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Abstract

Bromonoxid (BrO) ist ein Spurengas in der Atmosph•are, welches den Abbau von stratosph•arischem
und troposph•arischem Ozon O3 bewirken kann. Die Zerst•orung des stratosph•arischen O3 durch
Halogene, insbesondere Chlor (Cl) und Brom (Br), ist weitestgehend verstanden. Dagegen sorg-
ten die in den 1980er Jahren, vor allem im Fr•uhjahr, entdeckten niedrigen troposph•arischen O3-
Konzentrationen f•ur Verwunderung. In den 1990er Jahren konnte ein autokatalytischer Reaktions-
zyklus ausgemacht werden, der die Freisetzung von Br2 •uber Meereis beschreibt, das mit einer Salz-
sole oder Schnee bedeckt sein kann. Fr•uh wurde erkannt, dass die Meteorologie eine entscheidende
Rolle bei der troposph•arischen BrO-Bildung einnimmt. Jedoch ist aktueller Gegenstand der For-
schung, welche Quellen f•ur das BrO in Frage kommen und welche meteorologischen Bedingungen
bzw. Situationen f•ur die BrO-Bildung g •unstig sind. Daher werden in dieser Masterarbeit die BrO-
Messungen des MAX-DOAS (Multi AXis-DOAS)-Instruments, stationiert in Ny- �Alesund, mittels
der DOAS (Di�erential Absorption Spectroscopy)-Methode ausgewertet, um lichtwegabh•angige
schr•age S•aulen (SC) des BrO zu erhalten. Beschr•ankt wird sich hierbei auf die Monate M•arz bis
Mai der Jahre 2002 bis 2016. Anhand dieser Messdaten werden Tage mit erh•ohten troposph•arischen
BrO SCs selektiert und mittels des Modells BREAM (BREmian Advanced MAX-DOAS Retrieval
Algorithm) ausgewertet, um vertikale S•aulen (VC) und Volumenmischungsverh•altnisse (VMR)
des BrO zu ermitteln. F•ur die Jahre 2002 bis 2009 wurde die geometrische Approximation zur
Bestimmung der VMR verwendet.

Insgesamt wurden etwa 300 Tage mit erh•ohten troposph•arischen BrO SCs, sogenannte BrO-
Events, entdeckt. Die mittleren schr•agen S•aulen der entdeckten BrO-Events stimmten mit in
den Fr•uhjahrsmonaten vorhandenen hohen troposph•arischen BrO-Werten •uberein. Diese Beob-
achtung wurde durch andere Studien best•atigt. Typischerweise lag die mittlere schr•age S•aule der
BrO-Events im Bereich von 0.5 bis 3�1014 Molek•ule/cm2. Der mittlere Tagesgang der BrO-SC
der Fr•uhjahrsmonate wurde haupts•achlich durch die BrO-Events gepr•agt, falls viele BrO-Events
vorlagen. Hohe SC-Werte lie�en sich unter allen im jeweiligen Monat m•oglichen Sonnenzenitwin-
keln beobachten. Lagen hingegen keine BrO-Events oder BrO-Events mit SC-Werten unterhalb
1�1014 Molek•ule/cm2 vor, war der Tagesgang des untersuchten Monats durch das stratosph•arische
BrO beein
usst.
Es wurde ein Kriterium zur Absch•atzung der Aerosol- und Wolkensituation verwendet um Tage
auszusortieren, an denen schlechte Sichtverh•altnisse vorlagen. F•ur die nicht betro�enen Tage wer-
den Vergleiche zu Satellitendaten, zu meteorologischen Daten und zuOzonsonden durchgef•uhrt.
Es konnte geschlussfolgert werden, dass die troposph•arischen BrO-Events nicht an jedem Tag im
Fr •uhjahr vorliegen und spezielle Bedingungen gegeben sein m•ussen, damit sie registriert werden
k•onnen. Mit BREAM und mittels der geometrischen Approximation wurden VCs und VMRs des
BrO berechnet. Die VMR in einer bodennahen Schicht lag in den meisten F•allen •uber 4 ppt. Wer-
te •uber 10 bis 15 ppt wurden ebenfalls erreicht. Die VC-Werte der meisten BrO-Events waren im
Bereich von 1 bis 2�1013 Molek•ule/cm2.

Die von BREAM ausgewerteten VCs wurden mit den troposph•arischen VCs von GOME-2A f•ur die
Fr •uhjahrsmonate der Jahre 2007 bis 2016 verglichen. F•ur den genannten Zeitraum ergab sich eine
Korrelation von 0.41. F•ur die Fr •uhjahrsmonate der Jahre 2010 bis 2016 wurde eine Korrelation
von 0.56 ermittelt. Markant war der O�set, der zwischen den MAX-DOAS-V C und den VC von
GOME-2A lag. Dieser war f•ur nahezu alle Tage des untersuchten Zeitraums gegeben.

Die VMR des BrO wurde mit den meteorologischen Daten und Strahlungsdaten der BSRN (Base-
line Surface Radiation Network)-Station in Ny-�Alesund verglichen, um Zusammenh•ange zum BrO
herauszu�nden. Es konnte gezeigt werden, dass hohe BrO-Werte sowohl unter stabilen als auch
unter instabilen Wetterbedingungen auftreten. Eine stabile Wetterlage zeichnet sich durch nied-
rige bis moderate Windgeschwindigkeiten (weniger als 7 m/s), sehr niedrige Temperaturen (unter
-15� C) und hohen atmosph•arischem Druck in Bodenn•ahe aus. Eine instabile Wetterlage hingegen
wird mit hohen Windgeschwindigkeiten (mehr als 8 m/s), moderat niedrigen bis niedrigen Tempe-
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raturen (um -10� C, niedriger als -5� C) und niedrigem Druck (980 bis 1000 hPa) verbunden. Stabile
Wetterverh•altnisse lagen in Ny-�Alesund h•au�ger vor als instabile Wetterverh •altnisse. Es wurden
Korrelationen zu den Wetterlagen und zu den einzelnen Parametern Windgeschwindigkeit, Tempe-
ratur und Druck bestimmt. Es zeigte sich, dass das BrO zu niedrigenWindgeschwindigkeiten und
hohem Druck eine sehr niedrige Korrelation aufweist. Zu den Temperaturen einer stabilen Wetter-
lage zeigte das BrO eine Korrelation von -0.49. Die Korrelation zu sehr niedrigen Temperaturen
war ebenfalls negativ. Zu den Windgeschwindigkeiten einer instabilen Schichtung wies das BrO
eine Korrelation 0.35 auf und zu den Druckwerten einer instabilen Schichtung ergab sich eine Kor-
relation von -0.50. Die Korrelation des BrO zu hohen Windgeschwindigkeiten betrug 0.31 und zu
niedrigem Druck resultierte eine Korrelation von -0.37. Korrelationenzwischen BrO und weiteren
meteorologischen und Strahlungsparametern waren unter Ber•ucksichtigung aller Wetterbedingun-
gen niedriger als� 20%, woraus sich keine begr•undete Aussage•uber einen Zusammenhang tre�en
lie�.

Es wurde ein Vergleich gegen Vertikalpro�le des O3 durchgef•uhrt, die von ballongetragenen Oz-
onsonden gemessen werden. F•ur den Vergleich zum BrO wurden Daten aus O3-Sonden f•ur die
Fr •uhjahrsmonate der Jahre 2002 bis 2016 ber•ucksichtigt. Es wurden nur Tage ber•ucksichtigt, die
innerhalb einer bodennahen Schicht bis 1000 m H•ohe O3-Werte unterhalb von 0.028 ppm zeigten.
Fast jedem selektierten ODE (Ozone Depletion Event) konnte eine erh•ohte BrO-VMR zugeord-
net werden. O3-Abbau lag sowohl unter einer stabilen als auch unter einer instabilen Schichtung
bzw. Wetterlage vor. Es dominierte in Ny-�Alesund partieller O3-Abbau mit Konzentrationen un-
ter 0.028 ppm. Partieller O3-Abbau lie� sich an 28 Tagen von insgesamt 303 Tagen feststellen, an
denen eine Ozonsonde gestartet wurde. An 11 Tagen wurde jedoch O3 unter 0.010 ppm registriert.
Normalerweise sind die O3-Werte unter 1000 m H•ohe zwischen 0.030 und 0.050 ppm. Damit lie�
sich ein O3-Abbau durch die Anwesenheit von BrO nachweisen. F•ur die Fr •uhjahrsmonate der Jah-
re 2010 bis 2016 wurde zwischen dem O3 des untersten Kilometers und dem BrO eine Korrelation
von -0.65 nachgewiesen. Typischerweise reichte die vertikale Ausdehnung des O3-Abbaus bis etwa
1 km. Maximal waren H•ohen von 2 km erreichbar.

Mit HYSPLIT (Hybrid Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory mode l), einem von NO-
AA (National Oceanic and Atmospheric Administration) Air Research Laboratory ( ARL) entwi-
ckelten Modell, wurden R•uckw•artstrajektorien der Luftmassen an verschiedenen Tagen ermit-
telt. Die Trajektorien wurden mit Karten zur Meereiskonzentrat ion und Meereisdicke vergli-
chen. Die Daten zur Meereisdicke stammen vom Satellit SMOS (Soil Moisture and Ocean Sa-
linity Mission) und die Daten zur Meereiskonzentration von den Satelliteninstrumenten AMSR-E
(Advanced Microwave Scanning Radiometer-EOS) und AMSR-2 (AdvancedMicrowave Scanning
Radiometer-2).Hierdurch konnten verschiedene Ursprungsregionen des BrO ausgemacht werden.
Die Ursprungsregionen zeigten hohe Meereiskonzentrationen und wiesen stellenweise d•unnes, jun-
ges Meereises mit einer Dicke unter 1 m auf. Ursprungsregionen warenunter anderem die Queen-
Elisabeth-Inseln, die Ba�n Bay, die Kara-See und die Laptev-See. Im Zuge der Trajektorien-
analyse wurde festgestellt, dass die arktische Oszillation Ein
uss auf die Bildung des BrO durch
Ver•anderung der meteorologischen Bedingungen nimmt.

Somit lie� sich zeigen, dass meteorologische Parameter wie Windgeschwindigkeit und Temperatur
entscheidende Faktoren f•ur das Auftreten und die Intensit •at von BrO-Events sind. Des Weiteren
wurde gezeigt, dass das BrO aus Regionen stammt, die von Meereis bedeckt sind. Die Ursprungs-
regionen des BrO zeigten Meereis mit geringer Dicke. Aufgrund der geringen Dicke ist es m•oglich,
dass es sich hierbei um saisonales Meereis handelt. Diese Ergebnisse stimmen mit vorherigen Stu-
dien •uberein. Meereis und Meteorologie h•angen von der zuk•unftigen Entwicklung des globalen
Klimas ab. Ver•anderungen des globalen Klimas k•onnen gro�r•aumige Zirkulationsmuster wie die
arktische Oszillation und damit die lokale Meteorologie beein
ussen.Folglich ist H•au�gkeit und
Intensit •at der BrO-Events von der globalen Entwicklung des Klimas gesteuert.

Erstmals wurden im Zuge dieser Arbeit BrO-Messungen•uber einen sehr langen Zeitraum von
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14 Jahren untersucht. In meisten F•allen beschr•anken sich schon publizierten Studien auf wenige
BrO-Events. Eine systematische Auswertung der BrO-Messungender Station Ny-�Alesund wur-
de in einem gr•o�erem Umfang ebenfalls noch nicht durchgef•uhrt. Daher wurden bisher auch noch
keine Vergleiche in gr•o�erem Rahmen zur Meteorologie, zu Satellitendaten und Ozonsonden durch-
gef•uhrt.
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1. Einleitung

Halogene wie Fluor (F), Chlor (Cl), Brom (Br) und Iod (I) treten in der Atmosph•are zumeist
in Form von halogenierten Verbindungen auf. Trotz ihrer geringen Konzentrationen nehmen sie
gro�en Ein
uss auf die Chemie der Stratosph•are und der Troposph•are, insbesondere auf das Ozon
(O3). O3 ist ein farbloses, geruchsloses Gas, das haupts•achlich in der Stratosph•are und in der
Troposph•are vorkommt. In der Stratosph•are ist das meiste O3 vorhanden und zeigt in etwa 20 km
H•ohe [Seinfeld and Pandis, 2006] die h•ochsten Konzentrationen. Diese Schicht hoher O3-Werte, mit
maximalen Werten •uber den Polen, wird Ozonschicht genannt. O3 absorbiert vor allem kurzwelli-
ge UV-Strahlung, welche ohne die sch•utzende Ozonschicht nahezu ungehindert die Erdober
•ache
erreichen w•urde und f•ur lebende Organismen durch Hervorrufen von Zellmutationen gef•ahrlich
und t•odlich ist. O3 kommt in geringeren Mengen in der Troposph•are vor. Es wird aber nicht di-
rekt emittiert, sondern haupts•achlich durch die photolytische Spaltung von Stickoxiden (NOx ),
Methan (CH4), usw. ... . Beispielsweise wird in dicht besiedelten Gebieten aufgrund anthropoge-
ner Emissionen von NOx , CH4, usw. ... regelm•a�ig Ozonalarm ausgel•ost. H•au�g wird in diesem
Zusammenhang von (photochemischen) Smog gesprochen. O3 in der Troposph•are ist f•ur lebende
Organismen gef•ahrlich, da es die Nervenzellen angreift. O3 absorbiert und emittiert langwellige
Infrarotstrahlung, wodurch es als Treibhausgas wirkt und zur globalen Klimaver•anderung bei-
tr •agt. Deswegen ist es wichtig die O3-Konzentrationen zu messen und entsprechende Bildungs-
und Abbauprozesse zu kennen. Halogene reagieren mit O3 und tragen damit zur Zerst•orung der
Ozonschicht bei, wodurch es m•oglich ist, durch Messungen von Halogenoxiden wie BrO, Chlor-
monoxid (ClO), Iodmonoxid (IO) R •uckschl•usse auf die O3-Konzentrationen zu ziehen. Halogene
gelangen in Form halogenierter Verbindungen in die Atmosph•are und k•onnen durch Sonnenlicht
gespalten werden. Besonders in der Arktis und Antarktis ist der Ein
uss der Halogene auf das O3
messbar.

So wurde in den 1980-Jahren festgestellt, dass halogenierte Kohlensto�wassersto�verbindungen
wie die FCKWs (Fluorchlorkohlenwassersto�e) oder nur zum Teil halogenierte FCKW (H-FCKW)
verantwortlich sind f •ur den rapiden O3-Verlust in der polaren Stratosph•are der Antarktis und Ark-
tis [Molina and Rowland, 1974]. Die FCKWs sind anthropogenen Ursprungs undderen Einsatz
wurde durch das Montreal-Protokoll (1980) international reguliert und •uber die Jahre reduziert.
Der massive Einsatz der FCKWs und H-FCKWs f•uhrte zum Entstehen des Ozon-Lochs, welches
•au�erst niedrige O3-Konzentrationen in der polaren Stratosph•are beschreibt. Das Ozon-Loch ist
immer in den Fr•uhjahrsmonaten zu beobachten. Dabei werden Halogenverbindungen durchdas
Sonnenlicht photolytisch gespalten und freie hochreaktive Radikale entstehen. Diese greifen das
Ozon an und bilden Sauersto� (O2) und Halogenoxide. Die Halogenoxide wiederum k•onnen re-
kombinieren, um die Reaktion zu beenden, oder zu freien Radikalenreduziert werden[Wallace and
Hobbs, 2006, Seinfeld and Pandis, 2006].

Ebenso wurde in den 1980er neben dem stratosph•arischen O3-Abbau zur •Uberraschung auch
ein O3-Verlust in der Grenzschicht festgestellt. So wurden in Barrow, Alaska [Oltmans, 1981,
Oltmans and Komhyr, 1986] und Alert, Kanada [Bottenheim et al., 1986, Barrie et al., 1989],
in den Fr•uhjahrsmonaten niedrige O3-Konzentrationen unter 10 nmol/mol gemessen [Oltmans,
1981, Barrie et al., 1988]. Situationen mit starkem O3-Abbau wurden auch in der Antarktis ent-
deckt [Kreher et al., 1996, 1997, Wessel et al., 1998]. Solche Ereignisse werden \Ozone depletion
Events" (ODE) genannt. Sp•ater stellte sich heraus, dass die ODEs nat•urlichen Urspungs sind, ein
saisonales Verhalten zeigen, und dass Halogene die Verursacher sind [Simpson et al., 2007b] und
vor allem in den Monaten M•arz bis Mai [Tarasick and Bottenheim, 2002, Bottenheim and Chan,
2006, Simpson et al., 2007b] in der Arktis bzw. August bis Oktober [Kreher et al., 1997, Frie�
et al., 2004, Jones et al., 2006] in der Antarktis auftreten.

So wurde beispielsweise per Satellit [Wagner and Platt, 1998, 1999] festgestellt, dass im Fr •uhjahr
ausgedehnte BrO-Wolken in der Arktis bzw. Antarktis •uber Meereis [Chance, 1998, Richter et al.,
1998a,b] zu beobachten sind. Hohe BrO-Konzentration, die per Satellit beobachtet wurden, konn-
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ten mit geringen O3-Konzentrationen, die mittels Bodenmessungen ermittelt wurden, korreliert
werden[Wagner et al., 2001]. Per Satellit lie� sich auch heraus�nden, dass erh•ohte BrO-Werte in
der Grenzschicht regelm•a�ig im Fr •uhjahr auftreten[Wagner et al., 2001, Richter et al., 2002], was
auf einen nat•urlichen Prozess schlie�en l•asst, und eine erh•ohte Korrelation speziell zu einj•ahrigem
Meereis besteht[Wagner et al., 2001].

Es konnte ein autokatalytischer heterogener Reaktionszyklus identi�ziert werden mit Br/BrO-
Radikalen [Barrie et al., 1988, Fan and Jacob, 1992, Hausmann and Platt, 1994]. Hohe auftreten-
de BrO-S•aulen hervorgerufen durch diesen Reaktionszyklus werden auch als \Bromine Explosion
Event" (BEE) bezeichnet [Barrie and Platt, 1997, Lehrer et al., 1997, Platt and Lehrer, 1997]. Im
Gegensatz zum ClO, das in der Stratosph•are den gr•o�ten Anteil am O 3-Abbau einnimmt[Yung
et al., 1980, McElroy et al., 1999, Seinfeld and Pandis, 2006], ist das BrO das Halogenoxid, welches
ma�geblich f •ur den O3-Abbau in der polaren Grenzschicht verantwortlich ist [Barrie et al., 1994,
Hausmann and Platt, 1994].

Br2 gelangt in die polare Troposph•are haupts•achlich durch ein Zusammenspiel verschiedener Kom-
ponenten wie junges Meereis [Frie� et al., 2004, Simpson et al., 2007a], das mit Meersalz ange-
reichert ist, Meersalz als Aerosol [Vogt et al., 1996], Frostblumen (Frost Flowers, FF) [Kaleschke
et al., 2004] oder salzhaltiger aufgewirbelter Schnee [Yang et al., 2008, 2010, Jones et al., 2009],
der zuvor auf Meereis lag.•Uber die Quellen selbst und Involvierung im Reaktionszyklus herrscht
noch Uneinigkeit und diese Aspekte sind Gegenstand der aktuellen Forschung[Domine et al., 2005,
Roscoe et al., 2011, Obbard et al., 2009, Simpson et al., 2007a]. Der Hauptaugenmerk liegt hierbei
auf jungem salzhaltigen Seeeis.

Die Dauer und St•arke solcher BEEs h•angt von sich kurzfristig •andernden meteorologischen Be-
dingungen wie Sonneneinstrahlung [Pratt et al., 2013], Windgeschwindigkeiten, Temperatur und
Druck, insbesondere dem Auftreten von Tiefdrucksystemen [Jones et al., 2010], ab. Beispielsweise
l•asst sich zur Zeit keine eindeutige Aussage f•allen, ob ein Schwellwert f•ur die Temperatur existiert,
unter der der Reaktionszyklus getriggert werden kann [Bottenheim et al., 2002, 2009, Jacobi et al.,
2010, Koo et al., 2012]. Sowohl unter niedrigen als auch hohen Windgeschwindigkeiten kann ein
O3-Abbau geschehen [Simpson et al., 2007b, Jones et al., 2009]. Der Transport von BrO-Wolken
kann durch Tiefdruckgebiete erfolgen [Begoin et al., 2010, Zhao et al., 2015, Blechschmidt et al.,
2016], wodurch sich die Dauer der BEEs stark erh•ohen kann und l•angere Transportwege des BrO
m•oglich sind. So wird es erschwert, die Dauer der BEEs zu quanti�zieren und eine genaue Loka-
lisierung des gemessenen BrO durch Trajektorieanalysen vorzunehmen. Um die Zusammenh•ange
vom BrO zu meteorologischen Bedingungen zu deuten, BEEs und deren Quellen zu identi�zieren
und R•uckschl•usse auf O3-Messungen zu erm•oglichen, sind akkurate Messungen des BrO und me-
teorologischer Komponenten von N•oten.

Um atmosph•arische Spurengase wie BrO zu messen, wird die so genannte di�erentielle opti-
sche Absorptionsspektroskopie (Di�erential Optical Absorption Spectroscopy, DOAS) verwendet.
Mittels spezieller DOAS-Messapperaturen so genannter MAX-DOAS (Multi AXis DOAS)-Ger •ate
werden Messungen von der Erdober
•ache und zum Beispiel von Flugzeugen aus durchgef•uhrt
[H•onninger and Platt, 2002, H•onninger et al., 2004a, Platt and Stutz, 2008]. Unter anderem wer-
den DOAS-Messungen seit 1995 in Ny-�Alesund auf Spitzbergen (78.55� N, 11.55� E) [Wittrock
et al., 2000] durchgef•uhrt ( http://www.iup.uni-bremen.de/doas/groundbased_ny-aalesund.
htm). 1998 wurden erste troposph•arische BrO-Messungen f•ur eine Blickrichtung durchgef•uhrt und
ab 2002 war es m•oglich, f•ur mehrere Blickrichtungen troposph•arische BrO-Messungen durch-
zuf•uhren. Die Messtation besteht aktuell noch weiter, so dass•uber einen langen Zeitraum Messda-
ten untersucht werden k•onnen. Die DOAS-Station Ny-�Alesund ist im Messnetzwerk BREDOM
(BREmian DOAS Network for Atmospheric Measurements) integriert (http://www.iup.uni-
bremen.de/doas/groundbased_data.htm ). Durch die geographische Lage der DOAS-Station ist
es m•oglich, vom arktischen Eis transportierte BrO-Wolken zu untersuchen. Um die Richtung dieser
BrO-Wolken nachzuvollziehen, bietet es sich an, Trajektorien der Luftmassen zu berechnen und
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zu •uberpr•ufen, aus welchen Regionen die Luftmassen stammen und inwieweit die Trajektorien
Meereis kreuzen.

Zur Erstellung der Trajektorien wird das von NOAA (National Oceanic and A tmospheric Admi-
nistration) Air Research Laboratory (ARL) entwickelte Modell HYSPLIT (Hybr id Single-Particle
Lagrangian Integrated Trajectory model) [Stein et al., 2015, Rolph, 2016] verwendet. Daten zum
Meereis wie die Meereiskonzentration [Spreen et al., 2008] und die Meereisdicke [Kaleschke et al.,
2012, Tian-Kunze et al., 2014] stammen von Satelliteninstrumenten AMSR-E (Advanced Mi-
crowave Scanning Radiometer-EOS) [Jap, 2006] und AMSR-2 (Advanced Microwave Scanning
Radiometer-2) [Jap, 2013] bzw. SMOS (Soil Moisture and Ocean Salinity Mission) [Mecklenburg
et al., 2012, Kerr et al., 2010]. SMOS wurde von der europ•aischen Raumfahrtbeh•orde ESA (Euro-
pean Space Agency) entwickelt und im November 2009 gestartet. AMSR-E be�ndet sich an Bord
des NASA Satelliten AQUA, welcher im Jahr 2002 gestartet wurde, und wurdevon der japani-
schen Luft und Raumfahrtbeh•orde JAXA (Japan Aerospace Exploration Agency) entwickelt. 2011
brach der Kontakt zum Satelliten ab. AMSR-2 wurde ebenso von JAXA entwickelt und 2012 an
Bord des Satelliten GCOM-W1 (Global Change Observation Mission 1st-Water) gestartet.

Um den Ein
uss meteorologischer Bedingungen auf die BrO-Messungen zuquanti�zieren, wer-
den die Messdaten der BSRN (Baseline Surface Radiation Network) [Hegner et al., 1998, McAr-
thur, 2005, K•onig-Langlo et al., 2013]-Station von Ny-Alesund verwendet (http://bsrn.awi.de/ ).
Diese ist nicht allzu weit von der DOAS-Station entfernt und bietet die M•oglichkeit, neben me-
teorologischen Parametern wie Windgeschwindigkeit, Windrichtung,Druck und Temperatur auch
strahlungsspezi�sche Parameter zu messen [Kupfer et al., 2006], um auch etwaige •Anderungen
der Strahlungsbilanz, der Temperatur und damit des Klimas zu dokumentieren [Maturilli et al.,
2013, 2014]. Somit k•onnen Korrelationen zwischen dem BrO, vor allem dem BrO in den unteren
Troposph•are, und meteorologischen und strahlungsspezi�schen Parametern berechnet werden.

In Ny-Alesund werden an bestimmten Tagen Ozonsonden zum Aufstieg gebracht (http://www.
ndsc.ncep.noaa.gov/organize/protocols/appendix5/ ), um das troposph•arische O3 und das
O3 der unteren Stratosph•are zu messen. Messungen des Ozons, meteorologischer Daten und von
Strahlungskomponenten werden vom Alfred-Wegener-Institut (AWI) durchgef•uhrt ( https://www.
awi.de/en/expedition/stations/awipev-arctic-research-base.html ). Ozondaten werden an
das Messnetzwerk \Network for the Detection of Atmospheric CompositionChange" (NDACC)
•ubermittelt ( http://www.ndsc.ncep.noaa.gov/ ). Ein Vergleich mit den BrO-Messungen des
MAX-DOAS-Instruments ist daher angebracht, wobei Tage mit einer besonders niedrigen O3

Konzentration in dem untersten Kilometer von Interesse sind. Desweiteren l•asst sich BrO mittels
Satellitenmessungen bestimmen. Gegenw•artig messen die Satelliteninstrumente GOME-2A (Go-
bal Ozone Monitoring Experiment) [Callies et al., 2000] und GOME-2B (GobalOzone Monitoring
Experiment) unter anderem BrO. GOME-2 ist ein Spektrometer, das sich an Bord des EUMESAT
(EUropean Organisation for the Exploitation of MEteorogical SATellites) Satelliten MetOp-A/B
(Meteorological Operational Satellite) be�ndet. MetOp-A startete im Jahr 2006. MetOp-B hinge-
gen erst im Jahr 2012.

