
transporttheorie (nach Kraus, 2001) sind in Tabelle A.2 zusammengefasst.
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Strahlungsgrofle Symbol Relation Einheit
Strahlungsfluss o (W]
Strahlungsflussdichte F F= d®/dA [Wm—?]
Strahlungsintensitit I I= do/dQ [Wsr™!]
Strahldichte L L= d®/(dA cos®dQ) [Wm™2sr™!|

Tabelle A.2: Nomenklatur von Strahlungsgréfien mit dem Flichenelement A und dem Raumwin-
kelelement df2.

A.2 Die primitiven Gleichungen

Zur Beschreibung der grofiriumigen dynamischen und thermischen Prozesse in der Atmo-
sphére nutzt man die auf der Erhaltung von Impuls, Masse und Energie basierenden hydrody-
namischen Grundgleichungen. Dieser vollstindige Gleichungssatz kann durch die folgenden
Approximationen vereinfacht werden (siehe z.B. Andrews et al., 1987):

- Der Anteil der Corioliskraft verursacht durch die horizontalen Komponenten des Er-
drotationsvektors ist vernachléssigbar.

- Der Abstand eines Punktes in der Atmosphére vom Erdmittelpunkt wird durch den
Erdradius a approximiert.

- Die Vertikalkomponente der Bewegungsgleichung wird durch das hydrostatische Gleich-
gewicht ersetzt.

Die aus den Vereinfachungen resultierenden, so genannten primitiven Gleichungen sollen
in Kugelkoordinaten (), ¢, z) dargestellt werden. Dabei ist A die geographische Lénge in
°E und ¢ die geographische Breite ® N. Die Hohe z wird aus dem logarithmierten Druck,
dem Referenzdruck p, und der Skalenhéhe H = RT/g entsprechend der Vorschrift z =
—H In(p/po) berechnet. Da die Atmosphére nicht isotherm ist und der Bodendruck variiert,
sind die Hohenkoordinate z und die tatséchlichen geometrische Hohe z, nicht identisch.
Aus dem Referenzbodenwert der Dichte p; und der Hohe z ergibt sich iiber die Relation
po = pse “/H die Dichte im log-p System.

Die zeitliche Anderung des Ortes eines Luftpaketes in der Atmosphire entspricht dem
Windvektor u = (u, v, w) mit dem zonalen Wind u, dem meridionalen Wind v und dem ver-
tikalen Wind w. Fiir eine beliebige physikalische Grofie ¢ bezeichnet di/dt die Anderung von
) in einem bewegten Luftpaket (materielle oder substantielle Ableitung) und 0y /0t = 0,
die Anderung von ¢ an einem festen Punkt (lokale Ableitung). Entsprechend dieser Notation
lassen sich die zonale, meridionale und vertikale Geschwindigkeitskomponente darstellen als:

COS¢dA de dz
u=a —_— vV=a— w=—.
dt ’ dt ’ dt

(A.2)
Die materielle Ableitung einer beliebigen Grofle ¢ setzt sich zusammen aus ihrer lokalen
zeitlichen Anderung und ihrer Advektion durch das atmosphérische Windfeld:

dy u

P Op + (u- V) = O +

O\t + saw Y wdab (A.3)

@ Ccos ¢
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Die primitiven Gleichungen in Kugelkoordinaten mit den Unbekannten u, v, w,©, ® lauten
nach Andrews et al. (1987):

du utan ¢ O\ P
E_<f+ a >U+CI,COS¢ - A
dv utan ¢ 0y ®
dv B® _ vy A.
dt+<f+ - >u+ . : (A.5)
0,0 = H'ROe /1 (A.6)
a,\u + 8¢(’U COS ¢) + az(pow) = 0 7 (A?)
a cos ¢ Po
doe
o ‘ A.
a Q (A.8)

