Vorwort

Das vorgelegte Buch beruht auf langjéhriger Lehrtatigkeit, die mit den Vorlesun-
gen fiir Meteorologie an Humboldt-Universitat zu Berlin begann und mit denen fir
Navigation und Meteorologie am Fachbereich Seefahrt in Elsfleth ihre Fortsetzung
fand. Es ist einerseits aus dem Mangel an aktuellen deutschen Lehrbuichern entstan-
den und beruht andererseits auf dem nicht ganz uneigenniitzigen Grund, wahrend
der Vorlesungen nicht fortwahrend die Tafeln sdubern zu mussen. AuRRerdem hat
mir das Schreiben schon immer groBe Freude bereitet.

Ausgearbeitet wurde es in erster Linie fur Studenten der Meteorologie, Geogra-
phie, Geophysik und Nautik sowie alle meteorologisch Interessierten, die sich im
Studium oder im taglichen Leben mit der Meteorologie bzw. dem Wetter befas-
sen missen. Haufig wird dabei geglaubt, dass ein einziger Blick zum Himmel be-
reits eine Wetterprognose ermdglicht. In der Regel kann aber ein unvorbereiteter
Meteorologe zum kunftigen Wetterablauf seiner Komplexitét wegen keine exakten
Auskiinfte geben. Deshalb verschweigt er entweder ganz gerne seinen Beruf oder
bezeichnet sich als angewandter Physiker, was er natlrlich auch ist.

Um den Lesern einen Zugang zur Physik der Atmosphére zu ermdglichen, wur-
de auf Grund der groRen Mannigfaltigkeit der meteorologischen Prozesse und Er-
scheinungen versucht, neben mathematischen und physikalischen Grundkenntnis-
sen auch spezielle meteorologische Sichtweisen und Arbeitsmethoden zu vermit-
teln sowie eine breite Palette meteorologischer Phanomene in verstandlicher Weise
zu beschreiben, ihre Entstehungs- und Wirkungsmechanismen aufzuzeigen und ih-
re Auswirkungen zu beleuchten, denn letztendlich zeigt sich der Zustand der Atmo-
sphare am Wetter. Fur den Fortgang der jeweiligen Ausfuhrungen und zum besseren
Versténdnis der abgehandelten Problematik sind eine Reihe von Skizzen, Abbildun-
gen und Illustrationen dem Text beigefligt. Am Ende des Buches befinden sich au-
Rerdem als Motivation zum Lernen bzw. zur Ermunterung der Sinne beim Lesen fiir
die einzelnen Kapitel entsprechend ausgewahlte Farbtafeln.

Neben dem Gebrauch des Buches als Lern- und Lehrmittel kann es ebenso von
Hobbymeteorologen verwendet werden, die sehr fleiig und exakt beobachten aber
sich einige Zusammenhé&nge meist nicht vollstandig erklaren kénnen. Sie finden ins-
besondere aus der alteren Literatur mannigfaltige Hinweise, oft in Wetterspriichen
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oder Regeln zusammengefasst, die Einsichten in die ablaufenden meteorologischen
Prozesse vermitteln und zur Klarung der beobachteten Erscheinungen beitragen.

Da man in der meteorologischen Literatur meist wenig (ber die Sichtweite und
die Gewitterbildung findet, was argerlich ist, sind hierzu zwei umfangreiche Kapitel
entstanden. Sie beinhalten vor allen Dingen auch den Blitzschutz, denn die wachsen-
de Zahl der Stadtbewohner wird in der Regel mit diesem Phdnomen nur im Urlaub
konfrontiert und besitzt keinerlei Erfahrung im Umgang mit der Gewitterelektrizi-
tat. Damit ist das Buch auch von ganz allgemeinem Interesse, so fur Ballonfahrer,
Segelflieger und Drachengleiter, die ein sich entwickelndes Gewitter sehr sorgfaltig
beobachten sollten. Denn meist ist man in 10 bis 15 Minuten an der Obergrenze ei-
ner Gewitterwolke angekommen, wahrend der Abstieg dagegen wesentlich schwie-
riger wird, weil man sich neben Hagel- und Blitzschlag, Donner und Turbulenzen
groRer Wassermassen erwehren muss. Man kann beispielsweise ganz leicht in einer
Gewitterwolke ertrinken.

Besonderes Interesse an diesem Buch sollten ebenfalls Pddagogen haben, da sie
Klassenfahrten oder Wanderungen in die freie Natur unternehmen, auf denen sich
Wetter- und Wolkenbeobachtungen durchfiihren lassen. Auch Lehrende und Aus-
zubildende, die Ubungen zu Land, zur See und auf Schiffen absolvieren, kénnen
sich die notwendigen meteorologischen Kenntnisse anhand dieses Buches aneig-
nen, weil sein letztes Kapitel speziell der Seefahrt gewidmet ist und praxisrelevante
Konzepte zur Sturmnavigation enthalt.

Geht man allerdings von den derzeitigen weltweiten Informations- und Wissens-
stromen in schriftlicher und mundlicher Form aus, dann ist das Buch nur als kleiner
Baustein im Geb&ude der Meteorologie zu sehen, was nicht betrublich ist, denn
liberaus viele Bausteine pflastern den steinigen Weg zur Erkenntnis.

Oldenburg, Januar 2008 Brigitte Klose



Kapitel 2

Die Erdatmosphare:

Ihre chemische Zusammensetzung,
vertikale Struktur und Physik

Um herauszufinden, was zwischen dem Himmel und der Erde schwebt, missen
wir uns zundchst mit der Erdatmosphare, d. h. der Dampf- bzw. Gashiille (griech.
atpno¢ = Dampf, opepa = Kugel) unseres Planeten befassen und folgende Fragen
beantworten:

e Warum besitzt unsere Erde eine Atmosphére?
«  Wieso verfliichtigt sich diese nicht?

Die Erde verdankt ihre derzeitige vierte Atmosphéare dem Gleichgewicht zwi-
schen der Gravitation (Schwerkraft) und den Eigenbewegungen der Molekiile und
Atome, die in der Lufthillle enthalten sind. So hélt die Gravitationskraft die Gase,
die sich infolge ihrer thermisch bedingten Bewegung durch Diffusion rasch in den
Weltraum verfliichtigen und dort gleichmaRig verteilen wirden, nahe der Erdober-
flache fest.

Die exponentielle Abnahme der Luftdichte und damit des Luftdrucks mit der
Hohe bewirkt aber andererseits, dass Gasmolekile mit kleinen Massen (Wasser-
stoff, Helium) bei geringen Driicken eine héhere thermische Geschwindigkeit als
Molekiile mit grélReren Massen (Stickstoff, Sauerstoff, Kohlendioxid) besitzen und
damit oberhalb 500 km Hdéhe in den materiearmen Weltraum, die Exosphdre, ent-
weichen konnen. Diese Molekiile folgen ballistischen Trajektorien, wenn ihre Ge-
schwindigkeit 11,2 kms~! (iberschreitet (vgl. Karttunen 1994, Paus 1995). Damit
kommt es zu einem rapiden Verlust von (atomarem) Wasserstoff in der oberen At-
mosphdre, der in Bodennéhe zunéchst in molekularer Form durch die Verdunstung
von Wasser (ber den subtropischen Ozeanen und durch Vulkanausbriiche nachge-
liefert wird.

Betrachtet man die chemische Zusammensetzung der Erdatmosphére, beginnt
der Himmel oberhalb 500 km Héhe, wo unter normalen Bedingungen die Tempe-
ratur 1500 K, in Phasen erhdhter Sonnenaktivitét 2000 K betrégt und nur noch we-
nige Wasserstoffatome vorhanden sind. Zu beachten ist hierbei, dass die Erdatmo-
sphére in Abhangigkeit von der Sonnenaktivitat sowie Jahres- und Tageszeit pul-
siert.

Brigitte Klose, Meteorologie 9
DOI: 10.1007/978-3-540-71309-8, © Springer 2008
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Abb. 2.1 Aufbau der Atmosphére. Quelle: Fontner-Forget, diGraph Lahr/FC | Frankfurt/M.

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

2.1 Zusammensetzung der Erdatmosphére

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

Hinsichtlich ihrer Zusammensetzung unterscheidet man zwischen permanenten
Hauptbestandteilen (N2, Oz, Ar) und permanenten Spurengasen (alle anderen Edel-
gase, Hz, N2O) und sehr variablen, stark rdumlich und zeitlich schwankenden An-
teilen (besonders H,O, CO2, CH4, O3, SO2, CO sowie andere anthropogene Spu-
rengase). Den groBten Volumenanteil an der trockenen Luft besitzt gemal Tab. 2.1
der molekulare Stickstoff (78%), gefolgt vom molekularen Sauerstoff (21%), dem
Edelgas Argon (0,9%) und dem Treibhausgas Kohlendioxid (0,04%). Die in den
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Tabelle 2.1 Zusammensetzung der Atmosphére bis in ca. 100 km Hohe (Hauptbestandteile)

Hauptbestandteile

Gas Chemisches Molmasse Volumenanteil Parts per Million
Symbol (10~3 kgmol 1) (ppm)

Stickstoff N2 28,013 0,7808 780800,0

Sauerstoff 0, 31,999 0,2095 209500,0

Argon Ar 39,948 0,0093 9300,0

Kohlendioxid CO», 44,010 0,0004 400,0

trockene Luft ohne 28,965 1,0000 1000 000,0

Tabelle 2.2 Zusammensetzung der Atmosphére bis in ca. 100 km Héhe (nicht variable
Spurengase)

Spurengase
Gas Chemisches Molmasse Volumenanteil Parts per Million
Symbol (10~23 kgmol 1) (ppm)

Neon Ne 20,183 1,8-107° 18,000

Helium He 4,003 5,2.107° 5,200

Krypton Kr 83,800 1,1-10°% 1,100
Wiasserstoff Hz 2,016 5,0-1077 0,500
Distickstoffoxid N0 44,013 3,1-1077 0,310

Xenon Xe 131,300 8,7-1078 0,087

Tabellen 2.1 und 2.2 angegebenen Werte wurden gemal} Landolt-Bornstein 1988,
Guderian 2000a und Kraus 2001 ausgewahlt.

Die Menge der Edelgase Argon, Neon, Helium, Krypton und Xenon sowie der
anderen variablen oder nicht variablen Spurengase ist insgesamt so gering, dass
man sie nicht mehr in Prozent, sondern als Anteil der Anzahl der Molekiile in
einer Luftprobe angibt. Allgemein verwendete Einheiten sind millionstel Anteile
ppm (parts per million = 10~6), milliardstel Anteile ppb (parts per billion = 10~9)
und trillionstel Anteile ppt (parts per trillion = 10~12). Neben einer Konzentrati-
onsangabe in Volumenprozent (ppm(v)) werden auch Massenmischungsverhaltnis-
se (ppm(m)) bzw. mj mass Verwendet. Die hierfur notwendigen Umrechnungen sind
in Tafel 2.1 enthalten.

Von den Spurengasen beeinflussen insbesondere der Wasserdampf, das Kohlen-
dioxid, Methan und Ozon die Energiebilanz der Erde in bedeutendem Male. AulRer-
dem enthélt unsere Lufthille noch feste und flissige Bestandteile unterschiedlicher
Natur und Herkunft als Schwebeteilchen und Staubpartikel. In Tab. 2.3 sind die va-
riablen Spurengase bis in H6hen von etwa 100 km enthalten.

Die Zusammensetzung der Erdatmosphdre kann sich in Abhéngigkeit von vor-
handenen Senken und Quellen besonders hinsichtlich ihrer Spurengaskonzentration
sowohl rdumlich als auch zeitlich &ndern, aber turbulente horizontale und vertika-
le Austauschprozesse bewirken eine gleichméRige chemische Zusammensetzung
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Mimass = P Mi M vol
' Mpufe
mit:
Mi;: molare Masse der Substanz (gmol~1)
My uft: mittlere molare Masse der Luft (g mol’l)

STP: Standardatmosphare (Standard Pressure: 101325 Nm~?2
and Temperature: 273,15 K)

p.  Luftdichte bei STP (1,293 kgm—2)
Mivol: 107 =1ppm
107° =1 ppb
1072 =1 ppt

Tafel 2.1 Umrechnungsfaktoren fiir Konzentrationsangaben

Tabelle 2.3 Zusammensetzung der Atmosphare bis in ca. 100 km Hohe (variable Spurengase)

Spurengase
Gas Chemisches Molmasse Volumenanteil Parts per Billion
Symbol (103 kgmol 1) (ppb)
Methan CHy 16,043 1,7-10°8 1,7-10°
Kohlenmonoxid CO 28,011 9,0.1074 0,09-103
Ozon O3 47,995 5,0-10°8 15-50
Schwefel- H,S 34,076 Spuren 5-90-103
wasserstoff
Schwefeldioxid SO, 64,063 Spuren 2-0,05
Ammoniak NH3 17,031 Spuren 4-0,01
Stickstoffdioxid  NO» 44,013 Spuren 2-0,03
Methanal CH,0 30,063 Spuren 2-0,20

bis in etwa 100 km Hohe. Man bezeichnet diese gut durchmischte Schicht des-
halb auch als HOMOSPHARE (griech. homos = gleich). In diesem Héhenbereich
ist die mittlere freie Weglange der Molekile so klein, dass der turbulente Aus-
tausch durch molekulare Diffusion nur wenig gedampft wird. Innerhalb der Ho-
mosphére befinden sich 99,999% der irdischen Luft. Sie wird durch die TURBO-
bzw. HOMOPAUSE begrenzt, an die sich die HETEROSPHARE (griech. hetero =
anders, fremd) anschlief3t. Hier ist die mittlere freie Weglédnge der Molekdile gro-
Rer als die turbulente Verschiebungslange, so dass der diffuse Transport dominiert.
Folglich tritt eine Entmischung der Gase auf Grund ihrer unterschiedlichen molaren
Massen ein. An der Atmosphérenobergrenze sind nur noch die leichten Gase wie
Helium und Wasserstoff vorhanden. Beide machen zwar nur verschwindend gerin-
ge Bruchteile an der Gesamtzahl der atmosphérischen Gasmolekiile aus, nehmen
aber wegen ihrer kleinen Molekllmasse nur aulRerordentlich langsam mit der Hohe
ab.
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Oberhalb 150 km Hohe dominiert bereits der atomare Sauerstoff, da hier die Pho-
todissoziation (Aufbrechen von Molekilen durch kurzwellige Strahlung) neben der
molekularen Diffusion eine bedeutende Rolle spielt. In 400 km Hohe bildet er 94%
des gesamten Gasgemisches, wie man Abb. 2.2 entnehmen kann.