Um aber das BrO in der Troposph•are oder ein vertikales Pro�l zu bestimmen, m•ussen Be-
rechnungen zum Strahlungstransport get•atigt werden. Mittels MAX-DOAS-Messungen l•asst die
schr•age S•aule bestimmen, die sogenannte \Slant Column" (SC). Diese h•angt vom Lichtweg bzw.
von der Blickrichtung ab und ist daher nicht direkt geeignet, um BrO-S•aulen in bestimmten
H•ohenschichten zu ermitteln. Eine Spurengass•aule, die unabh•angig vom Lichtweg ist und die Kon-
zentration eines Gases senkrecht von der Erdober
•ache aus gesehen angibt, nennt sich vertikale
S•aule (Vertical Column, VC). Um nun die SC in die VC umzuwandeln, wird ein Gewichtungsfak-
tor (Luftmassenfaktor), der sogenannte \Air-Mass Faktor" (AMF) verwendet . Um nun die Pro�-
le, die VC des BrO und die BrO-S•aulen in Bodenn•ahe zu bestimmen, wird das Modell BREAM
(BREmian Advanced MAX-DOAS Retrieval Algorithm) [Wittrock, 2006] verwend et, welches die
AMF mittels des Strahlungstransfermodells SCIATRAN [Rozanov et al., 2002, 2005] ausrechnet
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(http://www.iup.uni-bremen.de/sciatran/ ), und das vertikale Pro�l des BrO wiedergibt.

In dieser Arbeit werden tropossph•arische BrO-Events •uber Ny-�Alesund untersucht und deren
meteorologische und strahlungsspezi�sche Bedingungen betrachtet,um etwaige Zusammenh•ange
zu ermitteln. Dazu wird zun•achst eine Einf•uhrung •uber die physikalischen und chemischen Pro-
zesse der polaren Atmosph•are gegeben. Es wird der Aufbau der polaren Atmosph•are beschrieben
und dazu wird ein •Uberblick •uber die dynamischen Prozesse der polaren Troposph•are und Strato-
sph•are gegeben. Es werden wichtige chemische Reaktionen des stratosph•arischen O3 genannt, die
zu dessen Bildung und Abbau f•uhren. F•ur die troposph•arische Chemie wird sich haupts•achlich auf
das BrO konzentriert und eine detaillierte Beschreibung zu dessen Quellen, zu meteorologischen
Bedingungen, zum O3-Abbau, usw. gegeben. Im Kapitel 3.1 wird ein kurzer•Uberblick zur DOAS-
Methode gegeben. Es wird beschrieben wie es m•oglich ist, aus gemessenen Spektren des BrO die
SC zu erhalten. Das BrO l•asst sich wie schon erw•ahnt vom Boden aus oder per Satellit bestim-
men. Daher wird in Kapitel 4 das MAX-DOAS-Instrument in Ny- �Alesund beschrieben und ein
kurzer •Uberblick zum Satelliteninstrument GOME-2A/B gegeben. Daneben wird aufgezeigt wie
die O3-Daten der O3-Sonden gewonnen werden. Eine Beschreibung der BSRN-Station folgt und
es wird aufgezeigt, welche Parameter an der BSRN-Station gemessen werden. Zum Abschluss des
Kapitels werden die Satelliteninstrumente AMSR-E, AMSR-2 und SMOS genannt, welche wichtige
Eigenschaften des Meereises messen k•onnen.Um die Auswertung zu den Daten der BSRN-Station
zu erm•oglichen, ist eine Berechnung des vertikalen Pro�ls des BrO von N•oten. Um zu beispiels-
weise das BrO in Bodenn•ahe zu ermitteln, sind Kenntnisse zum Strahlungstransport essentiell.
Hierf•ur wird in Kapitel 5 ein •Uberblick zu SCIATRAN gegeben, das theoretische Berechnungen
zum Lichtweg gestattet und zu BREAM, welches die gew•unschten Berechnungen mit SCIATRAN
durchf•uhrt. Wolken und Aerosole k•onnen den Lichtweg stark beein
ussen. Daher wird in beschrie-
ben, inwieweit es m•oglich ist, deren Ein
uss in BREAM bzw. SCIATRAN zu ber •ucksichtigen.

Im Kapitel 6 werden die Ergebnisse dieser Arbeit gezeigt. Dazu wirdzun•achst untersucht, in
welchem Zeitraum BrO besonders hoch ist und wie der Tagesgang einesMonats ausschaut. F•ur
die weitere Analyse ist das troposph•arische BrO von Interesse. Es wird beschrieben, wie Tage
mit troposph•arischem BrO auf Basis der SC ermittelt wurden. Danach wird die Anwendung von
BREAM erl •autert und es wird es wird untersucht, ob beispielsweise Aerosoleeinen signi�kanten
Ein
uss auf das BrO haben. Zur Validation wird ein Vergleich der VC der DOAS-Station mit
der troposph•arischen VC des Satelliten GOME-2A durchgef•uhrt. Danach wird ein Vergleich der
meteorologischen und strahlungspezi�schen Daten der BSRN-Station mit dem bodennahen BrO
durchgef•uhrt. Insbesondere liegt der Fokus auf den meteorologischen Bedingungen. Es werden
unter anderem Korrelationen der BrO-Events mit den meteorologischen Parametern berechnet.
Dazu werden die meteorologischen Bedingungen einiger BrO-Events anhand von Beispielf•allen
diskutiert. Satellitenbilder von Wolkenformationen dienen als Anschauungsmaterial. •Ahnlich wird
in dem Abschnitt zu dem O3-Sonden vorgegangen. Auch hier werden Beispielf•alle gezeigt. Es wird
gezeigt, wie hoch der O3-Abbau reicht und an wievielen Tagen ein au�•alliger O3-Verlust vorlag.
Zuletzt werden Trajektorien der BrO-Events erstellt und mit Meereisdaten abgeglichen. Es wird
versucht, Ursprungsregionen des BrO herauszu�nden und ob Kontakt zuMeereis bestanden hat.
Zum Abschluss wird eine Zusammenfassung der Ergebnisse und ein Ausblick gegeben.
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2. Die polare Atmosph •are

Im Folgenden wird die polare Atmosph•are der Arktis beschrieben. Vorrangig wird auf die Troposs-
ph•are und Stratosph•are eingegangen. Zwei wichtige Parameter zur Klassi�zierung der Atmosph•are
sind Druck p und Temperatur T. Anhand eines vertikalen Pro�ls der Temperatur lassen sich die
verschiedenen Schichten der Atmosph•are unterteilen. Diese unterscheiden sich wie in Abb. 2.1
erkennbar ist durch ihren positiven und negativen Temperaturgradienten. Zwischen Troposph•are
und Stratosph•are be�ndet sich die Tropopause, welche eine Grenzschicht zwischen Stratos- und
Troposph•are bildet. Die Tropopause liegt in den Polarregionen bei ungef•ahr 8 km. Die Tropopause
unterliegt aber starken Variationen von Druck und Temperatur und ihr e H•ohen kann demzufolge
sehr unterschiedlich sein. So ist die Tropopausenh•ohe •uber Spitzbergen am niedrigsten im April
zwischen 8 und 11 km [Hall et al., 2011]. Weiterhin ist zu sehen, dass derDruck mit zunehmender
H•ohe nimmt der Druck exponentiell abnimmt. Mit abnehmenden Druck nimmt auch die Dichte der
Teilchen ab. Diese exponentielle Druckabnahme l•asst sich durch die barometrische H•ohenformel
beschreiben.

p(z) = p0(z = 0) � exp
�

�
M � g
R � T

� z
�

(2.1)

Mit p0(z = 0) wird der Druck am Boden bezeichnet, M beschreibt die (mittlere) molare Masse
der Luft, g die Schwerebeschleunigung,R die universelle Gaskonstante undz die H•ohe. Es ist zu
entnehmen, dassp mit niedrigeren T schneller abnimmt. Die H•ohenabh•angigkeit der Temperatur
muss f•ur genauere Betrachtungen ber•ucksichtigt werden. Au�erdem ist die molare Masse der Luft
von Luftfeuchtigkeit abh •angig. Als Approximation ist Gleichung 2.1 hingegen geeignet.
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Abb. 2.1: Mittleres Temperatur- und Druckpro�l •uber Ny-�Alesund aus Ozonsondendaten. F•ur Daten
•uber der gestrichelte Linie standen weniger Werte zur Mittlun g zur Verf •ugung (ftp://ftp.
cpc.ncep.noaa.gov/ndacc/station/nyalsund/ames/o3sonde/ ).

Die Schichtung der Troposph•are ist variabel, da sie durch viele Ein
•usse gepr•agt ist. Darunter
fallen die Eintr •age chemischer Verbindungen anthropogener und nat•urlicher Art. Ein weiteren
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Faktor stellt die Meteorologie (Wolken, Niederschlag, Wettersysteme, Fronten ...) da, welche die
chemische Zusammensetzung, Strahlungsbilanz, Schichtungsstabilit •at, usw. ver•andert. Die Tro-
posph•are besitzt in den Polargebieten eine Ausdehnung von 6-8 km. Die bodennahe Schicht, die
sich zumeist von 1 km bis 2 km erstreckt, aber auch nur einige 100 m betragen kann, wird plane-
tare Grenzschicht (Planetary Boundary Layer, PBL) genannt. Die Schicht dar•uber wird als freie
Tropossph•are bezeichnet. Liegt eine eher labile Schichtung mit ausgepr•agter vertikaler Luftmas-
senbewegung vor, ist die PBL eher h•oher, bei stabiler Schichtung eher niedriger. Die PBL l•asst sich
nochmals in verschiedene unterschiedliche Klassen di�erenzieren. Diese Unterscheidung basiert auf
der unterschiedlichen Reibung der einzelnen Schichten. Zur Grenze der PBL nimmt die Windge-
schwindigkeit •andern sich Windgeschwindigkeit und Windrichtung in der Regel nur geringf•ugig,
wobei nach Durchschreiten der PBL eine gr•o�ere •Anderung zu sehen ist. Eine Unterscheidung zur
freien Troposph•are ist n•otig, da Spurensto�e, die an der Ober
•ache emittiert werden, sich zum
Gro�teil in der PBL be�nden. Die Grenze der PBL ist zumeist durc h eine Temperaturinversi-
on markiert. In Ober
 •achenn•ahe be�nden sich kalte Luftmassen, die durch w•armere Luftmassen
•uberlagert werden. Es liegen also unterschiedliche Temperaturgradienten vor. Je nach St•arke der
Temperaturgradienten ist die Schichtung der Luftmassen unterschiedlich stabil. Diese Wetterlage
unterbindet den vertikalen Austausch der Spurensto�e, wodurch in der freien Troposph•are weni-
ger Spurensto�e und eine geringere Reibung vorherrschen. In der Folge k•onnen h•ohere Windge-
schwindigkeiten vorliegen. Erkennbar ist eine Inversionswetterlage beispielsweise an tief h•angenden
Wolken-oder Nebelfeldern oder Rauchfahnen, die in horizontaler Richtung str•omen. Ein in der Me-
teorologie gel•au�geres Mittels zur Beschreibung der Schichtungsstabilit•at der Troposph•are bzw.
Atmosph•are ist die potentielle Temperatur. Die potentielle Temperatur ist eine mit dem Atmo-
sph•arendruck gewichtete Temperatur, die ein Luftpaket haben w•urde, wenn es von einem Druck
und Temperaturlevel adiabatisch auf Standarddruck gebracht wird. H•au�g ist in der polaren Tro-
posph•are eine Temperaturinversion zu beobachten.

Die Stratosph•are ist deutlich k•alter als die Troposph•are und zeichnet sich durch meist horizontale
Winde aus und weit weniger turbulent als die Troposph•are. Zudem besitzt sie eine geringe relative
Feuchte, da sie im Gegensatz zur Troposph•are sehr wenig Wasserdampf enth•alt. Eine Besonderheit
der Stratosph•are ist die Ozonschicht, die die f•ur Organismen sch•adliche energiereiche ultraviolette
(UV)-Strahlung abschirmt. Durch die Absorbtion der UV-Strahlung wird Energie in Form von
W•armestrahlung frei, die zu einer Erw•armung der Stratosph•are f•uhrt. Die Temperaturinversion
f•uhrt zu einer stabilen Schichtung der Stratosph•are.

Allgemein ist bei Betrachtung der polaren Gebiete die Tagesl•ange bzw. der Sonnenstand zu
ber•ucksichtigen. F•ur die im weiteren Verlauf beschriebenen photochemischen Zusammenh•ange
ist das Sonnenlicht essentiell. So kehrt in den Wintermonaten vonNovember bis Februar in der
n•ordlichen Hemisph•are die so genannte Polarnacht ein, in der die Sonnenstrahlen nicht•uber den
Horizont reichen. Am Ende der Polarnacht folgt dann f•ur einen kurzen Zeitraum ein Tag-Nacht-
Wechsel, wobei die Sonne immer sp•ater den Horizont erreicht. So tritt alsbald die Situation ein,
dass die Sonne nicht mehr die Horizontlinie unterschreitet. Diese Phase ganzt•agigen Sonnenlichts
wird Polartag genannt. Weitere Informationen zu der polaren Atmosph•are, insbesondere zur Dy-
namik der Troposph•are und Stratosph•are, �nden sich in [Ahrens, 2009, 2012, Roedel and Wagner,
2011, Wallace and Hobbs, 2006, Holton, 2004].

2.1. Dynamik

Im folgenden Kapitel werden die wichtigsten Grundz•uge und Ph•anomene der arktischen Zirku-
lation beschrieben. Beschr•ankt wird sich auf die Tropossph•are und die Stratosph•are. Zun•achst
wird ein Einblick in die gro�r •aumige Zirkulation gegeben, wobei sich auf die Polare Zelle kon-
zentriert wird. In Kapitel 1 wurde erw •ahnt, dass die Beobachtung und Bildung von BrO stark
von meteorologischen Bedingungen abh•angen. Diese werden durch Wettersysteme wie Fronten,
Tiefdruckgebiete und Hochdruckgebiete beein
usst. Daher werden kurz die einzelnen Fronten be-
schrieben und die Entstehung von Tiefdruckgebieten am Beispiel der Polarfront erl •autert. Dazu
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wird die typische Struktur eines Zyklons wird gezeigt. Bezogen aufdie Polarregionen verl•auft die
Entstehung der Zyklone •ahnlich wie die der mittlere Breiten. Jedoch sind diese deutlich kleiner.
So wird ein Einblick in die polaren Tiefdruckgebiete (Polar Lows, PL) gegeben. Diese wie die
arktische Oszillation (Arctic Oscillation , AO) k •onnen die Wetterlage erheblich beein
ussen und
damit das BrO.
Zur Komplettierung werden kurz wichtige dynamische Prinzipien der Stratosph•are erw•ahnt wie
die Brewer-Dobson-Zirkulation, die Ein
uss auf die O3-Verteilung nimmt und auch indirekt die
Konzentration des BrO beein
usst. Ebenso ist der polaren Vortex zunennen, welcher genauer
beschrieben wird und dessen Stabilit•at ebenso mit dem BrO verkn•upft ist. Hierbei wird auch auf
die Polaren Stratosph•arischen Wolken eingegangen, die f•ur das stratosph•arische O3 und das Ozon-
Loch eine wichtige Rolle einnehmen. Ausf•uhrliche Informationen zur Dynamik und zur Meteoro-
logie der Troposph•are und Stratosph•are �nden sich in [Ahrens, 2009, 2012, Roedel and Wagner,
2011, Wallace and Hobbs, 2006, Holton, 2004].

2.1.1. Dynamik der Troposph •are

Grundlagen der Zirkulation

Die Dynamik der polaren Troposph•are wird durch die Polare Zelle dominiert. Die polare Zelle ist
neben der Hadley und der Ferrel-Zelle ein System, welches die planetare Zirkulation beschreibt.
In Abbildung 2.2 ist ein Querschnitt der globalen Zirkulation der n•ordlichen Hemisph•are gezeigt.

Abb. 2.2: Querschnitt der mittleren atmosph •arischen Zirkulation der n •ordlichen He-
misph•are in den Wintermonaten. Zu sehen sind die drei Windsysteme
Hadley (links,0 � N bis 30� N), Ferrel (Mitte,30 � N bis etwa 60� N) und Pola-
re Zelle (rechts, etwa 60� N bis 90� N). Mit eingezeichnet ist die Polarfront
und der polare und der subtropischen Jetstream, deren Flie�richt ung von
West nach Ost zeigt. Aus [Ahrens, 2009]

Die Polare Zelle
reicht vom Nord-
pol bis etwa 60� N.
In der N•ahe des
genannten Brei-
tengrades tri�t kal-
te Polarluft auf
w•armere Luftmas-
sen der Westwind-
zone, welche durch
die Polarfront von-
einander getrennt
sind. Die boden-
nahen Luftmas-
sen sind durch
die Polarfont von-
einander getrennt,
erw•armen sich und
steigen auf. In-
folge der Kon-
vergenz herrscht
niedriger Luftdruck
in Bodenn•ahe, wo-
durch sich Tief-
druckgebiete aus-

bilden. Daher wird diese Region auch subpolare Tiefdruckrinne genannt. In einer gewissen H•ohe
driften die Luftmassen auseinander. So bewegt sich ein Teil der Luft in Richtung Pol, welche
abk•uhlt und in der N •ahe des Pols absinkt. Es bilden sich stabile Hochdruckgebiete in der N•ahe
des Pols aus, aus denen in Bodenn•ahe kalte Luft divergiert (ab
ie�t). Durch den entstehenden
Druckgradienten ist das Ab
ie�en kalter Luft in Richtung S •uden m•oglich. Aber die aufgrund der
Rotation der Erde entstehende Corioliskraft sorgt auf der Nordhalbkugel f•ur eine Ablenkung der
Winde nach rechts (bzw. Westen). Die Polare Zelle stellt ein idealisiertes Modell der polaren Win-
de dar. Es ist daher nicht zu erwarten, dass Ostwinde bzw. S•udostwinde vorherrschend sind. Diese
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Winde treten vorwiegend in H•ohen unterhalb von 3 km auf, da in h•oheren Lagen unter dem Ein-

uss der Westwinde andere Windrichtungen zu erwarten sind. In erster N•aherung lassen sich die
(S•ud)-Ostwinde durch das Modell des geostrophischen Windes beschreiben, welcher parallel zu den
Isobaren liegt. Da sich aber mit der H•ohe die Temperatur •andert, •andert sich der geostrophische
Wind mit der H •ohe. Die Di�erenz zweier geostrophischer Winde wird thermischer Wind genannt,
dessen Geschwindigkeit vom Temperaturgradienten abh•angt. In der N•ahe der Tropopause erreicht
thermische Wind sein Maximum. Diese Region•au�erst hoher Windgeschwindigkeiten wird polarer
Jetstream genannt (Abbildung 2.2). Zudem ist der Jetstream nicht gleichm•a�ig, er zeigt saisona-
le Unterschiede. So ist er im Winter st•arker und besitzt eine gr•o�ere Ausdehnung in Richtung
S•uden, da der Temperaturgradient in Nord-S•ud-Richtung ausgepr•agter ist. Im Sommer hingegen
ist er schw•acher und besitzt eine geringere Ausdehnung, wodurch warme Luftmassen der mittlere
Breiten in die Arktis eindringen.

Die Polarfront ist ebenso keineswegs gleichm•a�ig, sie ist eher wellenf•ormig. Die Polarfront weist
Ausbuchtungen in Richtung des •Aquators und in Richtung Pol auf. Die Lage der Polarfront ist
•uber das Jahr sehr verschieden. In den Sommermonaten liegt sie zwischen 60� N bis 70� N, in den
Wintermonaten hingegen zwischen zwischen 40� N bis 50� N. So ist es unter anderem m•oglich, dass
ein Austausch der Luftmassen zwischen den mittleren und den polaren Breiten statt�ndet. Die
wellenartige Struktur der Polarfront wird durch die Rossby-Wellen bestimmt, welche "Tr •oge\ und
"R •ucken\ genannt werden. Im Mittel bilden sich die Tr •oge •uber Ostsibirien, Nordost-Kanada,
Island und der Barent-See, welche durch ein Tiefdruckgebiet repr•asentiert werden. Auspr•agte
R•ucken �nden sich im Mittel •uber Skandinavien, Alaska und Sibirien, wobei die R•ucken durch
Hochdruckgebiete charakterisiert werden. So entstehen Wettersysteme je nach Jahreszeit h•au�g
an denselben Orten. Die sich langsam ostw•arts bewegenden Rossby-Wellen k•onnen durch kurz-
wellige Wellen beein
usst werden. So k•onnen sie die Amplitude der Tr•oge vergr•o�ern und die der
R•ucken verringern. Dadurch wird auch die Lage der Isobaren und Isothermen beein
usst. Sind
diese weitestgehend parallel zueinander, wird von Barotropie gesprochen. Die Winde wehen mit
nahezu konstanter Geschwindigkeit parallel zu den Isothermen. Sollte es zu •Uberschneidungen der
Isobaren und Isothermen kommen, wird von Baroklinit•at gesprochen. In einer baroklinen Umge-
bung k•onnen starke Winde herrschen, die die Isothermen•uberqueren k•onnen. Hierbei kann Kalt-
oder Warmadvektion auftreten. Mit Kaltluftadvektion ist der Transp ort von kalter Luft aus einer
Region niedriger Temperaturen in eine Region h•oherer Temperatur gemeint. Warmluftadvektion
beschreibt den Transport von warmer Luft aus einer Region h•oherer Temperatur in eine Region
niedriger Temperatur. Diese Advektionen f•uhren zur Instabilit •at der gro�r •aumigen Rossby-Wellen,
welche f•ur die Entstehung von Zyklonen relevant sind.

Fronten und Entstehung von Zyklonen

Fronten wie die Polarfront k•onnen entstehen, wenn sich Luftmassen unterschiedlicher Tempe-
ratur begegnen und voneinander wegdriften. Der sich ausbildende•Ubergangsbereich wird Front
genannt und zeichnet sich durch gro�e horizontale Temperaturgradienten aus, wodurch eine hohe
Baroklinit •at entsteht. Des weiteren tritt eine •Anderung der Luftfeuchte, der Windrichtung und
des Druckes auf. Daneben ist Wolkenbildung und Niederschlag zu beobachten. Die Bewegung der
Polarfront wird vom Polarjet verursacht. Eine weitere Eigenschaft ist, dass Fronten geneigt sein
k•onnen (Abbildung 2.2. Die Neigung l•asst sich durch die Relativbewegung der unterschiedlichen
temperierten Luftmassen erkl•aren. Dadurch kann die Polarfront eine Ausdehnung von mehreren
hundert Kilometer in der H •ohe im Vergleich zur Ober
•ache betragen.

Neben best•andigen ausgepr•agten Fronten wie der Polarfront gibt drei Arten von Fronten, die
Ein
uss auf die Wetterlage nehmen: Kaltfront, Warmfront und Okklus ionsfront. Eine Kaltfront
bezeichnet ein Gebiet, in welchem kalte Luft in warme Luft hineinstr•omt und dabei warme Luft
zum Aufsteigen zwingt. In der N•ahe der Ober
•ache ist eine Kaltfront nahezu vertikal aufgestellt.
Aufgrund der Reibung ist die Windgeschwindigkeit in der N•ahe der Ober
•ache reduziert. So be-
wegt sich eine Kaltfront am Boden langsamer als in der H•ohe. Ist eine Kaltfront durchgezogen,
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l•osen sich die Wolken auf, der Drucks steigt und die Temperatur f•allt. Bei einer Warmfront tri�t
warme auf kalte Luft und gleitet •uber diese hinweg. Die Geschwindigkeit einer Warmfront ist ty-
pischerweise kleiner als die der Kaltfront und im Gegensatz zur Kaltfront ist eine Warmfront eher
geneigt. Aus dem Gleiten der warmen•uber die kalte Luft resultieren Wolken und Niederschlag.
Kurz vor dem Durchgang der Warmfront steigt die Temperatur an und nach dem Durchgang
der Warmfront f •allt der Druck nicht weiter ab. Eine Okklusion bzw. eine Okklusionsfront ist eine
Kombination aus Kalt- und Warmfront, die eintritt, wenn eine Kaltfron t eine Warmfront •uberholt.
Ist die Luft hinter einer Okklusionsfront k •alter als die Luft vor der Front, spricht man von einer
kalten Okklusion. Das Wetter einer kalten Okklusion •ahnelt dem einer Kaltfront. Von einer war-
men Okklusion wird gesprochen, wenn die Luft vor der Warmfront k•alter als die Luft hinter der
Kaltfront ist. Das Wetter einer warmen Okklusion •ahnelt dem einer Warmfront.

Die Entwicklung eines Zyklons ist in Abbildung 2.3 beschrieben. Hierbei wird angenommen, dass
sich ein Trog einer gro�r•aumigen Welle •uber einer station•aren Front be�ndet. Station •are Fronten
verbleiben meist an ihrer Postion und bewegen sich nur sehr langsam.Kalte Luft be�ndet sich auf
der n•ordlichen, warme Luft hingegen auf der s•udlichen Seite. Winde wehen zumeist parallel zur
Front, aber sie wehen in entgegensetzten Richtungen zueinander.

Abb. 2.3: Entstehung eines Zyklons nach Ahrens [2009]: in a) liegt der Trog einer gro�r •aumigen Welle
•uber einer station•aren Front wie der Polaren Front an der Ober
 •ache. in b) wird dieses Sys-
tem durch eine kurzwellige Bewegung in 500 mb gest•ort, was zu Warm-und Kaltluftadvektion
f•uhrt(roter Pfeil bzw. blauer Pfeil). Es entstehen Konvergenz (1) und der Divergenz (2), welche
durch die erh•ohte Kr •ummung des Troges verst•arkt werden, und den Zyklon durch die vertikale
Bewegung der Luftmassen mit Energie versorgen. In c) setzt die Okklusion ein, womit der
Warmluftsektor zwischen Kalt- und Warmfront immer kleiner wird, u nd der Zyklon schw•acher
wird. Setzt auch der vertikale Lufttransport aus, fehlt dem Zyklon die ben•otige Divergenz, um
die ein
ie�ende (konvergierenden) Luftmassen am Boden aufstei gen zu lassen. Der Zyklon l•ost
sich demnach nach ein paar Tagen auf.