Dabei entsprechen ® dem Geopotenzial, () der diabatischen Heizrate, py der Luftdichte und
f = 2Qsin ¢ dem Coriolisparameter mit dem Betrag der Winkelgeschwindigkeit der Erde
Q0 =17,292-10°s! Die GroBlen (X,Y) sind horizontale Komponenten der Reibung oder
anderer nichtkonservativer mechanischer Antriebe. Die ersten drei Gleichungen (A.4) - (A.6)
werden auch als Bewegungsgleichungen bezeichnet, da sie das Impulsgleichgewicht in zonaler
sowie meridionaler Richtung und das hydrostatische Gleichgewicht beschreiben. Die Konti-
nuitéitsgleichung (A.7) steht fiir die zeitliche Erhaltung der Gesamtmasse in einem Volumen
und Gleichung (A.8) beinhaltet das thermodynamische Gleichgewicht zwischen diabatischer
Heizrate und potenzieller Temperatur. Das abgeschlossene Gleichungssystem besteht aus
partiellen Differenzialgleichungen, welche die zeitliche und rdumliche Entwicklung der phy-
sikalischen Groflen u, © und @ beschreiben. Unter Vorgabe von geeigneten Anfangs- und
Randbedingungen kénnen die groffirdumigen, atmosphérischen Prozesse mit Hilfe der nume-
rischen Losung des Gleichungssystems dargestellt werden.

Die horizontalen Bewegungsgleichungen (A.4) und (A.5) lassen sich unter der Annah-
me, dass fiir die grofiriumigen Bewegungen in der Atmosphére ein Gleichgewicht zwischen
Coriolis- und Druckgradientenkraft herrscht, vereinfachen. Man kann die beiden Gleichungen
um die vernachléssigbar kleinen Trégheits- und Reibungskrifte reduzieren und erhélt somit
eine Beziehung zwischen dem horizontalen Windvektor u = (u,v,0) und dem horizontalen
Gradienten des Geopotenzialfeldes:

109 1 00
= ——— d = —. A.
fu a und - fv acos ¢ O\ (4.9)

Diese Niaherung der horizontalen Bewegungsgleichungen wird als geostrophische Approxi-
mation bezeichnet, der ihr entsprechende Wind verlduft isobarenparallel und heif$t geostro-
phischer Wind. Er wird mit ug = (u,, vy, 0) bezeichnet und entspricht dem wirklichen hori-
zontalen Wind, falls Reibung, Advektion und instationéire Prozesse keine Rolle spielen.
Ersetzt man in der hydrostatischen Grundgleichung (A.6) die potenzielle Temperatur
durch die Temperatur nach Gleichung (2.16), so erhilt man: 9,® = H~'RT. Gemeinsam
mit der Darstellung des zonalen geostrophischen Windes aus (A.9) ergibt sich die thermische

Windrelation: 5 o R oor
1
f—u:—— = —— — (A.10)
0z a 0p0z aH 0¢
Die Gleichung zeigt, dass der vertikale Gradient des zonalen Windes proportional zum me-
ridionalen Temperaturgradienten ist, wobei dquatorwérts zunehmende Temperaturen einen
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positiven vertikalen Windgradienten ergeben. Diese Anderung des geostrophischen Windes
mit der Hohe wird als thermischer Wind bezeichnet.

A.3 Atmosphirische Wellen

In der freien Atmosphére kommt es zur Ausbildung von rdumlichen und zeitlichen Schwan-
kungen, die in den typischen physikalischen Messgréfien wie z.B. Temperatur Druck und
Ozon beobachtet werden. Die Schwankungen zeichnen sich durch verschiedene Groflenord-
nungen in Raum und Zeit aus, weshalb sie auch als atmosphérische Wellen bezeichnet wer-
den. Im Rahmen dieser Arbeit sind besonders die planetaren Wellen und die Schwerewellen
von Bedeutung, die im Folgenden néher erkliart werden.