2.1.1 Atmospharischer Wasserdampf

Die Atmosphare enthalt wechselnde Anteile von Wasser (1 bis 4 \olumenprozent)
in allen Aggregatzustanden, so in der Form von Wasserdampf (unsichtbares Gas),
winzigen Eiskristallen und Wassertropfchen (sichtbar als Wolken). Da der Wasser-
dampfgehalt temperaturabhangig ist, verringert sich seine Konzentration infolge der
vertikalen Temperaturabnahme rasch mit der Hohe. So sind rund 50% des Was-
serdampfgehaltes in Bodennéhe konzentriert, 90 — 95% treten unterhalb 5 km Hohe
auf, und 7 —-5% werden zwischen 5-10 km Hohe beobachtet. In der unteren Stra-
tosphére ist ihrer tiefen Temperaturen wegen weniger als 1% Wasserdampf enthal-
ten. Hauptquelle des atmosphérischen Wasserdampfes sind die tropischen Ozeane,
aus denen er durch Verdunstung in die Atmosphére gelangt, wo er durch Quellwol-
kenbildung bzw. advektive Prozesse auf- bzw. polwarts transportiert wird. Da die
natdrliche Verdunstung aber sehr viel groer als die anthropogene Emission durch
Verbrennungsprozesse bzw. infolge des Flugverkehrs ist, dominiert er den nattrli-
chen Treibhauseffekt (s. Guderian 2000a,b).
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2.1.2 Atmosphérisches Ozon

Der dreiatomige Sauerstoff O3 — das Ozon — gehdrt neben dem Wasserdampf, Koh-
lendioxid und Methan zu den wichtigsten Spurengasen in der Atmosphére. Es wur-
de 1839 durch den deutschen Chemiker Schonbein (1799-1868) entdeckt, der zur
Charakterisierung seines stechenden Geruchs das Wort ,,das Riechende* (griech. =
ozono) einfiihrte. Auf Grund seiner chemischen Struktur wirkt es stark oxidierend
und zerstort nahezu alle organischen Verbindungen.

Zu 75% entsteht Ozon auf natuirlichem Wege aus gewohnlichem Sauerstoff un-
ter der Einwirkung von ultravioletter Strahlung zwischen etwa 15 und 35 km Héhe.
Sein Volumenmischungsverhéltnis betrégt hier bis zu 10 ppm, d. h., auf eine Mil-
lion Luftmolekiile entfallen maximal 10 Molekile Ozon. In der Troposphére be-
tragt die Ozonkonzentration nur 15 bis 50 ppb, in stark verschmutzter Luft auch
bis zu 500 ppb. Fir praktische Belange erfolgt die Angabe der Ozonkonzentration
meist im Massenmischungsverhaltnis pgm—2 (s. Tafel 2.2 in Anlehnung an Warneck
1988).

Der Ozongesamtgehalt der Atmosphare wird dagegen in DOBSON-Einheiten
(DU) bestimmt. Hierzu nimmt man an, dass alle in einer vertikalen Luftsdule von
1 cm? Grundflache enthaltenen Ozonmolekiile auf Normaldruck (1013,25 hPa) und
-temperatur (273,15 K) gebracht wirden und anschlieBend die Hohe der auf die-
se Weise gewonnenen Ozonschicht gemessen wird. Einer DU entsprechen 2,6868 -
106 Ozonmolekiile in dieser Luftséule, was eine Schichtdicke von 0,01 mm Ozon
ergibt. 1000 DU bedeuten folglich 1 cm Osz-Sdule, und der in der Regel beobach-
tete Ozongesamtgehalt von 200 bis 600 DU eine Ozonschicht von 2 bis 6 mm Di-
cke. Vergleicht man das stratosphérische mit dem tropospharischen Mischungsver-
haltnis (10 ppm zu 10 ppb), dann resultiert, dass sich etwa 90% des Ozongehal-
tes einer vertikalen Luftséule in der Stratosphére befinden. Bei 400 DU entfallen
somit 3,6 mm Ozonséule auf die Stratosphére und 0,04 mm auf die Tropo-
sphére.

Das tropospharische Ozon besitzt zwei unterschiedliche Quellen. Einerseits ge-
langt es durch Transportvorgange aus der Stratosphére in die darunter gelegenen
Schichten, andererseits entsteht es durch photochemische Oxidation von Kohlen-
monoxid, Methan und anderen Kohlewasserstoffen unter Beteiligung von Stickoxi-
den und Wasserdampf (vgl. Graedel 1994).

47,997
28,965
1ppb(v)(O3) = 2,14 ygm~—23(Og)
1ugm—3(03) = 0,467 ppb(v)(O3)
10° DU = 1cm O3-Saule

Mi mass = 1,293 1107°=2,14-10"%(kgm %) = 2,14(ugm~2)

Tafel 2.2 Konzentrationsangaben fiir das Ozon
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Da Stickoxide als sogenannte Vorlaufersubstanzen durch den motorisierten Ver-
kehr und die Industrie freigesetzt werden, ergibt sich ein deutlicher Unterschied
zwischen der Ozonkonzentration auf der Nord- und Suidhalbkugel. Dartiber hinaus
besteht eine ungleiche Ozonverteilung zwischen dem Aquator und den Polen auf
beiden Halbkugeln. Obwohl die Hauptmenge des Ozons beiderseits des Aquators
aufgrund eines nahezu senkrechten Strahleneinfalls erzeugt wird, sorgen Transport-
vorgange daftr, dass auf der Nordhalbkugel Hochstwerte von tber 440 DU im Friih-
jahr zwischen 60 und 90 Grad Breite tiber Nordamerika und Kanada sowie 30 und
90 Grad Breite Uber Asien erreicht werden (s. Farbtafel 1), wahrend im Sudfriihling
maximale Konzentrationen von tiber 360 DU bei 60 Grad stidlicher Breite auftreten.
In Aquatornahe werden dann nur ca. 280 DU beobachtet (s. Cubasch 2000, Sander-
mann 2001).

Die zeitlichen Trends des strato- und troposphérischen Ozons waren in den letz-
ten Jahrzehnten gegenldufig. Wéahrend das stratosphdrische Ozon zwischen 1980
und 1994/95 um nahezu 3% je Dekade abgenommen hat, erhéhte sich insbeson-
dere auf der Nordhalbkugel der tropospharische Ozongehalt um etwa 1% pro Jahr.
Als Nettobilanz ergibt sich dennoch eine globale Ausdiinnung der Ozonschicht, die
z.B. gemal Claude 2005 nach den Messungen des Observatoriums Hohenpeif3en-
berg 2,1% je Dekade ausmacht.

Die Abnahme des stratosphdrischen Ozons, das als vollstdndiger Absorber der
UVC-Strahlung (200-290 nm) wirkt und UVB (290-320 nm) noch teilweise ab-
sorbiert (vgl. Abb. 2.3), flihrt zu einer Zunahme der UVC-Strahlung am Erdboden
und damit zu erhéhtem Hautkrebsrisiko. Gleichzeitig erfolgt mit dem Ozonrick-
gang in der unteren Stratosphére eine verringerte UV-Absorption und somit eine
Abnahme der Temperatur von 0,35K pro Jahrzehnt seit den 1970er Jahren (vgl.
Cubasch 2000). In der Troposphare haben sich dagegen die Temperaturen um 0,4 K
seit 1958 erhoht.

Die Zunahme des Ozons in der Troposphére ist mit einer Verstarkung des Treib-
hauseffektes verkniipft, da es infolge seiner Absorptionsbanden im nahen Infrarot
bei A = 4,8, 5,8 und 6,7 um sowie bei A = 9,6 um im thermischen Infrarot insbe-
sondere die von der Erdoberflache ausgehende langwellige Strahlung zuriickhélt.

Die Ozonkonzentration als Funktion der Hohe wurde erstmals 1930 durch den
britischen Wissenschaftler Chapman (1888-1970) beschrieben. Es ergab sich eine
Ozonverteilung, die in ihrer Form der Realitat sehr nahe kam, jedoch die Ozonmen-
ge um den Faktor 2 iberschatzte. Erst die Hinzunahme katalytischer Zerfallsreaktio-
nen fiihrte zu Modellergebnissen, die der beobachteten Ozonverteilung entsprechen
(vgl. auch Abb. 2.4 und Farbtafel 2).

2.1.2.1 Stratospharisches Ozon

Ozon entsteht in der Stratosphére oberhalb 20 km Héhe durch Photodissoziation
des molekularen Sauerstoffs O, ein Prozess, der auf der Absorption kurzwelliger
UV-Strahlung beruht. Nach der Theorie von Chapman (vgl. Mégie 1989) erfolgt die
Ozonbildung in zwei Stufen.
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Abb. 2.3 Eindringtiefe schadlicher Strahlung bei Absorption durch Gase. Quelle: Fontner-Forget,
diGraph Lahr/FC | Frankfurt/M.

Zunéchst wird ein Sauerstoffmolekil durch Absorption energiereicher Photonen
in zwei Sauerstoffatome gespalten (Photolyse des molekularen Sauerstoffs). Auf
Grund der hohen Bindungsenergie des Molekiils ist kurzwellige UV-Strahlung A <
240 nm (s. Abb. 2.3; Feister 1990, Schmidt 1992, Graedel 1994) erforderlich:

O,+h,=0+0 1)

Jedes der gebildeten Sauerstoffatome kann sich an ein zweiatomiges Sauerstoffmo-
lekil anlagern. Fir diese Reaktion wird jedoch ein StoRpartner M (ein Stickstoff-
oder Sauerstoffmolekiil) benétigt, der die bei der Reaktion freigesetzte Energie
(108 kJ) aufnimmt und zu einem Ausgleich der Impulsbilanz fiihrt;

O+0,+M= 03+M 2

Die Dissoziation des Sauerstoffs erfolgt durch kurzwellige Sonnenstrahlung, die
durch Extinktionsvorgénge in der Atmosphére stark geschwacht wird, so dass nur
oberhalb 20 km Hohe die Strahlungsflussdichte genligend grof ist, um eine Pho-
tolyse des molekularen Sauerstoffs zu bewirken. Weil die Strahlungsflussdichte je-
doch von der jeweils durchstrahlten Masse abhangt, findet der Giberwiegende Teil
der Ozonbildung in der tropischen Stratosphére statt. Dariiber hinaus existiert in et-
wa 25 km Hohe ein optimales Verhéltnis zwischen der Sauerstoffkonzentration und
der Intensitat der UV-Strahlung, so dass sich hier ein Maximum der Ozonproduktion
einstellt (s. Abb 2.4).
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Abb. 2.4 Vertikale Ozonprofile fur April (links) und Oktober (rechts) in Abhéngigkeit von der
Breite. Quelle: Kraus 2001

Der Abbau des Ozons geht ebenfalls in zwei Stufen vor sich und wird als thermi-
scher Zerfall infolge von StoRprozessen bezeichnet. Durch Einwirkung von Strah-
lung mit Wellenldngen zwischen 200 und 300 nm, die tiefer in die Atmosphére ein-
dringen kann, wird das Ozonmolekil in ein Sauerstoffatom und ein Sauerstoffmo-
lekil gespalten. Eine Photolyse des Ozons ist bei groReren Wellenldangen maglich,
weil die Bindungsenergie des Ozonmolekdils wesentlich geringer als die des Sauer-
stoffmolekdls ist:

O3+h,=0+0 (3)

Die Photolyse allein fiihrt jedoch nicht zu einem Nettoverlust des Ozons, da sich die
gebildeten Sauerstoffatome sofort wieder an ein Sauerstoffmolekdil anlagern kénnen
und somit erneut Ozon produziert werden kann. Ein effektiver Abbau erfolgt erst bei
einer StolRreaktion mit einem Ozonmolekdl, ndmlich

03+0=0,+0;. (4)

Die Reaktion (4) verlauft bei den relativ niedrigen Temperaturen in der unteren Stra-
tosphére jedoch verlangsamt ab, so dass sie nicht allein fur den Ozonabbau verant-
wortlich sein kann.

2.1.2.2 Katalytischer Ozonabbau

Anfang der sechziger Jahre wurde entdeckt, dass in der Atmosphéare noch zusétzli-
che katalytische Reaktionen einen Ozonabbau bewirken. Durch sie wird das Ozon
reduziert, ohne die Konzentration des Katalysators X zu verdndern. Als Katalysato-
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ren kommen NO, H, OH, Cl oder Br in Frage, wobei es tblich ist, fur die reaktions-
freudigen Radikale Sammelbegriffe zu benutzen.

Diese Radikale werden durch photochemische Reaktionen aus so genannten
Quellgasen (N20O, H20, CH4 und Chlorfluormethane) gebildet, die infolge natiir-
licher chemischer oder biologischer Prozesse an der Erdoberflache oder in zuneh-
mendem Male durch die Tatigkeit des Menschen seit den 1950er Jahren freige-
setzt werden. Sie gelangen in Verbindung mit turbulenten Transportprozessen in
die Stratosphdre und reagieren hier zundchst nicht mit dem Ozon. Durch Photolyse
und Reaktionen mit angeregten Sauerstoffatomen entstehen jedoch reaktive Spezies,
die zum Ozonabbau beitragen. Diese Quellgase haben eine auRerordentlich geringe
Konzentration von 10~* bis 10~12 Volumenanteilen, die sich haufig stark mit der
Hohe &ndert. Die stratosphdrische Ozonschicht wird in besonderem Male durch
den Gehalt an brom- und chlorhaltigen Verbindungen (besonders Chlormonoxid
ClO) gefahrdet. Gegenwartig betrégt die Chlorkonzentration ca. 4 ppb, wobei ein
weiterer Anstieg erwartet wird. Dem nattrlichen Chlorniveau wiirden nur 0,6 ppb
entsprechen.

Die katalytische Ozonzerstérung ist mdglich, da bei der Ozonphotolyse angereg-
te Sauerstoffatome (sog. 1D) entstehen (vgl. Graedel 1994, Zellner 2000), die mit
den Quellgasen chemische Verbindungen eingehen. Hierbei werden reaktionsfreu-
dige Radikale gebildet, wofir Strahlung der Wellenldnge <310 nm notwendig ist,
die zumindest tagstber in der Stratosphdare auftritt und die Reaktion (5) bewirkt:

O3+hv:>0(1D)+02 (5)
Die angeregten Sauerstoffatome reagieren anschliefend mit dem Quellgas:

O (*D) +H20 = OH+ OH
O(*D) +CHs = OH+CH3
(0] (lD) 4+N20 = N2+ 0> (6)

Dabei entsteht folgende Reaktionskette:

OH+ O3 = HO2 4+ 03
HO2 + 03 = OH+20; @)

Generell werden hierbei 203 in 30, Ubergefhrt.