Setzt nun eine kurzwellige Bewegung ein, die warme Luft in Richtung Norden transportiert (Warm-
luftadvektion), wird eine Instabilit •at verursacht, wie in Teil b) von Abbildung 2.3 illustriert. Diese
Instabilit •at wird auch als barokline Instabilit •at bezeichnet. Durch diese St•orung werden in 500 mb
H•ohe Regionen der Konvergenz (1) und der Divergenz (2) erzeugt. Die Divergenz in der H•ohe f•uhrt
zu einem Absinken des Druckes in Ober
•achenn•ahe. So wird die warme Luft gezwungen aufzustei-
gen und sich in nord•ostlicher Richtung •uber die kalte Luft zu bewegen, da ein Kaltluftvorsto� in
s•ud•ostlicher Richtung unter die warme Luft einsetzt. So bildet sich in nord•ostlicher Richtung eine
Warmfront und in s •ud•ostlicher Richtung eine Kaltfront aus. Die Region zwischen Warmfront und
Kaltfront wird Warmluftsektor genannt (Abbildung 2.3 b)) . In 500 mb H •ohe f•uhrt die Kaltluft-
advektion zu einem Transport kalter Luft in Richtung Trog, wodurch di e H•ohe der Lufts•aule sinkt
und der Druck im Trog ebenso verringert wird. Die Warmluftadvekt ion f•uhrt zu einem Anstieg
der Lufts•aule und verst•arkt den R•ucken der Welle. Durch die erh•ohte Kr •ummung des Troges wird
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die Wirkung der Divergenz verst•arkt, was zum weiteren Absinken des Luftdrucks in Bodenn•ahe
f•uhrt und die Isobaren sich zu schlie�en beginnen (Abbildung 2.3 b)). Der sich entwickelnde ver-
tikale Transport von warmen steigenden und sinkenden kalten Luftmassen versorgt den Zyklon in
Bodenn•ahe mit Energie. Da die Bewegungsgeschwindigkeit der Kaltfront h•oher als die der Warm-
front ist, wird der Warmluftsektor immer kleiner, wodurch imme r mehr warme Luft aufsteigt und
sich eine Okklusionsfront ausbildet (Abbildung 2.3 c)). Ist keine warme Luft zum Aufsteigen mehr
vorhanden, ist ein Gro�teil der Energie des Wettersystem verbraucht und der Zyklon beginnt sich
aufzul•osen. Eine Abschw•achung eines Zyklons kann auch eintreten, wenn sich der Zyklon aus der
Region der Divergenz herausbewegt (Abbildung 2.3 c)). Auch kann es passieren, dass in 500 mb
H•ohe kalte Luft ausbricht und ein abgeschlossenen Zyklon erzeugt. Bewegt sich ein solcher•uber ein
Zyklon in Bodenn•ahe ist keine Advektion und damit kein Energietransport m•oglich, wodurch sich
das System in Bodenn•ahe au
•ost. Anzeichen, um einen Zyklon zu erkennen, ist eine•Anderung der
Windrichtung, die bei der Durchquerung der Warm bzw. Kaltfront e ntsteht. Auch •Anderungen in
Windgeschwindigkeit, Temperatur und Druck sind zu beobachten. Dieser Prozess dauert etwa 1
bis 2 Tage. Zyklone besitzen eine Lebensdauer von einigen Tagen. Die Ausdehnung von Zyklonen
der mittleren Breiten betr •agt etwa 1000 bis 3000 km. Typischerweise werden diese in H•ohen von
2 bis 3 km gebildet [Roedel and Wagner, 2011].

Neben dem Warmluftsektor gibt es noch zwei weitere Gebiete in einem Tiefdruckgebiet. Es wird
hierbei auch von F•orderbandmodell (conveyor belt model) gesprochen. Aus dem Warmluftsektor
bewegt sich warme Luft •uber die Warmfront und steigt •uber die kalte Luft hinweg (Abbildung
2.4). Die warme Luft k•uhlt ab und Wolkenbildung und Niederschlag setzen ein. Die Bewegung ist
eher in nord•ostliche Richtung. Vor der Warmfront liegt der Kaltluftsektor. In di eser Zone bewegt
sich kalte trockene Luft langsam westw•arts und auf die Warmfront zu, wodurch die Feuchtigkeit
der Luft zunimmt. Dieser nun kalte feuchte Luftstrom gelangt in die N•ahe des Zyklons, wodurch
diese zum Aufstieg gezwungen wird. Der kalte feuchte Luftstrom bewegt sich dabei zyklonal (auf
der Nordhalbkugel) um das Zentrum herum und dann in nord•ostlicher Richtung. Durch diesen
Drehsinn im Kaltluftsektor lassen sich die komma-artigen Strukturen erkl•aren. Im Nordwesten
des Zyklons dadurch oftmals starker Niederschlag wie Schnee zu sehen. Dem anschlie�end folgt
die trockene Kaltluftzone. In dieser Zone sinkt kalte trockene Luft aus der oberen Troposph•are
hinter die Kaltfront ab. Diese kalte, trockene Luft erscha�t w •ahrend des Sinkens in den Zyklon
ein wolkenfreies Gebiet (eng:dry slot), das sich auch auf Satellitenbildern identi�zieren l•asst. In
Abbildung 2.4 sind die Richtungen dieser Transportmechanismen der Luftmassen gezeigt. Ebenso
ist das wolkenfreie Gebiet erkennbar. Die Entstehung der Antizyklone verl•auft •ahnlich wie die der
Zyklone. Es soll aber betont werden, dass Hochdrucksysteme deutlich weniger dynamisch sind.
So sind die Wetter•anderungen bei dem Durchlaufen von Antizyklonen nicht so gravierend, da sie
meist zur Au
 •osung von Fronten beitragen. Durch die ober
•achennahe Divergenz der Str•omung
driften die Luftmassen in einer Antizyklone eher auseinander. Antizyklone weisen eine h•ohere
Lebensdauer von einigen Wochen auf. Durch die Divergenz in Antizyklonen geht mit dem Durch-
zug von Hochdruckgebieten eine Wolkenau
•osung, eine Verringerung der relativen Feuchte, eine
Erh•ohung des Druckes und je nach Jahreszeit eine Erw•armung oder Abk•uhlung auftreten kann.

Polartief und Arktische Oszillation

Das zuvor beschriebene Schema beschreibt die Entstehung eines Zyklons in den mittleren Breiten.
Ein Abdriften von Zyklonen, die sich in mittleren Breiten gebild et haben, in Richtung Polarge-
biete ist m•oglich. Zyklone, die sich hinter der polaren Front, meist auf dem arktischen Ozean,
entwickeln, werden Polartiefs genannt. Diese sind deutlich kleiner als die Zyklone in den mitt-
leren Breiten. Sie besitzen nur eine Ausdehnung von etwa 500 km bis 1000 km und lassen sich
anhand einer komma- oder spiralartigen Struktur der Wolken erkennen. Auf•allig ist das aus-
gepr•agte Auge, was auch bei tropischen Hurrikanen zu sehen ist. Auch mit Polartiefs k•onnen
starke Wetter•anderungen sowie hohe Windgeschwindigkeiten einhergehen, da siedurch zugef•uhrte
W•arme vom Ozean an Intensit•at gewinnen. Auch ist der ausgepr•agte Temperaturgradient von
Ozean und Atmosph•are entscheidend. Vor allem in den Wintermonaten, also auf der Nordhalb-
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kugel von November bis M•arz, treten Polartiefs auf, da in diesem Zeitraum die Sonneneinstrah-
lung fehlt bzw. nur bestimmte Stunden vorhanden ist. Gebildet werden Polartiefs an der Ark-
tischen Front auf analoge Weise zu den Zyklonen an der polaren Front. Hier tri�t die kalte
•uber dem Eis be�ndliche Luft auf die w•armere •uber dem Ozean be�ndliche Luft. Polartiefs
besitzen eine geringe Lebensdauer, da sie beim•Uberqueren von Landmassen weniger W•arme
zugef•uhrt bekommen. In Abbildung 2.5 ist ein Polartief gezeigt. Die Klassi�zierung eines Zy-
klons als Polartief ist je nach Quelle unterschiedlich. So werdenZyklone die eine Ausdehnung
von etwa 100 km bis 500 km als Polartief de�niert. Dementsprechend istihre Lebenszeit recht
unterschiedlich. Sie kann in etwa 12 bis 36 h betragen.•Au�erst kleine Polartiefs k •onnen sich bei-
spielsweise in dem trockenen Kaltluftstrom eines gr•o�eren Zyklons bilden, aber schon nach weni-
gen Stunden verschwinden (http://www.weatheronline.co.uk/reports/wxfacts/The-Polar-
low---the-arctic-hurricane.htm ). So ist aufgrund der geringen Lebenszeit der Polartiefs eine
genaue Vorhersage•uber deren Entstehungsort schwierig.

Abb. 2.4: Satellitenbild eines Zyklons mit den
Str•omumgsrichtungen aus den drei
Luftf •orderb•andern. Das Warmluftf •orderband steigt
entlang der Warmfront auf, was zu Wolkenbildung
und Niederschlag f•uhrt. Das Kaltluftf •orderband
tr •agt zun•achst kalte, feuchte Luft westw •arts, dreht
aber entgegen dem Uhrzeigersinn um das Zentrum
des Zyklons herum. Sie bewegt sich auch vor die
Warmfront, bleibt aber unter der Warmluft. Mit
dem trockenen F•orderband wird kalte trockene
Luft aus h •oheren Luftschichten hinter die Kaltfront
transportiert, welche das wolkenfreie Gebiet (eng:
dry slot ) erzeugt. Aus Ahrens [2009]

Ein weiteres wichtiges Ph•anomen ist die Arktische Oszillation (AO). Hierbei verursachen•Anderungen
im Druck eine Schw•achung oder St•arkung der oberen Westwinde des polaren Vortex. Der monatli-
che Mittelwert des AO nimmt Werte von -4 bis 4 an (https://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/
ao/ ). In einer positiven Warmphase des AO wird durch starke Westwinde ein Abdriften kalter ark-
tischer Luft zu mittleren Breiten verhindert. Dadurch sind di e Winter in den polaren Gebieten
sehr kalt. Der Druck •uber zentralen Arktis ist infolge dessen besonders niedrig und esbildet sich
eine st•arkere Zone der Konvergenz. W•ahrend einer negativen Kaltphase werden die oberen West-
winde schw•acher, wodurch kalte Luft in mittlere Breiten eindringen kann, aber warme milde Luft
in die polaren Gebiete vorsto�en kann. Der Druck ist •uber der zentralen Arktis besonders hoch
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und eine Zone der Divergenz bildet sich aus. Sp•ater stellte sich jedoch heraus, dass w•ahrend einer
positiven Phase der AO warmes, salzhaltiges Atlantikwasser in Arktiseindringen kann. Hierdurch
kann das Meereis der Arktis um bis zu 40 cm abschmelzen. In der negativen Phase kann das warme
Atlantikwasser nicht allzu weit vordringen, wodurch Meereiswachstum beg•unstigt wird.

2.1.2. Dynamik der Stratosph •are

Abb. 2.5: Satellitenbild eines Polartiefs •uber der norwegischen
See. Erkennbar ist das ausgepr•agte Auge des Sturms
und der zyklonale Drehsinn. Aus [Ahrens, 2009]

In der Stratosph•are existiert die
so genannte Brewer-Dobson-Zirkulation
(Abbildung 4.8). Stratosph•arisches
O3 wird haupts•achlich in den Tro-
pen produziert, da die Sonne hier
jeden Tag im Jahr sehr hoch steht
und damit energiereiches Licht auf-
grund des kurzen Lichtweges eine ho-
he Eindringtiefe in die Atmosph•are
besitzt. Jedoch ist die Konzentra-
tion an O3 in tropischen Strato-
sph•are nicht maximal, sondern in der
polaren Stratosph•are. Die Brewer-
Dobson-Zirkulation beschreibt einen
meridonalen Lufttransport aus den
Tropen in Richtung der Pole, mit
dem auch O3 transportiert wird. In
der arktischen Atmosph•are ist eher
wenig O2 vorhanden, wodurch die
Produktionsrate f•ur O3 niedrig ist.
Luft aus den Polargebieten wiederum

ersetzt aufsteigende Luft in den Tropen. Angetrieben wird sie durch gro�r •aumige atmosph•arische
Wellen wie den Rossby-Wellen. Die Brewer-Dobson-Zirkulation ist in der n•ordlichen Hemisph•are
aufgrund der ausgepr•agteren Topographie st•arker als auf der s•udlichen Hemisph•are. Die Brewer-
Dobson-Zirkulation tritt nur in den Wintermonaten auf. In den Tropen kann troposph•arische Luft
durch Konvektion in die Stratosph•are gelangen. Dieser Prozess ist aber recht langsam [Newman
et al., 2000]. So braucht tropische Luft nahe der Tropopause (� 16 km) etwa 6 Monate, um in
H•ohen von 27 km zu gelangen. Durch den recht langsamen Prozess ist aber gen•ugend Zeit vorhan-
den, um ausreichende Mengen an O3 zu produzieren.

In den Wintermonaten bildet sich •uber den polaren Gebieten der so genannte polare Vortex,
der das Eindringen stratosph•arischer Luft aus mittleren Breiten und die Freisetzung polarer Luft
verhindert. Durch die niedrigen Temperaturen wird eine dem Uhrzeigersinn entgegengesetzte Zir-
kulation des Vortex durch starke Westwinde (thermische Winde) etabliert. Wegen fehlender Son-
neneinstrahlung k•onnen innerhalb des Vortex sehr niedrige Temperaturen erreicht werden. Der
Vortex kann als relativ geschlossenes, stabiles System betrachtet werden, in welcher chemische
Reaktionen ablaufen (Kap. 2.2.1). Sobald w•ahrend des Fr•uhjahrs die Temperaturen ansteigen,
wenn die Sonnenstrahlen die hohen Breiten erreichen, werden die Winde schw•acher und der Vor-
tex bricht zusammen. •Uber der Antarktis ist der polare Vortex hingegen deutlich ausgepr•agter
als •uber der Arktis, da die Temperaturen der arktischen Stratosph•are h•oher sind. Zudem ist der
arktische Vortex eher unregelm•a�ig. So k•onnen troposph•arische St•orungen (Wellenbewegungen)
bis in die Stratosph•are wirken, wodurch zu der zonalen Str•omung eine meridonale Komponente
hinzukommt. Dadurch ist der arktische Vortex nicht immer polzent riert und hat auch eine k•urzere
Lebensdauer als der antarktische. Die thermischen Winde, die dieZirkulation verursachen, errei-
chen ihr Maximum im Polarnachtjet.

Eine Besonderheit der Arktis ist, dass der arktische Vortex durcheine heftige Erw•armung der
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Stratossph•are um bis zu 40� C innerhalb weniger Tage zusammenbrechen kann. Der meridonale
Temperaturgradient wirkt nun in die entgegengesetzte Richtung, sodass zirkul•are Ostwinde vor-
herrschen. Eine solch starke Erw•armung ist aber nicht jeden Winter zu beobachten. Die Folge ist,
dass Polarnachtjet abgeschw•acht wird. So wird der Vortex schw•acher und bricht in kleinere Vorti-
ces auseinander. Die Ursache dieser pl•otzlichen Erw•armung sind Rossby-Wellen, die sich von der
Troposph•are in die Stratosph•are ausbreiten. Dieser Vorgang ist in der n•ordlichen Hemisph•are mit
der ausgepr•agten Topographie zu begr•unden, die die Wellenbewegung verst•arkt. Je dominanter
jedoch die Ostwinde werden, desto weniger k•onnen sich die Wellen in der Vertikalen ausbreiten.
Damit wird die Zirkulation schw •acher und durch fallende Temperaturen kann sich der Tempera-
turgradient umkehren. Damit setzen die Westwinde wieder ein. Geringe Erw•armungen k•onnen fast
jeden Winter auftreten. Dabei ist die Amplitude der troposph•arischen Rossby-Welle zu gering, so
dass sich kurzerhand wieder die Westwinde einstellen [Holton, 2004, Roedel and Wagner, 2011].

Innerhalb des polaren Vortex k•onnen aufgrund der niedrigen Temperaturen (-80� C) selbst ge-
ringe Mengen an Wasserdampf (H2Og) kondensieren. So bilden sich in H•ohen von 15 km bis 20 km
die polaren stratosph•arischen Wolken (PSC). So l•asst sich innerhalb des Vortex nicht nur eine
Abnahme an H2Og beobachten, sondern auch an Nitraten. Bei der Kondensierung werden drei
Typen von PSC unterschieden. Bei -78� C kondensieren zuerst Wassertr•opfchen aus, die aus fes-
ten und 
 •ussigen Teilchen von Salpeters•aure-Trihydrat-Partikel (NAT) (HNO 3(H2O)3) bestehen.
Diese Partikel besitzen einen Durchmesser von etwa� 1 � m und werden recht langsam aus der
Atmosph•are entfernt. Derartige PSCs werden als Typ Ia) bezeichnet. Bei Temperaturen um -85� C
k•onnen sich Typ Ib) PSCs bilden, die aus einer Mischung von Eis undWasser und 
•ussigem HNO3

bestehen. Diese Partikel sind mit einem Durchmesser von> 10� m schon gr•o�er. Statt dem HNO 3

kann Schwefels•aure (H2SO4) ein Bestandteil sein (Typ Ib)). Bei noch st•arkerer Abk•uhlung ist
auch eine Bildung reiner Wassereiswolken (Typ II) m•oglich. Unterst•utzend auf die Generierung
kann sich die Topographie auswirken. Die Typ II PSCs besitzen aber nur eine geringe Ausdehnung
und haben nur eine kurze Lebensdauer. In dem stratosph•arischen O3-Abbau nehmen die PSCs
eine wichtige Rolle ein und tragen zur Denitri�zierung und Dehydrierung bei. Dadurch, dass der
arktische Vortex nicht allzu stabil ist, bilden sich in demselben auch weniger PSC, was wiederum
Ein
uss auf die stratosph•arische O3-Chemie hat.

2.2. Chemie

In den n•achsten beiden Kapiteln werden insbesondere die Ozonchemie derStratosph•are und Brom-
chemie der Troposph•are beschrieben. In Kapitel 2.2.1 wird zun•achst der Chapman-Mechanismus
beschrieben, der zur O3-Bildung in der Stratosph•are f•uhrt. Es werden die Resultate des Chapman-
Zyklus genannt, die zum Teil nicht mit gemessenen Daten•ubereinstimmen. Diese Diskrepanz ist
durch Abbaureaktionen des O3 geschuldet, welche n•aher beschrieben werden. Hauptverursacher
des Abbau stratosph•arischen O3 sind Stickoxide (NOx ), Hydroxide (HO x ) und Halogenverbindun-
gen. Wie in Kapitel 1 beschrieben, ist das Ozon-Loch auf Halogenverbindungen wie die FCKW und
H-FCKW zur •uckzuf•uhren. Es wird die Entstehung des Ozon-Lochs und der Zusammenhang zum
Polaren Vortex und den PSC dargelegt. Eine ausf•uhrliche Dokumenttation zur stratosph•arischen
Ozonchemie �ndet sich in Seinfeld and Pandis [2006], Wallace and Hobbs [2006]
In der Troposph•are wird dann genauer die Bromchemie erl•auert, da BrO das Spurengas ist, wel-
ches ma�gelich zum O3-abbau in der Troposph•are, vor allem in der Grenzschicht, beitr•agt. Im
Zuge der Beschreibung der Bromchemie wird der in Kapitel 1 angedeutete heterogene autokataly-
tische Reaktionszyklus des BrO aufgezeigt. In Kapitel 1 ist die Bedeutung des Meereises als Quelle
des BrO hervorgehoben worden. Dieser Zusammenhang sowie die Abh•angigkeiten zu meteorolo-
gischen Parametern wie Druck und Temperatur werden ausf•uhrlicher diskutiert. Die Verwendung
von O3-Sonden wird ebenso angesprochen, da sie die M•oglichkeit bieten, die vertikale Ausdehnung
des O3-Abbaus bzw. die des BrO zu bezi�ern. Eine besondere Bedeutung kommt Zyklonen hinzu.
Diese k•onnen BrO •uber gro�e Distanzen transportieren und damit dessen Lebensdauer erh•ohen.
Es wird ein Mechanismus aufzeigt, der die Konzentrationen des BrO w•ahrend des Transportes auf-
rechterh•alt. Abschlie�end wird der Ein
uss der Strahlung auf das BrO diskut iert und es werden
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Prognosen•uber eine zuk•unftige Entwicklung der BrO-Events gegeben. Es ist anzumerken,dass
die Informationen aus Kapitel 2.2.2 auf aktuellen wissenschaftlichenVer•o�entlichungen beruhen.
Diese Ver•o�entlichungen beziehen sich meistens auf einzelne Events. Daher sind Widerspr•uche
zwischen einzelnen Studien nicht auszuschlie�en. Jedoch l•asst sich aus die Gesamtheit der Studien
zu einem bestimmten Thema ein gemeinsamer Zusammenhang ableiten. Deswegen wird zu jedem
Teilabschnitt eine kurze Zusammenfassung der Ergebnisse gegeben.

2.2.1. Ozonchemie der Stratosph •are

Ein wichtiger Bestandteil der polaren Stratosph•are ist das O3. In der Stratosph•are weist es im
Bereich von etwa 25 km H•ohe die h•ochsten Konzentrationen auf. Das O3 bildet in der genannten
H•ohe eine Schicht, die so genannte Ozonschicht. Die Ozonschicht ist ein nat •urlicher Schutz gegen
die UV-B Strahlung der Sonne im Wellenl•angenbereich von 280 bis 315 nm. Die Temperatur der
Stratosph•are wiederum wird durch Absorption der UV-Strahlung beein
usst.
O3 wird in der Stratosph•are nach dem Chapman-Mechanismus gebildet. Chapman nahm an, dass
sich in der Stratosph•are nur Sauersto�verbindungen be�nden. Zun•achst werden Sauersto�molek•ule
(O2) in H•ohen von etwa 30 km photolytisch bei Wellenl•angen� < 0:242� m gespalten.

O2 + h� ! 2O (2.2)

Der entstehende atomare Sauersto� bildet mit O2 nun O3

O2 + O + M ! O3 + M (2.3)

M bezeichnet einen Sto�partner, zum Beispiel O2 oder Sticksto�molek •ule (N2). Sto�partner sind
recht stabile Verbindungen, die die Kollisionsenergie einer Reaktion aufnehmen und die Bildung
des O3 gew•ahrleisten. Ist keine Aufnahme der Kollisionsenergie m•oglich zerf•allt das angeregte O3

wieder. Die Konzentration von M nimmt mit der H •ohe ab, wodurch die Bildung an O3 in gro�en
H•ohen mehr Zeit ben•otigt. Nur mit Reaktion (2.3) wird in der Atmosph •are O3 erzeugt. Es folgt
nun die photolytische Spaltung von O3 im Wellenl•angenbereich von 240 bis 320 nm und von 400
bis 600 nm.

O3 + h� ! O2 + O (2.4)

Reaktion (2.4) �ndet im Wellenl •angenbereich von 400 bis 600 nm des O3-Absorptionsspektrum
statt. Dieser Bereich wird Chappuis-Bande genannt. Neben der Bildung atomaren Sauersto�s
wird bei der Absorption von h� im Wellenl•angenbereich von 240 bis 320 nm zuerst der angeregte
Zustand O(1D) gebildet. Dieser Bereich wird Hartley-Bande genannt. Mittels eines Sto�partners
kann hieraus atomarer Sauersto� generiert werden. Danach be�ndet sichdas O-Atom energetisch
gesehen wieder im Grundzustand.

O(1D) + M ! M + O (2.5)

Zuletzt reagiert ein Sauersto�atom mit O 3.

O + O 3 ! 2O2 (2.6)

Reaktion (2.6) verl•auft unterschiedlich schnell, da in h•oheren Lagen mehr O-Atome vorliegen.•Uber
25 bis 30 km nimmt die O3-Konzentration ab, da weniger O2 vorhanden ist. Zur Ober
 •ache hin
ist die O3-Konzentration abnehmend, weil weniger energiereiche Photonen dieunteren Schichten
erreichen. Zudem kann nur mit Reaktion (2.6) O3 abgebaut werden. Die photolytische Spaltung
von O3 f•uhrt nicht zu einem Verlust von O3, da O3 wieder •uber Reaktion (2.3) zur•uckgebildet
wird.
Nach Chapman w•are die O3-Konzentration in 25 km H•ohe am •Aquator maximal (Abbildung 2.6).
An den Polen werden in H•ohen zwischen 15 bis 20 km jedoch gr•o�ere Werte als am •Aquator erreicht.
Dies ist in Abbildung 2.6 ersichtlich.
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Abb. 2.6: Saisonal gemittelte O3-S•aulen in DU/km f •ur die Jahre 1980 bis
1989 aus Satellitendaten. Die Brewer-Dobson-Zirkulation ist
durch schwarze Pfeile gekennzeichnet. In h•oheren Schichten ist
die O3-Produktion durch fehlendes O 2 begrenzt und in unteren
Lagen durch fehlende energiereiche Photonen. [Newman et al.,
2000]

Die Verteilung des O3 (Ab-
bildung 2.6) wird durch
die Brewer-Dobson-Zirkulation
(Kapitel 2.1.2) verursacht.
Das durch den Chapman-
Mechanismus bestimmte H•ohenpro�l
des O3 gibt zwar die rich-
tige Form an, aber die
vorhergesagten Konzentra-
tionen stimmen nicht mit
Messungen•uberein. Daher
muss es Reaktionsmecha-
nismen geben, die zu einem
Abbau von O3 f•uhren. Zu-
letzt noch zwei Anmerkun-
gen zur Notation: O-Atome
und O3 werden in der Li-
teratur unter dem Begri�
ungerader Sauersto� (odd
oxygen) zusammengefasst.
Entsprechend wird unter
geradem Sauersto� (even
oxygen) das O2 verstan-
den.

Wie zuvor erw•ahnt, wird O 3 durch HOx NOx und FCKW und H-FCKW zerst •ort. Allgemein wird
O3 nach folgendem Schema abgebaut

X + O 3 ! XO + O 2

XO + O ! X + O 2

) O + O 3 ! 2O2

X repr•asentiert einen Katalysator, der den Abbau von O3 erm•oglicht. Katalysatoren sind chemisch
gesehen hoch reaktive Verbindungen oder einzelne Elemente, die am Ende eines Reaktionszyklus
wieder reproduziert werden. Der Reaktionszyklus bleibt bestehen. Es wird daher auch von ka-
talytischen Reaktionen gesprochen. Die im Folgenden gezeigten Katalysatoren sind so genannte
Radikale, die meistens bei photochemischen Reaktionen oder bei Reaktionen von Molek•ulen mit
Molek•ulen, die sich in einem angeregten Zustand be�nden, entstehen, und aus Molek•ulfragmenten
oder Elementen bestehen k•onnen. Sie besitzen aufgrund ungepaarter Elektronen eine hohe Reak-
tivit •at und tendieren dazu stabilere Verbindungen zu bilden. In der Radikalchemie werden kataly-
tische Reaktionen auch als Kettenreaktionen bezeichnet. Auf Kettenreaktionen folgt zum Schluss
eine Abbruchreaktion, welche mit einer Reservoirbildung f•ur X einhergeht und den Reaktions-
zyklus stoppt. Reservoire k•onnen beispielsweise durch die Reaktion zweier Radikale, also zweier
Katalysatoren, gebildet werden. Ebenso kann eine am Reaktionszyklusunbeteiligte Verbindung
mit X ein Reservoir eingehen. Das entstehende Reservoir ist aber nicht chemisch stabil, d.h. X
kann wieder freigesetzt werden [Roedel and Wagner, 2011, Wallace and Hobbs,2006].

Durch die photolytische Spaltung von Disticksto�monoxid (N 2O) k•onnen NOx , also Sticksto�-
monoxid (NO) und Sticksto�dioxid (NO 2), entstehen. N2O wird haupts•achlich durch biologische
Prozesse in B•oden und in Ozeanen freigesetzt und gelangt nahezu ungehindert durchdie Tro-
posph•are. Erst in der Stratosph•are wird 90% des N2O dissoziiert [Seinfeld and Pandis, 2006].

N2O + h � ! N2 + O( 1D) (2.7)

N2O + O( 1D) ! NO + NO (2.8)

! N2 + O 2 (2.9)
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Das meiste NOx wird •uber Reaktion (2.8) erzeugt. Durch Messungen wurde festgestellt, dass das
meiste N2O in H•ohen von 25 bis 35 km gespalten wird, wodurch im Bereich der Ozonschicht auch
erh•ohtes NOx vorhanden ist. So kann O3 wie folgt abgebaut werden.