Planetare Wellen

Planetare Wellen sind gekennzeichnet durch horizontale Wellenldngen von 1000 bis 10000 km
und besitzen eine zeitliche Periode, die mehrere Tage oder linger dauert. Die Riickstellkraft
fiir eine planetare Welle ist durch die Rotation der Erde in Form der Corioliskraft gegeben.
Somit ist es moglich, den riicktreibenden Mechanismus durch die Erhaltung der absoluten
Vorticity (Andrews et al., 1987) schematisch zu erldutern. Man betrachtet dazu das stark
vereinfachte Modell der zweidimensionalen Bewegung einer inkompressiblen Luftmasse auf
einer sphérischen Oberfliche. Bei einer meridionalen Auslenkung des Luftpaketes nach Nor-
den kommt es aufgrund des polwirts gerichteten Gradienten der planetaren Vorticity zu
einer Erhohung derselben. Da die Summe der planetaren und relativen Vorticity (Andrews
et al., 1987) eine Erhaltungsgrofle ist, muss infolge der nordwirts gerichteten Auslenkung
die relative Vorticity abnehmen und es kommt zu einer antizyklonalen Bewegung, in deren
Verlauf die Luft nach Siiden stréomt. Die Wechselwirkung zwischen planetarer und relativer
Vorticity sowie die siidwérts gerichtete Auslenkung der Luftmasse erzeugen nun eine sich an-
schlieBende zyklonale Bewegung. Insgesamt entsteht eine sinusférmige Schwingung, welche
sich relativ zum Hintergrundwind westwirts ausbreitet. Die Orographie der Erdoberfliche,
besonders die grolen nordhemisphérischen Gebirgsziige, stellen eine mechanische Anregung
der planetaren Wellen dar. Auflerdem kommt es durch die Temperaturgegensitze zwischen
Land und Meer zur Entstehung dieser Wellen. Planetare Wellen werden in der Meteorolo-
gie als zonale Wellen betrachtet. Aus diesem Grund ist es sinnvoll zwischen dem zonalen
Mittel einer Gréfie und den Fluktuationen relativ zum zonalen Mittel (engl. ,eddies“!) zu
unterscheiden.

Die durch Orographie und Land-See-Kontraste angeregten Wellen haben eine zonale Pha-
sengeschwindigkeit ¢ = 0 (stationire Wellen). Im Gegensatz dazu besitzen die so genannten
wandernden Wellen eine Phasengeschwindigkeit ¢ # 0. Um die vertikale Ausbreitung plane-
tarer Wellen zu untersuchen, betrachtet man die linearisierte, quasi-geostrophische poten-
zielle Vorticitygleichung (z.B. Andrews et al., 1987). Aus der Gleichung lésst sich ableiten,
dass fiir einen konstanten Zonalwind u die vertikale Ausbreitung planetarer Wellen nur dann
moglich ist, wenn die Differenz aus der Geschwindigkeit des zonalen Windes v und der Pha-
sengeschwindigkeit ¢ > 0 und kleiner als eine kritische Windgeschwindigkeit u, ist (Charney
und Drazin, 1961). Fiir die Ausbreitung stationirer Wellen ergibt sich somit fiir den Hin-
tergrundwind v die Bedingung: 0 < u < u.. Das bedeutet, dass sich stationire Wellen nur
bei Westwind ausbreiten konnen. Die kritische Windgeschwindigkeit u,. ist von der Wellen-

IDie deutsche Ubersetzung des Begriffs Eddy lautet Wirbel oder Strudel. Im Bereich der Atmosphiiren-
physik ist es auch gebriuchlich, Schwankungen relativ zum zonalen Mittel als Eddies zu bezeichnen.
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Abbildung A.1: Karten der geopotenziellen Hohe [gpdam] in 30 hPa am 17. November 1997
(oben) und am 28. Dezember 1997 (unten) (Datenquelle: Freie Universitédt Berlin (FUB) - Analy-
sen).

zahl abhéngig. Daher konnen sich im Winter bei vorherrschenden starken Westwinden nur
planetare Wellen der zonalen Wellenzahl 1 bis 3 von der Troposphére in die Stratosphére
ausbreiten. Dabei muss der Westwind fiir Wellen der Wellenzahl 1 kleiner als 28 m/s und fiir
Wellen der Wellenzahl 2 kleiner als 16 m/s sein (siche Andrews et al., 1987). Allgemein exi-
stiert eine gute Ubereinstimmung zwischen der Theorie der planetaren Wellenausbreitung
und den Beobachtungen in der Stratosphére. Die Ausbreitung der planetaren Wellen 1-2
erklédrt bereits 99.9% der beobachteten Varianz in der Stratosphire (van Loon et al., 1973).