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

X+03=X0+0;
XO+0= X+0, (8)

Hierbei durchlduft der Katalysator X den chemischen Reaktionszyklus 10%- bis 107-
mal, so dass ein merklicher Abbau des Ozons eintritt, obgleich die Spurengase in
der Atmosphére sehr geringe Konzentrationen aufweisen.
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Im Normalfall herrscht photochemisches Gleichgewicht zwischen Ozonbildung
und -abbau in der Stratosphére oberhalb des Ozonmaximums, wahrend unterhalb
20 km Hohe die Herstellung des Gleichgewichts 3 bis 4 Jahre erfordert. D. h., wenn
Ozon in diese Schichten gelangt, wird es zu einer konservativen Eigenschaft und
kann durch Transportprozesse verteilt werden (vgl. auch Abb. 2.4).

2.1.2.3 Das Ozonloch

Besondere chemische Reaktionen, bei denen innerhalb weniger Tage die Ozon-
schicht stark reduziert wird, treten an der Oberflache von Partikeln bzw. Tropf-
chen im Frihjahr (September/Oktober) in der unteren antarktischen Stratosphére
auf. Das hierbei entstehende Ozonloch bedeutet eine Verringerung des atmosphéri-
schen Gesamtozongehaltes von im Mittel 300 DU um mehr als die Hélfte, also auf
120-150 DU. In extremen Jahren betragen die lokalen Verluste in Hohen zwischen
15 und 20 km sogar mehr als 90%, in einzelnen Fallen kann das Ozon praktisch
vollstandig verloren gehen. Das Ozonloch wird seit 1979 beobachtet, wobei es seit
den 1990er Jahren eine horizontale Ausdehnung von 25 Millionen Quadratkilome-
ter und dartiber erreichte, also mehr als 10% der Gesamtflache der Sudhalbkugel
(Guderian 2000a, Zellner 2000) einnahm. Rekordwerte traten mit 27,45 Millionen
Quadratkilometern Flache im Jahr 2006 auf (s. Abb. 2.5).

Ausloser der Ozonzerstérung sind die anthropogen halogenierten Kohlenwasser-
stoffe (FCKWSs) und die wahrend der Polarnacht sehr kalte und stabile winterliche
antarktische Stratosphare mit Temperaturen unter —80 °C. Es bilden sich sogenann-
te polare stratosphéarische Wolken (PSCs) durch Kondensation von Wasserdampf
auf Aerosolteilchen (vgl. dazu Farbtafel 3 und 4). An der Oberflache dieser Eis-
Salpetersaure-Teilchen (Radius 10 bis 100 um) laufen heterogene chemische Reak-

Abb. 2.5 Ozonloch 2006.
Quelle: Internet 1
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tionen ab, bei denen Chlor aus den Reservoirgasen (HCI und CIONOy) aktiviert
wird:

CIONO; + H20 = HOCI + HNO3
HOCI + HCI = Cly + H,0
CIONO; + HCI = Cl, + HNO3 9)

Gleichzeitig entsteht aus Stickoxiden HNOg, das in den Eispartikeln gebunden
bleibt:

N2Os + HoO = 2HNO3
N205 4+ HCI = CINO; 4 HNO3 (10)

Im Friihjahr, wenn die Sonne wieder aufgeht, werden die Chlormolekile rasch pho-
tolysiert, und die sich bildenden Chloratome stehen nun zur Reaktion mit dem Ozon
zur Verfiigung:

Cly+h, = Cl+Cl
Cl+03=CIO+0; (11)

Das bei diesem Prozess in groRen Konzentrationen freigesetzte Chlormonoxid
(CIO) treibt den katalytischen Ozonabbau weiter voran:

CIO+CIO=Cl; + 0y
Cl202+h, = 2CI+ 0Oy
Cl+03=CIO+0; (12)

Die Ozonzerstdrung schreitet solange ungehindert fort, bis infolge der starker wer-
denden Sonneneinstrahlung die polaren stratosphérischen Wolken verdunsten. Au-
Rerdem l6st sich der polare Wirbel langsam auf, so dass ozonreichere Luft aus den
mittleren Breiten einstrémen kann.

Die auf Grund des Montrealer Protokolls seit Mitte der 1990er Jahre eingetretene
Chlorreduktion macht sich leider noch nicht bemerkbar. Erst wenn ein Chlorniveau
von 2 ppb wieder unterschritten wird, kann mit dem Verschwinden des Ozonlochs
gerechnet werden, denn bei diesem Chlorgehalt wurde es auch zum ersten Mal do-
kumentiert.

Uber der Arktis beobachtet man modifizierte atmospharische Bedingungen. So
ist die Winterzeit infolge abrupter Erwérmungen zwischen 20 und 50 km Héhe
durch eine groRe Variabilitat des Wind- und Temperaturregimes gepragt, wodurch
es zu einem stérkeren Luftmassenaustausch mit den niederen Breiten kommen kann
(s. Labitzke 1999). AuBerdem ist der Polarwirbel infolge des Aleutenhochs héaufig
vom Pol deplaziert und dartiber hinaus um etwa 10 K wérmer. Dennoch treten von
Dezember bis Mérz nachweisbare Ozondefizite auf. Im Friihjahr 1996 ergaben sich
z. B. nach Messungen im Rahmen des europdischen Projektes SESAME (s. Acevedo
1994) auch im arktischen Polarwirbel zwischen 14 und 22 km bzw. im Kernbereich
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bei 18 km H6he um rund 30% bzw. 50% verringerte Ozonkonzentrationen, so dass
man auch von einem arktischen Ozonloch sprechen kann.

2.1.2.4 Troposphérisches Ozon

Beobachtungen zeigen, dass die bodennahen Ozonkonzentrationen bei Smogsitua-
tionen haufig 100 ppb(v) und mehr betragen, d. h., neben der erwahnten nattrlichen
Quelle des troposphérischen Ozons muss ein weiterer Mechanismus zur Ozonpro-
duktion existieren. Eine einfache Reaktionsfolge stellt die photochemische Bildung
von Ozon durch freie Sauerstoffradikale dar, die durch die Photolyse von Stickstoff-
dioxid NO3 als Vorl&ufersubstanz unter Einwirkung solarer Strahlung (A < 410 nm)
entstehen und sich mit Sauerstoffmolekiilen zu Oz verbinden.

NO2 +h, = NO+0O
O0+02+M=03+M (13)

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

NO+0O3= NO2+ 05 . (14)

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

Os+h, = 0 (D) + 02
0(*D) +H20 = 20H (15)

Das so gebildete Hydroxylradikal reagiert nicht mit Sauerstoff, jedoch mit den
meisten tropospharischen Spurengasen, so den Kohlenwasserstoffen, Aldehyden,
Stickoxiden (NO, NO3) und Kohlenmonoxid. Im Falle der Ozonbildung fungie-
ren hauptsachlich Nichtmethankohlenwasserstoffe, Methan und Kohlenmonoxid als
Reaktionspartner. Die Rolle der Kohlenwasserstoffe bei den ablaufenden chemi-
schen Reaktionen besteht in der Bildung organischer Fragmente, die die benétigte
Oxidation von Stickstoffmonoxid NO zu Stickstoffdioxid NO, bewirken. Kohlen-
monoxid, das entweder durch die Methanreaktion entsteht oder durch die Verbren-
nung fossiler Stoffe abgegeben wird, tradgt dagegen nur zur Ozonbildung bei, wenn
das Verhéltnis NO zu O3 den Wert von 1:4000 (ibersteigt, was in der Néhe anthro-
pogener Quellen stets der Fall ist. Beim Bildungsprozess von Ozon aus Kohlenmon-
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oxid lauft dabei folgende Reaktionskette ab:

CO+OH=CO2+H
H+024+M = HO;+M
HO2 +NO = OH+ NO;
h,+NO; = NO+0O
0+02+M=03+M (16)

Wesentlich furr die Bildung tropospharischen Ozons ist damit die Verfligharkeit von
NO und NO; als Katalysatoren, von Hydroxylradikalen sowie von biogenen und
anthropogenen Kohlenwasserstoffen. Der Zusammenhang zwischen Ozonprodukti-
on und der Konzentration der genannten Vorldufersubstanzen ist jedoch hochgradig
nichtlinear. Durch die rasche Konversion der Stickoxide zu Salpeterséure und de-
ren Auswaschen mit dem Regen ist ihre atmospharische Lebensdauer auf wenige
Tage begrenzt. Damit weisen stadtische Regionen als Emissionsgebiete hohe NOy-
Werte, landliche dagegen meist nur geringe auf. Eine Folge hiervon ist, dass in den
Nachtstunden im Zentrum von Ballungsgebieten niedrigere Ozonkonzentrationen
als in der landlichen Umgebung beobachtet werden, und dass das absolute Maxi-
mum tagstber in der Umgebung der Stadt héher als in ihrem Zentrum ist. Gene-
rell sind daher die Gebiete mit hochster Ozonkonzentration urbanen Ballungsréu-
men mit starken NOyx-Quellen benachbart. Auf dem Lande ist aulerdem der Tages-
gang des Ozons wesentlich geringer ausgeprégt, da hier nachts allein die Depositi-
on wirkt, wahrend in stadtischen Bereichen die Reaktionen zwischen NO, und O3
gleichfalls erheblich zum Ozonabbau beitragen.

Die Hauptquelle von Stickoxiden und Hydrokarbonaten bildet der Autover-
kehr. Nach Warneck 1988 entspricht die Massenzusammensetzung von Abgas-
en aus benzinbetriebenen Kraftfahrzeugen ungeféahr 78% Stickstoff, 12% Kohlen-
dioxid, 5% Wasserdampf, 1% Sauerstoff, 2% Kohlenmonoxid, 2% Wasserstoff,
0,08% Kohlenwasserstoffe, 0,06% Stickstoffmonoxid und einige hundert ppm (teil-
weise oxidierte) Kohlewasserstoffe.

Das Verunreinigungspotential der Luft wird in Europa durch die Grenzwerte
der Européischen Union Klassifiziert, die durch die 22. Verordnung zum Bundes-
Immissionsschutzgesetz im Jahr 2002 in deutsches Recht umgesetzt wurden und ab
2005 bzw. 2010 eingehalten werden missen. Bis dahin ist es erlaubt, die Grenzwerte
(GW) noch innerhalb einer Toleranzmarge (TM) zu (berschreiten (vgl. Tab. 2.4).

2.1.3 Atmosphérisches Kohlendioxid

Mit derzeit nahezu 0,040 Volumenprozent zéhlt das Kohlendioxid zu den Haupt-
bestandteilen der Erdatmosphare. Es ist im Wesentlichen durchléssig fiir das Son-
nenlicht, absorbiert aber einen Teil der Strahlungsenergie, der von der Erde im
IR-Bereich abgegeben wird, d.h., es hélt die Wéarme des Sonnenlichtes nahe der
Erdoberflache in Form einer langwelligen Gegenstrahlung fest. Ohne Treibhauswir-
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Tabelle 2.4 Grenzwerte und Toleranzmargen fiir Luftverunreinigungen

Schadstoff GW + TM 2003 Zeitbezug pro Kalenderjahr Giltig ab
(Hgm—3) (Mgm—3) erlaubte Uberschrei-
tungen in Tagen
SO, 350 +45 1h 24 1. 1. 2005
125 + keine 24 h 3 1. 1. 2005
20 + keine Jahr/Winter - 19. 7. 2001
(fur Okosysteme)
NO; 200 + 70 1h 18 1. 1. 2010
40 + 14 Jahr - 1.1.2010
NOy 30 + keine Jahr - 19. 7. 2001
(fur Okosysteme)
PM 10 50 +10 24 h 35 1. 1. 2005
Benzol 5+5 Jahr - 1.1.2010
CO(mgm=3) 10+4 (mgm3) 8h keine 1. 1. 2005
O3 120 + keine 8h 25 Zielwert 2010
(Zielwert)
180 + keine 1h - sofort

(Information)

(22. Verordnung zum Bundes-Immissionsschutzgesetz)
Quelle: Institut fir Hygiene und Umwelt, Hamburg 2004

kung betriige die mittlere Temperatur unserer Erde —18 °C, sie wére damit im Ver-
gleich zur heutigen Mitteltemperatur von 15°C um 33 K kalter und folglich nicht
bewohnbar.

Kohlendioxid gelangt infolge anthropogener Emissionen durch Verbrennung von
Kohle, Erdgas und Erddl (einschlieBlich des Verkehrs) einhergehend mit der Ro-
dung des tropischen Regen- und borealen Nadelwaldes und der Zerstérung des Bo-
dens in die Atmosphére und reichert sich dort seit dem Beginn der Industrialisierung
in zunehmendem MaRe an, so dass sein Anteil von 280 + 10 ppm um 1800 auf ge-
genwaértig 400 ppm gestiegen ist, was einer Steigerung von etwa 36% in rund 200
Jahren entspricht. Derartig hohe Konzentrationen entsprechen den CO»-Werten vor
rund 700000 Jahren, also Zeiten eines wesentlich warmeren und eisfreien Erdkli-
mas. Nach Héackel 1999a bewegte sich die Steigerungsrate anfangs um 0,2 ppm pro
Jahr und ist gegenwartig auf 1,6 ppm gewachsen. Halt dieser Trend an, wird sich
das CO; etwa im Jahre 2020 verdoppelt haben. Der CO2-Anstieg in der Atmosphére
stimmt jedoch nur in den letzten 30 Jahren gemaR Abb. 2.6 mit der Temperaturkurve
Uberein. So hat es bis 1940 zwar einen Temperatur- aber keinen CO2-Anstieg ge-
geben, und Anfang der 1950er Jahre ist die Temperatur gefallen, wahrend das CO,
zunahm.

Derartige Anderungen der Kohlendioxidkonzentration gab es in der Vergangen-
heit nur in Zeiten extremer Klimadnderungen, so beim Ubergang von der letzten
Kaltzeit zur gegenwartigen Warmzeit (vgl. Houghton 2004). Vom gesamten emit-
tierten Kohlenstoff ist seit dem Beginn der industriellen Periode weniger als die
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Abb. 2.6 Entwicklung der CO,-Konzentration der letzten 1000 Jahre. Quelle: Internet 2 (D. Ka-
sang)

Hélfte in der Atmosphére verblieben, da die Land-Biosphére und die Ozeane eine
wesentliche Senke fiir das atmosphéarische Kohlendioxid darstellen.