NO + O 3 ! NO2 + O 2 (2.10)

NO2 + O ! NO + O 2 (2.11)

) O3 + O ! 2O2 (2.12)

Unter Ein
uss von Sonnenlicht hingegen kann NO2 gespalten werden.

NO2 + h� + ! NO + O (2.13)

Mit dem O-Atom l •asst sich nun wieder O3 bilden

O + O 2 + M ! O3 + M (2.14)

Sollte Reaktion (2.10) nach Reaktion (2.13) statt�nden, tritt kein O 3-Verlust auf (Reaktion 2.14).
Wenn hingegen auf Reaktion (2.10) Reaktion (2.11) folgt, kommt es zum O3-Verlust. In den
gezeigten Reaktionen wurden O-Atome ber•ucksichtigt. In der unteren Stratosph•are sind weniger
O-Atome vorhanden und daher dominiert ein Zyklus, der keine O-Atome ben•otigt.

NO + O 3 ! NO2 + O 2 (2.15)

NO2 + O 3 ! NO3 + O 2 (2.16)

NO3 + h� ! NO + O 2 (2.17)

) 2O3 ! 3O2 (2.18)

Das Nitratradikal NO 3 (Reaktion 2.16) wird w•ahrend des Tages aufgrund seiner Instabilit•at sehr
schnell photolysiert und stellt w•ahrend der Nacht ein Reservoir f•ur NO dar.

O3 kann ebenfalls durch das HOx , also durch das Hydroxyl-Radikal (OH) und Perhydroxyl-Radikal
(HO2), abgebaut werden. Hydroxyl-Radikale k•onnen durch die Reaktion von (O(1D)) mit CH 4

oder mit H2O erzeugt werden.

O(1D) + H 2O ! 2OH (2.19)

O(1D) + CH 4 ! CH3 + OH (2.20)

Das meiste H2O gelangt nicht durch vertikalen Transport in die Stratosph•are, da es durch die
niedrigen Temperaturen der Tropopause auskristallisiert, sondernentsteht durch die Oxidation von
CH4 mit OH. Der Transport des CH4 wird durch die niedrigen Temperaturen nicht beein
usst. So
wird 90% des OH aus Reaktion (2.19) erzeugt, nur 10% werden aus Reaktion (2.20) gewonnen. Das
Mischungsverh•altnis (Volume Mixing Ratio, VMR) von OH h •angt stark vom Sonnenzenitwinkel
ab. So wird bei hohem Sonnenstand die h•ochste VMR beobachtet. Weiterhin ist durch Messungen
belegt, dass das meiste OH in den tropischen Regionen erzeugt wird. Im Folgenden werden nun
die Reaktionen beschrieben, die durch Involvierung von HOx zu O3-Abbau f•uhren. Sollte ein HO2-
Molek•ul mit NO reagieren, bevor es mit ungeradem Sauersto� in Kontakt kommt, tr itt netto kein
Ozonverlust auf. Andernfalls kommen folgende Reaktionsmechanismen infrage, falls das HO2 mit
dem O-Atom oder dem O3 reagiert. Unterhalb von etwa 40 km H•ohe wird ungerader Sauersto�
durch das OH-Radikal abgebaut.

OH + O 3 ! HO2 + O 2 (2.21)

HO2 + O ! OH + O 2 (2.22)

) O3 + O ! 2O2 (2.23)
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Unter 30 km H•ohe sind weniger O-Atome vorhanden, sodass im Vergleich durch Reaktion (2.26)
mehr O3 zerst•ort werden kann als durch Reaktion (2.23).

OH + O 3 ! HO2 + O 2 (2.24)

HO2 + O 3 ! OH + O 2 (2.25)

) 2O3 ! 3O2 (2.26)

Halogene wie Cl und Br tragen ebenfalls zum O3-Abbau bei. Haupts•achlich gelangen sie in Form
von FCKW und H-FCKW in die Atmosph •are. Die meisten FCKW bzw. H-FCKW sind anthro-
pogenen Ursprungs und sie besitzen keine Senken in der Tropossph•are. Erst in der Stratosph•are
k•onnen sie durch das UV-Licht gespalten werden, wobei Halogenatome freigesetzt werden. So wird
beispielsweise das Freon-11 (CFCl3) (Reaktion 2.27) bzw. Freon-12 (CF2Cl2) (Reaktion 2.28) wie
folgt photolysiert.

CFCl3 + h � ! CFCl2 + Cl (2.27)

CF2Cl2 + h � ! CF2Cl + Cl (2.28)

Die freigesetzten Halogenatome sind chemisch gesehen Radikale und wirken als Katalysatoren f•ur
den O3-Abbau. Um 23 km H•ohe herum wird vorwiegend CFCl3 zerst•ort, in 25 bis 35 km H•ohe
hingegen CF2Cl2. Die einzige nat•urliche Quelle f•ur Cl ist Methylchlorid CH 3Cl, welches mittels
OH abgebaut wird. Das Cl-Radikal reagiert mit O3 nach folgendem Mechanismus

Cl + O 3 ! ClO + O 2 (2.29)

ClO + O ! Cl + O 2 (2.30)

) O3 + O ! O2 + O 2 (2.31)

Sowohl Cl als auch ClO sind hoch reaktiv, die beide auch unter der Gruppe ClOx zusammengefasst
werden. Sie besitzen beispielsweise in 40 km H•ohe eine Lebenszeit von 0.2 s (Cl) bzw. von 53 s
(ClO). Sollte hingegen das ClO mit NO anstelle des O-Atoms in Reaktion (2.30) reagieren, �ndet
kein O3-Abbau statt, da das entstehende O-Atom rasch O3 bildet. Es liegt ein Nullzyklus vor.

Cl + O 3 ! ClO + O 2 (2.32)

ClO + NO ! Cl + NO 2 (2.33)

NO2 + h� ! NO + O (2.34)

) O3 + h� ! O2 + O (2.35)

Reaktionen (2.29) und (2.29) sind besonders in 40 km H•ohe e�ektiv. Die genannten Reaktionen
k•onnen durch die Bildung eines Reservoirs beendet werden. Diese sind Chlorwassersto� (HCl)
und Chlornitrat (ClONO 2). HCl kann mittels CH 4 gebildet werden, ClONO2 mit NO 2. F•ur die
Reservoirbildung von ClONO2 wird M ben•otigt, weswegen diese Reaktion in niedrigen H•ohen um
(27� 5) km besonders e�ektiv ist. HCl ist oberhalb von 30 km H•ohe e�ektiver, sodass die ClO-Werte
in 40 km maximal sind. OH hingegen vermindert die E�ektivit •at der Reservoirbildung. So kann
Cl freigesetzt werden, wenn HCl mit OH reagiert, und NO2 kann durch OH in HNO3 umgesetzt
werden, wodurch weniger NO2 zur Verf•ugung steht. Insgesamt machen HCl und ClONO2 99% des
Reservoirs f•ur Cl aus. Der ClOx -Zyklus kann bis zu 105 mal durchlaufen werden, bevor er durch
die Bildung eines Reservoirs abgebrochen wird. Wird nun das Reservoir aus der Stratosph•are
entfernt, kann der Zyklus vollst•andig beendet werden. HCl und HNO3 sind in der Stratosph•are
etwas stabiler als ClONO2 und k•onnen in die Troposph•are gelangen. Reservoirs wie ClONO2
sind weniger stabil und haben eine zeitlich begrenzte Lebensdauer, wodurch der Zyklus nur kurz
unterbrochen wird. Diese Reservouirs verbleiben zumeist inder Stratosph•are. ClONO2 kann wieder
photolytisch gespalten werden und damit wieder ClOx freisetzen.
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In niedrigeren H•ohen nimmt die Konzentration an O-Atomen ab. Stattdessen reagiert das ClO
mit dem HO2

Cl + O 3 ! ClO + O 2 (2.36)

OH + O 3 ! HO2 + O 2 (2.37)

ClO + HO 2 ! HOCl + O 2 (2.38)

HOCl + h� ! OH + Cl (2.39)

) 2O3 + h� ! 3O2 (2.40)

Unterhalb von 20 km f•uhrt BrO x , also Br und BrO-Radikale, zum O3-Abbau. Hierbei kann das
BrOx mit HO x und ClOx reagieren. Die f•ur die Reaktion ben•otigten Br-Radikale entstehen analog
zu den Cl-Radikalen durch photolytische Dissoziation von Halonen. Halone sind FCKWs oder H-
FCKWs, die im Molek •ul mindestens ein Br-Atom aufweisen. Beispiele sind Halon 1211 (CBrFCl2)
und Halon 1301 (CBrF3).
Der BrOx /HO x -Zyklus l•auft analog zum ClOx /HO x ab. Statt Hypochlorige S•aure (HOCl) ist
entsprechend Hypobromige S•aure (HOBr) vorhanden. Zwar ist das Mischungsverh•altnis an Br
in der Stratosph•are deutlich niedriger als das des Cl (20 ppt zu 3400 ppt), aber Br besitzt ein
ebenso hohes Potential zum O3-Abbau. So werden Kohlenwassersto�verbindungen mit Br wie
Methylbromid (CH 3Br) in den unteren Schichten der Stratosph•are photolytisch gespalten. Halone
hingegen k•onnen in h•ohere Schichten aufsteigen bevor sie vom UV-Licht gespalten werden undBr
freisetzen. So ist auch m•oglich, dass sich ein BrOx /ClO x -Zyklus ausbildet.

Br + O 3 ! BrO + O 2 (2.41)

Cl + O 3 ! ClO + O 2 (2.42)

BrO + ClO ! BrCl + O 2 (2.43)

BrCl + h� ! Cl + Br (2.44)

) 2O3 ! 3O2 (2.45)

Dieser Zyklus ist besonders e�ektiv in der O3-Zerst•orung, da keine O-Atome ben•otigt werden. An-
stelle von BrCl kann in 2.43 auch Chlorperoxid (ClOO) gebildet werden und ein freies Br-Radikal.
Das ClOO-Radikal reagiert mittels eines Sto�partners M, wobei ein Cl-Radikal und O2 entsteht.
Das Br-Radikal kann, analog zum Cl-Radikal, mit CH4 und NO2 die Reservoirs Bromwassersto�
(HBr) und Bromnitrat (BrNO 2) bilden. Die Reaktion von Br mit CH 4 l•auft deutlich langsamer ab
als die von Cl mit CH4. HBr hat eine deutlich k•urzere Lebensdauer als HCl, da die Reaktion von
HBr mit OH deutlich schneller abl •auft. HBr hat eine Lebensdauer von Tagen und HCl von etwa
einem Monat. BrONO2 ist noch instabiler als ClONO2, wodurch es noch schneller photolysiert
werden kann. So existiert in der unteren Stratosph•are BrONO2 nur f •ur etwa 10 min und ClONO2

f•ur etwa 10 h. Folglich ist das Br-Radikal deutlich e�ektiver, da Br- Verbindungen aufgrund der
kurzen Lebensdauer das Br rasch freisetzen und damit ein gro�er Teil des Brx in Form von Br-
Radikalen und BrO vorliegt. So ist das Potential f•ur den Ozonabbau von Br 50 mal h•oher als das
von Cl [Seinfeld and Pandis, 2006].
Abschlie�end wird die Wechselwirkung der stratosph•arischen Halogenchemie mit dem in Kapitel
2.1.2 erl•auterten polaren Vortex und den PSC vorgestellt.

Ozon-Loch

Wie in Kapitel 1 erw•ahnt konnte in den 1980-Jahren ein massiver O3-Verlust zun•achst in Ant-
arktis, sp•ater in der Arktis beobachtet werden. Dieser E�ekt wurde mit dem Begri� Ozon-Loch
umschrieben. Mit Beginn des antarktischen Fr•uhjahrs nehmen die O3-Werte innerhalb weniger
Wochen rapide ab. So wurden im Oktober 1986 und 1997 O3-S•aulen von 158 DU (Dobson) und
112 DU gemessen. Vor dem Auftreten des Ozon-Lochs betrugen der Oktobermittelwert der Jahre
1967 bis 1997 etwa 282 DU. Der Verlust des O3 beschr•ankte sich auf den H•ohenbereich von 12
bis 24 km. Dar•uber hinaus lie� sich kein nennenswerter Unterschied beobachten. Der beobachtete
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O3-Verlust liegt demnach in •ahnlichen H•ohenbereichen wie die PSC und in H•ohenregionen, in
welcher die ClOx -Chemie besonders aktiv ist. Es liegt nahe, dass ein Zusammenhang zwischen den
PSC und der ClOx -Chemie vorliegen muss, da die Freisetzung der Cl-Radikale unter gasf•ormigen
Bedingungen ine�zient ist. In der Gasphase ist Reaktion ist die daf•ur n•otige Reaktion (2.46) zu
langsam. Die PSC k•onnen nun die Freisetzung der C-Radikale aus den Reservoirs beg•unstigen.
Dazu �nden auf der Ober
 •ache der PSC w•ahren der Polarnacht heterogene Reaktionen statt.

HCl (s) + ClONO 2 ! Cl2 + HNO 3(s) (2.46)

Es wird also unter Verbrauch von ClONO2 ein Cl2-Molek•ul freigesetzt, w•ahrend HNO3 in der
PSC verbleibt. Die PSC k•onnen Verbindungen wie HCl besonders e�zient absorbieren, falls die
Absorption von HCl bei Temperaturen unter 200 K statt�ndet. Auf der Ober 
 •ache der PSC �n-
den heterogene Reaktionen statt. Dieser Umwandlungsprozess �ndet inder Polarnacht statt. Das
Cl2 kann leicht photolysiert werden, wodurch freie Cl-Radikale entstehen. Deswegen ist in den
Fr •uhjahrsmonaten der Arktis ein rapider Ozonverlust zu beobachten. Esl•auft also der zuvor be-
schriebene ClOx -Zyklus ab.

Cl2 + h� ! 2Cl

2Cl + 2O 3 ! 2ClO + 2O 2

ClO + NO 2 + M ! ClONO2 + M

) HCl (s) + NO 2 + 2O 3 ! ClO + HNO 3(s) + 2O 2

Das ClONO2 kann auch mit kristallisiertem H 2O(s) reagieren. Dieser Prozess ist unter gasf•ormigen
Bedingungen ebenfalls eher langsam. Hieraus bildet sich instabiles HOCl, was sehr schnell photo-
lysiert werden kann oder in einer heterogenen Reaktion mit HCl(s) ein Cl2-Molek•ul bildet. Durch
Photolyse des Cl2 stehen wiederum zwei Cl-Radikale zur Verf•ugung

ClONO2 + H2O(s) ! HOCl + HNO 3(s) (2.47)

HOCl + HCl (s) ! Cl2 + H2O (2.48)

Wegen der niedrigen Konzentrationen von O-Atomen in der unteren Stratosph•are, die f•ur die
Reduktion von Cl zu ClO n•otig sind (ClO + O ! O2 + Cl), wurden noch weitere Zyklen diskutiert,
um katalytischen O3-Abbau zu erkl•aren.

2ClO + M ! Cl2O2 + M (2.49)

Cl2O2 + h� ! ClOO + Cl (2.50)

ClOO + M ! Cl + O 2 + M (2.51)

) 2ClO + h� ! 2Cl + O 2 (2.52)

Dieser Zyklus ben•otigt keine O-Atome zur Bildung von Cl-Radikalen. Auch eine Mitwirk ung an-
derer Halogenradikale wie Br l•auft ohne O-Atome ab (ClOx /BrO x -Zyklus ()). Insgesamt tragen
die Br-Cl-Reaktionen wohl nur zu einem F•unftel bis Viertel zur O 3-Zerst•orung bei, welcher auf
der Nordhalbkugel aber bedeutsamer sein k•onnte. Die Reaktionszyklen mit ClOx tragen daher
zum gr•o�ten Teil zum Ozon-Loch bei [Roedel and Wagner, 2011]. F•ur das Br-Radikal und deren
Zwischenprodukte ist das Reaktionsschema•ahnlich [Wallace and Hobbs, 2006]. Im Hinblick auf
die kurzen Lebenszeiten der Reservoire des BrO und dessen h•oheres Potential zur O3-Zerst•orung
ist deren Ein
uss nicht zu vernachl•assigen.
Durch die eingehenden Sonnenstrahlen im arktischen Fr•uhjahr erw•armen sich die Luftmassen,
wodurch der Vortex langsamer wird und schlussendlich zusammenbricht. Die PSC l•osen sich auf
und es wird HNO3 freigesetzt, das photolysiert wird. Somit brechen die Kettenreaktionen ab und
durch Zu
ie�en O 3-reicher Luft stabilisieren sich die O3-Konzentrationen wieder.

HNO3 + h� ! OH + NO 2

HNO3 + OH ! H2O + NO 3
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Das NO2 bildet mit dem ClO wieder die Reservoirsubstanz ClONO2. Dadurch beginnt der Ab-
bauprozess im n•achsten Polarwinter von Neuem. In Abbildung ?? wird der zuvor beschriebene
Mechanismus abschlie�end zusammengefasst.

Abb. 2.7: Zusammenhang zwischen Prozessen, die f•ur das Ozon-Loch verantwortlich sind. Abbildung
(a) die zeitliche Entwicklung des polaren Vortex. Die Entstehu ng des Vortex setzt mit Beginn
fallender Temperaturen im Herbst ein. Im Winter sind die Temperat uren niedrig genug, damit
PSC gebildet werden k•onnen (a). Mit der Bildung der PSC k •onnen heterogene Reaktionen auf
deren Ober
 •ache geschehen, falls die Temperaturen im roten Bereich liegen (a). Die Werte der
Reservoirsubstanzen HCl (blau) und ClONO 2 (rot) nehmen ab und es werden w•ahrend der
Polarnacht aktive Cl-Verbindungen (gr •un) erzeugt (b). Mit steigenden Temperaturen durch
einsetzende Sonnenstrahlen am Ende der Polarnacht, also zu Beginn des Fr•uhjahrs, beginnt
die Photolyse der Cl-Verbindungen und sinkende O3-Werte werden registriert, was zum Enste-
hen des Ozon-Lochs (c) f•uhrt. Steigen die Temperaturen weiter, beginnen sich die PSCs sich
aufzul•osen und damit k•onnen keine aktiven Cl-Verbindungen mehr generiert werden. Diese
werden wieder in den Reservoirs gebunden (b). Der Vortex wird durch d ie steigenden Tempe-
raturen instabiler und bricht schlie�lich zusammen, wodurch O 3-reiche Luft einstr •omen kann
und sich die O3-Werte wieder stabilisieren (c).[Wallace and Hobbs, 2006]

Durch Messungen wurde best•atigt, dass die ClO-VMR in 20 km H•ohe innerhalb des Vortex mehr
als 1 ppb betr•agt, was deutlich gr•o�er ist, als das Mischungsverh•altnis au�erhalb des Vortex. Glei-
cherma�en nimmt die VMR des O3 von etwa 2500 ppm auf 1000 ppm ab [Seinfeld and Pandis,
2006]. Ebenso k•onnen Reduzierungen der Reservoirsubstanzen des Cl beobachtet werden, was
auf eine e�ziente Umwandlung der Reservoirs und auf hohe Konzentrationen an ClOx hindeu-
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tet. Die erw•ahnten FCKW und H-FCKW sind folglich der Hauptverursacher des immer wieder
j•ahrlich auftretenden Ozon-Lochs. Wie schon erw•ahnt, l •asst sich auch•uber der Arktis ein Ozon-
Loch beobachten. Das Ozon-Loch•uber der Antarktis ist aber ausgepr•agter, da wegen der deutlich
niedrigeren Temperaturen der dortige polare Vortex stabiler ist und damit mehr PSC gebildet
werden k•onnen. Durch das Montrealprotokoll wurde der Einsatz der FCKW und H-FCKW regu-
liert. Seitdem sind die Emissionen dieser Gase r•uckl•au�g und die Ausdehnung des Ozon-Loch ist
tendenziell r•uckl•au�g. Jedoch wird der Vorgang der vollst•andigen Regeneration des Ozon-Lochs
noch Jahre, vielleicht bis in das sp•ate 21.Jahrhundert, dauern, da die FCKW und H-FCKW extrem
lange Lebensdauern aufweisen [IPCC, 2013]. Fraglich ist ebenfalls, wie gro� der Ein
uss steigender
Konzentrationen des Treibhausgases N2O und CH4 [IPCC, 2013] auf das O3 der Stratosph•are ist.

2.2.2. Bromchemie der Troposph •are

Im Folgenden der Ein
uss des Halogens Br auf den troposph•arischen O3-Abbau beschrieben. Es
wird, wie in der Einleitung zu Kapitel 2.2 beschrieben, verfahren, wonach zu eher detaillierten
Beschreibungen kurze Zusammenfassungen gegeben werden. Es wird sich bei Beschreibung der
troposph•arischen Halogenchemie auf die troposph•arische Bromchemie konzentriert. Wechselwir-
kungen mit anderen Halogenen oder die Chemie anderer Halogene der Troposph•are wie I werden
nicht diskutiert, da dieses den Rahmen dieser Arbeit•ubersteigt. Informationen zu anderen Halo-
genen der polaren Troposph•are �nden sich in Simpson et al. [2007b].

Erste Entdeckungen niedriger O 3 und hoher BrO-Werte in den polaren Gebieten

Halogene wie Br nehmen beim O3-Abbau eine wichtige Rolle ein. So ist im Fr•uhjahr •uber Mee-
reis eine erh•ohte Konzentration von BrO beispielsweise per Satellit zu beobachten (Abbildung
re�g:brosatmonth).
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Abb. 2.8: Monatsmittel der VCs des BrO der Arktis im Fr •uhjahr beispielhaft f •ur das Jahr 2014. Die
Daten stammen vom Satelliteninstrument GOME-2. Die Bilder wurd en dankenswerterweise
von Andreas Richter bereitgestellt

Nach Auswertung der ersten Daten des Satelliteninstruments GOME(Global Ozone Monitoring
Experiment) [Burrows et al., 1999], einem Spektrometer, das an Bord des von der ESA entwickel-
ten und 1995 gestarteten Satelliten ERS-2 (Second European Remote Sensing Satellite) befand,
wurde festgestellt, dass BrO-Wolken sehr h•au�g im Fr •uhjahr sowohl in der Arktis als auch in der
Antarktis zu beobachten sind [Wagner and Platt, 1998, 1999]. Sie besitzen gro�e Ausdehnungen
und sind vor allem •uber Seeeis vorhanden [Chance, 1998, Richter et al., 1998a,b, Wagner et al.,
2001, Richter et al., 2002]. Hohe BrO-S•aulen, die per Satellit beobachtet wurden, konnten mit
geringen O3-Konzentrationen, die mittels Bodenmessungen ermittelt wurden, korreliert werden
[Wagner et al., 2001]. Erste Entdeckungen niedriger troposph•arischer O3-Werte (Ozone depletion
Event, ODE) wurden schon in den 1980er Jahren gemacht [Oltmans, 1981, Oltmans and Komhyr,
1986, Bottenheim et al., 1986, Barrie et al., 1989]. Es stellte sich heraus, dass die ODEs nat•urlichen
Urspungs und Halogene die Verursacher sind [Simpson et al., 2007b].•Uber die Dauer der ODEs
l•asst sich keine allgemeine Aussage f•allen, da ihre Lebenszeit stark von der Meteorologie abh•angt
[Simpson et al., 2007b]. So k•onnen ODEs durch Winde transportiert werden, wodurch sie nur weni-
ge Minuten andauern und mit erh•ohten Windgeschwindigkeiten und einer Windrichtungs•anderung
einhergehen [Morin et al., 2005, Jones et al., 2006]. Chemisch bedingte ODEssind eher lokal und
nicht allzu intensiv in Windgeschwindigkeit und O 3-Abbau [Jones et al., 2006], k•onnen aber l•anger
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andauern. Jedoch lie�en sich auch ODEs entdecken, die eine kurzeLebensdauer aufweisen, auf lo-
kale chemische Aktivit•at zur•uckf•uhren sind und mehrere Stunden (� 7 h) andauern k•onnen [Jacobi
et al., 2006]. In K•ustenn•ahe betr•agt die Dauer in etwa 1 bis 3 Tage [Simpson et al., 2007b]. Bei
bestimmten Wettersituationen k•onnen sich ODEs•uber mehrere Tage halten [Bottenheim et al.,
2002, Strong et al., 2002]. In Strong et al. [2002] waren es aufgrund•au�ert stabilen Hochdruckge-
bietes bis zu 9 Tage. Im Sommer treten in der Arktis wegen der erh•ohten Temperaturen hingegen
kaum ODEs auf.
Insgesamt ist zu sagen, dass ein Zusammenhang zwischen BrO und O3 besteht. Dieser h•angt jedoch
Faktoren wie Windgeschwindigkeit und Temperatur und Meereis ab.

Ermittlung eines Reaktionszyklus f •ur tropsph•arisches BrO

Bei der Ermittlung der Spurengass•aule des BrO ist der Ein
uss des stratosph•arischen BrO nicht
zu vernachl•assigen. Regionen mit besonders hohen BrO-Werten (BrO-Hotspots) k•onnen auf stra-
tosph•arisches BrO zur•uckzuf•uhren sein [Salawitch et al., 2010]. Daher muss eine entsprechende
Korrektur durchgef •uhrt werden, um den troposph•arischen Anteil zu bestimmen [Theys et al.,
2009]. So haben Untersuchungen von Theys et al. [2011] gezeigt, dass die hohen Gesamt-VCs im
Fr •uhjahr zwar durch einen erh•ohten stratosph•arischen Bro-Anteil erkl•art werden k•onnen. Die be-
obachteten BrO-Hotspots hingegen, die oft mit einer niedrigen Tropopausenh•ohe in Verbindung
gebracht werden konnten, weisen eine troposph•arische Quelle auf. Auch in Sihler et al. [2012]
konnten erh•ohte BrO-Werte nicht durch stratosph•arischen Ein
uss, sondern durch Prozesse an
der Ober
 •ache erkl•art werden. Eine Erh•ohung des BrO in der unteren Troposph•are macht sich
auch in einer Verringerung der O3-Konzentration bemerkbar [Barrie et al., 1988, Simpson et al.,
2007b, Jones et al., 2013, Koo et al., 2012]. Der pl•otzliche und starke Anstieg von Br bzw. BrO in
der Troposph•are wird auch als \Bromine Explosion Event" (BEE) [Barrie and Platt, 1997, Leh rer
et al., 1997, Platt and Lehrer, 1997] bezeichnet und kann durch folgenden autokatayltischen hete-
rogenen Zyklus beschrieben werden. Der Prozess [Vogt et al., 1996, Fickert et al., 1999, Simpson
et al., 2007b] ist autokatalytisch, da sowohl Produkt als auch Edukt ein reaktives Halogen ist.