In Abb. A.1 (unten), ist eine planetare Welle der Wellenzahl 1 in dem Datenfeld der
geopotenziellen Hohe auf der 30 hPa Isobaren am 28. Dezember 1997 zu erkennen. Gut
einen Monat vorher ldsst sich in dem entsprechenden Datenfeld die Struktur einer plane-
taren Welle mit zonaler Wellenzahl 2 erkennen, wie Abb. A.1 (oben) illustriert. Auch die
Temperaturfelder konnen als Indikatoren fiir die planetare Wellenaktivitéit genutzt werden.

30—-90N
30—-90N

OF OE

Abbildung A.2: Karten der geopotenziellen Hohe [gpdam)] (links) und der Temperatur [K] (rechts)
in 30 hPa am 28. Dezember 1997 (Datenquelle: FUB-Analysen).
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Abb. A.2 zeigt die bereits aus Abb. A.1 bekannte planetare Welle der Wellenzahl 1 in
der Karte der geopotenziellen Hohe (links) und der Temperatur (rechts), wobei die Phasen
der beiden Wellen leicht versetzt sind. In der Hohenkarte kann man erkennen, dass der
Polarwirbel zur européischen Arktis hin verschoben ist. Diese asymmetrische Form und
Lage des Wirbels ist typisch fiir die winterliche Stratosphéire der Nordhemisphére und auch
in den Mittelkarten zu sehen.



Anhang B

B.1 Lagrangesches Absinken fiir alle Winter

In diesem Abschnitt ist die Klimatologie des Lagrangeschen wirbelgemittelten Absinkens
AO.q i fir i > j,0e=2,..8,7=1,..7und eg = 400, 410, ... 550 K fiir 47 Winter von
1957/1958 bis 2003/2004 gezeigt. Die fiinf jiingsten Winter werden mit den operationellen
ECMWF-Analysen berechnet und sind in Abb. B.1 zu sehen. Alle anderen Winter (Abb.
B.2 bis B.8) basieren auf den ERA-40 Daten.
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Abbildung B.1: Lagrangesches wirbelgemitteltes Absinken, opECMWEF-Analyse, Winter

2003/2004 - 1999/2000.



153

1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
b 1998/1999
;_; 800 — |
- \ i
T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1999
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1996/1997
E 800 — —
- \ i
T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1997
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
. 1994/1995
E 800 — —
% o \ _
N \ i
T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80

Abbildung B.2: Lagrangesches wirbelgemitteltes

1993/1994.

Tag des Jahres 1995

Potenzielle Temperatur [K] Potenzielle Temperatur [K]

Potenzielle Temperatur [K]

1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
R 1997/1998
800 — —
N EEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEE I
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1998
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1995/1996
800 — -
N EEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEEE I
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1996
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
R 1993/1994
800 — -
- \ I
T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80

Tag des Jahres 1994

Absinken, ERA-40, Winter 1998/1999 -



154

B.1 LAGRANGESCHES ABSINKEN FUR ALLE WINTER

1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1992/1993
=
5 800 -
©
@
o
£
S 4 L
2
o
@
N
g 600 — L
s \
N \ |
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1993
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1990/1991
<
3 800 — -
©
9]
Q
£
S 4 L
2
2
@
N
5 07 \ B
° \
o \
N :\ B
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1991
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1988/1989
3
3 800 — -
©
9]
Q
£
U — -
Al
2
Kl
N
$ 600 — L
3 \\
. \ B
T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1989

Abbildung B.3: Lagrangesches wirbelgemitteltes

1987/1988.