Zur Messung des CO,-Gehaltes der Atmosphare verwendet man Infrarotspektro-
meter. Das erste wurde von dem Geochemiker Keeling in den Jahren 1954 bis 1957
im Rahmen der Klimadebatte entwickelt, nachdem 1957 Revelle zusammen mit
Suess (1909-1993) einen grundlegenden Artikel Uber die Anreicherung der At-
mosphére mit CO, geschrieben hatte (s. Revelle 1957). Seit 1957 wird der CO»-
Gehalt in La Jolla (Kalifornien) und am Sudpol und seit 1958 am Mauna Loa-
Observatorium auf Hawaii registriert; gegenwartig erfolgen Messungen an mehr als
einhundert Orten auf der Welt. Sie zeigen ab den 1950er Jahren eine ausgepragte
Tages- und Jahresschwankung der Kohlendioxidkonzentration. So beobachtet man
in landlichen Gegenden eine maximale Konzentrationen nachts und eine minimale
am Tage, da die Pflanzen durch Photosyntheseprozesse tagstiber mehr CO; aufneh-
men als sie durch Respiration wieder abgeben. Nachts findet keine Photosynthese
statt, so dass die Luft wieder mit Kohlendioxid angereichert wird. Die Schwankun-
gen des CO»-Gehaltes sind damit wahrend der Hauptvegetationsperiode am groR-
ten.

Der Jahresgang erkl&rt sich aus dem jahreszeitlich wechselnden Wachstumsryth-
mus in den auBertropischen Breiten der jeweiligen Halbkugel der Erde. Ein Maxi-
mum der Kohlendioxidkonzentration tritt in den Monaten Marz bis April und ein
Minimum am Ende der Vegetationsperiode im Oktober bis November auf. Aufer-
dem wird anschlieend mit Beginn der Heizperiode verstarkt CO, freigesetzt. Auf



2.1 Zusammensetzung der Erdatmosphére 25

der nordlichen Halbkugel, die wesentlich mehr Landflachen als die Sudhalbkugel
besitzt, ist die Jahresschwankung deutlicher ausgepragt. Maximale Konzentrations-
werte treten wahrend Smog-Situationen auf. Es sei hierbei an den Londoner Nebel
oder den Los Angeles Smog mit Werten bis zu 3000 ppm erinnert.

2.1.4 Methan

Methan ist nach dem Kohlendioxid das zweitwichtigste Treibhausgas und weist ge-
genwartig eine Konzentration von ca. 1,8 ppm auf. Nach Warneck 1988 betrug seine
vorindustrielle Konzentration 0,7 ppm und ist laut IPCC 2001 seither um 145% ge-
stiegen. Seine Wachstumsrate schwankt stark und liegt zwischen 10 bis 17 ppb(v)
fur die einzelnen Jahre, hat aber seit den 1990er Jahren etwa um den Faktor zwei ab-
genommen (vgl. Graedel 1994). Gegenwaértig wird ein Zuwachs von 5 bis 8 ppb pro
Jahr beobachtet, und Modellrechnungen ergeben nach dem Szenario ,,weiter wie
bisher* einen Wert von 3,6 ppm fir das Jahr 2100. Methan entsteht durch mikro-
biologische Prozesse beim Abbau organischer Materialen unter Luftabschluss und
gelangt derzeit im verstarkten MalRe durch zunehmenden Reisanbau, intensivierte
GroRviehhaltung, das Wachstum der Weltbevélkerung, die Verbrennung von Bio-
masse, die wachsende Anzahl von Miilldeponien und das allméhliche Auftauen von
Permafrostbdden in die Atmosphére, wo es ca. 12 Jahre verweilt.

Chemisch abgebaut wird Methan vor allem durch Reaktionen mit dem Hydroxyl-
Radikal OH in der Troposphére, das hauptsachlich durch die Wechselwirkung von
UV-Strahlung mit dem tropospharischen Ozon entsteht, wobei folgende chemische
Reaktionen ablaufen:

h,+03 = 0+0>
O+H»0 = 20H
CH;4+OH = CH3+H20 a7

Weitere Senken fiir das Methan resultieren aus chemischen Reaktionen in der Stra-
tosphére und seinen Abbau durch Bodenbakterien.

2.1.5 Distickstoffoxid

Distickstoffoxid, auch unter dem Namen Lachgas bekannt, ist mit einer Verweildau-
er von ca. 120 Jahren das viertwichtigste Treibhausgas der Atmosphare und wird
ausschlieBlich durch Photolyse bzw. durch die Reaktion mit atomarem Sauerstoff in
der Stratosphére reduziert. Seine vorindustrielle Konzentration betrug 275 ppb(v)
und ist bei einer Wachstumsrate 0,8 ppb auf gegenwartig 320 ppb angewachsen.
Nach Héckel 1993 stammt der groRte Teil des anthropogen freigesetzten Distick-
stoffoxids aus dem bakteriellen Abbau von Diingemitteln in vernéssten oder ver-
dichteten Boden.
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2.2 Der Treibhauseffekt

Die Erdatmosphére enthélt eine Reihe von Spurengasen wie Wasserdampf, Koh-
lendioxid, Methan, Distickstoffoxid, Ozon und andere mehr, deren Anteil an der
Gesamtmasse der Erdatmosphére weniger als 1% ausmacht (vgl. Tab. 2.2). Sie wer-
den als Treibhausgase bezeichnet, da sie den kurzwelligen Anteil der Sonnenstrah-
lung nahezu ungehindert passieren lassen, wéahrend sie die von der Erde ausgehende
langwellige Infrarotstrahlung in bestimmten Wellenl&ngenbereichen ab etwa 3 um
absorbieren und anschlieRend wieder emittieren.

Am natirlichen Treibhauseffekt von 33 K sind gemalt Cubasch 2000 der Was-
serdampf mit 20,6 K, das Kohlendioxid mit 7,2 K, das bodennahe Ozon mit 2,4 K,
das Distickstoffoxid mit 1,4 K, das Methan mit 0,8 K und die FCKW mit 0,6 K be-
teiligt. Damit ist der Wasserdampf das wichtigste natlrliche Treibhausgas, denn er
bewirkt nahezu Zweidrittel der Treibhauswirkung.

Der natiirliche Treibhauseffekt der Erde lasst sich mathematisch beschreiben,
indem man geméR Lemke 2003 annimmt, dass die Erdatmosphére vollkommen
durchléssig flr die solare Strahlung ist, wahrend dagegen ein Teil der langwel-
ligen Ausstrahlung der Erdoberflache von der Atmosphére zuriickgehalten, also
absorbiert wird, und der andere Teil (AS) in den Weltraum entweicht, so dass
fir die globale Energiebilanz (vgl. Kap. 4.6) mit der Temperatur der Erdober-
fliche T, = 288K, der Solarkonstanten S= 1368 Wm~2, der Stefan-Boltzmann-
Konstanten o = 5,67 - 10~ 8Wm~—2K~* und einer Albedo von 30% = 0,3 gilt:

7r?(1— Albedo)S=4nr?ASs T, (2.1)
Nach A Saufgeldst ergibt sich folgende Beziehung:

(11— Albedo)S B 0,7-1368

AS - -
4o TS 4.5,67-10-8.(288)

0,61 (2.2)

Damit erhalt man furr den Treibhauseffekt 0,61, d. h. 39% der von der Erde ausge-
henden Wéarmestrahlung werden durch die Atmosphére vereinnahmt.

Betrachtet man die unterschiedlichen Zeitskalen der Klimageschichte unserer Er-
de, dann ist das gegenwartige Klima keineswegs représentativ. So leben wir heute
in einem Eiszeitalter, das vor etwa 55 Millionen Jahren begann und sich langsam
entwickelte. Die antarktische Eiskappe existiert seit 30 Millionen und die arktische
Eisbedeckung seit 2,8 Millionen Jahren. Dies ist ein relativ einmaliger erdhistori-
scher Zustand (vgl. Negendank 2003). Seit etwa 800000 Jahren treten vergleichs-
weise schnelle Klimaschwankungen mit einem Rhythmus von 100 000 Jahren auf.
So kam es beispielsweise in den vergangenen 400000 Jahren zu einem markanten
viermaligen Wechsel zwischen Eiszeiten (Glazialen) mit einer Dauer von 80000
bis 90 000 Jahren und Zwischeneiszeiten (Interglazialen) mit einer zeitlichen Span-
ne von 20000 bis 10000 Jahren, wobei wir uns heute in einem Interglazial, dem
Holozén, befinden. Das Klima unserer Zwischeneiszeit ist relativ stabil, und die
Klimaschwankungen in den ersten beiden Dritteln des Holozans waren solar und
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vulkanisch gepragt, wéhrend in den letzten 150 Jahren dagegen in zunehmendem
MaRe anthropogene Einflisse wirksam geworden sind, denn seit dem Beginn der
industriellen Entwicklung um 1850 sorgt der Mensch fur einen zusétzlichen Treib-
hauseffekt, indem er den Anteil der natlrlichen Treibhausgase erhdht und dariiber
hinaus neue Treibhausgase (FCKW) in die Atmosphére immittiert hat.

Nach Hansen 2005 sammeln sich diese Gase in der Atmosphdre an und bewir-
ken eine zusitzliche Triebkraft fur das Klima, also eine Anderung des so genannten
»Klimaforcings®. Das heilit, dass die Erde zum gegenwaértigen Zeitpunkt eine un-
ausgeglichene Energiebilanz von 0,5 bis 1,0 Watt je Quadratmeter besitzt und vor-
Ubergehend weniger Energie ins All abgibt als sie von der Sonne erhélt, sich also er-
wérmt. Diese Warmemenge wird zu etwa 50% in den oberen Schichten (bis 2000 m)
der Meere gespeichert, was Messungen von Schiffen und Bojen bestétigen. Nach-
weisen l&sst sich das Ungleichgewicht auch anhand der Daten des Schweizer Strah-
lungsmessnetzes, die eine Zunahme der auf der Erde ankommenden langwelligen
Strahlung dokumentieren (vgl. Philipona 2004). Infolge der groflen Wérmekapazitét
der Ozeane dauert es allerdings ca. 100 Jahre bis sich auf einem héheren Tempera-
turniveau ein neues Gleichgewicht einstellt.

Prinzipiell scheint es gem&R Rahmstorf 2006 maglich, dass bereits eine neue
erdgeschichtliche Klimaepoche, verursacht durch den anthropogenen CO,-Anstieg,
begonnen hat, die die natirlichen Eiszeitzyklen um mehrere hunderttausend Jah-
re verhindern kénnte. Denn anhand der vorliegenden Eisbohrkerne l&sst sich ei-
ne eindeutige Kopplung zwischen der Anderung der CO,-Konzentration und dem
Temperaturverlauf erkennen: so folgt einer Temperaturvariation (z. B. im Milanko-
vich-Zyklus) nach einer charakteristischen Verzégerung eine CO,-Anderung und
umgekehrt einer CO,-Anderung wenig spéter eine Temperaturinderung.

Beim anthropogenen Treibhauseffekt ist das Kohlendioxid das wichtigste Treib-
hausgas mit einem Anteil von 54%, es folgen das Methan, die FCKW, das Ozon so-
wie das Distickstoffoxid (vgl. Tab. 2.5). Die Hauptquellen sind weltweit betrachtet
der Energiesektor mit 50%, der Chemiesektor mit 20%, die Vernichtung der Walder
mit 15% und die Landwirtschaft ebenfalls mit 15% (Latif 2003a). Aerosole bilden
den anderen vom Mensch verursachten wichtigen Einflussfaktor auf das Klima, wo-
bei man allerdings wegen der Komplexitét ihrer Wirkung und infolge ungenauer

Tabelle 2.5 Treibhauseffekt der Erde durch die wichtigsten Spurengase

Konzentration ~ Temperatur- natdrlicher anthropogener
erhohung Treibhauseffekt Treibhauseffekt
33K prozentual prozentual

Wasserdampf (Hz) 0,50 ppm 20,6 K 62% 4%
Kohlendioxid (CO3) 400,00 ppm 72K 22% 54%
Methan (CHa) 1,72 ppm 0,8K 2,5% 17%
FCKWs und andere 0,25 ppb 0,6 K 2,5% 14%
Ozon (O3) 0,03 ppm 2,4K 7,0% 7%

Distickstoffoxid (N2O) 0,31 ppm 1,4K 4,0% 4%
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Informationen tiber ihre Menge das direkte Klimaforcing nur zu etwa 50% abschét-
zen kann.

2.2.1 Auswirkungen des Treibhauseffektes

Nach statistischen Auswertungen instrumenteller Daten tritt der anthropogene Treib-
hauseffekt in den letzten 50 Jahren des 20. Jahrhunderts deutlich hervor. So haben
die natdrliche und anthropogene Treibhauswirkung zu einer raschen Zunahme der
globalen Mitteltemperatur gefiihrt, wobei der Trend von 1901-2000 bei 0,6 K/100
Jahre und von 1906-2005 bereits bei 0,74 K/100 Jahre lag, wodurch die globale
Mitteltemperatur in etwa wieder das Niveau besitzt, dass sie am H6hepunkt unseres
gegenwartigen Interglazials, dem Holozén, vor etwa 10000 Jahren hatte, und nach
Modellrechnungen ist ein weiterer Anstieg von 1,8 bis 4,0 K bis 2100 wahrschein-
lich (vgl. Huch 2001). Damit wird dann das Temperaturniveau des vorangegangenen
Eem-Interglazials erreicht, das sich durch einen funf bis sechs Meter héheren Mee-
resspiegel als der gegenwaértige auszeichnete.

Der Anstieg der Temperatur und die Dauer der Erwdarmung in den vergange-
nen 1000 bis 2000 Jahren sind nach Moberg 2005 niemals grofRer gewesen als
jetzt, wobei das Jahr 1998 mit 1,7 Grad Uber dem globalen Mittelwert das wéarmste
Jahr des vergangenen Jahrtausends gewesen ist. Schon heute gelten die Jahre 2005,
1998, 2002, 2003 und 2004 als warmste seit Beginn der Aufzeichnungen ab 1861
(s. Rahmstorf 2006). Eine erste Erwdrmungsphase trat gemaR Abb. 2.7 zwischen
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Abb. 2.7 Globale Jahresmittelwerte der bodennahen Lufttemperatur 1860-2006. Quelle: Inter-
net 3 (D. Kasang)



2.2 Der Treibhauseffekt 29

1910 und 1945 auf, danach stagnierten die Temperaturen bis in die 1970er Jahre,
wahrend seit etwa 1976 ein ununterbrochener Erwarmungstrend besteht.