HOBr + Cl � + H + mp
! BrCl + H 2O (2.53)

BrCl + Br � aq
$ Br2Cl � (2.54)

Br2Cl �
aq
$ Br2 + Cl � (2.55)

) HOBr + H + + Br � mp
! Br2 + H 2O (2.56)

Br2 + h� ! 2Br (2.57)

Br + O 3 ! BrO + O 2 (2.58)

BrO + HO 2 ! HOBr + O 2 (2.59)

) H+ + Br � + HO 2 + O 3
mp;h�

! Br + H 2O + 2O 2 (2.60)

Der BEE-Zyklus entspricht den Reaktionen (2.56) bis (2.60). In Abbildung 2.9 ist der beschriebene
Mechanismus der•Ubersicht halber nochmals gra�sch dargestellt.
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Abb. 2.9: Veranschaulichung der chemischen Vorg•ange eines BEE. Der blau-grau schattierte Bereich
soll die heterogene Ober
•ache beschreiben, die der autokatalytische Prozess ben•otigt. Der
Prozess ist hier vereinfacht dargestellt, da er Kopplungen beispielsweise zu NO2 und Cl nicht
ber•ucksichtigt. Aus Simpson et al. [2007b]

Br-Radikale werden durch HO2 erzeugt, das die Oxidation von Bromid-Ionen (Br� ) gew•ahrleistet
(Reaktion 2.60). Die Abk•urzung \mp" (multiphase) bedeutet, dass die Reaktion (2.56) an einer
Phasengrenze (
•ussige Salzlake oder Eisober
•ache zu Atmosph•are) statt�ndet, also eine heterogene
Reaktion ist. Das Br2 aus 2.56 wird photolysiert und mittels des O3 zu BrO oxidiert. Mit HO 2

wird aus BrO wieder HOBr gebildet und der Kreislauf beginnt von Neuem(Abbildung 2.9).
Bez•uglich des ph-Wertes wird darauf hingewiesen, dass in Reaktion 2.56 und 2.60 ein Proton
verbraucht wird. Der ph-Wert sollte unter 6.5 liegen[Fickert et al., 1999]. Das Zustandekommen
von Reaktion (2.56) wurde in weiteren Studien untersucht, in welchen Salze als Quelle von Chlorid-
Ionen Cl� und Br � in Frage kommen. Das Verh•altnis Cl � /Br � ist entscheidend f•ur das Entstehen
der Br-Radikale. Ist ein recht hohes Verh•altnis der Salzionen vorhanden, das dem von Meersalz
•ahnlich ist, wird vorwiegend Br2 gebildet [Adams et al., 2002]. Ist die Konzentration von Br�

zu gering bzw. das Salzverh•altnis nicht dem vom Meersalz •ahnlich, wird eher BrCl gebildet. Ist
das Br� weitestgehend verbraucht, wird BrCl frei. Deswegen wurde ein Reaktionsmechanismus
vorgeschlagen, der Reaktion (2.56) erkl•art (Reaktion (2.53 bis 2.56). Experimente st•utzen den
gezeigten Mechanismus, da Messungen eine Freisetzung von BrCl und Br2 •uber Schneeschichten
zeigten[Foster et al., 2001]. Wird vermehrt BrCl frei, wird es photolysiert und die Cl-Radikale
bilden HCl, wodurch der O3-Abbau abgeschw•acht wird.
Durch Mitwirkung weiterer Verbindungen wie NO 2, Cl und Schwefeldioxid (SO2) wird die Chemie
der BEEs weitaus komplexer (Abbildung 2.10). F•ur Details zur anderen Halogenen sei auf Simpson
et al. [2007b] verwiesen. Eine Mitwirkung anthropogener Gase wie NOx in den BrO-Zyklus ist
m•oglich. So wurde in Custard et al. [2015] festgestellt, dass eine negativeKorrelation zwischen
BrO und NO 2 besteht, welche durch eine erh•ohte Zunahme der Reservoirs erkl•art werden kann,
die das BrO aus der Grenzschicht entfernen. Eine Zunahme an NOx durch eine expandierende
Industrie und Schi�fahrt, beg •unstigt durch den R•uckgang des Meereises, ist nicht auszuschlie�en.
Es ist ersichtlich, dass die BrO-Chemie weitaus komplexer ist als in Abbildung 2.9 gezeigt.
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Abb. 2.10: Darstellung der BrO-Chemie nach Simpson et al. [2007b]. Neben dem zuvor gezeigten Reak-
tionen (unterste Bildh •alfte), �nden sich auch Zusammenh •ange zu Cl, NO2 und SO2 .

Zu sehen ist, dass das BrO von vielen chemischen Verbindungen wieNO2 und Cl beein
usst wird
und damit eine genaue Vorhersage der Produktionsrate des BrO•au�erst schwierig wird. Nicht mit
aufzeigt sind Kopplungen mit I, welche aber mit ber•ucksichtigt werden m•ussten. Jedoch lassen sich
die BEEs mit einem Reaktionszyklus beschreiben, der gemessenehohe troposh•arische BrO-Werte
erkl•art, die nicht durch den Ein
uss stratosph •arischen BrOs zu deuten sind.

Quellen des BrO

Wie schon in Kapitel 1 erw•ahnt, bestehen Unklarheiten•uber die Quelle des BrO. M•ogliche Quellen
des BrO ist junges salzhaltiges Meereis [Frie� et al., 2004, Simpson et al., 2007a], Meersalzpartikel
in der Grenzschicht [Vogt et al., 1996] oder auf Eis oder Schnee
•achen liegend [McConnell et al.,
1992, Toyota et al., 2011], FF oder Aerosole, die von FF emittiert werden [Kaleschke et al., 2004].
Weiterhin stellt aufgewirbelter Schnee angereichert mit Meersalz eine m•ogliche Quelle dar [Yang
et al., 2008, 2010]. Zumeist werden die BEE bzw. ODE in K•ustenn•ahe aufgrund der N•ahe zum
gefrorenen Ozean beobachtet [Simpson et al., 2007b]. Einj•ahriges Meereis ist speziell, da es im
Gegensatz zu•alterem Seeeis eine h•ohere Salinit•at aufweist. Sp•ater werden die Salze durch gravita-
tive Wirkung eindringenden Schmelzwassers ausgewaschen [Weeksand Ackley, 1982]. So konnten
erh•ohte Konzentrationen an Salzen in jungem Meereis, vor allem in nahe der Ober
 •ache, anstatt
in mehrj•ahrigem Meereis festgestellt werden [Weeks and Ackley, 1982]. Frie� et al. [2004], Wagner
et al. [2007], Simpson et al. [2007a], Bottenheim and Chan [2006] undJones et al. [2006] f•uhrten
Trajektorienstudien des BrO durch. Es ergab sich, dass BrO-Wolken bzw. Luftmassen •uber jun-
gem Meereis entstanden sind oder aus Regionen mit FF stammen [Frie�et al., 2011]. Bei der
Neubildung von Eis werden Salze zum Teil in den Ozean di�undieren, aber auch in Eiskristallen
gefangen und auf der Ober
•ache liegen bleiben. An der Ober
•ache entsteht folglich eine Salzlake,
welche den kalten Temperaturen ausgesetzt ist. So setzt alsbald eine Ausf•allung von Salzkristallen
ein. Schneeschichten oder FF, die sich auf der Ober
•ache bilden, weisen einen hohen Salzgehalt
auf, da sie durch Kapillarkr•afte die Salze aufnehmen [Simpson et al., 2007b, Sander et al., 2006].
Je mehr Neuschnee hingegen auf der Ober
•ache liegen bleibt, desto geringer ist der Salzgehalt in
demselben [Barber et al., 1995, 2010, Nghiem et al., 2012]
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FF erreichen eine drei- bis viermal h•ohere Salinit•at als das arktische Meerwasser und besitzen
gro�e Ober
 •achen [Rankin et al., 2002, Nghiem et al., 2012, Roscoe et al., 2011]. Der Salzgehalt
ist umso h•oher, je niedriger die Temperaturen sind [Martin et al., 1996, Roscoe etal., 2011]. Nach
Kaleschke et al. [2004] ist junges Meereis, auf dem FF wachsen k•onnten, die Quelle von BrO in BEE.
Kaleschke et al. [2004] f•uhrte den Begri� \Potential Frost Flower" ein (PFF). PFF beschrei bt eine
Fl•ache, die FF auf Meereis, abh•angig von der Temperatur prozentual bedecken k•onnen. Trajekto-
rien des BrO lie�en sich Regionen mit hohen PPF zuordnen. Unbestritten ist, dass FF auf jungem
Seeeis entstehen k•onnen und besitzen je nach Temperatur eine anderes Aussehen [Martin et al.,
1995, 1996, Perovich and Richter-Menge, 1994]. Jedoch ist ihre eigene Ober
•ache (Speci�c Surface
Area, SSA) ist eher gering. So haben Domine et al. [2005] nur eine SSA von 185(+80-50) cm2/g
gemessen. Dies stimmt mit anderen Studien von [Obbard et al., 2009, Roscoe et al., 2011] gut
•uberein. Die Gesamtober
•ache f•ur (trockene) FF, die ein Produkt der SSA, der Dichte und der
H•ohe der FF-Schicht ist, betr•agt f•ur einen Quadratmeter Meereis 1.4 m2 per m2 [Domine et al.,
2005]. In [Obbard et al., 2009, Roscoe et al., 2011] betrug der Ober
•achenvergr•o�erungsfaktor
nur etwa 1.8 bis 2.1 m2 per m2 Meereis. Folglich vergr•o�ert sich die Ober
 •ache von Meereis durch
FF nur minimal. Labormessungen zeigten, dass selbst unter hohen Windgeschwindigkeiten keine
Freisetzung von den f•ur den Reaktionsprozess n•otigen Aerosolen stattfand [Roscoe et al., 2011].
Demnach k•onnen Frost 
owers nicht allein f •ur den heterogenen Reaktionsmechanismus, also f•ur
die direkte Freisetzung der Halogene, verantwortlich sein.

Jedoch zeigten Untersuchungen von Simpson et al. [2007a], dass Schnee in Kontakt mit einj •ahrigem
Eis eine bessere Grundlage f•ur die Freisetzung von BrO bildet als FF in Kontakt mit einj •ahrigem
Eis. So war das BrO positiv korreliert zu einj•ahrigem Meereis und kaum korreliert zu PFF. Toyota
et al. [2011] modellierten BrO-Wolken, die, falls Schnee mit einj•ahrigem Meereis als Quelle an-
genommen wird, gute •Ubereinstimmungen mit Satellitendaten zeigten. F•ur mehrj•ahriges Meereis
waren die •Ubereinstimmungen schlechter.•Ahnliche Untersuchungen wurden auch von Yang et al.
[2010] durchgef•uhrt. In Yang et al. [2010] lag der Fokus auf salzhaltigem aufgewirbeltem Schnee als
Quelle des BrO. Nimmt man eine mittlere Salinit•at f •ur die Schneeschichten an, l•asst sich zeigen,
dass Schnee auf Meereis liegend w•ahrend Schneetreibens eine m•ogliche Quelle f•ur BrO ist. Dabei
ist Aerosolproduktion •uber Schnee
•achen und Meereis deutlich gr•o�er als •uber freiem Wasser[Yang
et al., 2008]. Die Annahme einer konstanten Salinit•at ist kritisch jedoch zu betrachten. Neuschnee,
der auf bestehende Schneeschichten f•allt, weist einen deutlich geringeren Salzgehalt auf [Nghiem
et al., 2012]. Aufgewirbelter Schnee kann aber durch Kontakt mit FF Salze aufnehmen. Es wurde
beobachtet, dass die Windgeschwindigkeit, ab der Schneepartikel angehoben werden k•onnen, nied-
riger ist als diejenige, die f•ur das Abtragen der FF verantwortlich ist. Demzufolge nehmen Frost
Flowers vermutlich eine indirekte Rolle im autokatalytischen Zyklus ein [Obbard et al., 2009].

In der Arktis ist ein R •uckgang von mehrj•ahrigem Meereis mit einer Neubildung von saisona-
lem salzhaltigem Meereis zu beobachten. So war im Jahr 2008 ein deutlicher R•uckgang des
mehrj•ahrigen Meereises zu sehen, wobei das mehrj•ahrige Meereis im Jahr 2009 noch weiter zur•uckging
[Nghiem et al., 2012]. Im M•arz des Jahres 2008 und 2009 war etwa 106 km2 weniger mehrj•ahriges
Meereis vorhanden als im Jahr 2007. Die Gesamt
•ache, die von Eis bedeckt war, war in den drei
Jahren nahezu gleich. Durch des R•uckgang des mehrj•ahrigen Eis in diesen Jahren war vor al-
lem saisonales Meereis dominierend. Im M•arz 2008 wurden im Amundsen Golf unter niedrigen
Temperaturen eine Vielzahl an BEE registriert, die in einer Abnahmean O3 und gasf•ormigen ele-
mentarem Quecksilber folgten [Nghiem et al., 2012]. Durch die niedrigenTemperaturen kann sich
die Wachstumsrate an Meereis erh•ohen. Proben der Salinit•at der FF zeigten Werte von 110-140
psu [Nghiem et al., 2012]. Diese ist viermal h•oher als die des arktischen Meerwassers. Auch im
Jahr 2009 waren die Bedingungen•ahnlich. Aber der Anteil an mehrj •ahrigem Meereis war geringer
als im Vorjahr und die Temperaturen waren niedriger als im Vorjahr. So wurden im Fr •uhjahr 2009
Region intensivere BEEs registriert. In [Nghiem et al., 2012] wurde ebenso festgestellt, dass die
Topographie die Ausdehnung des BrOs beschr•anken und das Eindringen umgebender Luftmassen
verhindern kann. Demzufolge bleibt das emittierte BrO in der unteren Troposph•are.
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Zusammenfassend l•asst sich sagen, dass sowohl aufgewirbelter Schnee als auch FF zusammen
eine Hauptquelle f•ur Br 2 sind. Des Weiteren ist junges, einj•ahriges Meereis aufgrund des hohen
Salzgehaltes f•ur die BEE wichtig. FF k •onnen die Salze aufnehmen, der Schnee mit Salzen anrei-
chern kann. Die Produktion von Br2 �ndet ober
 •achennah statt. Labormessungen ergaben, dass
mehr Br2 in der obersten 1 cm dicken Schneeschicht, die•uber einj•ahrigem Meereis als•uber Tun-
draboden liegt, produziert wird. Ohne Sonnenlicht wurde hingegen gar kein Br2 gemessen. Durch
atmosph•arische Transportprozesse k•onnen Halogenide ins Inland getragen werden [Pratt et al.,
2013].

Vertikale Ausdehnung der ODE

Die vertikale Ausdehnung der BEE bzw. der ODE ist recht verschieden, da sowohl meteorologische
als auch topographische Ein
•usse die vertikale Ausdehnung beein
ussen. So wurde im Fr•uhjahr
2000 in Alert, Kanada, •uber 9 Tage ein O3-Verlust bis in H•ohen von 1500 m beobachtet [Strong
et al., 2002, Bottenheim et al., 2002]. In Barrow, Alaska, wurden Ballonmessungen verschiedenster
atmosph•arischer Sto�e von M•arz bis April 2005 durchgef•uhrt. Hierbei stellte sich heraus, dass die
Halogenchemie in dem Bereich von 100 bis 200 m besonders ausgepr•agt war [Tackett et al., 2007].
Es ist m•oglich, dass dieO3-arme Schicht durch eine Inversionsschicht begrenzt ist. Charakteristisch
ist hierbei ein positiver Gradient der potentiellen Temperatur, wodurch die H•ohe der O3-armen
Schicht von 100 m bis zu 1 km variieren kann [Tarasick and Bottenheim, 2002].W•ahrend einer
Flugzeugkampagne konnte festgestellt werden, dass die ODE sogar bis 2 kmreichen und •uber Di-
stanzen von 900 m bis 2000 km transportiert werden k•onnen [Ridley et al., 2003]. Die vertikale
Ausdehnung kann sich im fortschreitenden Fr•uhjahr erh•ohen und so sind H•ohen von 1 bis 2 km
m•oglich [Ridley et al., 2003]. Dies stimmt mit den Ergebnissen von H•onninger and Platt [2002]
•uberein. Mittels MAX-DOAS-Messungen konnte das meiste BrO in der Grenzschicht, also in ei-
ner H•ohe von 1.5� 0:5 km identi�ziert werden. Best •atigt wird dies durch H•onninger et al. [2004a],
welche eine 1 km dicke BrO-Schicht durch Vergleich von Langpfad (Longpath, LP)-DOAS und
MAX-DOAS-Messungen ausmachen konnten. Jedoch lie� sich mittels MAX-DOAS auch erh•ohtes
BrO oberhalb der Grenzschicht feststellen.

Ein Vergleich von troposph•arischen BrO-VC von GOME-2 mit MAX-DOAS und LP-DOAS zeigt,
dass die resultierenden Di�erenzen sich sowohl durch erh•ohtes BrO in Bodenn•ahe als auch in
h•oheren Lagen innerhalb der Grenzschicht erkl•aren lassen. Zwischen den VC des LP-DOAS und
dem vom GOME-2 waren die Unterscheide gr•o�er [Sihler et al., 2012]. Ist die BrO-Schicht bei-
spielsweise•au�erst niedrig, k •onnen Satelliteninstrumente die BrO-Konzentration untersch•atzen.
Ein meteorologischer Ein
uss muss ber•ucksichtigt werden, da hierdurch die vertikale Verteilung
des BrO ge•andert wird. Ebenso wurde festgestellt, dass an der Ober
•ache am meisten BrO erzeugt
wird. Vertikale Pro�le von BrO aus Flugzeugmessungen hingegen zeigten, dass BrO nicht auf die
Grenzschicht beschr•ankt ist, sondern in H•ohen au�erhalb der Grenzschicht vorhanden ist [Choi
et al., 2012]. Untersuchte BrO-Events im April 2008 gingen einher mit niedrigen Druck und hohen
Windgeschwindigkeiten an der Ober
•ache und/oder einer gr•o�eren Grenzschicht. Die Annahme,
dass sich das gesamte troposph•arische BrO in gut durchmischten Schicht von etwa 200 m be�n-
det, f•uhrt zu Unterschieden der BrO-Werte zwischen Satelliten und Bodenmessungen, woraus sich
schlussfolgern lassen kann, dass sich BrO auch in h•oheren Lagen der freien Troposph•are be�nden
kann [Roscoe et al., 2014].

Die ODEs entstehen entweder durch lokale Halogenchemie oder k•onnen durch Transport aus na-
hen Regionen verursacht (1-2 Tage) sein. Trajektorienuntersuchungen zeigten, dass Luftmassen mit
niedrigem O3-Konzentrationen aus Regionen mit hohen BrO-S•aulen stammen [Koo et al., 2012].
Neben einer Inversionsschicht, die die vertikale Ausdehnung der ODEs auf 400-600 m begrenzt,
ist bei einer instabilen Schichtung mit vertikaler Durchmischung eine Ausdehnung auf bis zu 2 km
m•oglich. Solch eine instabile Schichtung kann auch eine Quelle f•ur BrO in der freien Troposph•are
sein [Koo et al., 2012]. So kann beispielsweise in der Antarktis an Br-Radikalen reiche Luft durch
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Advektion in H •ohen von bis zu 4 km gebracht werden [Frie� et al., 2004].

Insgesamt l•asst sich sagen, dass eine H•ohe von etwa 1 km eine typische Grenze f•ur die vertika-
le Ausdehnung darstellt. Die H•ohe der Schicht h•angt stark von der meteorologischen Situation ab,
sodass O3-Abbau in den untersten 100 m, aber auch in H•ohen •uber 2 km statt�nden kann. Ebenso
ist der O3-Abbau keinesfalls gleichm•a�ig bzw. konstant mit der H •ohe. Die Dauer einer ODE ist
recht verschieden und wird durch die Meteorologie beein
usst.

Ein
uss des Quecksilber auf das BrO

Quecksilber, genauer gasf•ormiges Quecksilber (Hg0), kann bis in die Arktis transportiert wer-
den und wird von Br-Radikalen angegri�en und oxidiert. Hg ist toxisc h und kann das emp�ndliche
•Okosystem der Arktis st•oren, da es sich in B•oden und damit P
anzen anreichert. So wurde heraus-
gefunden, dass Hg die troposph•arische BrO-Chemie beein
usst. Genauere Details zu \Atmospheric
Mercury Depletion Events" (AMDE's) �nden sich in [Simpson et al. , 2007b, Ste�en et al., 2008]

Ein
uss der Windgeschwindigkeit und Temperatur auf das BrO

Meteorologische Bedingungen k•onnen die Bildung von BrO stark beein
ussen. So k•onnen niedrige
Temperaturen die Bildung von BrO beg•unstigen. Durch die niedrigen Temperaturen verschiebt
sich die Gleichgewichtskonstante von Reaktion (2.54) zu Gunsten des Br2Cl � . Unter niedrigen
Temperaturen ist die Ausf•allung von Calciumkarbonat (CaCO3) beg•unstigt. CaCO3 bildet mit
Wasser eine Pu�erl•osung. Ein Ausf•allen von CaCO3 bewirkt, dass der ph-Wert sinkt und damit
der Reaktionsmechanismus zur Freisetzung von Br beg•unstigt wird [Sander et al., 2006].

In Tarasick and Bottenheim [2002] wurde festgestellt, dass Temperaturen unter -20� C n•otig sind
f•ur die Entstehung der ODE. Dies k•onnte darauf zur•uckzuf•uhren sein, dass Salzlaken einen deutlich
niedrigeren Gefrierpunkt besitzen als reines Wasser. So wurdef•ur die Stationen Alert, Eureka und
Resolute eine Vielzahl von ODEs verzeichnet, was auf erw•ahnte ausgepr•agte Inversionslagen und
sehr niedrige Ober
•achentemperaturen zur•uckzuf•uhren sei. Jedoch kann dies auch durch Trans-
port der Luftmassen verursacht sein. Aus einer Langzeitbeobachtung vonBottenheim et al. [2009]
wurde jedoch festgestellt, dass lediglich Temperaturen unter -10� C f•ur eine Beobachtung der ODEs
n•otig sind. Eine Zunahme der O3-Konzentration war zu sehen, als die Umgebungstemperatur an-
stieg. In Toyota et al. [2011] wurden Temperaturen im Bereich von -15 bis-10� C und sogar h•oher
als ausreichend angesehen, damit Schnee Br freisetzen kann. In Jacobi et al. [2010] wurde eine
hohe Abh•angigkeit bzw. eine positive Regression zwischen Temperatur und O3 festgestellt. Dabei
wurden bei niedrigen Temperaturen niedrige Mischungsverh•altnisse an O3 beobachtet. So waren
nach [Jacobi et al., 2010] die Temperaturen im Jahr 2003 bei Temperaturen um -12� C und die O3

im zentralen Arktischen Ozean eher hoch. Im April 2007 lagen die Temperaturen bei -17.5� C und
die O3-Werte waren gering. Im Mai 2007 konnten [Bottenheim et al., 2009] bei -6� C ausgepr•agte
ODEs beobachten. ODEs bei h•oheren Temperaturen k•onnen aber auch mit dem Transport von
Luftmassen begr•undet sein. So haben Jacobi et al. [2010] geschlussfolgert, dass solche Ereignisse
durch transportierte O3-arme Luft bei hohen Temperaturen verursacht sind. Zweifelsfreil•asst sich
nicht sagen, dass niedrige Temperaturen f•orderlich f•ur ODEs sind.

Zusammenfassend kann man sagen, dass sich erh•ohtes BrO sowohl bei•au�erst niedrigen als auch
bei moderat niedrigen Temperaturen beobachten lassen [Koo et al., 2012]. So sind in Barrow ODE
im M•arz 2008 bei Temperaturen gr•o�er als -25� C, im April unter -8 � und im Mai unter -3 � C zu
beobachten. Eine eindeutige Aussage•uber einen Schwellwert der Temperatur unter dem ODEs
eintreten, ist nicht zu tre�en [Koo et al., 2012]. Vielleicht sollte eher die Variation der Temperatur
betrachtet werden. So haben Koo et al. [2012] ODEs in Phasen abnehmender Temperatur beob-
achtet.

Auch die Windgeschwindigkeit nimmt Ein
uss auf die Bildung von Br O. Bei niedrigen Wind-
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geschwindigkeiten bildet sich eine stabile Schichtung der unteren Grenzschicht aus, wodurch, be-
gleitet durch Temperaturinverion, eine Art geschlossenenes System \closed reaction chamber"
[Simpson et al., 2007b] entsteht. Hierdurch wird eine vertikale Durchmischung verhindert. So
konnten in Jones et al. [2006] ODEs beobachtet werden, deren Entstehung und Verschwinden mit
dem Aufbau und Abbau der Grenzschicht einhergingen. Die Windgeschwindigkeiten waren bei
derartigen Events niedrig. Auch bei hohen Windgeschwindigkeiten ist eine erh•ohte Konzentration
an BrO beobachtbar. Dies wurde auf den Transport von BrO-Wolken von ihrem Entstehungsort
zur•uckgef•uhrt. Hierbei war nur kurzfristig eine niedrige O3-Konzentration zu sehen [Jones et al.,
2006]. Trajektorienanalysen in Jones et al. [2006] zeigten, dass f•ur die Entwicklung von ODE neben
Meereiskontakt eine stabile Grenzschicht von N•oten ist [Frie� et al., 2004]. Sowohl in Hausmann
and Platt [1994] als auch in H•onninger and Platt [2002] sind die Messstationen im Inland. So l•asst
sich erkl•aren, dass bei hohen Windgeschwindigkeiten Transport von Luftmassen statt�ndet, wo-
durch hohe Konzentrationen an BrO bzw. ausgepr•agte ODEs unter hohen Windgeschwindigkeiten
durch Transport verursacht sind [Frie� et al., 2004]. Der zuvor genannte \closed reaction cham-
ber" ist aber nicht zwingend notwendig f•ur ein ODE bzw. BEE. Jones et al. [2009] zeigten mittels
eines qualitativen Models, dass sowohl unter niedrigen als auch unter hohen Windgeschwindigkei-
ten ODEs auftreten k•onnen. Wie zuvor erw•ahnt, tritt bei niedrigen Windgeschwindigkeiten die
stabile Grenzschicht auf. Bei hohen Windgeschwindigkeiten ab 10 m/sist das System hingegen dy-
namisch. Bei letzterem trat turbulente Durchmischung, aufgewirbelter Schnee und Durchstr•omung
auf. In beiden F•allen ist der autokatalytische Prozess von N•oten. Dieser erfordert den Kontakt
der gasf•ormigen Phase mit einer 
•ussigen oder festen Phase, so dass beide Prozesse die Anzahl
an Produkten in der Luft erh •ohen. Es wurde daraufhin untersucht, welche Bedingungen (Parame-
ter) die Wahrscheinlichkeit eines Kontaktes zwischen gasf•ormiger und fester oder 
•ussiger Phase
beg•unstigen und wie sie mit der Windgeschwindigkeit variieren. DieH•ohe der Grenzschicht und
die Ober
 •ache des Schnee waren die ausschlaggebenden Parameter. Die Salinit•at der Ober
 •ache
wurde als konstant gesetzt und der Ein
uss des ph-Wertes wurde nicht ber•ucksichtigt. Die Er-
gebnisse des Models stimmten gut mit dem Aufkommen einer BrO-Wolke •uberein, die mit hohen
Windgeschwindigkeiten, verursacht durch ein Tiefdruckgebiet, und salzhaltigem aufgewirbeltem
Schnee einherging [Jones et al., 2009].
Es l•asst sich hieraus schlie�en, dass unter hohen und niedrigen Windgeschwindigkeiten BrO be-
obachtet und gebildet werden kann. Bei niedrigen Windgeschwindigkeiten ist meist eine stabile
Schichtung der unteren Atmosph•are. Hohe Windgeschwindigkeiten lassen sich beispielsweise mit
dem Durchzug von Tiefdruckgebieten erkl•aren.