Potenzielle Temperatur [K] Potenzielle Temperatur [K]

Potenzielle Temperatur [K]

1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
R 1991/1992
800 — —
N \ i
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1992
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1989/1990
800 — —
N \ ;
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1990
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
R 1987/1988
800 — -
- \ i
T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1988

Absinken, ERA-40, Winter 1992/1993 -



155

1 | | 1 | 1 | |
19007 1986/1987
% 800 — L
g 600 — \ —
N \ i
T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1987
1 | | 1 | 1 | 1 |
1000 —
1984/1985
% 800 — —
2T \ |
- \ i
T | | T | T | T |
-40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1985
1 | | 1 | 1 | 1 |
100 1982/1983
% 800 — —
L] EEEE5555555555523555355555335 _
n \\\ i
T T T T T T | T I
-40 -20 0 20 40 60 80

Abbildung B.4: Lagrangesches wirbelgemitteltes

1981,/1982.

Tag des Jahres 1983

Potenzielle Temperatur [K] Potenzielle Temperatur [K]

Potenzielle Temperatur [K]

1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
R 1985/1986
800 — -
N \\\ i
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1986
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 —
1983/1984
800 — -
N \ i
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1984
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
R 1981/1982
800 — -
N \ i
T T T T T T T T T T T
-40 20 0 20 40 60 80

Tag des Jahres 1982

Absinken, ERA-40, Winter 1986/1987 -



156 B.1 LAGRANGESCHES ABSINKEN FUR ALLE WINTER

1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1 1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
10007 1980/1981 | 7] 1979/1980
% 800 — — % 800 — —
N \ ] N \ i
T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T
40 20 0 20 40 60 80 -40 20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1981 Tag des Jahres 1980
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1 1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
1000 — — 1000 —
1978/1979 1977/1978
% 800 — — % 800 L
i \ T & _
400 — \ L 400 — \ -
T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80 -40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1979 Tag des Jahres 1978
1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1 1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
. 1976/1977 [ ] 1975/1976
% 800 — - xé 800 — -
£ \ T § _
400 - - 400 \ B
T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T
-40 -20 0 20 40 60 80 -40 -20 0 20 40 60 80
Tag des Jahres 1977 Tag des Jahres 1976

Abbildung B.5: Lagrangesches wirbelgemitteltes Absinken, ERA-40, Winter 1980/1981 -
1975/1976.
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Abbildung B.8: Lagrangesches wirbelgemitteltes Absinken, ERA-40, Winter 1962/1963 -
1957/1958.
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B.2 Temperaturdifferenzen ERA-40 - NCEP-REA

Im vorliegenden Abschnitt ist ein Vergleich zwischen der Temperatur aus dem ERA-40-
Datensatz und dem NCEP-REA-Datensatz dargestellt. Die drei folgenden Abbildungen zei-
gen die Differenzen zwischen den Temperaturen aus ERA-40 und NCEP-REA fiir den Git-
terpunkt 80° N, 10° E fiir die Winter von 1984/1985 bis 1999/2000. Die Differenzen sind im
Bereich zwischen 500 und 10 hPa fiir den Zeitraum von Anfang Dezember bis Ende Mérz
des jeweiligen Winters zu sehen.
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Abbildung B.9: Temperaturdifferenz zwischen ERA-40 und NCEP-REA fiir 80° N, 10° E von
Anfang Dezember bis Ende Mérz fiir die Winter 1999/2000 bis 1996/1997.
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Abbildung B.10: Temperaturdifferenz zwischen ERA-40 und NCEP-REA fiir 80° N, 10° E von
Anfang Dezember bis Ende Mirz fiir die Winter 1995/1996 bis 1990/1991.
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Abbildung B.11: Temperaturdifferenz zwischen ERA-40 und NCEP-REA fiir 80° N, 10° E von
Anfang Dezember bis Ende Mérz fiir die Winter 1989/1990 bis 1984/1985.
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