Diese erste Phase konnte durch eine Kombination von Treibhauseffekt, inter-
ner Variabilitat und erhdhter Sonnenaktivitét erklart werden. Der zweite Abschnitt
des Temperaturverlaufs resultiert aus einer Uberlagerung des abkiihlenden Aerosol-
und des erwdarmenden Treibhauseffektes, wahrend die letzte Phase eindeutig den
menschlichen Einfluss auf die Klimaentwicklung belegt.

Bezuglich des Tagesganges der Temperatur I&sst sich eine Erhéhung der nacht-
lichen Minima um 0,2 K und der Tagesmaxima um 0,1 K je Dekade feststellen (vgl.
IPCC 2001 und 2007). Nachgewiesen werden kann dieser Trend auch fur die Kli-
mastation Bremen, an der die Tagesmaxima der Lufttemperatur bzw. die nachtli-
chen Minima in den vergangenen 40 Jahren um 1K bzw. 0,5 K angestiegen sind
(s. Abb. 2.8 und 2.9).

Der Bedeckungsgrad durch Wolken ist um 2% (ber den mittleren und nérdli-
chen Breiten der Nordhalbkugel gewachsen, was mit der dokumentierten Abnahme
der taglichen Temperaturvariation (z. B. fiir die Station Bremen) in gutem Einklang
steht. Zudem hat sich auch die Dauer der frostfreien Periode in diesem Breitenbe-
reich verléangert. Da ein GroRteil der iberschiissigen Sonnenenergie in den Ozea-
nen gespeichert wurde, stieg die Oberflachentemperatur der tropischen Ozeane von
1949 bis 1989 um 0,5 K an, wobei sich ihre Verdunstungsrate im selben Zeitraum
um 16% erhdhte.

Ein weiterer Hinweis auf eine Erwdrmung ist die Zunahme der Troposphéaren-
temperatur um 0,1 K in den Tropen und Subtropen seit den 1950er Jahren. Gleich-
zeitig kihlte sich aus Kompensationsgrunden (s. Labitzke 2005) die untere Strato-
sphére (100 hPa- und 50 hPa-Niveau) um ca. 2 K ab, wie Abb. 2.10 verdeutlicht,
ausgenommen davon ist die Arktis. Radiosondendaten flir Zentraleuropa belegen

Jahresmittel der Tagesmaximumtemperatur fiir Bremen (1961-2000)
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Abb. 2.8 Tagesmaximumtemperatur in Bremen. Quelle: NuRbaumer 2005
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Abb. 2.9 Tagesminimumtemperatur in Bremen. Quelle: NuBbaumer 2005
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Abb. 2.10 Temperaturveranderung in der unteren Stratosphare 1979-1998. Quelle: Internet 4
(D. Kasang)

eine tropospharische Erwérmung von 0,6 K und eine stratosphdrische Abkihlung
von 0,5 K je Dekade (s. Dameris 2005).

Der beobachtete Temperaturanstieg geht mit einem Auftauen der Permafrostbo-
den der Hochgebirge sowie der polaren und subpolaren Gebiete einher. Darlber
hinaus hat sich die Schneebedeckung seit Ende der 1960er Jahre um etwa 10% ver-
ringert, so dass die Dauer einer Eisdecke auf Seen und Flissen um zwei Wochen in
den mittleren und hohen Breiten der Nordhalbkugel zuriickgegangen ist.

AuBerdem wird mit wenigen Ausnahmen (maritime Gletscher Norwegens und
an der Westkdiste der Stidinsel Neuseelands) ein weltweiter Riickzug der Gletscher
beobachtet. Gleiches gilt flr die Gletscher an der Ost- und der Westkdiste Gronlands,
deren Dicke seit 2003 um 25 bis 40 m je Jahr abgenommen hat. Einen deutlichen
Schwund weist auch die Eiskappe des Kilimandscharo auf, Uber die Hemingway
heute keine Novelle mehr schreiben wiirde, denn zwischen 1962 und 2000 verrin-
gerte sich ihre Dicke um 17 m, wobei sich das Abschmelzen in den vergangenen
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Abb. 2.11 Abnahme der arktischen Meereseisbedeckung. Quelle: Internet 5

Jahren noch beschleunigte. Halt dieser Trend an, wird der hochste Berg Afrikas, der
seine Eiskappe seit rund 12 000 Jahren tragt, etwa ab 2015 eisfrei sein.

Der Riickgang des arktischen Meereises (vgl. Abb. 2.11, Lemke 2003) ist eine
weitere Folge des Temperaturanstieges. Derzeit schrumpft im Sommer die Dicke
des arktischen Eises, die im Mittel 2 m betrdgt, um 40-60%. Seine Flache hat in
den vergangenen dreilRig Jahren um ca. ein Funftel abgenommen und ihre geringste
Ausdehnung Ende September 2005 erfahren. Modellrechnungen legen nahe (vgl.
Rahmstorf 2006), dass gegen Ende des Jahrhunderts der arktische Ozean im Som-
mer eisfrei sein konnte und damit die Nordwest- und die Nordostpassage bevorzug-
te Schifffahrtsrouten werden dirften. AuRerdem verliert seit 1998 die gronléandische
Eisdecke, die etwa 3 km dick ist, jahrlich 65 Kubikkilometer Eis an ihren Randern,
wéhrend im zentralen Teil durch Niederschlage Nachschub erzeugt wird. Bei einer
weiteren lokalen Erwdrmung um 3 K konnte die gesamte Eisdecke abschmelzen,
da sie dann diinner wird und folglich die Oberflache des Eispanzers in tiefere und
warmere Schichten abrutscht. In der letzten Zwischeneiszeit vor etwa 130000 bis
116 000 Jahren haben das Abtauen des gronlandischen Eisschildes und anderer zir-
kumpolarer Eisfelder einen Anstieg des Meeresspiegels von wahrscheinlich 2,2 bis
3,4 Metern bewirkt (vgl. Otto-Bliesner 2006).

Der antarktische Eisschild mit im Mittel 4 km Dicke befindet sich in einem Be-
reich negativer Temperaturen, so dass eine Temperaturerhdhung infolge des Klima-
wandels wenig Einfluss auf ihn haben dirfte. Erst wenn sich die Wasseroberflachen-
temperaturen erhdhen, wird das aufs Meer geflossene Schelfeis abgeschmolzen. Im
Februar 2002 zerbrach jedoch der jahrtausende alte Larsen-B-Eisschelf vor der ant-
arktischen Halbinsel, so dass sich das AbflieBen von kontinentalem Eis seither stark
beschleunigt hat. Wesentlich stabiler scheinen hingegen die Eismassen im Bereich
der Ostantarktis zu sein.
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Pegelmessungen verdeutlichen einen Anstieg des Meeresspiegels um 0,1 bis
0,2m im 20. Jahrhundert, wobei sich der Wasserstand seit 1990 um 3mm pro
Jahr erhohte. Davon konnten 1,6 mm auf die thermische Expansion, 0,9 mm auf
den Gletscherschwund und 0,2 mm auf den kontinentalen Eisabfluss zuriickzu-
fuhren sein. Die restlichen Millimeter sind ein Erholungseffekt nach dem Aus-
bruch des Pinatubo im Jahre 1991, der einen globalen Temperaturriickgang be-
wirkte (vgl. Rahmstorf 2006). Fir die nichsten 1000 Jahre wurden Anstiegsra-
ten von 3,5mm je Jahr laut IPCC 2001 und 2007 vorhergesagt. Diese sind we-
sentlich geringer als diejenigen in der Warmphase vor rund 130000 bis 128 000
Jahren, fiir die ein Ansteigen des Meeresspiegels von 11 mm je Jahr abgeschatzt
wurde. GroRere Anderungen des Meeresspiegels sind erst durch das Abschmelzen
der Eismassen der Erde zu erwarten, wie uns die Klimageschichte lehrt (s. Over-
peck 2006). So ergeben sich Anderungen in der Hohe des Meeresspiegels von rd.
120 m bei Temperaturdnderungen von 4 bis 7 K. Gemall Rahmstorf 2006 sind im
West-Antarktischen Eisschild 6 m, im Ost-Antarktischen-Eisschild sogar liber 50 m
und im Gronlandeis 7 m Meeresspiegelanstieg gespeichert. Nach Modellrechnun-
gen (Gregory 2004) wird die Erde 2100 warm genug sein, um den gronléandischen
Eisschild zu schmelzen, so dass bis 2300 ein Anstieg von ca. 3 bis 5 Metern eintreten
kann.

Sehr wahrscheinlich ist auch, dass die Niederschlagssummen um 0,5 bis 1% je
Dekade in den vergangenen 100 Jahren (iber den mittleren und hohen Breiten der
Nordhalbkugel zugenommen haben, wahrend sie sich etwa um 0,3% Uber den nord-
hemispharischen subtropischen Landgebieten verringerten. Gleichfalls erhéht hat
sich die Niederschlagsmenge um 0,1% bis 0,2% je Dekade zwischen 10 Grad Sud
und Nord.

AuRerdem sind haufiger extreme Niederschlagsereignisse in den mittleren Brei-
ten aufgetreten. Hierzu gehoren die Oderflut 1997, die Elbeflut 2002 (s. Abb. 2.12
und Farbtafel 6) und die Rekordniederschlage und Uberschwemmungen im Alpen-
raum im Sommer 2005 und im Winter 2005/06. Insgesamt wird sich die Nieder-
schlagsverteilung geméaR Farbtafel 5 global gesehen stark veréndern.

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

Eine besondere Rolle spielt die Windgeschwindigkeit im Luft- und Seeverkehr
sowie bei Sturm- und Orkanwarnungen. Gemé&R Berz 2003 (s. auch Abb. 4.17) er-
hohte sich seit den 1960er Jahren die Haufigkeit von groRen Naturkatastrophen so-
wohl der Anzahl nach als auch im Hinblick auf die volkswirtschaftlichen und versi-
cherten Schéden deutlich. Das wird ebenfalls durch die grof3e Zahl der Winterstiirme
in den 1990er Jahren veranschaulicht, die in der Tab. 11.2 aufgefiihrt sind und mit
Milliardenschéden infolge extrem hoher Windgeschwindigkeiten (=200 kmh~1 in
Bden) verknipft waren (s. Kraus 2003).

Eine groRe Gefahr stellen dabei die mit den Stirmen bzw. Orkanen verbundenen
Sturmfluten dar, die besonders 1962 und 1976 die Nordseekiste heimsuchten. Bei
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Abb. 2.12 Niederschlagssummen (mm) zwischen 1983 und 2002 flir den Monat August in
Dresden-Klotzsche. Quelle: Schran 2003

der ,,Hamburgflut*“ vom 16. bis 17. Februar 1962 traten erhebliche Deichschaden im
gesamten Kustengebiet auf, wahrend in Verbindung mit dem Capella-Orkan vom
2. bis 4. Januar 1976 an vielen Pegelorten die hochsten Scheitelhéhen gemessen
wurden, insbesondere im gesamten Bereich der Elbe. Es brachen rund 20 Deiche
und 40 Millionen Kubikmeter Wasser Uberfluteten das Hinterland. An der tiefsten
deutschen Landstelle in Neuendorf (3,54 m unter NN) erreichte am 3. 1. 1976 der
Wasserstand 9,89 m.

Auf heftige Sturmfluten mit bisher ungeahnten Wasserstanden missen sich die
Menschen an Elbe und Weser sowie an der Nordseekiste auch kunftig einstellen,
da der derzeitige und geplante Kistenschutz nur bis 2030 ausreicht. Bis Ende 2100
werden aber nach allgemeinen Abschétzungen z. B. die Wasserstande in Hamburg
70 cm hdher als bisher auflaufen.

Auch in Deutschland ist der Erwarmungstrend seit drei Jahrzehnten gut ausge-
pragt und liegt mit 0,7 bis 1,7 K zu allen Jahreszeiten (iber dem globalen Mittel-
wert (s. Schonwiese 2005). So war mit einer durchschnittlichen Lufttemperatur von
9,9°C das Jahr 2000 das wérmste des 20. Jahrhunderts. Die meisten Gebirgsglet-
scher der Alpen haben seit 1880 die Halfte ihrer Masse verloren und die Nieder-
schlage fallen immer seltener als Schnee (s. Schénwies 2003). Alarmierend sind
hierbei die Geschwindigkeit des Temperaturanstieges in den letzten zehn Jahren
und die in zunehmendem Mal3e zu beobachtenden Wetterkapriolen. Beispielsweise
betrug am 12. August 2002 in Zinnwald im Osterzgebirge die 24stlindige Regen-
summe 312 Liter pro Quadratmeter. Das ist die absolut htchste Summe, die jemals
in Deutschland erreicht wurde und deutlich seltener als einmal in 100 Jahren auftritt
(s. Farbtafel 6; Malitz 2002).
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2.2.2 Thermohaline Zirkulation

Meeresstromungen entstehen entweder durch die Einwirkung des Windes auf die
Wasseroberflache und spiegeln somit als Oberflachenstromungen das Muster der
allgemeinen Zirkulation wider, oder sie werden durch Dichte- und damit Druckun-
terschiede der Wassermassen, die im Wesentlichen von der Temperatur und dem
Salzgehalt abhéngen, angetrieben und verursachen die Tiefenzirkulation der Ozea-
ne, die folglich auch als thermohaline Zirkulation bezeichnet wird. Temperaturdif-
ferenzen resultieren aus einer Erwarmung oder Abkihlung der Wasseroberflache,
waéhrend eine Zunahme bzw. Abnahme des Salzgehaltes durch Verdunstungsprozes-
se und die Bildung von Meereis bzw. durch vermehrte Niederschldge und Zufliisse
in die Ozeane sowie das Schmelzen von Eis hervorgerufen wird (vgl. Alley 2005
und Rahmstorf 2002, 2003, 2006).

Beide Zirkulationsformen sind eng miteinander verzahnt und bilden zusammen
die so genannte globale ,,Conveyor-Belt-Zirkulation*, die durch alle drei Ozeane
verlauft und das Klima auf der gesamten Erde beeinflusst (vgl. Abb. 2.13).

Ihre Ursache beruht auf der Abkiihlung des Wassers in hohen Breiten in Verbin-
dung mit dem einsetzenden Gefrierprozess. Die thermohaline Zirkulation vereint
in sich die Produktion von Tiefenwasser in der Norwegisch-Gronléndischen See,
der Labrador See sowie der Wedell und Ross See in der Antarktis, den Transport
von Tiefenwasser als Tiefseestromung in der Nahe der Ostkiiste des amerikanischen
Kontinents und von Antarktischem Bodenwasser, die dann beide durch den antark-
tischen Zirkumpolarstrom in den Indischen und Pazifischen Ozean verteilt werden,
in denen sie schlieBlich auf ihrem Weg nach Norden wieder aufquellen, sowie den
Transport von Oberflachenwasser zum SchlieBen der Zirkulationsringes, wozu im
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Abb. 2.13 Thermohaline Zirkulation. Quelle: Internet 6 (D. Kasang)
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Nordatlantik der Benguelastrom, der Golfstrom und der Nordatlantikstrom geho-
ren.