Tiefdruckgebiete als Transportmittel f •ur BrO

In [Jones et al., 2010] wurde das vertikale Pro�l von ODEs anhand zweier verschiedener antarkti-
scher Messkampagnen untersucht. Genauer wurden die unteren hundert Meter analysiert. Es ergab
sich, dass die vertikale Ausdehnung des O3-Abbaus f•ur Windgeschwindigkeiten unter 7 m/s auf 10
bis etwa 100 m beschr•ankt war. Ein Vergleich mit BrO von Satelliteninstrumenten wie SCIAMA-
CHY [Bovensmann et al., 1999] zeigten keinen nennenswerte Erh•ohung der Gesamts•aule an BrO
w•ahrend der ODEs. So l•asst sich schlussfolgern, dass die ODE, die unter niedrigen Windgeschwin-
digkeiten geschehen, eher lokalen Ein
uss haben und kaum Auswirkungen auf gr•o�ere Distanzen
haben [Jones et al., 2010].

Mittels ferngesteuerter O3-Sonden konnte ein O3-Abbau oberhalb von 1 km untersucht werden. So
zeigten sich w•ahrend der Messkampagne unterschiedliche vertikale Ausdehnungender O3-armen
Schicht. Bis in H•ohen von 3.5 km konnte wenig O3 gemessen werden. F•ur die untersuchten Events
zeigte sich kein nennenswerter Abbau in Bodenn•ahe. Es konnte nachgewiesen werden, dass dem
O3-Abbau ein durchziehendes Tiefdruckgebiet vorausging und hohe Windgeschwindigkeiten do-
minierten und aufgewirbelter Schnee mitwirkte. Die Windgeschwindigkeiten lagen im Bereich von
10 bis 12 m/s in 10 m H•ohe. Diese Geschwindigkeit ist ausreichend, um Partikel wie Schnee und
Eis anzuheben [Jones et al., 2010]. Des Weiteren fanden [Jones et al., 2010] Tiefdruckgebiete
begleitet von erh•ohtem BrO, welches in der Troposph•are entstanden sein muss, da der strato-
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sph•arische Anteil deutlich kleiner war. Tiefdruckgebiete bieten sich f•ur den Transport (Bewegung)
und die Entstehung gro�er BrO-Wolken an. Sie stehen besonders im Fokus, da sie von hohen
Windgeschwindigkeiten begleitet werden und damit leicht Schnee aufwirbeln k•onnen und Luft
zum Aufsteigen zwingen.

In einer anderen Studie von Jacobi et al. [2010] wurden Tiefdruckgebiete untersucht, die aus
mittleren Breiten stammen und sich in Richtung zentrale Arktis bewegen. So konnte festgestellt
werden, dass diese Tiefdruckgebiete O3-reiche Luft transportieren und zu einem Anstieg der O3-
Konzentration f •uhren. Im Zentrum des Tiefdruckgebiets blieben die O3-Werte nahezu konstant.
Jedoch �elen die O3-Werte, sobald sich das Tiefdruckgebiet weiter in Richtung zentrale Arktis
bewegte und eine Bewegung der Luft vom Arktischen Ozean einsetzt. So konnte zwischen atmo-
sph•arischem Druck und O3 eine negative Korrelation aufgezeigt werden. Solche Ereignisse traten
w•ahrend der Untersuchungen von [Jones et al., 2010] in der Antarktis nicht auf.

In Begoin et al. [2010], Zhao et al. [2015], Blechschmidt et al. [2016] wurden Tiefdruckgebiete
untersucht, die sich in der Arktis entwickelt haben und mit erh•ohtem BrO und deren Transport in
Verbindung gebracht werden konnten. Solche Ergeignisse werden als\Bromine Cylone Transport
Event" (BCTE) bezeichnet. In [Zhao et al., 2015] konnte zudem ein einO3-Abbau bis in 800 m
H•ohe registriert werden. So lassen sich beispielsweise auf Satellitenbildern komma-artige oder spi-
ralartige Bilder von Wolken beobachten [Begoin et al., 2010, Zhao et al., 2015, Blechschmidt
et al., 2016]. Solch•ahnliche Strukturen sind auch in BrO-Wolken zu sehen. In den Abbildungen
2.11 bis 2.13 ist eine BrO-Wolke gezeigt, die sich in der N•ahe von Spitzbergen be�ndet. Eben-
so sind die dazugeh•origen Satellitenbilder der Wolkenformationen zu sehen. Die Satellitenbilder
der Bew•olkung stammen vom AVHRR-Radiometerhttp://www.sat.dundee.ac.uk/ , das sich auf
Plattformen der NOAA-Satellitenserie be�ndet und im sichtbaren, n ah-infraroten und infraroten
Wellenl•angenbereich misst. Ebenso wird es auf den Satelliten MetOp-A und MetOp-B mitgef •uhrt.

Kaltluftstrom

Abb. 2.11: F•ur Informationen siehe Abb. 2.13
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Abb. 2.12: F•ur Informationen siehe Abb. 2.13

Abb. 2.13: Troposph•arische BrO-VC mit stratosph •arischer Korrektur von GOME-2A vom 11.04.2009 bis
13.04.2009. Gezeigt sind die BrO-S•aulen in 1013 [Molek•ule/cm � 2 ]. Die Bilder wurden dankens-
werter Weise von Anne-Marlene Blechschmidt zur Verf •ugung gestellt. F•ur denselben Zeitraum
sind die Ausschnitte der Satellitenbilder des Infrarotkanals 4 des AVHRR-Sensors, der auf
der NOAA-Satellitenserie mitgef •uhrt wird. Die Bilder stammen von der "NERC Satellite Re-
ceiving Station, Dundee University, Scotland\, Link: ( http://www.sat.dundee.ac.uk/ ). Der
Zyklon, der in AVHHR-Bildern zu sehen ist, stimmt mit der Posi tion der BrO-Wolke von
GOME-2A gut •uberein

Die h•ochsten troposph•arischen BrO-VC sind mit 14 bis 16 1013[Molek•ule/cm � 2] am 12.04.2009 re-
gistriert worden. Aus weiteren Untersuchungen der Windgeschwindigkeit in 10 m und des Druckes
auf Meeresh•ohe ergab sich, dass die Windgeschwindigkeit in der BrO-Wolke besonders hoch bzw.
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der Druck besonders niedrig waren. So lagen die Windgeschwindigkeiten bei 12 bis 18 m/s und
der Druck lag im Bereich von 980 hPa bis 995 hPa. Am 11.04.2009 und 13.04.2009 waren die BrO-
VC mit rund 10 bis 12 1013[Molek•ule/cm � 2] etwas niedriger. Zu erkennen ist die komma-artige
Struktur der BrO-Wolke, die sich am 11.04.2009 n•ordlich von Spitzbergen, am 12.04.2009 eher
nordwestlich und am 13.04.2009 eher•ostlich be�ndet. Die komma-artige Struktur und die meteo-
rologischen Parameter deuten auf ein Zyklon hin, der BrO transportiert hat. Die Satellitenbilder
best•atigten Verlauf der BrO-Wolke und stimmen mit deren Position •uberein. Am 13.04.2009 ist die
Wolkenstruktur kaum noch zu erkennen, was darauf hindeutet, dass der Zyklon seine Energie ver-
braucht hat und sich zu aufzul•osen beginnt. In Kapitel 6.5 wird der vorliegende Fall ausf•uhrlicher
diskutiert.

Ein anderes Beispiel f•ur ein BCTE ist ein BrO-Event vom 25 bis 28 M•arz 2007 [Begoin et al., 2010].
Innerhalb dieses Zeitraums lie� sich eine hohe BrO-S•aulen fast •uber der gesamten Arktis beobach-
ten. Diesem Event konnte ein Zyklon zugeordnet werden, der mit hohen Windgeschwindigkeiten
und niedrigen Temperaturen einherging, wodurch sich eine M•oglichkeit f•ur das Aufwirbeln von
Schnee und Aerosolen bietet. Auswertungen der Trajektorien zeigennur zu Beginn eine vertikale
Bewegung der Luftmassen. Demzufolge m•ussen innerhalb der BrO-Wolke Umwandlungsprozesse
ablaufen, um die beobachteten hohen BrO-Werte zu gew•ahrleisten, da das BrO selbst eine kurze
Lebensdauer hat. So fanden die zuvor beschriebenen Reaktionen wohl auf Aerosolen und Schnee-
partikeln statt [Begoin et al., 2010]. Dadurch erh•oht sich die Lebensdauer einer BrO-Wolke auf
mehrere Tage. Der st•andige Umwandlungsprozess des BrO wird auch als Recycling beschrieben
[Begoin et al., 2010]. Durch die hohen Windgeschwindigkeiten k•onnten •uber den genannten Zeit-
raum dauerhaft Aerosole an der Ober
•ache freigesetzt werden. Des Weiteren ist eine kontinuierliche
Deposition und Emission von BrO von Schnee und Eis
•achen [Begoin et al., 2010, Nghiem et al.,
2012], welche der Zyklon streift, m•oglich. Eine weitere M•oglichkeit ist, dass die Ober
•achen schon
vor dem Eintre�en des Zyklons mit BrO angereichert waren. Trajektorien in Begoin et al. [2010]
zeigen, dass die durch ein Tiefdruckgebiet transportierte BrO-Wolke unterhalb 3 km H•ohe verblieb
und Einwirkungen stratosph•arischer Luft ausblieben. Ver•anderungen in der H•ohe der Tropopause
und m•ogliche Auswirkungen auf die BrO-Werte wurden betrachtet, k•onnen aber die meist hohen
BrO-VC alleine nicht erkl •aren [Begoin et al., 2010]. Zu starke Winde hingegen k•onnen die BrO-
Wolke in horizontaler oder vertikaler Richtung zerstreuen, sodass das Recycling erschwert wird.
Weniger Strahlung, die die Ober
•ache erreicht, kann die Kettenreaktion verlangsamen und schlus-
sendlich stoppen. Starke Winde k•onnen zu einer Ablagerung von frischem Schnee auf FF f•uhren,
so dass eine Freisetzung von Br erschwert wird. Eine Ablagerung•uber Wasser oder in dichten
Schnee kann den Prozess einer BEE auch beenden. Der Prozess kann auch durch die begrenzte
Lebensdauer eines Zyklons beendet werden. Im Falle einer stabilen Schichtung kann die Inversi-
onsschicht durch ankommende Fronten aufgebrochen werden, wodurch Br-reiche Luft in die freie
Troposph•are getragen und O3-reiche Luft in Bodenn•ahe absinkt [Simpson et al., 2007b, Nghiem
et al., 2012].

In Blechschmidt et al. [2016] wurde gleicherma�en eine vertikale Luftbewegung beobachtet, die
von Fronten verursacht wurde, und eine BrO-Wolke entstehen lie�. Die stratosph•arische mit BrO
versetze Luft, die die Interpretation des troposph•arischen BrO erschwert, ist r•aumlich von der
BrO-Wolke getrennt, da die Luft hinter der Kaltfornt, also im kalten trockenen Sektor(Abbildung
2.4), absinkt. Dadurch lie� sich zeigen, dass die Entstehung einerBrO-Wolke unterhalb von 1 km
statt�ndet. Zudem verweilte die BrO-Wolke auf einer H •ohe von etwa 3 km. Beide Studien werden
durch Theys et al. [2011] best•atigt, da die meisten der entdeckten BrO-Wolken troposph•arischen
Ursprungs sind. Es konnte mittels eines Modells best•atigt werden, dass hohe troposph•arische
BrO-VC zusammen mit niedriger Tropopausenh•ohe auftreten, wenn die Freisetzung von Meer-
salzaerosolen gleichzeitig mit der Aufwirbelung von Schnee geschieht [Theys et al., 2011]. In Zhao
et al. [2015] wurde dieselbe BrO-Wolke in Eureka vom 4 bis 5 April 2011 mit einhergehendem
Schneetreiben beobachtet. Mittels MAX-DOAS konnten BrO-Werte von bis zu 20 ppt beobachtet
werden und die O3-Konzentration sank auf 1 ppb bis in 700 m H•ohe. Die BrO-Wolke hat sich
•uber der Beaufort-See entwickelt. In selben Gebiet konnte mittels SMOS geringe Meereisdicken

39



ausgemacht werden, wodurch Schnee, der auf d•unnem Meereis liegt, leicht Salze aufnehmen kann
[Blechschmidt et al., 2016]. So waren zur Entstehungszeit hohe Windgeschwindigkeiten und ei-
ne gro�e instabile Grenzschicht von etwa 800 m bis 1 km beobachtet worden[Zhao et al., 2015,
Blechschmidt et al., 2016]. Die BrO-Wolke lie� sich •uber einem Zeitraum von vier bis f•unf Tagen
beobachten, was f•ur ein Recycling innerhalb des Zyklons spricht.
Tiefdruckgebiete eignen sich zum Transport BrO •uber gro�e Distanzen und k•onnen dessen Le-
bensdauer erh•ohen. Die Entstehung eines Zyklone kann mit der Bildung von BrO einhergehen und
die Au
 •osung eines Zyklons mit dem Ende einer BEE.

Strahlungsbilanz und Ein
uss auf mittlere Breiten

Auf den Strahlungsbilanz der Atmosph•are k•onnen ODEs Ein
uss haben. O3 absorbiert neben der
kurzwelligen UV-Strahlung auch langwellige IR-Strahlung. Daher ist zuerwarten, dass w•ahrend
ODE's mehr UV-Strahlung die untere Atmosph•are erreicht. Da jedoch die Menge an abgebautem
O3 im Bereich bis 0.5 km im Schnitt 30 nmol/mol betr •agt, ist die Menge zus•atzlich eingehender
UV-Strahlung •au�erst gering. Durch den stratosph•arischen O3-Abbau gelangt mehr kurzwellige
UV-Strahlung in Richtung Ober
 •ache, was die troposph•arische Photochemie verst•arkt, da sich die
Photodissoziationsraten erh•ohen. Dadurch k•onnte sich die H•au�gkeit der ODEs erh•ohen.

O3 wirkt durch die Absorption der langwelligen IR-Strahlung als Treibh ausgas, wodurch Tem-
peraturver•anderungen verursacht werden k•onnen. Dessen Wirkung h•angt jedoch stark von der
vertikalen Verteilung des O3 ab. An der Ober
 •ache hat eine Ver•anderung der VMR des O3 kaum
Auswirkungen auf gemessene IR-Strahlung. In der oberen Troposph•are kann eine Erh•ohung des
O3 eine Erw•armung an der Ober
•ache zur Folge haben. Dementsprechend k•onnten O3-arme Luft-
massen, die in die obere Troposph•are aufsteigen, eine Abk•uhlung bewirken.
Die Auswirkungen der ODEs auf die Strahlungsbilanz bed•urfen aber weiterer Analysen [Simpson
et al., 2007b]. ODEs werden die Strahlungsbilanz eher lokal beein
ussen. Treten ODEs hingegen
h•au�ger auf, sind E�ekte auf gro�r •aumiger Skala m•oglich.

Au�erhalb der polaren Breiten l •asst sich eine troposph•arische BrO-VC von 1-3 Molek•ule/cm � 2

feststellen [Simpson et al., 2007b, Theys et al., 2011]. Unklar ist, inwieweit ODEs Ein
uss auf
die Atmosph•are niedriger Breiten nehmen. So k•onnen durch Transport zu niedrigen Breiten hin
BrO-Werte ansteigen. Ein derartiges Ausbrechen (Spill-out ) von BrO-Wolken wurde per Satellit
[Hollwedel et al., 2004, Hollwedel, 2005] beobachtet und gemessene niedrige O3-Konzentrationen
konnten einem Gebiet mit hohen BrO-S•aulen zugeordnet werden [Watanabe et al., 2005]. Auch
kann das transportierte BrO zu einer verst•arkten Ablagerung von Hg-Verbindungen f•uhren.

Zuk•unftige Entwicklung der BEEs

Fraglich ist, wie sich die globale Erw•armung auf die ODEs auswirkt. Durch die steigenden globalen
Temperaturen wird mehr mehrj•ahriges Meereis durch j•ungeres, salzhaltiges Meereis ersetzt und
damit k •onnten mehr und st•arkere BEEs auftreten. Dadurch kann sich die Frequenz und die Ausdeh-
nung der BEEs erh•ohen. Aber durch den globalen Temperaturanstieg nimmt die Fl•ache an Meereis
ab und die Aufnahme von Salzen durch FF wird erschwert. Ebenso k•onnen w•armere Temperaturen
das Ausf•allen von Salzen aus den Salzlaken beein
ussen. Es k•onnten weniger und schw•achere BEEs
entstehen [Nghiem et al., 2012]. Wie schon erw•ahnt, haben ODEs einen nat•urlichen Ursprung.
Anthropogene Ein
 •usse auf die chemische Zusammensetzung der polaren Atmosph•are k•onnen die
ODEs jedoch beein
ussen. Durch eine Ausweitung der Industrie in arktische Gew•asser, beispiels-
weise durch Nutzung fossiler Brennsto�e und durch zunehmendenSchi�sverkehr, werden Sto�e
wie NOx , Aerosole, VOCs (Voltaile Organic Compounds), NMHC(Non-Methane Hydrocarbons)
und SO2 in die polare Atmosph•are getragen [Simpson et al., 2007b], was den Ph-Wert beein-

ussen kann. Ein sich •andernder ph-Wert wirkt sich auf die BEEs aus (Reaktion 2.54). In den
letzten Jahrzehnten ist durch die Aufnahme von CO2 eine Versauerung der Ozeane zu beobachten
[IPCC, 2013]. Nach Sander et al. [2006] beg•unstigt eine Versauerung des Schnees bzw. Eises die
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Produktion reaktiver Halogene. Dadurch k•onnten vermehrt ODEs auftreten.

3. Die DOAS-Methode

Aus dem vorherigen Kapitel l•asst sich schlussfolgern, dass BrO mit dem Abbau des O3 verbun-
den ist. Durch zuverl•assige Messungen und Auswertungen des BrO lassen sich R•uckschl•usse auf
das O3 t •atigen. Eine M•oglichkeit zur Ermittlung des BrO besteht in der Messung von Absorpti-
onsspektren. Um die Spektren auszuwerten und die damit verbundenen SC zu erhalten, wird die
DOAS-Methode verwendet. Die DOAS-Methode l•asst sich nicht nur zur Auswertung des BrO nut-
zen, sondern auch auf eine Vielzahl von Spurengasen der Troposph•are und Stratosph•are anwenden.
Zentraler Aspekt der DOAS-Methode ist die Trennung der hochfrequenten und niederfrequenten
Anteile in dem gemessenen Absorptionsspektrum. Die Trennung derspektralen Komponenten
schr•ankt die DOAS-Methode auf Spurengase ein, deren Absorptionslinien im hochfrequenten An-
teil einen Abstand von weniger als 10 nm aufweisen. So k•onnen Gase, die solch schmale Absorp-
tionsstrukturen im UV, im sichtbaren oder im nahen Infrarot zeigen, detektiert werden. Weitere
Spurengase neben BrO sind O3, SO2, ClO, OClO (Chlordioxid), IO, NO 2, HONO (salpetrige
S•aure), und HCHO (Formaldehyd). Bedacht werden muss die Auswahl des Absorptionsfensters,
da viele Gase im selben Wellenl•angenbereich aktiv sind.
Die DOAS-Methode l•asst sich f•ur verschiedene Messger•ate und Verfahren implementieren. All-
gemein wird zwischen Aktiv- und Passiv-DOAS unterschieden. Aktiv-DOAS-Instrumente nutzen
eine implementierte Lichtquelle neben optischen Instrumenten, die das ausgesendete Licht wieder
empfangen. F•ur eine Nutzung solcher Instrumente ist ein langer Lichtweg erforderlich, damit ei-
ne hohe Sensitivit•at erreicht werden kann. Eine Kalibrierung ist daf•ur nicht n •otig. Passiv-DOAS
Instrumente nutzen nat•urliche Lichtquellen wie Sonne, Mond oder Sterne aus. Hierbei wird noch-
mals in die Nutzung von direktem und gestreutem Licht unterschieden. Passiv-DOAS-Instrumente
weisen einen relativ einfachen experimentellen Aufbau auf. Zur Messung gestreuten Sonnenlichts
werden nur kleine Teleskope ben•otigt. Zudem f•allt die zus•atzliche Lichtquelle weg. Schwieriger
gestaltet sich die Auswertung der Messungen als bei Aktiv-DOAS-Instrumenten, da bei Aktiv-
DOAS-Instrumenten Gleichung 3.2 direkt anwendbar ist. Da bei Passiv-DOAS-Instrumenten das
Sonnenlicht als Lichtquelle verwendet wird, m•ussen die im Sonnenlicht vorhandenen Fraunhoferli-
nien ber•ucksichtigt werden. Die unterschiedlichen Lichtwegl•angen bei gestreutem Sonnenlicht sind
die gr•o�te Herausforderung. Sie erschweren die Umwandlung der SC in die VC und die Bestim-
mung von H•ohenpro�len.
Die Aktiv-DOAS Methode wird in LP-DOAS-Intrumenten [Perner et al ., 1976] realisiert. Diese
Methode l•asst durch Verwendung von hoch re
ektiven Spiegeln erweitern.Eine Nutzung f•ur Labor-
messungen ist ebenso weit verbreitet. Die Passiv-DOAS-Methode wird mit Instrumenten realisiert,
die auf Satelliten [Burrows et al., 1995, 1999][Bovensmann et al., 1999], auf Flugzeugen [Sch•onhardt
et al., 2015] und Ballons montiert sind. Haupts•achlich werden Messungen mit Passiv-DOAS In-
strumenten von Bodenstationen durchgef•uhrt. Erste Messungen von gestreutem Sonnenlicht mit
DOAS-Instrumenten wurden in Zenitrichtung durchgef•uhrt [Noxon, 1975, Solomon et al., 1987].
Zur Zeit �nden am h •au�gsten MAX-DOAS-Instrumente [H •onninger et al., 2004b, Wittrock et al.,
2004] Anwendung. MAX-DOAS-Instrumente gestatten f•ur mehrere Blickrichtungen die Messung
gestreuten Sonnenlichts.
Im Folgenden wird nun kurz das DOAS-Verfahren beschrieben. Weitere Informationen zu der
DOAS-Methode und deren experimentellen Anwendungen �nden sich in Platt and Stutz [2008].
Ausf•uhrliche Beschreibungen zu der DOAS-Theorie �nden sich au�erdemin Wittrock [2006], Oet-
jen [2009]. Eine genauere Beschreibung des in Ny-�Alesund be�ndliche MAX-DOAS-Instrumentes
folgt in Kapitel 4.1.1 .

3.1. Theorie

Um die Absorption elektromagnetischer Strahlung in einem Medium zu beschreiben, wird das
Lambert-Beersche-Gesetz verwendet. Es beschreibt die Reduktion der Intensit •at durch die Ab-
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sorption von Gasen in einem Medium wie der Atmosph•are. Dabei muss bedacht werden, dass
in der Atmosph•are weitere Absorber existieren und Licht an Molek•ulen und Aerosolen gestreut
werden kann. Deren Dichte� ist je nach H•ohe in der Atmosph•are verschieden und ist damit vom
Lichtweg s abh•angig. Die Absorptions- und Streuquerschnitte� weisen, neben der Abh•angigkeit zu
s, zus•atzliche Abh•angigkeiten von der Wellenl•ange� und der Temperatur auf. Wichtige elastische
Streumechanismen sind Rayleigh- und Miestreuung. Rayleighstreuung beschreibt Streuung von
Licht an Molek •ulen und zeigt eine typische� � 4-Abh•angigkeit. Miestreuung beschreibt die Streu-
ung an gr•o�eren Partikeln wie Aerosolen oder Wassertropfen und weist eine� � n -Abh•angigkeit
auf, wobei f•ur Mie-Streuung typischerweisen zwischen 1 und 1.5 liegt. Werte zu gr•o�eren bzw.
kleineren n sind m•oglich, beschreiben aber andere Streumechanismen. Mittels eines Teilchen-
gr•o�enparameters, der das Verh•altnis von Teilchengr•o�e zu � beschreibt, l•asst sich absch•atzen,
welche Art der Streuung vorliegt. Die Rayleigh-Streuung ist einGrenzfall der Mie-Streuung. Zu-
dem ist inelastische Streuung an Molek•ulen m•oglich, die so genannte Raman-Streuung. So die
Rotations-Raman-Streuung von Licht, haupts•achlich an N2 und O2-Molek•ulen, f•ur den Ring-
E�ekt verantwortlich. Der Ring-E�ekt beschreibt die Verringer ung der Intensit•at der Fraunho-
ferlinien und ist f •ur gro�e Sonnenzenitwinkel (SZA) st•arker ausgepr•agt als bei kleinen SZA. Da
die Intensit•at des Ring-E�ekts eine Gr•o�enordnung gr•o�er als die der Absorption des gesuchten
Spurengases ist, muss dieser in der DOAS-Methode ber•ucksichtigt werden. Insgesamt ergibt sich
folgende Gleichung f•ur die Intensit •at I (� )

I (� ) = aI 0(� ) exp

 

�
Z  

NX

i =1

� abs;i (s)� abs;i (�;s ) + � mie (s)� mie (�;s ) + � ray (s)� ray (�;s )+ (3.1)

� ring (s)� ring (�;s )) ds) (3.2)

� abs;i , � mie , � ray und � ring beschreiben die Dichten der Molek•ule und � abs;i , � mie , � ray und � ring

die entsprechenden Querschnitte. Die Variablea beschreibt die Intensit•at des gestreuten Lichtes
und h•angt von der Dichte der streuenden Objekte und deren Phasenfunktion ab. I 0(� ) ist die
Intensit •at der eingehenden Strahlung vor Durchlaufen des Mediums.

Leicht ersichtlich ist, dass sich Gleichung (3.2) nicht ohne weitere N•aherungen l•osen l•asst. So wird
angenommen, dass der Absorptionsquerschnitt� abs;i nicht von s abh•angt oder nur geringf•ugige
Ver•anderungen entlang vons zeigt. Dazu sollten die � f•ur eine Temperatur verwendet werden,
die typisch f•ur die jeweilige betrachtete Atmosph•arenschicht ist. Beispielsweise w•are diese f•ur die
Tropossph•are 270 K und f•ur die Stratosph•are 220 K. Damit lassen sich die� aus dem Integral her-
ausziehen und Integral- und Summenoperation tauschen. Weiterhin wird die so genannte schr•age
S•aulendichte oder \Slant Column Density" (SCD) einf •uhrt, die wie folgt de�niert ist.

SCDabs;i �
Z

� abs;i (s)ds (3.3)

In analoger Weise werden SCDs f•ur � mie , � ray und � ring eingef•uhrt. Die SCD beschreibt eine
beliebige Teilchendichte� i (s) entlang eines beliebigen Lichtweges. Ein zentraler Aspekt der DOAS-
Methode ist, dass die � abs;i in einen hochfrequenten�

0

i und einen niederfrequenten Anteil � 0
i

unterteilt werden k •onnen.

� abs;i = �
0

i + � 0
i (3.4)

Die anderen genannten E�ekte sind ebenfalls niederfrequent, daher wird � 0
i , � mie und � ray durch

ein Polynom approximiert. Dieser Prozess wird durch den Ausdruck \di�erential" beschrieben.