Der Antrieb des Golfstroms befindet sich seit gut 10 000 Jahren zwischen Grén-
land und Spitzbergen bei ca. 75°N. Hier sinken jede Sekunde 15 bis 20 Millionen
Kubikmeter Wasser in die Tiefe, was etwa der 15fachen Wassermenge aller Fliisse
der Erde entspricht. Ursache ist der beginnende Gefrierprozess, der zu einer Erho-
hung der Salzkonzentration in den darunter liegenden Wasserschichten fihrt. Die
Dichte des Wassers wird dabei schlielich so groR3, dass es allein durch sein Ge-
wicht in die Tiefe ,stlrzt“. Das dichte und kalte Wasser stromt in 2 bis 3 km Tiefe
in einem weit verzweigten Stromungssystem im Atlantik langsam stdwérts (mit
etwa 100 m je Tag) bis zum Antarktischen Zirkumpolarstrom und steigt erst nach
ca. 1000 Jahren im Indischen Ozean wieder an die Oberflache. Das Absinken im
Norden wird durch den Zufluss von warmem Oberflachenwasser aus dem Stiden
kompensiert, so dass im Atlantik eine gewaltige Umwaélzbewegung entsteht, die et-
wa 101 Watt an Wérme in den nérdlichen Atlantikraum bringt. Infolge der globalen
Erwérmung kann diese Zirkulation durch die thermische Ausdehnung des Meerwas-
sers und der damit verbundenen Dichteabnahme oder auch durch zunehmende Nie-
derschldge bzw. Schmelzwasserflisse vom gronléandischen Eis und den damit ge-
koppelten Verdinnungseffekt abgeschwécht und folglich die Tiefenwasserbildung
erschwert oder ganzlich unterbunden werden. Damit kdme der Nordatlantikstrom
zum Erliegen, was eine drastische Abkuhlung (um mehrere Grad) des nordatlanti-
schen Raumes zur Folge hétte. Durch die verénderte Stromungssituation wirde hier
der Meeresspiegel zunachst bis zu einem Meter und nachfolgend um ein weiteres
halbes Meter infolge der thermischen Expansion des Tiefenwassers ansteigen.

2.2.2.1 Golfstromverlauf und Klimawandel

Der Golfstrom, der von Benjamin Franklin 1769 erstmals kartographiert wurde (vgl.
Trujillo 2005), gehort zum globalen Strémungssystem der Ozeane und stellt ge-
maR Bearman 2001 eine windgetriebene an die thermohaline Zirkulation gekoppel-
te Strdmung dar. Seinen Ursprung hat er im Siidatlantik, wo ein grof3er Teil der
Wassermenge des Slidaquatorialstromes an der Kiste Brasiliens nordwaérts gefuhrt
wird und als Guyana Strom den Aquator kreuzt sowie sich hier mit dem Wasser des
Nordéaquatorialstromes verbindet. Ein Teil des Wassers wird mit dem Karibikstrom
durch die Yucatanstrasse in den Golf von Mexiko gefihrt, ein anderer Teil flieit
mit dem Antillenstrom an der Ostseite der Kleinen Antillen vorbei. Das im Golf
aufgestaute Wasser entweicht durch die Floridastrasse in den Atlantik und verei-
nigt sich dort wieder mit dem Antillenstrom zum Floridastrom. Dieser transportiert
mit Geschwindigkeiten bis zu 2,5ms~! etwa 30 Millionen Kubikmeter rd. 30°C
warmen Wassers durch die Floridastrafle zunéchst an der amerikanischen Ostkiste
nordwaérts und 16st sich bei Cape Hatteras (rund 35°N) von der Kiste, indem er sich
ostwaérts wendet. Ab hier wird die Stromung als Golfstrom bezeichnet, da sie zum
einen das warme Wasser aus dem Golf von Mexiko abtransportiert und zum anderen
zunéchst wie ein Fluss gut abgegrenzt ist (vgl. hierzu Farbtafel 26).
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Abb. 2.14 Verlauf des Golfstromes. Quelle: Internet 7

Bei der Uberquerung des tieferen Nordatlantik beginnt er dann zu maandrieren,
wobei es zur Bildung von Wirbeln mit kaltem bzw. warmem Wasser beiderseitig
der Stromung kommt (s. auch Sverdrup 2005 und Wells 1998), verbreitert sich und
wird diffus. Suddstlich von Neufundland spaltet sich der Golfstrom in mehrere Ar-
me. Einige davon kihlen sich stark ab, so dass sie unter die Oberflache sinken. Der
Hauptarm setzt aber als Nordatlantikstrom bis vor die Kiiste Norwegens und um-
rundet das Nordkap. Ein anderer Hauptast biegt stidwérts ab und trifft als Azoren-
bzw. Kanarenstrom letztendlich wieder auf den Nordaquatorialstrom, womit sich
die Zirkulation schlief3t (vgl. hierzu Abb. 2.14 und Thurman 2001).

Nach Bearmann 2001 betrégt die durchschnittliche Transportrate des Golfstro-
mes in der Floridastrasse etwa 30 -10°m3s~1 und bei Cape Hatteras etwa (70—
100) -10% m3s~1 Wasser. Seine maximale Rate erreicht er etwa bei 065°W mit etwa
150-108 m3s~1. Insgesamt gesehen ist der Golfstrom eine intensive Westrandstré-
mung mit 50 bis 75 km Breite, 1,5 km Tiefe und Stromgeschwindigkeiten von 1 bis
3ms~1, so dass er die schnellste Ozeanstrémung tiberhaupt darstellt. Seine mittlere
Volumentransportrate betragt 55 - 108 m3s—1, was 55 Sverdrup entspricht, womit er
500-mal mehr Wasser als der Amazonas transportiert.

Der Klimaeffekt der thermohalinen Zirkulation beruht gemall Rahmstorf 2006
auf ihrem Warmetranport von rund 1 PW, so dass nérdlich von 24 Grad Breite auf
der Nordhalbkugel der Temperatureffekt 5 K ausmacht. Das entspricht ziemlich ge-
nau der Differenz zwischen den Oberflachentemperaturen des Atlantik und Pazifiks,
wobei im Atlantik die Seeeisgrenze wesentlich weiter nordlicher als im Pazifik ver-
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lauft. AuRerdem ist die globale Bodenmitteltemperatur Uber den drei Hauptproduk-
tionsgebieten von Tiefenwasser bis zu 10 K héher als das Breitenmittel. Ein Ausset-
zen des Golfstromes wiirde Modellsimulationen zu Folge eine Abkiihlung bewirken,
die mit rund 10K an der Seeeisgrenze tber dem Nordmeer ihren hdchsten Betrag
erreicht.

In der erdgeschichtlichen Entwicklung hat die thermohaline Zirkulation merkli-
che Anderungen erfahren. Es existieren insgesamt drei Zirkulationstypen, und zwar

e ein Warmmodus (interstadiale mode), der in etwa der heutigen Zirkulation im
Nordatlantik entspricht,

e ein Kaltmodus (stadiale mode), bei dem die Produktion von nordatlantischem
Tiefenwasser sudlich von Island in der Irminger See erfolgt, und

e ein Ausmodus (Heinrich mode), der eintritt, wenn ein starker Frischwasserein-
trag (z. B. in Verbindung mit dem Abschmelzen der glazialen Eisschilde) erfolgt
oder wenn sich Schmelzwasserfluten in den Nordatlantik ergief3en.

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

Ein Aussetzen des derzeitigen Zirkulationtyps ist nach Modellrechnungen erst
flr eine globale Erwarmung von 4-5K zu erwarten (vgl. Schiermeier 2006). Da
aber die globale Temperaturerh6hung bis jetzt nur 0,6 K erreicht hat, rechnet man
gemal IPCC 2001 mit einer Abschwéachung von 25% bis zum Ende des 21. Jahr-
hunderts.

Erste Hinweise auf eine Abschwdachung der Atlantikzirkulation um 30% bei
25°N in den vergangenen 50 Jahren wurden von britischen Ozeanographen (vgl.
Bryden 2005) diskutiert, was jedoch durch weitere Messungen bestatigt werden
muss. Seit 1998 strdmt mehr warmes Wasser nach Siiden zurtick als nach GroR-
britannien, Norwegen und Grénland. Grund konnte der abnehmende Salzgehalt des
Nordmeeres infolge verstarkter Niederschldge und zunehmenden Schmelzwassers
von Gronland sein, so dass immer weniger kaltes Tiefenwasser entsteht.

2.2.2.2 Daansgard-Oeschger Zyklen

Die Auswertung der grénlandischen Eisbohrkerne ergab, dass sehr dramatische Kli-
maereignisse in Gronland mit den so genannten Daansgard-Oeschger-Zyklen, die
im Abb. 2.15 durch die Tiefen- und damit Zeitabhangigkeit der Anderung der Iso-
topenkonzentration von 180 dargestellt sind, einhergehen. Die Bohrkerne der Expe-
ditionen ,,Greenland Ice Core Project (GRIP) und ,,Greenland Ice Sheet Project”
(GRISP 2) sind fast drei Kilometer lang und dokumentieren das Klima der letz-
ten 110000 Jahre (s. Alley 2005 und Houghton 1979). Die ,,eingefrorenen® Klima-
schwankungen besitzen eine Periode von 1500 bis 3000 Jahren und traten immer
dann auf, wenn die thermohaline Zirkulation im Nordatlantik ihren Modus &nder-
te. In Verbindung damit erhohte sich in Gronland die Temperatur innerhalb von ein
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bis zwei Jahrzehnten um 8 bis 10, maximal 12 K, um nach wenigen Jahrhunderten
wieder auf das Eiszeitniveau abzusinken. Mehr als 20 derartige Ereignisse wurden
wahrend der letzten Eiszeit, die 100000 Jahre anhielt, beobachtet (vgl. Rahmstorf
2006).

In der Regel endeten die Zyklen mit einem Heinrich-Ereignis (Abb. 2.15, linke
Seite), das im Abstand von mehreren tausend Jahren auftrat, was sich anhand der
Tiefseesedimente des Nordatlantik nachweisen lasst. Jedes dieser Ereignisse hin-
terlieR eine bis zu einigen Metern dicke Schicht von Kieselsteinen. Diese Steine
sind aber zu schwer, um vom Wind oder der Strémung mitgefiihrt werden zu kon-
nen, deshalb missen sie durch das Schmelzen von Eisbergen in den Atlantik ge-
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Abb. 2.15 Daansgard-Oeschger-Zyklen und Heinrich-Ereignisse. Quelle: Internet 8 (R. McDuff)
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langt sein (vgl. auch Bischof 2000). Sie stammten vom nordamerikanischen konti-
nentalen Eisschild und drifteten Gber die Hudson Bay in den Atlantik. Die Abbri-
che wurden wahrscheinlich durch Instabilitdten im Eisschild verursacht, der meh-
rere tausend Meter dick durch Schneefélle geworden war. Wahrend der Heinrich-
Ereignisse, bei denen die Produktion von nordatlantischem Tiefenwasser aussetzt,
erfolgte ein abrupter Temperaturriickgang in den mittleren Breiten, etwa im Mittel-
meergebiet, Gronland war weniger betroffen. In der gegenwértigen Zwischeneiszeit,
dem Holozén, treten weder Dansgaard-Oescher- noch Heinrich-Ereignisse auf, das
Klimasystem ist sehr stabil.

Sedimentdaten belegen, dass der Golfstrom bereits einmal versiegt war, und zwar
infolge erhéhter Schmelzwasserzufuhr, die vor gut 11 000 Jahren in einer warmen
Periode der letzten Eiszeit stattfand. Es stromten gewaltige Mengen SiiRwasser mit
dem St.-Lorenz-Strom in den Nordatlantik, so dass hier die Salzkonzentration des
Meerwassers abnahm, und es trotz kréftiger Abkihlung nicht mehr absinken konnte.
Der Golfstrom setzte aus, wodurch weite Bereiche Nordeuropas und Kanadas in
der Folge mit Eis bedeckt waren. Dadurch floss aber weniger Schmelzwasser in
den Atlantik, so dass die Salzkonzentration durch standige Verdunstung im Atlantik
wieder zunahm und sich das Golfstromsystem regenerierte.

2.3 Vertikale Struktur der Erdatmosphére

Aus den geometrischen Abmessungen der Erde mit einem Agquatorumfang von
40076,6 km resultiert, dass die Erdatmosphare horizontal grof3- und vertikal klein-
raumig ist, weshalb im Mittel grof3e vertikale Gradienten der meteorologischen Gro-
Ren auftreten. So andert sich beispielsweise die Lufttemperatur um 6,5 K auf eine
horizontale Distanz von 1000 km, aber auf eine vertikale Distanz von nur einem
Kilometer.

Da sich infolge der Wirkung der irdischen Schwerkraft (vgl. Fortak 1971) al-
le kleinrdumigen horizontalen Unterschiede mit zunehmender Hohe ausgleichen,
besitzt die Erdatmosphére einen quasihorizontalen Schichtenaufbau, der sich be-
sonders gut anhand von vertikalen Temperaturprofilen oder auch aus der Anderung
ihrer chemischen Zusammensetzung mit der Hohe erkennen I&sst. Die an den jewei-
ligen Schichtgrenzen auftretenden Inhomogenitéten werden zu ihrer Unterteilung in
Stockwerke herangezogen (s. Abb. 2.1).

2.3.1 Einteilungsprinzip: Vertikaler Temperaturverlauf

Anhand des mittleren vertikalen Temperaturverlaufs l1&sst sich eine Unterteilung der
Atmosphére in TROPOSPHARE, STRATOSPHARE, MESOSPHARE, THERMOSPHA-
RE und EXOSPHARE vornehmen.
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Diese Einteilung ist mit den drei Heizfldchen der Atmosphére, d. h. der Erdober-
flache, dem Ozonmaximum und der lonosphare, auf engste verkniipft. Ausgehend
vom ersten Heizniveau, der Erdoberflache, wird in der Troposphére in der Regel ei-
ne Temperaturabnahme von 0,65 K je 100 m Hohendifferenz beobachtet, die in den
Tropen bis in ca. 18 km, in den mittleren Breiten bis in 12 km und am Pol bis in
8 km Hohe reicht. Die Temperaturen betragen an der tropischen Tropopause —70
bis —80 °C, in den mittleren Breiten — 56,5 °C und am Pol —50,0°C.

Die Wendepunkte im vertikalen Temperaturverlauf werden als ,,Pause”, also als
TROPOPAUSE, STRATOPAUSE und MESOPAUSE bezeichnet. Der Begriff ,,Pause”
bedeutet ablassen oder aufhoren. So hért z. B. an der Tropopause die vertikale Ab-
nahme der Temperatur von 6,5 K je Kilometer auf. Ihre Hohenlage variiert stark mit
der Jahreszeit und der geographischen Breite. Da die obere Stratosphdre warmer
als die Troposphére ist, unterdriickt sie aufwarts gerichtete Bewegungen, d. h., sie
erschwert den Austausch. Folglich kénnen nur Spurengase mit einer Lebensdauer
groRer als ein Jahr von der Tropo- in die Stratosphare diffundieren. Die Tropopause
ist eine Ubergangsschicht und wird in den Radiosondenaufstiegen dort markiert, wo
die Temperatur mit der Hohe konstant bleibt oder nur noch geringfiigig abnimmt
(3K je 1000 m) bzw. sogar wieder leicht ansteigt.

2.3.1.1 Charakteristika der Troposphare

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

Im Kontakt mit der Erdoberflache befindet sich die atmospharische Grenzschicht
mit einer vertikalen Erstreckung von einem bis maximal zwei Kilometern uber
Land und 0,5km uber den Ozeanen (Foken 2003). lhr thermisches und dynami-
sches Verhalten wird durch den Umsatz von Strahlungsenergie an der Erdoberflache
und durch die Rauhigkeit der Unterlage gepragt. Als Heizflache gibt sie die verein-
nahmte kurzwellige Sonnenstrahlung, die zur Erwéarmung des Erdbodens oder der
Wasserflachen fihrt, in Form von Strahlung sowie turbulenten fiihlbaren und laten-
ten Wéarmefliissen wieder ab, so dass die meteorologischen Elemente innerhalb der
planetarischen Grenzschicht einen Tagesgang aufweisen, dessen Amplitude mit der
Hohe abnimmt.

Den unteren Teil der planetarischen Grenzschicht bildet die Boden- oder
PRANDTL-Schicht, die im Mittel 20 bis 50 m, maximal 100 m hoch reicht (s. auch
Tab. 2.6). Sie weist groRe vertikale Gradienten der Temperatur, Feuchte und Wind-
geschwindigkeit auf. Infolge der Hhenkonstanz der turbulenten Flisse lassen sich
fir diesen Hohenbereich die Profile von Wind, Temperatur und Feuchte jedoch
in vereinfachter Form berechnen. In der unmittelbar Uber der Erdoberflache be-
findlichen sehr diunnen laminaren oder molekularen Grenzschicht (0,001 m) fin-
det die Energieubertragung von der Erdoberfliche zur Atmosphdre durch Wér-
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Tabelle 2.6 Aufbau der atmospharischen Grenzschicht

Freie Atmosphére Machtigkeit

Atmosphérische | Turbulente Grenzschicht | Exkman-Schicht (Oberschicht) | 50— 2000 m

i turbulente Fliisse von
Sg:?f;:(;c;;q I(mpuls fihlbarer und Prandtl-Schicht (Bodenschicht) | 20 —50 m

Tage latenter Wérme) Dynamische Unterschicht 1,0m
zdhe Zwischenschicht 0,01 m
laminare oder molekulare Grenzschicht 0,001 m

meleitungsprozesse statt. Da Luft ein sehr guter Isolator ist, mussen entsprechend
starke Temperaturgradienten vorhanden sein (z.B: 20 K innerhalb einer 2,5 mm di-
cken Schicht gem&R Warneck 1988). Oberhalb der laminaren Grenzschicht existiert
eine zdhe Zwischenschicht (0,01 m) mit gemischten Austauschprozessen und dar-
Uber eine dynamische Unterschicht (cm-Bereich), in der die atmospharische Sta-
bilitat keinen Einfluss auf die Transportprozesse besitzt. In der Ober- oder EK-
MAN-Schicht (50 bis 2000 m Hohe) spielen turbulente Flisse eine aulerordentlich
groRe Rolle, wobei deren Intensitat jedoch mit der Hohe abnimmt. Das hat einer-
seits zur Folge, dass z. B. die Tagesmaxima der Lufttemperatur im Vergleich zum
Erdboden zeitlich verzdgert, also nicht zum Zeitpunkt des lokalen Sonnenhdchst-
standes eintreten. Sie werden in der Wetterhitte (2 m Hohe) in Abhéngigkeit von
der Jahreszeit erst zwischen 14 und 15 Uhr Ortszeit registriert. Andererseits nimmt
der Windvektor bei ann&hernder Richtungskonstanz in der Bodenschicht zunéchst
betragsmaRig sehr rasch zu, um dann im oberen Teil der atmosphérischen Grenz-
schicht unter dem Einfluss der Corioliskraft allméhlich nach rechts zu drehen und
sich oberhalb 1000 m Héhe den Windverhaltnissen der freien Atmosphére anzupas-
sen.

2.3.1.2 Charakteristika der Stratosphére

Oberhalb der Tropopause beginnt die sehr trockene Stratosphére, in deren mittle-
ren und oberen Teil durch das Ozon ultraviolette Strahlung absorbiert und dabei
Waérme freigesetzt wird. Die héchsten Temperaturen treten an der Stratopause in
knapp 50 km Hohe auf, wo der Luftdruck etwa 1 hPa betrégt. GemaR Labitzke 1999
schwankt die Temperatur im Stratopausenbereich zwischen —18 °C am Winter- und
+12°C am Sommerpol. AuRerdem sind im antarktischen Winter die Temperaturen
wesentlich niedriger als im arktischen Winter. Daruiber hinaus nehmen Uber dem
Winterpol die Temperaturen oberhalb der Tropopause bis in etwa 25 km Hohe weiter
ab, so dass sich in Verbindung mit einer hochreichenden Zyklone ein Westwindre-
gime einstellen kann. Im Sommer herrschen dagegen unter Hochdruckeinfluss stra-
tosphérische Ostwinde vor.

Wiéhrend in der unteren Stratosphére (bis ca. 16 km Hohe) die jahreszeitlichen
Variationen des Wind- und Temperaturregimes noch von der Troposphére und der
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Land-Meer-Verteilung der Erdoberfldche beeinflusst wird, ist sie in der mittleren
und oberen Stratosphéare allein von den Einstrahlungsverhéltnissen gepragt. Be-
sonders wirksam sind die extremen jahreszeitlichen Schwankungen der Einstrah-
lung Uber den Polargebieten mit den entsprechenden Auswirkungen auf die UV-
Absorption des stratosphérischen Ozons. Hohen Sommertemperaturen stehen um
ca. 50K niedrigere Wintertemperaturen gegentiber. Mit dem Einsetzen der Polar-
nacht beginnt im Herbst eine Abkiihlung der Stratosphére in den hohen Breiten
(0,2—0,3Kd =1 in der Arktis). Bei gleichzeitig unverminderter Einstrahlung in den
Tropen entwickelt sich ein ausgepragter meridionaler Temperaturgradient, der zu
einer starken Weststromung, dem sog. ,,Polarnachtjet” fiihrt. Es bildet sich ein po-
larer Wirbel, der bis in die Stratosphdre wéchst und eine asymmetrische Lage zum
Pol auf der Nordhalbkugel hat (bei den Aleuten liegt meist ein stratosphérisches
Hoch). Mit beginnender Einstrahlung im Fruhling und nachfolgender Erwarmung
l6st sich der polare Wirbel allmahlich auf. Er wird durch ein hemispharisches, am
Pol zentriertes Hoch abgeldst, so dass im Sommer schwache stratosphérische Ost-
winde dominieren.

In der unteren Stratosphare bleibt die Temperatur zunéchst bis in ca. 20 km Ho-
he konstant, d.h., sie ist isotherm geschichtet und besitzt das Temperaturniveau
der Tropopause von rd. —56 °C. In der oberen Stratosphére steigt sie infolge UV-
Absorption durch das Ozon wieder an, und zwar auf —3°C im globalen Mittel in
50 km Hohe (—24 °C am Winter- und +12 °C am Sommerpol).

Die Stratosphére ist praktisch wolkenfrei, da infolge der tiefen Temperaturen
im Tropopausenniveau (—56 bis —70°C) nur ein verschwindend geringer Wasser-
dampftransport aus der Tropo- in die Stratosphéare erfolgt. Die Luft besitzt hier ei-
ne relative Feuchte von im Mittel 1%. Trotzdem konnen sich bei stehenden Wel-
len (Leewellen) hinter Gebirgen bevorzugt in hohen Breiten und bei sehr niedrigen
Temperaturen (unter —80 °C) Perlmutterwolken zwischen 22 und 27 km Héhe bil-
den (s. Farbtafel 3 und 4). Dass Perlmutterwolken in wunderbaren Farben irisieren
liegt u. a. daran, dass die Eiskristalle in den einzelnen Bereichen unterschiedliche
GroRe haben und deshalb das Sonnenlicht verschieden stark brechen. In Verbindung
mit der Ozonproblematik werden sie neuerdings als ,,Polar Stratospheric Clouds*
(PSCs) bezeichnet. Sie geben, wie schon frih erkannt, einen Hinweis auf beson-
ders geringe Ozonwerte (s. oben) und sind mit sehr niedrigen Temperaturen Uber
Skandinavien verbunden.

Eine Besonderheit der oberen Stratosphére stellen die im Winter auftretenden
plétzlichen und starken Erwdrmungen dar, bei denen z. B. die Temperaturzunahme
bei 60°N und 10°E im Winter 1990/91 im 30 hPa-Niveau in den beiden ersten Ja-
nuarwochen iber 50 K betragen hat (vgl. Labitzke 1999).

Ein weiteres Phdnomen, das vor allem die Variabilitat in der tropischen Strato-
sphare bestimmt, ist die QBO (Quasi Biennal Oscillation — quasi zweijéhrige
Schwingung). Grundlage hierfir bildet das Konzept von zwei quasipermanenten,
Ubereinander liegenden globalen Windsystemen in den Tropen, bestehend aus den
Krakatau-Ostwinden zwischen 25 bis 35 km Hohe und den Berson-Westwinden in
20 km Hohe (s. Naujokat 2005), wobei die Ubergangszone zwischen beiden Wind-
regimen zeitlich mit der Hohe variiert.
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2.3.1.3 Charakteristika der Mesosphére

Fur die Mesosphére ist eine Temperaturabnahme von etwa 3 K je Kilometer typisch,
so dass in ca. 85 km Hohe an der Mesopause im Sommer mit —95°C (maximal
—130°C) die tiefsten Temperaturen in der Erdatmosphére gemessen werden. Im
Winter liegt die Mesopause in den mittleren und polaren Breiten etwa 100 km hoch
und ist deutlich warmer (vgl. Liibken 2005). Oberhalb der Mesopause, d. h. im kal-
testen Bereich der Thermosphére, treten vor allem im Polarsommer polwarts von
50° Breite bei einem Sonnenstand von 5 bis 13 Grad unter dem wahren Horizont
leuchtende Nachtwolken auf, ein Phdnomen, das seit mehr als 100 Jahren bekannt
ist (s. Gadsden 1989). Es handelt sich hierbei um Eiskristalle, die sich an Meteo-
ritenstaub (Sublimationskerne) bilden. Auch nach starken Vulkanausbriichen sind
leuchtende Nachtwolken relativ hdufig zu beobachten. In der Mesosphére existieren
auflerdem infolge der geringen Dichte und der damit verbundenen geringen Strah-
lungsabsorption ausgepragte Tages- und Jahresgénge der Temperatur.

2.3.1.4 Charakteristika der Thermosphére und Exosphére

Im Anschluss an die Mesopause beginnt die Thermosphare, in der die Tempera-
tur zundchst isotherm verlauft und dann sehr rasch mit der Héhe bis auf 1000 K
ansteigt (rd. 400 km Hohe), wahrend sie darliber nahezu konstant bleibt. Wegen
der geringen Teilchendichte und der grof3en mittleren freien Weglange werden al-
lerdings keine Temperaturen im gaskinetischen Sinne, sondern Strahlungsenergien
bestimmt. Die Gase sind hier dissoziiert bzw. teilweise ionisiert, beides durch Ab-
sorption von kurzwelliger UV-Strahlung, Réntgen- und Korpuskularstrahlung aus
dem Weltraum. Das Gas ist also ein Plasma, das aus lonen, Elektronen und neu-
tralen Teilchen besteht. Die grof3e Rolle der Strahlungsabsorption und die geringe
Teilchendichte bewirken Tagesschwankungen der Temperatur von mehreren 100 K.

Oberhalb 1000 km Haéhe schliet sich als Ubergangsschicht zum Weltraum die
Exosphdre an, die eine Helium-lonen-Schicht und in ihrem obersten Bereich eine
Schicht von Wasserstoffatomen enthalt (siehe Abb. 2.1). Aus ihr entweichen schnel-
le, ungeladene, dissozierte Atome in den Weltraum, wahrend geladene Teilchen dem
Einfluss des Erdmagnetfeldes, der bis zur Magnetopause reicht, unterliegen. Dar-
uber folgt das Gebiet des solaren Windes, der sich aus schnell bewegenden Sonnen-
teilchen (Protonen, Neutronen und Elektronen), die aus der Sonnenkorona stammen,
zusammengesetzt. In der Exosphare befinden sich die geostationdren und polumlau-
fenden Satelliten sowie die Raumschiffe, die infolge geringer Reibungsverluste auf
ihren Umlaufbahnen langzeitig verbleiben kénnen.

2.3.2 Einteilungsprinzip: Solarer Strahlungsumsatz

Geht man vom solaren Strahlungsumsatz aus, dann stellt die Erdoberflache das erste
Heizniveau der Atmosphdre dar, da an ihr durch Absorption (47% der einfallenden
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Sonnenstrahlung) ein primarer Umsatz infraroter und sichtbarer Sonnenstrahlung in
Warme erfolgt, die dann mittels Warmeleitung sowie durch Strahlungs- und ther-
modynamische Prozesse weitertransportiert wird.

Oberhalb des Ozonmaximums (25 km Hohe) absorbiert das atmosphérische Gas
einen grofRen Teil der UVC-Strahlung (200-290 nm), die unmittelbar an Ort und
Stelle in Warme umgesetzt wird, und zwar durch Dissoziation. Die Trennlinie zwi-
schen diesen energetisch unterschiedlich ablaufenden Zyklen bildet die STRATO-
NULLSCHICHT (25km Hdéhe), die somit die Obergrenze der unteren Atmosphare
bzw. Untergrenze der Hochatmosphare bildet. In letzter Zeit hat sich fur Stratospha-
re und Mesosphare auch der Begriff mittlere Atmosphére eingebirgert (s. Bergmann
2001).