P =
X

p

bp� p (3.5)

Der verbliebene Ausdruck� ring (� ) wird der mathematischen Vereinfachung halber als zus•atzlicher
Absorber aufgefasst [Solomon et al., 1987]. Werden all die aufgef•uhrten N•aherungen eingesetzt,
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ergibt sich die Relation

I (� ) = a I 0(� ) exp

 

�
N +1X

i =1

�
0

i SCi �
X

p

bp� p

!

(3.6)

Zuletzt wird der nat •urliche Logarithmus angewendet und der Ausdruck ln(a) mit dem Polynom
vereinigt, wodurch sich die Koe�zienten b�

n ergeben.

� (� ) = � ln
�

I (� )
I 0(� )

�
=

N +1X

i =1

�
0

i SCDi +
X

n

b�
p� p (3.7)

Die vorliegende Gleichung (3.7 ist die DOAS-Gleichung. F•ur den Fitprozess muss nun, wie in
Gl.(3.7) ersichtlich ist, das Polynom eines bestimmten Grades subtrahiert werden, wodurch eine
di�erentielle optische Dichte d � (� ) gewonnen wird. Der Fitprozess wird mittels der Methode der
kleinsten Quadrate realisiert [Richter, 1997], was eine Minimierung der Residuen bedeutet. Diese
Residuen geben die Di�erenz der gemessen bzw. der experimentell bestimmten d� exp von den
ge�tteten d � �t an, die beispielsweise durch Absorptionen unbekannter atmosph•arischer Gase oder
durch das Rauschen des Messinstrumentes entsteht.

Res(� ) = d � exp � d� �t (3.8)

Um die Qualit •at des Fits zu beurteilen, stehen mehrere Optionen zur Verf•ugung. So l•asst sich aus
den Residuen der mittlere quadratische Fehler (root-mean-square Error, RMS) bestimmen. Der
RMS gibt eine Abweichung der gemessenen und theoretischen d� (� ) f •ur jeden Wellenl•angenpixel
an. n ist die Gesamtzahl an Wellenl•angenpixel im Fitfenster.

RMS(� ) =

vu
u
t 1

n

nX

j =1

Res(� j )2

Zwei weitere Parameter werden bei der Berechnung der SCs noch ber•ucksichtigt. Durch Streulicht
im Spektrometer ist das Entstehen eines Intensit•atso�set m•oglich. Um diesen O�set zu kompensie-
ren, wird ein Quasi-Absorber eingef•uhrt, der diese E�ekte beschreibt. Es wird angenommen, dass
I in Gleichung 3.7 durch eine konstante Intensit•at C •uberlagert ist. Es ergibt sich ein zus•atzlicher
Term in der Gleichung f•ur � , der proportional zu 1/I ist, der so genannte Quasi-Absorber. F•ur
diesen Absorber l•asst ebenfalls eine SC auswerten, welche "Slant Column O�set\ genannt wird.
Zus•atzlich l •asst sich annehmen, dass das Streulicht, welches das gemessene Spektrum •uberlagert,
eine weitere Komponente aufweist, die von� abh•angt. Es kommt also ein Term bzw. Absorber
hinzu, der proportional zu � /I ist. Die auswertbare SC wird als "Slant Column Slope\ bezeichnet.

F•ur Bodenmessungen muss Gleichung (3.7) noch ein wenig ver•andert werden. Die Messung ei-
nes idealen solaren Spektrums ohne Ein
uss atmosph•arischer Gase wie I0 ist mit Bodenmessun-
gen nicht m•oglich. Um ein Referenzspektrum zu erhalten, welches m•oglichst gering durch atmo-
sph•arische Absorber beein
usst ist, wird das Zenitspektrum zur Mittagszeit als Referenz gew•ahlt
I NZ

0 . Durch die vorhandenen Absorber inI NZ
0 l•asst sich aber nur die Di�erenz zwischen zu ermit-

telnden SCD und SCD zur Mittagszeit SCDNZ bestimmen, die di�erentielle schr•age S•aulendichte
(dSCD). Damit ergibt sich die Gleichung

� (� ) = � ln
�

I (� )
I NZ

0 (� )

�
=

N +1X

i =1

�
0

i (SCDi � SCDNZ
i ) +

X

p

b�
p� p mit : dSCDi = SCDi � SCDNZ

i

(3.9)

Der hergeleitete Algorithmus ist in dem Programm NLIN [Richter, 1997] implementiert. Eine An-
leitung zur Verwendung von NLIN �ndet sich in [Richter, 2015]. Mit de m DOAS-Verfahren erh•alt
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man nur die SCD, also die Anzahl an Molek•ulen pro Fl•ache integriert entlang eines Lichtweges.
Ein Problem ist, dass die Teilchendichte vom Lichtweg abh•angig ist und der Verlauf des Licht-
weges weitestgehend unbekannt ist. So l•asst sich keine Aussage dar•uber f•allen, wie viele Teilchen
sich in einer bestimmten Schicht be�nden, wie ein Pro�l ausschaut oder wie viele Teilchen sich in
einer Gesamts•aule be�nden. Um nun eine Konzentration des gesuchten Spurengases zuerhalten,
die unabh•angig vom Lichtweg ist, wird die vertikale S•aule (Vertical Column, VC) oder vertikale
S•aulendichte (Vertical Column Density,VCD) berechnet. Die VCD gibt die Konzentration eines
Spurengases senkrecht•uber die H•ohe integriert an. Um die VCD zu erhalten, wird der Luftmassen-
faktor ( Air-Mass-Factor , AMF) ben •otigt. Nach Berechnung der AMF kann die VCD aus der SCD
bestimmt werden. Die AMF kompensieren damit den Ein
uss des Lichtweges. Der Vereinfachung
halber wird im Folgenden SCD durch SC und VCD durch VC abgek•urzt.

VC =
SC

AMF
(3.10)

Die Bestimmung dieser Gewichtungsfaktoren, der AMF, ist keineswegs trivial. Sie h•angen von
mehreren Parametern ab wie Wellenl•ange, Albedo, SZA, der Verteilung der atmosph•arischen Ga-
se, Aersole, Wolken, Beobachtungsgeometrie des Instruments, usw. ... . Um den Ein
uss all dieser
Faktoren auf den Lichtweg zu beschreiben, wird zur Modellierungdes Lichtweges ein Strahlungs-
transfermodell genutzt. In dieser Arbeit wird hierf •ur das Strahlungstransfermodell SCIATRAN
verwendet, das die Berechnung der AMF gestattet. Eine Beschreibung von SCIATRAN und des
Modells zur Berechnung der VC und der Pro�le von BrO folgt in Kapite l 5.
Wird als vereinfachte Darstellung eine Atmosph•are angenommen, in welcher keine mehrfache
Streuung und nur einmalige Streuung auftritt, ist die Verwendung der geometrischen Approxima-
tion zul•assig. Findet die Streuung oberhalb der Schicht des gesuchten troposph•arischen Absorbers
statt, l •asst sich schreiben

AMF � =
1

sin(� )
(3.11)

Der Winkel � entspricht dem Winkel zwischen Horizont und dem Eingang des Instruments (Eleva-
tionswinkel). Findet die Streuung hingegen unterhalb der Schicht des gesuchten troposph•arischen
Absorbers statt, gilt

AMF =
1

cos(�)

Der Winkel � ist der SZA.

4. Beschreibung der verwendeten Messger•ate

Wie schon erw•ahnt, eignet sich die DOAS-Methode, um atmosph•arische Spurengase wie BrO
zu analysieren. Im Folgenden wird das MAX-DOAS-Instrument in Ny-�Alesund beschrieben (Ka-
pitel 4.1.1). Zun•achst erfolgt eine kurze Darstellung des Messnetzwerks BREDOM,in welches
die MAX-DOAS-Station Ny- �Alesund integriert ist. Es erfolgt die Beschreibung des MAX-DOAS-
Instruments. Das MAX-DOAS-Messger•at besteht aus einem Teleskop und dem Spektrometer. Es
wird zun•achst der Aufbau und die Funktionsweise des Spektrometers beschrieben. Danach das
Teleskops erl•autert, das Anfang M•arz 2010 durch ein neues Teleskop ersetzt wurde. Beide Tele-
skope werden gezeigt und die Unterschiede der Teleskope im Hinblick auf deren Aufbau, deren
unterschiedliche Ausrichtung und deren Ergebnisse der SC genannt. Zum Abschluss werden die
Horizont- und Zenitmessung des MAX-DOAS beschrieben.
F•ur die Informationen •uber das vertikale Pro�l des O3 wurden die Daten von aufsteigenden O3-
Sonden verwendet, wobei die Funktionsweise der Sonden in Kapitel4.1.2 erkl•art wird. In Kapi-
tel 2.2.2 wurde ein Zusammenhang zwischen BrO und meteorologischen Parametern dargelegt.
F•ur die ben•otigten meteorologischen und strahlungsspezi�schen Daten wurden die Messdaten der
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BSRN-Station in Ny- �Alesund verwendet. Es werden die messbaren Parameter genannt und In-
formationen zu ausgew•ahlten Instrumenten gegeben. All diese Arten der Messungen werdenals
in-situ (lateinisch: "am Ort\) klassi�ziert. Ist das Instrument i n direkter N•ahe zum messenden
Objekt, wird diese Messung als in-situ bezeichnet. Ist das zu messende Objekt hingegen weit
vom Messinstrument entfernt, handelt es sich um eine Fernerkundungsmessung (remote sensing).
Satelliteninstrumente z•ahlen zur Kategorie der Fernerkundung. So wird ein•Uberblick •uber die Sa-
telliteninstrumente, deren Datenprodukte in dieser Arbeit verwendet werden, gegeben. BrO kann
unter anderem mit dem Satelliteninstrument GOME-2 gemessen werden. Die Konzentration des
Meereises wird beispielsweise mit den Satelliteninstrumenten AMSR-E und AMSR2 erfasst und
die Dicke des Meereis mit dem Satellit SMOS.

4.1. Boden(in-situ)

4.1.1. MAX-DOAS

Das MAX-DOAS-Instrument in Ny- �Alesund (http://www.iup.uni-bremen.de/doas/groundbased_
ny-aalesund.htm ) ist im Messnetzwerk BREDOM (http://www.iup.uni-bremen.de/doas/groundbased_
data.htm ) integriert. BREDOM ist ein Netzwerk von Bodenmessstationen bestehend aus MAX-
DOAS-Instrumenten, die im UV und sichtbaren Wellenl•angenbereich operieren. Durch Messungen
in Richtung Zenit und Horizont ist es m•oglich, troposph•arische und stratosph•arische Absorber zu
identi�zieren. Die BREDOM-Stationen liegen in verschiedenenBreiten. Haupts•achlich wurde das
BREDOM-Netzwerk zur Validation gegen Satellitendaten entworfen. Durch die unterschiedlichen
klimatischen Bedingungen an den Standorten k•onnen deren Ein
•usse auf die zu untersuchenden
Gase untersucht werden. Im Fokus stehen zum Beispiel das stratosph•arische und troposph•arische
O3, das BrO in der polaren Atmosph•are und die troposph•arische Luftverschmutzung durch NO2 in
anthropogenen Regionen. In Tabelle 4.1 be�ndet sich eine Liste der aktiven BREDOM-Stationen.
Zus•atzlich ist die Ny- �Alesund-Station im Messnetzwerk Network for the Detection of Atmospheric
Composition Change (NDACC) integriert. Eine Beschreibung der anderen DOAS-Stationen und
des BREDOM-Netzwerkes �ndet sich in [Wittrock, 2006].

Tabelle 4.1: Liste der aktiven BREDOM-Stationen nach [Wittrock, 2006] un d unter http://www.iup.
uni-bremen.de/doas/groundbased_data.htm . Angegeben ist die Position der Station in
Koordinaten, und der Zeitpunkt des Startes der Messungen.

Station Breitengrad L•angengrad Start der Messungen in

Ny-�Alesund 78.92� N 11.92� E 1995
Bremen 53.08� N 8.81� E 1993
Athen 37.98� N 23.72� E 2012

Nairobi 1.28� S 36.82� E 2002

Bis auf die BREDOM-Station Ny- �Alesund sind an allen Stationen kontinuierlich Messungen m•oglich.
In Ny- �Alesund ist w•ahrend der Polarnacht von Ende Oktober bis Mitte Februar keine Messung
m•oglich. So sind zu Beginn des Fr•uhjahrs nur kurze Messzeiten realisierbar. Messungen sind eben-
falls durch die Topographie beein
usst. In Ny-�Alesund liegt der Fokus auf der O3-Chemie der
Stratosph•are und auf der troposph•arischen BrO-Chemie. So l•asst sich der Ein
uss des polaren
Vortex auf die Zusammensetzung der Atmosph•are analysieren, da Ny-�Alesund zu bestimmten Zei-
ten innerhalb als auch au�erhalb des polaren Vortex liegt. Des Weiterenlassen sich vor allem im
Fr •uhjahr hohe troposph•arische BrO-Werte beobachten.

Das in Ny-�Alesund be�ndliche DOAS-Instrument ist passives MAX-DOAS-Instr ument, da es f•ur
mehrere Elevationswinkel und Azimutrichtungen die Beobachtung von gestreutem Sonnenlicht ge-
stattet. Erstmalig wurde 1995 in Ny-�Alesund ein DOAS-Instrument installiert, welches bis 1998
nur in Zenitrichtung Messungen durchf•uhren konnte. Ab 1998 wurde ein zus•atzlicher Spiegel ein-
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gebaut, welcher bei einem Elevationswinkel von 4� Messungen in Richtung Fjord erlaubte. Ab
2002 wurde das Teleskop ersetzt, wodurch nun mit vier Elevationswinkeln Messungen in Richtung
Horizont m•oglich waren. Im M•arz 2003 wurde an das Teleskop ein zweites Spektrometer ange-
schlossen, sodass nun auch Messungen im sichtbaren Wellenl•angenbereich durchgef•uhrt werden
konnten. Zuvor waren nur Messungen im UV-Bereich m•oglich. Ab Juli 2006 wurde der Scan in
Richtung Horizont verbessert, so dass mehr Elevationswinkel zu Verf •ugung standen. Das Teleskop
war in Richtung Nordwesten, dem Kongsfjord, ausgerichtet.

Im Folgenden wird zun•achst das Spektrometer des MAX-DOAS beschrieben. In Abbildung 4.1
ist eine schematische Skizze eines Spektrometers gezeigt. Das durch das Teleskop kommende ge-
streute Sonnenlicht wird mittels einer Linse (Abbildung 4.2 oder 4.4) geb•undelt und tri�t •uber
Quartzglasfaserkabel, welches depolarisierend wirkt, durch einen Eintrittsspalt auf einen Kollima-
tor, der aus dem eintretenden Licht parallele Lichtstrahlen erzeugt. Die Depolarisierung ist n•otig,
da das Sonnenlicht durch Rayleigh-Streuung polarisiert ist. Es werden daher recht lange opti-
sche Glasfaserkabel verwendet, damit die Depolarisierung des Lichts •au�erst e�zient ist. Zudem
l•asst sich eine r•aumliche Trennung von Spektrometer und Teleskop vornehmen, um das Spektro-
meter beispielsweise vor Witterung zu sch•utzen. Zumeist besitzen die MAX-DOAS-Instrumente
zwei Spektrometer (Abbildung 4.1), die jeweils mit einer CCD (Charge-Coupled Device) ausge-
stattet sind. Deswegen wird durch die Verwendung eines Glasfaserkabels f•ur beide Spektrometer
nur Teleskopeinheit ben•otigt. Die CCDs sind sowohl f•ur den UV- als auch f•ur den sichtbaren
Wellenl•angenbereich (VIS) sensitiv. Die Spektrometer arbeiten bei konstanter Temperatur, um
Verschiebungen in der Wellenl•ange zu vermeiden. Das Gitterspektrometer zerlegt das parallele
Licht nach dem Prinzip der Interferenz in seine spektralen Lichtanteile und re
ektiert diese. Das
Gitterspektrometer besitzt im UV mehr Gitterlinien auf 1 mm als i m VIS. So ist die spektrale
Au
 •osung f•ur beide Wellenl•angenbereiche verschieden. Mittels eines zweiten Kollimators wird das
spektral zerlegte Licht (Abbildung 4.1) auf die CCD fokussiert. Das Bild des Eintrittsspalts wird
damit auf die CCD •ubertragen. Es wird also ein Spektrum des gestreuten Sonnenlichts gemes-
sen, das mit der Spaltfunktion gefaltet ist. Die Spaltfunktion wird durch die Beleuchtung des
Eingangsspalts mit einer monochromatischen Lichtquelle bestimmt.Das resultierende Bild des
Eingangsspalts wird auf die CCD abgebildet. Die spektrale Au
•osung des Instruments wird•uber
die Halbwertsbreite (Full Width at Half Maximum , FWHM) der Spaltfunktion einer HgCd-Linie
ermittelt. Die daf •ur n•otige HgCd-Lampe ist im Telekop verbaut (Abbildung 4.2 oder 4.4). In der
Tabelle 4.2 sind die wichtigsten technischen Daten des MAX-DOAS in Ny-�Alesund aufgelistet.

Tabelle 4.2: Technische Daten f•ur das MAX-DOAS-Instrument in Ny- �Alesund. Angegeben ist die
Bezeichnung des Spektrometers und die verwendete CCD f•ur den jeweiligen Wel-
lenl•angenbereich. Dazu sind noch die FWHM und die Gr•o�e des Beugungsgitters f•ur die
entsprechenden Wellenl•angenbereiche notiert [Wittrock et al., 2004, Oetjen, 2009].

Spektrometer CCD Beugungsgitter Wellenl•angenbereich spektrale Au
•osung (FWHM)

LOT257Y Andor Newton (2045x512)Pixel 1200 Linien/mm 325 nm - 413 nm 0.5 nm
ARC500N Andor CCD (1024x256)Pixel 600 Linien/mm 397 nm - 566 nm 0.7 nm

Es existierte aber ein Problem mit dem alten Teleskop. Bei der Verwendung eines Referenzspek-
trums zur Mittagszeit in Zenitrichtung konnte zwischen den dSCD der Horizont- und der Zenit-
messungen sowohl schw•achere Absorber wie IO und BrO als auch f•ur beide Spektrometer ein
konstant auftretender negativer O�set beobachtet werden. In Oetjen [2009] wurde vermutet, dass
der O�set durch den rotierbaren Spiegel entsteht, der eine Polarsation des Licht verursacht. Dieses
Problem lie� sich beheben, in dem als Referenz die 30� -Richtung verwendet wird. Dieses wurde in
Kapitel 6 durchgef•uhrt. Jedoch sind Informationsverluste durch diese Prozedur unvermeidbar.

In Abbildung 4.2 ist die alte Teleskopeinheit gezeigt.
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Abb. 4.1: Schematische Skizze des Spektrometers
eines MAX-DOAS-Instruments. Das Te-
leskop (Abbildung 4.2 oder 4.4) ist •uber
ein Quartzglasfaserkabel mit zwei Spek-
trometern verkn •upft, die jeweils im UV
und VIS-Bereich operieren. Das UV-
Spektrometer weist denselben Aufbau wie
das VIS-Spektrometer auf.

Abb. 4.2: Das alte MAX-DOAS-Teleskop in Ny- �Alesund. In der rech-
ten Abbildung (b) ist eine Fotogra�e zu sehen, in der linken
Abbildung (a) ist eine schematische Skizze gezeigt. Mit den
Buchstaben sind wichtige optische und elektrische Elemente
markiert. A: Zeniteingang, B:Horizonteingang, C: rotierbarer
Tisch, D: Spiegel, E: Verschluss, der Endringen von Streu-
licht w •ahrend Kalibrationsmessungen verhindert, F: Loch, G:
Linse, H: Quartzfaserkabel, I: Temperatursensor (nicht zu
sehen), J: Wei�lichtlampe, K: HgCd-Lampe und L: Heizfo-
lien (http://www.iup.uni-bremen.de/doas/images/ground/
eingangsoptik.jpg , abgerufen am: 29.11.2016)

Das Teleskop hatte einen
Eingang in Richtung Hori-
zont (B) und einen zweiten
in Richtung Zenit (A). Die
Blickrichtung wird mittels
des beschriebenen rotierba-
ren Spiegels ausgew•ahlt (D
bzw. C). Mittels einer Lin-
se (G) wird das Licht vor
Eintreten in das Glasfaser-
kabel zu einem Kegel fo-
kussiert (H). Um den Ein-
tritt von direktem Sonnen-
licht durch die Eing•ange
zu verhindern, werden Ver-
schl•usse genutzt. So ist vor
allem in den Abendstun-
den eine•Ubers•attigung der
CCDs zu beobachten, wel-
che sich in besonders ho-
hen Intensit•aten bemerk-
bar macht. Ein weiterer
Verschluss (E) soll die Be-
ein
ussung der Kalibrati-

onsmessungen durch Streulicht verhindern. Kalibrationsmessungen werden in der Nacht durch-
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gef•uhrt und sind wegen des Verschlusses (E) auch am Polartag m•oglich. Eine HgCd (Quecksilber-
Cadmium)-Lampe (K) wird dazu verwendet, um Kalibrationsmessungen der Wellenl•ange durch-
zuf•uhren. Eine Wei�lichtlampe (J) wird verwendet, um die Funktion sf•ahigkeit des Spektrometers
zu pr•ufen. Ebenso werden Messungen zum Rauschen des Instruments (dark measurements) durch-
gef•uhrt. Mittels Heizfolien (L) wird die Teleskopeinheit auf Temper atur gehalten, damit der Motor
(C) ordnungsgem•a� funktioniert und die Spiegel eisfrei bleiben.
Der gesamte Messvorgang ist automatisiert und kann mittels einer Software (AMAX-OMA) [Rich-
ter, 1997] gesteuert werden. So kann das Messinstrument kontinuierlich Daten liefern.

Ein weiterer Nachteil neben dem rotierbaren Spiegel des alten Teleskops ist, dass die Blick-
Azimutrichtung festgelegt ist und eine •Anderung der Azimutrichtung nur manuell durch Umsetzen
des Teleskops m•oglich ist. Deswegen wurden im Winter 2010 das gesamte Teleskop ersetztund ein
neues Teleskop auf einen Schwenk-Neige-Kopf [Peters, 2013] montiert,wodurch nun f•ur mehrere
Blick-Azimutwinkel Messungen m•oglich sind. Messungen sind nun nicht mehr auf den Kongsfjord
beschr•ankt, sondern k•onnen auch in Richtung Gletscher get•atigt werden. Durch den verbauten
Schwenk-Neige-Kopf ist nur ein Eingang notwendig. In Abbildung 4.3 ist ein Vergleich der strato-
sph•arischen BrO-SC und O3-SC f•ur Ny- �Alesund sowohl f•ur das alte als auch f•ur das neue Teleskop
gezeigt. In rot sind die Zenit-SCs und in blau die Horizont-SCs dargestellt (Abbildung 4.3).

Abb. 4.3: Stratosph•arische BrO-SC (oben) und O3-SC (unten) f •ur das alte und neue Teleskop in Ny-
�Alesund. Dabei ist die Horizont-SC blau dargestellt, die Zenit -SC ist hingegen rot dargestellt.
Die SCs sind in Molek•ule/cm 2 und •uber der Zeit in UT aufgetragen. Zu sehen ist, dass mit
dem Einsatz des neuen Teleskops sowohl der negative O�set des BrO und der positive O�set
des O3 zwischen der Horizont-SC und der Zenit-SC verschwinden. [Peters, 2013]

Zu sehen ist der schon beschriebene O�set zwischen der Zenit-SC und der Horizont-SC f•ur BrO
und O3, der f•ur das BrO negativ ist. Ist BrO in der Grenzschicht vorhanden, sollte das BrO unter
niedrigen Blickwinkeln h•oher als in der Zenitrichtung sein und f•ur h•ohere Elevationswinkel abneh-
men. Sind schon geringe Mengen O3 in der Grenzschicht, sollten Zenit-SC und die Horizont-SC
f•ur O3 sich wenigstens•uberschneiden. Diese Erwartungen werden von dem neuen Teleskoperf•ullt.
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Damit l •asst sich sagen, dass der Spiegel Schuld an dem O�set der SC war [Peters, 2013]. In Ab-
bildung 4.4 ist das neue Teleskop abgebildet. Das Sonnenlicht tri�tauf ein Quartzglasfenster (A)
und wird mittels einer Linse (B) auf das Glasfaserkabel (C) geb•undelt. Ein Verschluss verhin-
dert (A) wie beim alten Teleskop den Eintritt von direktem Sonnenl icht. Mittels des Verschlusses
(D) wird der Lichtweg zwischen (A) und (B) durch die gravitative W irkung unterbrochen, falls
das Instrument in Richtung Boden zeigt. So sind nur in dieser Stellung des Instruments Kalibra-
tionsmessungen m•oglich. Die der Linse zugewandte Seite des Verschlusses ist mit einer wei�en
Te
onschicht •uberzogen. Diese wird mit einer HgCd-Lampe (E) beleuchtet, sodass Kalibrations-
messungen der Wellenl•ange m•oglich sind. Kalibrationsmessungen wie auchDark Measurements
werden w•ahrend der Nacht durchgef•uhrt und sind auch am Polartag m•oglich. Zus•atzlich ist an
dem neuen Teleskop eine Videokamera (F) angebracht, um f•ur die jeweilige Blickrichtung einen
Eindruck von umgebenden Szenerie (Wolken, Wetterlage,...) zu gewinnen. Die Position wie der
Elevationswinkel des Instruments wird •uber ein Inklinometer (H) gesteuert. Ein Trocknungsmittel
(G) ist im Ger •at vorhanden, um die relative Luftfeuchtigkeit zu verringern und das Kondensieren
von Wasser auf den optischen Ober
•achen und elektrischen Ger•aten zu verhindern.

Bis zum 23.06.2006 wurden f•ur die Elevationswinkel die gemessenen Absorbtionsspektren in ein-
zelnen Files gespeichert. Diese wurden mit zunehmenden Elevationswinkel (D), (C), (B) und (A)
genannt. Danach wurden die Einzelmessungen zu einem Messmodus, dem Scan-Modus (S), zusam-
mengefasst. Auch nach der Montage des neuen Teleskops wurde ein fester Blick-Azimutwinkel f •ur
den Scan-Modus gew•ahlt. In Richtung Nordosten werden Messungen f•ur zwei Elevationswinkel ge-
macht, jedoch f•ur mehrere Azimutwinkel des neuen Teleskops (A). Ebenso konnte Ende Mai 2011
noch ein weiterer Modus, der Target-Modus (T), implementiert werden, da f•ur alle Elevationswin-
kel der Azimutwinkel variiert werden kann. So lassen sich sehr genau bestimmte Objekte wie die
umgebenden Gletscher anvisieren. F•ur den gesamten Zeitraum liegen Zenitmessungen vor, wobei
ab 2010 ein anderer Elevationswinkel gew•ahlt worden ist. Die Zenitmessungen werden durch einen
Unterstrich gekennzeichnet. Alle Messmodi werden sowohl mit Spektrometer LOT257Y (Y) als
auch mit dem Spektrometer ARC500N (N) ausgef•uhrt. In Tabelle 4.3 sind alle Messmodi mit den
zugeh•origen Azimuthwinkeln und Elevationswinkeln des Teleskops aufgef•uhrt. In Abbildung A.1
ist eine Karte von Ny-�Alesund gezeigt, in der die Blickrichtungen des MAX-DOAS eingezeichnet
sind.