2.3.3 Einteilungsprinzip: lonisierungsgrad

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

s/,,

F2-Schicht D-Schicht (verschwindet nachts)
F1-Schicht

E-Schicht (nachts schwacher)

F-Schicht

Abb. 2.16 Schichten maximaler lonenkonzentration
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Es bilden sich Schichten maximaler Elektronendichte (vgl. Abb. 2.16), also elek-
trisch leitende Schichten. So die D-Schicht zwischen 50 — 90 km (10° — 1010 e~ m—3),
in der die am tiefsten eindringende Strahlung (gewdhnlich kosmische Strahlung)
durch StoRprozesse noch eine geniigend groRe Menge von Elektronen-lonen-Paaren
erzeugen kann. Darlber befindet sich die E-Schicht zwischen 90 und 130 km Hohe
(101 e~ m—3). Die D-Schicht wird durch Rekombinationsprozesse nachts abgebaut
und die E-Schicht stark abgeschwaécht. Tagstiber treten zwei weitere Maxima der
lonenkonzentration auf, die F1- und F2-Schicht (1012 e~ m~2) zwischen 170 und
300 km Hohe, die nachts miteinander verschmelzen (vgl. Lilljeqist 1984, Warnecke
1997, Poole 1997 und Barter 2002).

Im Zusammenhang mit der Auswirkung des Treibhauseffektes auf die Thermo-
sphare wurde gemal? Bremer 2005 ein Absinken der Hohe der E- und F-Schichten
sowie eine Zunahme der maximalen Elektronendichte sowohl theoretisch vorherge-
sagt als auch experimentell nachgewiesen.

Die Auspragung der einzelnen Schichten héngt von der einfallenden Sonnen-
strahlung und damit von der Tages- und Jahreszeit ab (vgl. Abb. 2.16). Weiteren
Einfluss haben die Sonnenflecken, da durch sie die Strahlungsemission der Sonne
und damit der lonisierungsgrad zunimmt. In den genannten Hohenbereichen wird
die UV-Strahlung durch einzelne Molekiile, die Rontgenstrahlung durch Atome und
die y-Strahlung durch Atomkerne absorbiert, so dass nur ein winziger Bruchteil der
»harten* Strahlung die Erdoberflache erreicht. An die F-Schicht schlief3t sich ab et-
wa 600 km Hohe eine Helium-lonen-Schicht an (bis ca. 1000 km), der eine Schicht
von Wasserstoffkernen (Protonen) folgt. Ausgehend von der getroffenen Einteilung
kann man somit zwischen einer Neutro-, lono- und Protosphére (etwa ab 2500 km
Hohe) unterscheiden.

2.3.4 Polarlichter

Die lonosphare ist der Sitz der spektakuldren Polarlichter, die man als Nordlichter
(aurora borealis) bzw. Stdlichter (aurora australis) bezeichnet, da sie vorwiegend
zwischen 20° und 30° Breitenentfernung um den magnetischen Nord- und Sud-
pol der Erde erscheinen. Polarlichter werden durch den Sonnenwind (dlinnes Plas-
ma geladener Teilchen) in Wechselwirkung mit dem Erdmagnetfeld getriggert (vgl.
Abb. 2.17). Die der Sonne zugewandte Seite der Magnetosphére ist flr die Sonnen-
windpartikel undurchdringlich, sie sickern vielmehr beim Vorbeistreifen des Son-
nenwindes am Magnetosphérenschweif in die Magnetosphére und sammeln sich in
der so genannten Plasmaschicht, die tiber Magnetfeldlinien mit der Erde verbunden
ist. Entlang dieser Feldlinien werden Elektronen infolge der Lorentz-Kraft spiral-
formig zur Erde hin beschleunigt und dringen in ihre Atmosphére ein.

Die Kollision von Partikeln des Sonnenwindes mit Atomen und Molekilen der
Luft fihrt sowohl zu energetisch angeregten Zustdnden als auch zu einer Zunah-
me der lonen- und Elektronendichte. Bei Rekombination der lonen mit den freien
Elektronen und beim Abbau des Anregungszustandes wird Strahlung emittiert. Ein
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Schockfront — Magnetopause

Sonnenwind
Nachtseite

Tagseite

-30 -20 -10 o 10 20 30 40 50
Erdradien —>

Abb. 2.17 Magnetfeld der Erde. Quelle: Brekke 1983

Teil davon ist sichtbares Licht. So besitzt ionisierter Sauerstoff eine Emissionslinie
bei A =557,7 nm (blasses, fahles gelbgriines Polarlicht in etwa 100 km Ho6he), bei
A =630 und 636,4 sowie 639,1 nm (rotes Polarlicht in etwa 300 km Hohe) und io-
nisierter Stickstoff bei A =470,9 nm (blaues Polarlicht). Da Polarlichter in etwa 100
bis maximal 400 km Hohe entstehen, sind sie tiber Hunderte von Kilometern zu se-
hen (siehe Farbtafel 7). Durch das Wegdrehen der Erde unter der Eindringzone der
Feldlinien an den magnetischen Polen ergibt sich ein Auroraoval. Die verschiedenen
Formen und Farben des Polarlichts entstehen durch die zeitlichen und rdumlichen
Schwankungen des einfallenden Partikelstroms in Abhangigkeit von der in der je-
weiligen Hohe auftretenden Gasart sowie von der Energie des Partikelstromes (vgl.
Kilian 2002).

Dass Polarlichter auch in mittleren Breiten und weiter stidlich beobachtet wer-
den, ist eine Folge des 11jahrigen Sonnenfleckenzyklus’. In der Phase maximaler
Fleckenaktivitat erhéht sich die Dichte und Geschwindigkeit des Sonnenwindes
durch heftige Sonneneruptionen derart, dass es zu einer Einschnlirung des Magne-
tospharenschweifs und damit der Plasmaschicht kommen kann und starke Schwan-
kungen des Erdmagnetfeldes auftreten.

2.3.4.1 Ausbreitung von Funkwellen
An den Schichten maximaler Elektronendichte erfolgen eine Dampfung, Refraktion

und Reflexion von Funkwellen (vgl. Poole 1997). So kann durch wiederholte Refle-
xionen (sowohl an der Erdoberflache als auch an der lonosphére) das Radiosignal
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komplett um die Erde wandern. In der Nahe des Senders (Einfallswinkel nahezu
Null) durchdringen die Radiowellen aber die lonosphére, so dass eine ,,stille Zone*
bis zu 160 km Entfernung um den Sender existiert, da die Bodenwellen sehr rasch
absorbiert werden und auch der Erdkrimmung nicht folgen kénnen.

Die D-Schicht baut sich nach Sonnenaufgang auf, erreicht ihre gréRte lonisation
mit dem Sonnenhdchststand und 16st sich nach -untergang relativ rasch wieder auf.
Sie reflektiert die sehr langen Radiowellen, ddmpft aber die Mittel- und Kurzwellen.
Bezlglich der Ausbreitung von Kurzwellen ist sie eher hinderlich.

Die Intensitat der E-Schicht folgt ebenfalls dem Sonnenstand. Ihre lonisation
reicht zur Reflexion und Refraktion von Wellen mit niedrigen Frequenzen. An der
Untergrenze der E-Schicht tritt auBerdem Dampfung auf. Signale mit hohen Fre-
quenzen werden weit weniger modifiziert, so dass sie fast verlustfrei geradlinig pas-
sieren kénnen.

Die F1- und F2-Schicht oberhalb der E-Schicht sind die fir die Kurzwellenaus-
breitung wichtigsten Schichten. Sie bleiben ndmlich nachts infolge der geringen
Rekombination in 250 —400 km Héhe erhalten. Da hier die Elektronendichte hoch
ist, sorgen Brechungs- und Reflexionseffekte fiir eine Uberbriickung sehr groRer
Distanzen.

Die Ausbreitung von Kurzwellen tber groRe Entfernungen erfolgt allgemein im
»Zickzack“-Kurs auf dem GroRkreis, d. h., die Welle macht Spriinge von maximal
3000 bis 4000 km Léange, wobei sie abwechselnd an der lonosphére und der Erd-
oberflache reflektiert wird. Hierbei gilt: die Reflexionseigenschaften werden mit ab-
nehmender lonisation und zunehmender Frequenz schlechter.

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

2.4 Die Lufthdlle der Erde als thermodynamisches System

Die Lufthille der Erde ist ein Gemisch von idealen Gasen, fur das das Eigenvolu-
men der Molekiile sowie die Kraftwirkung zwischen ihnen vernachléssigbar ist, und
bildet ein thermodynamisches System. Sein Zustand Z lasst sich durch Zustands-
variable beschreiben, zu denen das Volumen V, der Druck p und die Temperatur
T gehoren, womit Z = f(p, T, V) gilt. Alle auf eine Masseneinheit m bezogenen
GrolRen heillen spezifisch, so dass man z. B. vom spezifischen VolumenV/m=1/p
und der spezifischen Warme ¢ = §q/dT spricht.

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

2.4.1 Gesetze fur ideale Gase

Das Verhalten einer Gasmasse m mit N Gasmoleklen, welche unter dem Druck
p und der Temperatur T das Volumen V einnimmt, l&sst sich durch die nachfol-
genden Gasgesetze beschreiben, die aus experimentellen Untersuchungen abgeleitet
wurden.

Betrachten wir als erstes die beiden Gesetze von GAY-LUSSAC (franzdsischer
Chemiker, 1778-1850), die die Form

V/T =const. bei p=-const.
p/T =const. bei V = const. (2.3)

besitzen. Die Interpretation dieser Beziehungen veranschaulicht, dass sich im ersten
Fall mit zunehmender Temperatur das Volumen eines Gases ausdehnt, vorausgesetzt
der Druck und die Menge des Gases bleiben konstant, und im zweiten Fall bei kon-
stantem Volumen der Druck wie die absolute Temperatur entweder steigt oder fallt.
Damit gilt auch:

V1/T1 =const. bzw. V,/T, = const.
Vi/T1=Vo/ Ty bzw. Vo/Vi=Ty/Tq (2.4)

Als Gesetz von Boyle-Mariotte (englischer Physiker; 1627-1691, franzdsischer
Maonch, 1620 — 1684) wird die nachstehende Beziehung bezeichnet, die einen einfa-
chen Zusammenhang zwischen dem Druck und dem Volumen eines Gases herstellt:

pV =const. bei T =const. (2.5)

Sie drickt aus, dass mit wachsendem Volumen der Gasdruck abnimmt, vorausge-
setzt die Temperatur und die Menge des Gases bleiben konstant, so dass man auch
schreiben kann:

p1/Vi=p2/V2 bzw. pz/p1=Vi/V2 (2.6)

Durch die Zusammenfassung dieser Gesetze l&sst sich die Zustandsgleichung fur
ideale Gase herleiten
pV = mRT , 2.7)

worin R die spezielle Gaskonstante (bezogen auf die Einheitsmasse 1 kg) darstellt,
die fur jedes Gas verschieden ist. Dividiert man (2.7) durch die Masse m, so er-
halt man das spezifische Volumen v, das der reziproken Dichte 1/p entspricht, und
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gelangt letztendlich zu der in der Meteorologie am haufigsten verwendeten modifi-
zierten Form der Zustandsgleichung:

pv=RT bzw. p=pRT (2.8)

Da sich verschiedene Gase im Idealzustand lediglich durch die Masse ihrer Mole-
kiile unterscheiden, eliminiert man die Molekiilmasse aus der speziellen Gaskon-
stanten R und gelangt zu einer Konstanten R*, die von der Gasart unabhéngig ist
(s. Paus 1995). Man betrachtet hierzu statt des spezifischen Volumens v das Molvo-
lumen vy eines Gases und berticksichtigt, dass vmol = v/M mit M als Molmasse
in Kilogramm gilt, so dass man damit eine thermische Zustandsgleichung in der
Form

Pumol = MRT = R*T (2.9

gewinnt. Hierin entsprechen T gemé&R der Kelvin-Skala gemessenen Temperatur
und R* der universellen Gaskonstanten, die flr alle Gase denselben Wert von
8,31JK~tmol~1 hat, weil nach Avogadro (italienischer Chemiker und Physiker,
1776-1836) bei gleicher Temperatur und gleichem Druck alle Gase das gleiche
Molvolumen, das proportional der Teilchenzahl Ng mit einer fiir alle Gase gleichen
Proportionalitatskonstanten k ist, besitzen. Die in einem Molvolumen enthaltene
Anzahl von Teilchen No wird als Avogadro-Zahl bezeichnet und betragt 6,022 - 1023
Molekiile.

Fir ein einzelnes Molekil wird die Gaskonstante durch die Boltzmann-Konstante
k, die 1905 von Einstein bestimmt wurde, angegeben:

R* = kNo (2.10)

Damit erhalten wir als Alternativform zur thermischen Zustandsgleichung der idea-
len Gase:
Pumol = KNo T (2.11)

Ubungen

Aufgabe 1 Berechnen Sie das Molvolumen vye der Luft fir atmosphérische Stan-
dardbedingungen (po = 1013,25 hPa und Tg = 273,15 K)!

Aufgabe 2 Bis zu einer Hohe von 1 km sei die Atmosphare isotherm. Ein Luftteil-
chen steigt vom Boden mit pg = 1025 hPa und einer Temperatur Top = 15°C auf
eine Hohe von 900 hPa. Um wieviel dehnt es sich aus?

Aufgabe 3 (nach Orear 1971) Wahrend eine Luftblase mit konstanter Temperatur
vom Boden eines Sees an die Oberflache aufsteigt, verdreifacht sich ihr Volumen.
Wie tief ist der See?

Aufgabe 4 Wie grol? ist die Dichte trockener Luft bei Standardatmosphéarendruck
und 0°C?
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Hohe (km)  Temperatur (°C)

Boden 18 31 5
1 11 25 1
2 6 20 -2
3 1 15 —6
4 -5 10 —-12
5 -11 5 —18
6 -17 0 -25
7 —24 -5 -33
8 =31 11 —41
9 -39 -17 —48

10 —46 —24 —48

11 -50 -32 —46

12 -50 —41 —45

13 -50 —49 —44

14 —49 —58 —44

15 —49 —67 —43

16 —49 —74 —43

17 —49 77 —42

18 —49 -72 —40

19 —49 —66 —40

20 —49 —62 —40

Aufgabe 5 Charakterisieren Sie anhand der vertikalen Temperaturprofile (Monat
Juli) dreier Stationen in unterschiedlichen Breiten den Schichtenbau der unteren
Atmosphére!