Tabelle 4.3: Aufgelistet sind die Elevationswinkel und Azimutwinkel des alten und neuen Teleskops.
Diese sind f•ur beide Spektrometer dieselben. Zur Erl•auterung der Bezeichnung: S: Scan, A:
Azimut und T: Target. D, C und B entsprechen den Elevationswinke ln des alten Teleskops
bis zum 23.06.2006.

2002 bis 2009 (altes Teleskop) Ab 2010 (neues Teleskop)

Messmodus des
Spektrometers Y
und N

Elevationswinkel Blick-azimutwinkel Elevationswinkel Blick- azimuthwinkel

Y, N 90� 0.0� 85� 13�

AY, AN 108 � (bis zum
23.06.2006), dann
120�

-36� 3� und 30� jeweils f•ur 13� , 58� und 93�

SY, SN (bis zum
23.06.2006: DY, CY
und BY bzw. DN,
CN, und BN)

93� , 96� und 100�

bis 23.06.2006 ;
92� bis 108� in
2� -Abst•anden

-36� 0� bis 6� in 1� -
Abst•anden, dann
8� , 10� , 15� und
30�

-32�

TY, TN ab
25.05.2011

-3� , 2� und 0� 3� , 8� und 13�

Insgesamt ist es m•oglich, •uber einen Zeitraum von 14 Jahren das troposph•arische BrO zu unter-
suchen. Eine ausf•uhrliche Beschreibung des Aufbau eines MAX-DOAS und eine Dokumentation
f•ur den Messvorgang �ndet sich in Platt and Stutz [2008], Oetjen [2009], Peters [2013] und unter

49



(http://www.iup.uni-bremen.de/doas/maxdoas_instrument.htm ). Zuletzt soll nun kurz be-
schrieben werden, welchen Nutzen Horizont- und Zenitmessungen haben, bzw. welche Spurengase
sich in Horizont- und Zenitrichtung detektieren lassen.

In Zenitrichtung (Abbildung 4.5) k •onnen vor allem stratosph•arische Absorber detektiert wer-
den. Zenitmessungen werden vor allem bei hohen SZAs, also in den Morgen- und Abendstunden,
durchgef•uhrt, da zu diesen SZAs der Lichtweg durch die Stratosph•are besonders lang und damit
die Sensitivit•at des Instrumentes gegen•uber stratsoph•arischen Spurengasen entsprechend hoch ist.
In der Troposph•are und in der Grenzschicht sind die Lichtwege eher kurz, so dass wenig tro-
posph•arische Spurengase im Lichtweg sind. Die Referenzmessung wird hierbei wegen des kurzen
Lichtweges zur Mittagsstunde durchgef•uhrt. F •ur beide Zenitmessungen ist der Lichtweg bei hohen
und niedrigen SZA durch die Troposph•are •ahnlich, weswegen troposph•arische Anteile sich nach
Gleichung 3.9 herausdividieren. Es ist anzumerken, dass in Abbildung 4.5 eine schematische Skizze
gezeigt ist. Es ist aber zu ber•ucksichtigen, dass sich in der Troposph•are beispielsweise die Konzen-
trationen an Spurengasen, meteorologische Bedingungen oder Wolken•uber den Tag rapide•andern
k•onnen.

Abb. 4.4: Das neue Teleskop des MAX-DOAS-Instruments. In der vorlie-
genden Darstellung ist beispielhaft das in Bremen stationierte
MAX-DOAS gezeigt. Mit den Buchstaben sind wichtige opti-
sche und elektrische Elemente markiert. A: Quartzglasfenster,
B: Linse, C: Glasfaserkabel, D: Verschluss, E: HgCd-Lampe,
F: Videokamera, G: Trockungsmittel und H: Inklinome-
ter. ( http://www.iup.uni-bremen.de/doas/images/ground/
New-telescope.jpg ,abgerufen am 29.11.2016)

Messungen in Richtung Horizont (Abbildung 4.6) hingegen sind f•ur troposph•arische Absorber
geeignet. In Abbildung 4.6 sind schematische Verl•aufe der Lichtwege f•ur verschiedene Elevations-
winkel gezeigt. Es ist zu erkennen, dass f•ur alle Elevationswinkel zu einer bestimmten Zeit der
Lichtweg durch die Stratosph•are nahezu gleich ist. Zudem ist zu sehen, dass je kleiner der Ele-
vationswinkel wird, desto l•anger ist der Lichtweg durch die Troposph•are. F•ur kleine Blickwinkel
kann demnach eine hohe Sensitivit•at f •ur Absorber in einer bodennahen Schicht der Troposph•are
wie der Grenzschicht erzielt werden. Die Messung des Referenzspektrums wird in Zenitrichtung,
also bei einem Elevationswinkel von 90� , durchgef•uhrt.
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Abb. 4.5: Darstellung der Geometrie der Zenitmessung. Es
ist erkennbar, dass f•ur alle Messungen der Licht-
weg durch eine Absorberschicht der Troposph•are,
der Grenzschicht, nahezu gleich lang ist. Zudem ist
die L•ange des Lichtweges durch eine Absorberschicht
der Stratosph•are abh•angig vom Sonnenstand
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Abb. 4.6: Darstellung der Geometrie der Horizontmessung. Es
ist erkennbar, dass f•ur alle Messungen die L•ange
des Lichtwegs durch eine Absorberschicht der Tro-
posph•are, der Grenzschicht, abh•angig vom Elevati-
onswinkel (�) des MAX-DOAS ist. Die L •ange des
Lichtweges durch die Stratosph•are ist hingegen f•ur
alle Messungen gleich.

Aus den Messungen f•ur verschiede-
ne Blickrichtungen l•asst sich ein ver-
tikales Pro�l f •ur die troposp•arischen
Absorber erstellen. Hierf•ur sind aber
Kenntnisse •uber den Verlauf des
Lichtweges notwendig. Findet die
Streuung des Lichts oberhalb der
Grenzschicht statt, l•asst sich der
Lichtweg geometrisch (Kapitel 3.1)
bestimmten. Im Allgemeinen ist der
Verlauf des Lichtweges jedoch unbe-
kannt.
Die L•ange des Lichtweges h•angt nicht
nur vom Elevationswinkel ab, son-
dern auch von der mittleren frei-
en Wegl•ange des Photons. So muss
den unteren Schichten der Tro-
posph•are die Streuung des Lichtes
mit ber •ucksichtigt werden, die bei-
spielsweise durch eine Zunahme der
Aerosolkonzentration an Bedeutung
gewinnt. So kann sich der Lichtweg
f•ur kleine Elevationswinkel reduzie-
ren. In F•allen hoher Aerosolkonzen-
trationen oder bei bestimmten Wet-

terlagen ist zwischen den unterschiedlichen Blickrichtungenkein Unterschied mehr in der gemes-
senen Spurengasmenge auszumachen.
Um einen Lichtweg zu simulieren, der unter anderem die Streuungder Photonen im Lichtweg gut
beschreibt, ist ein Strahlungstransfermodell notwendig (Kapitel 5).
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4.1.2. O3-Sonden(Ballons)

O3-Sonden bestehen aus dem Messinstrument selbst und einem Ballon, sodass ein Aufstieg des Sys-
tems m•oglich ist. In Abbildung 4.7 ist der Start einer O3-Sonde in Ny-�Alesund gezeigt. Auf einer Sa-
tellitenaufnahme (Abbildung A.2) ist zu sehen, dass das MAX-DOAS nichtweit von dem Starthaus
der O3-Sonden entfernt ist. Auf die Sonde wird zur besseren Identi�zierung mit einem Pfeil hinge-
wiesen. Es handelt sich um eine elektronisch chemische Zelle (Electronical Chemical Cell, ECC) des
Typs ECC-6A [Sci, 1999] (http://www.vaisala.com/en/products/soundingsystemsandradiosondes/
radiosondes/Pages/RS92-Ozone.aspx ). O3-Sonden z•ahlen zu den in-situ Instrumenten und k•onnen
H•ohen bis etwa 30 km erreichen, da in dieser H•ohenlage der Ballon zerplatzt. O3-Sonden wiegen
in etwa 1.2 bis 2.0 kg. Ziel ist es, ein vertikales O3-Pro�l der Troposph •are und der unteren Strato-
sph•are, insbesondere der Ozonschicht, zu erzielen. F•ur jeden Aufstieg wird ein neues Instrument
verwendet. Daher ist es wichtig, dass die Vorbereitung der Instrumente und die Aufbereitung
der Daten einheitlichen Regeln unterliegen. Um O3-Konzentrationen zu messen, haben sich drei
Methoden bzw. Instrumente etabliert. So gibt ECCs als Sonden, Brewer-Mast (BM) Sonden und
die japanische KC Sonden. Zur Zeit werden nur an der Messstation Hohenpei�enberg Messungen
mittels BM-Sonden durchgef•uhrt. Die japanische Sonde KC92 wird zwar noch verwendet, aber
sie werden durch ECC-Sonden ersetzt. Nur vom japanisch meteorologischen Institut wurden ver-
schiedene Versionen der KC-Sonden verwendet. An anderen Messstationen kamen sie bis heute
nicht zum Einsatz. Die Ergebnisse der Sondenaufstiege, unter anderem auch aus Ny-�Alesund, wer-
den an das Messnetzwerk NDACC•ubermittelt ( http://www.ndsc.ncep.noaa.gov/organize/
protocols/appendix5/ ).

Am verbreitetsten sind die ECC-Sonden, deren Funktionsweise im Folgenden kurz beschrieben
wird. In Abbildung 4.8 ist ein prinzipieller Aufbau einer ECC gezeigt

Abb. 4.8: Prinzipieller Aufbau einer ECC. Sie besteht aus zwei r •aumlich getrennten Beh•altnissen, die
mit einer Kaliumiodid-L •osung versetzt sind. Zur Messung des elektrochemischen Stromswer-
den zwei Platinelektroden verwendet. Zur Gew •ahrung des Strom
usses wird eine Ionenbr•ucke
verwendet [Sci, 1999].

Im Prinzip handelt es ich um eine elektrochemische Zelle mit einer verd•unnten Kaliumiodid-
L•osung. Die W•ande der Halbzellen sind aus Te
on gefertigt und die Elektroden bestehen aus
Platin. Beide Zellen weisen unterschiedliche Konzentrationenan Kaliumiodid-L •osung (KI) auf
und sind durch eine Ionenbr•ucke miteinander verbunden. Durch die Reaktion mit dem O3 wird ein
elektrischer Strom erzeugt, der proportional zur O3-Konzentration in der untersuchten Luftprobe
ist. Die Luft wird durch eine elektrisch betriebene Pumpe in das Instrument zur Kathode geleitet.
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Das KI reagiert mit dem O3

2KI + O 3 + H 2O ! 2KOH + I 2 + O 2 (4.1)

Durch die Zunahme an Iod wird das elektrochemische Gleichgewicht gest•ort, wodurch von der
Anode 2 Elektronen zur Kathode 
ie�en. I 2 wird damit an der Platinelektrode, der Kathode,
durch die Aufnahme der Elektronen zu Iodid (I� ) reduziert.

I2 + 2e� ! 2I� (4.2)

An der Anode werden Iodid-Ionen wiederum oxidiert, wodurch Elektronen zur Kathode 
ie�en
k•onnen. Ein Strom
uss ist m•oglich. Chemisch gesehen handelt sich um ein Redoxreaktion.

2I� ! I2 + 2e� (4.3)

Der entstehende Strom wird gemessen, der proportional zum Partialdruck von O3 ist. Weitere De-
tails sind in Komhyr [1969], Komhyr et al. [1995], Sci [1999], Johnson et al. [2002], V•omel and Diaz
[2010] nachzulesen. An die ECC-Sonde ist eine Radiosonde gekoppelt (http://www.vaisala.com/
en/products/soundingsystemsandradiosondes/radiosondes/Pages/RS92-Ozone.aspx ), die in
kontinuierlichen Zeitabst•anden meteorologische Parameter wie Temperatur, Druck, Windrichtung,
Windgeschwindigkeit und Luftfeuchte misst.

BrO entsteht durch den Abbau von O3. Daher werden in Kapitel 6.6 Daten der O3-Sonden mit dem
BrO aus MAX-DOAS-Messungen verglichen. So l•asst sich•uberpr•ufen, ob f•ur bestimmte Tage, an
denen ungew•ohnlich niedrige O3-Werte festgestellt wurden, erh•ohtes BrO vorlag. F•ur den Vergleich
werden die Messergebnisse aus den Sondenaufstiegen von 2002 bis 2016 verwendet. Die Daten sind
unter ftp://ftp.cpc.ncep.noaa.gov/ndacc/station/nyalsund/ames/o3sonde/ abrufbar.

4.1.3. Wetter-/Strahlungsdaten von Ny- �Alesund

Abb. 4.7: Start einer Ozonsonde in Ny-�Alesund. Zur besseren Erkennbarkeit wird
auf die Sonde, eine elektronisch chemische Zelle, mittels eines Pfeils
hingewiesen. Foto: J•urgen Gr•aser, (https://www.awi.de/fileadmin/
user_upload/AWI/Expedition/Observatorien/Bild/AWIPEV/20130417_
Ozonsondenstart_JGraeser.jpg ), abgerufen am: 29.11.2016

Meteorologische Da-
ten und Strah-
lungsdaten stam-
men von der BSRN-
Station Ny- �Alesund.
In Abbildung A.2
ist zu sehen, dass
die BSRN-Station
ebenfalls nicht weit
von der MAX-
DOAS-Station ent-
fernt ist und auch
in der N•ahe der
O3-Station liegt.
Durch die N•ahe
der drei Statio-
nen zueinander ist
eine gute Ver-
gleichsbasis der Mes-
sungen gegeben.
Das Baseline Sur-
face Radiation Net-
work (BSRN) [Heg-
ner et al., 1998,
McArthur, 2005,
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K•onig-Langlo et al., 2013] wurde im Jahr 1992 gegr•undet. Es ist ein Messnetzwerk aus 58 Sta-
tionen, an denen Messungen meteorologischer und strahlungsspezi�scher Parameter durchgef•uhrt
werden. Die Stationen be�nden sich in unterschiedlichen Klimazonen, um ein globales Bild des
sich entwickelnden Erdklimas zu erhalten.

Die BSRN-Station Ny-�Alesund [Kupfer et al., 2006, Maturilli et al., 2013, 2014] wurde im Jahr
1992 aufgebaut. Die Instrumente sind etwas s•udlich von Ny-�Alesund positioniert. Eine ausf•uhrliche
Dokumentation zur BSRN-Station und den Messger•aten ist in Kupfer et al. [2006] nachzulesen.
Weiter s•udlich be�nden sich Berge bzw. Gletscher, im Norden bzw. in Richtung Nordosten be-
�ndet sich der Fjord. Ein Ein
uss der komplexen Topographie ist daher in den Messungen zu
ber•ucksichtigen. Die lokalen Besonderheiten k•onnen im Vergleich zu anderen Messstationen auf
Spitzbergen zu einem Bias in den Daten f•uhren [Maturilli et al., 2014]. Ziel ist es, Ver•anderungen
des arktischen Klimas unter k•ustennahen, polaren Bedingungen zu dokumentieren. Direktes Son-
nenlicht kann Ny-�Alesund nur zwischen dem 8 M•arz und 8 Oktober erreichen [Maturilli et al.,
2014]. Der Zeitpunkt der Schnee- und Eisschmelze setzt meist Ende Mai oder Anfang Juni ein,
ist aber jedes Jahr verschieden. Im Sommer sind die B•oden daher meist schneefrei, obwohl in den
Sommermonaten Schneefall einsetzen kann. Erst im Oktober bildet sich eine stabile Schneeschicht
aus. In den Wintermonaten ist Niederschlag in Form von Schnee oder Regen m•oglich [Maturilli
et al., 2013].

An der BSRN-Station werden verschiedene meteorologische Parameter, lang- sowie kurzwellige
Strahlung gemessen. Die Messung der Strahlung begann im August 1992, dieMessung meteorolo-
gischer Komponenten begann ein Jahr sp•ater. Eine •Ubersicht zu allen gemessenen Parametern von
2002 bis 2016 �ndet sich in den Tabellen A.1 und A.2. In den Tabellen sind neben den Parametern
auch Verweise zu den technischen Dokumentationen der jeweiligenInstrumenten gegeben. Wie
aus der Tabellen A.1 und A.2 zu entnehmen ist, werden neben meteorologischen Parametern wie
Druck, Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Temperatur, Luftfe uchte auch strahlungsspezi�sche
Parameter wie die direkte kurzwellige, die gestreute kurzwellige und die gesamte kurzwellige Son-
nenstrahlung gemessen. Dazu wird noch die UV-Strahlung und langwellige Strahlung detektiert.
Die gesamte kurzwellige Sonnenstrahlung wird nochmals mittels zweier separater optischer Filter
untersucht. Zudem wird die re
ektierte kurzwellige und die re
ektierte langwellige Strahlung ge-
messen. Alle Strahlungsarten werden mit jeweils eigenen Instrumenten untersucht.

Zur Messung werden Pyranometer, Pyrgeometer und Pyrheliometer verwendet. Diese sind an
einer stabilen Konstruktion montiert (Abbildung 4.9). Zur Kontrolle der Kalibrierung werden
die Instrumente j•ahrlich oder alle zwei Jahre ausgetauscht [Maturilli et al., 2014]. Zur Messung
der meteorologischen Parameter wird ein Turm verwendet, an welchemin H•ohen 2 m und 10 m
verschiedene Instrumente zur Messung von Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Temperatur und
Luftfeuchte montiert sind (Abbildung 4.10). Verwendet werden Anemometer, Windfahnen, Platin-
Messwiderst•ande und Feuchtigkeitssensoren. In 11 m•uber dem Meeresspiegel wird der Druck ge-
messen. Mindestens einmal am Tag wird der Turm gewartet, d.h. Kontrollieren der Instrumente
auf mechanische Sch•aden oder auf Eintritt von Fl •ussigkeiten. Sowohl•uber meteorologische als
auch Strahlungsdaten k•onnen min•utliche Mittelwerte gebildet werden.
Im August 2011 wurde der Turm versetzt, um anthropogene Ein
•usse in den Messungen zu verrin-
gern [Maturilli et al., 2013]. Zur selben Zeit wurden verschiedene Messger•ate ausgetauscht. Vor der
Umsetzung des Turms wurden die Messungen des atmosph•arischen Druckes mit einem Barometer
vom "Blauen Haus\ aus, der Koldeway-Station, vollzogen. Die Koldeway-Station befand sich etwa
240 m von der urspr•unglichen Position des Turms entfernt. Seit August 2011 ist das Barometer
im Schaltkasten am Turm verbaut. In den Abbildungen 4.10 und 4.9 sind die Messger•ate gezeigt.
Zur •Ubersicht halber wurden die Messger•ate des meteorologischen Turms gekennzeichnet.
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Abb. 4.9: Konstruktion zur Messung von Strahlungsarten
wie UV-Strahlung, sichtbarer und langwelliger
Strahlung. Fotograf: J •urgen Gr•aser, (https:
//www.awi.de/fileadmin/_processed_/csm_NYA_
Radiation_JGraeser_2013_97eb6dbc1e.jpg ),
abgerufen am: 29.11.2016
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Abb. 4.10: Meteorologischer Turm in Ny- �Alesund zur Messung
von Temperatur (T), Windrichtung (Wd), Wind-
geschwindigkeit (Ws) und relative Feuchtigkeit (H)
in 2 und 10 m H•ohe. Das Barometer zur Messung
des Druckes (P) be�ndet sich im Schaltkasten in
11 m H•ohe •uber dem Meeresspiegel. Der Turm
wurde im August 2011 etwa 70 m in Richtung
Nordwest versetzt (private Kommunikation ). Die
Pfeile und zus•atzlichen Beschriftungen wurden
zur besseren Identi�zierbarkeit der Messger•ate
eingef•ugt. Fotograf: J •urgen Gr•aser, (https://www.
awi.de/fileadmin/user_upload/AWI/Forschung/
Langzeitbeobachtung/Atmosphere/Bild/Arktis_
AWIPEV_/NYA_MeteoMast_JGraeser_2012.jpg),
abgerufen am: 29.11.2016

Pyranometer werden zur Messung der kurzwelligen Streustrahlung, der re
ektierten und globa-
len Strahlung verwendet. Die eintre�ende Strahlung tri�t ein e schwarze Fl•ache, die durch eine
Quartzglaskuppel abgeschirmt ist. Die schwarze Fl•ache erw•armt sich und der Temperaturanstieg
wird mittels einer Thermos•aule in einen elektrische Spannung umgesetzt. Die Messger•ate k•onnen
den Spektralbereich von 200 bis 2800 nm bzw. 200 bis 3600 nm erfassen.

Ein Pyrheliometer wird zur Messung der direkten Sonnenstrahlung im Wellenl•angenbereich von
200 bis 4000 nm verwendet und wird auf dem Solartracker montiert (nicht in den Abbildungen
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zu sehen). Die Selektion der Wellenl•ange wird durch ein Quartzglasfenster erreicht, welches unter
anderem das Eindringen von Fl•ussigkeit verhindert. Das Messprinzip ist dem des Pyranometers
•ahnlich. Die Sensitivit•at der Ger•ate weist eine Temperaturabh•angigkeit auf. Daher wird das Pyr-
heliomter w•ahrend der Polarnacht abgebaut [Kupfer et al., 2006]. Anhand der gemessenen Strah-
lungswerte l•asst sich beurteilen, ob es eher bew•olkt (10 bis 500 Wm� 2) oder eher sonnig (500 bis
1000 Wm� 2) war.

Zur Messung der UV-Strahlung wird ein Radiometer genutzt. Es operiert im Wellenl •angenbereich
von 295 bis 385 nm und besitzt eine Photozelle aus Selen, die durch ein Quartzglasfenster abge-
schirmt ist.

Die Temperatur wird von einem Platin-Messwiderstand gemessen. Ausgenutzt wird hierbei die
Abh•angigkeit des elektrischen Widerstands von der Temperatur. Der Sensor des PT100 ist so ver-
baut, dass er vor Sonnenstrahlung gesch•utzt ist. Seit August 2011 wird ein PT100 verwendet, der
unter zus•atzlicher Luftzufuhr betrieben wird. Die Genauigkeit der Temperaturmessung betr•agt
laut Hersteller � 0:1 K.

Windrichtung und Windgeschwindigkeit der horizontalen Luftstr •omung werden mit einem Wind-
sensor gemessen, der aus einem Anemometer und einer Windfahne zusammengesetzt ist. Die Ro-
tation des Aneometers wird auf eine mit Einkerbungen versehene Scheibe •ubertragen, dessen
Bewegung mit einem opto-elektronischen Instrument erfasst wird. Im Bereich von 0.3 bis 50 ms� 1

k•onnen die Windgeschwindigkeiten mit einer Genauigkeit von 0.3 ms� 1 gemessen werden. Die
Bewegungen der Windfahne werden mit einem Potentiometer erfasst.Unsicherheiten der Wind-
richtung werden auf � 2:5� bezi�ert.

F•ur die Messung des Drucks wird ein Barometer verwendet. Zur Messung des Drucks wird ein
Quarzkristall als Resonator verwendet. Dessen Schwingungsfrequenz •andert sich durch den Luft-
druck. Die Genauigkeit der Messung betr•agt � 0:08 hPa.

Die relative Luftfeuchtigkeit wird mit zwei kapazitiven Feuchti gkeitssensoren in 2 m H•ohe gemes-
sen. Bis Mitte Juli 2002 war noch ein Haar-Hygrometer verwendet worden. Die L•ange der Haare
ist proportional zur Feuchtigkeit. So dehnen sich Haare bei hoher Luftfeuchtigkeit aus, bei gerin-
ger Luftfeuchtigkeit ziehen sie sich zusammen. Feuchtigkeitssensoren besitzen eine d•unne Schicht
eines Polymers, welche sich zwischen zwei Elektroden be�ndet. Die Polymerschicht kann Was-
serdampf absorbieren oder emittieren, wodurch sich die dielektrischen Eigenschaften und damit
die Kapazit•atswerte der Sensoren•andern. Durch die Messung der Kapazit•at k•onnen •Anderungen
der Luftfeuchtigkeit untersucht werden. Die Genauigkeit der Messung betr•agt laut Hersteller rund
� 1%.

Insgesamt l•asst sich sagen, dass die verwendeten Messger•ate eine hohe Genauigkeit besitzen.
Die Chronik der Instrumente zeigt au�erdem, dass die Instrumentewenig Ausf•alle zeigten und
regelm•a�ig ersetzt wurden (private Kommunikation ). Die meteorologischen und strahlungsspezi�-
schen Daten werden in Kapitel 6.5 verwendet, um unter anderem diemeteorologische Situation f•ur
ein BrO-Event zu ermitteln. Des Weiteren werden die Daten zur Bestimmung von Korrelationen
mit BrO aus MAX-DOAS-Messungen genutzt. Im Vordergrund stehen die Parameter Windge-
schwindigkeit, Windrichtung, Temperatur, Druck und relative Lu ftfeuchtigkeit. Die Daten der
BSRN-Station sind f•ur die Monate M•arz, April und Mai von 2002 bis 2016 gegeben und wurden
von Siegrid Debatin, vom AWI in Potsdam, bereitgestellt.

4.2. Satelliteninstrumente

Im folgenden Abschnitt werden kurz die Satelliteninstrumente beschrieben, deren Datenproduk-
te in dieser Arbeit verwendet wurden. F•ur detaillierte Beschreibungen zu den einzelnen Satelli-
ten, deren Messinstrumente und deren Algorithmen zur Datenauswertung sei auf die genannten

56



Ver•o�entlichungen verwiesen.

Das Global Ozone Monitoring Experiment 2, GOME-2 [Callies et al., 2000], Nachfolger des ersten
GOME [Burrows et al., 1999], ist ein passives Spektrometer, welchesdas von der Atmosph•are
gestreute und von der Erdober
•ache re
ektierte Sonnenlicht im Wellenl•angenbereich von 240 bis
790 nm misst. GOME-2 besitzt eine Au
•osung von 0.2 bis 0.5 nm [Munro et al., 2006]. Das Spektro-
meter operiert im Nadir-Modus, d.h. das Instrument blickt senkrecht zur Erdober
 •ache. Aus den
aufgenommenen Spektren l•asst sich die gesamte atmosph•arische S•aule eines Spurengases bestim-
men. GOME-2 be�ndet sich an Bord der EUMETSAT (European Organisation f or the Exploration
of Meterological Satellites) Wettersatelliten MetOp (Meterological Operational Satellite)-A und
MetOp-B, die im Oktober 2006 bzw. im April 2013 gestartet wurden. Einige der auf den Platt-
formen MetOp-A und MetOp-B mitgef •uhrten Instrumente werden unter anderem zur Wetterbe-
obachtung eingesetzt. Die r•aumliche Au
 •osung von GOME-2 betr•agt 80x40 km2 und die Breite
eines Scans betr•agt 1920 km. Seit dem 15 Juli 2013 operieren die Instrumente bei der Messung zu-
sammen [Hao et al., 2014]. Hierbei reduziert sich die Breite des Scans vonGOME-2A auf 960 km,
weist daf•ur aber eine verbesserte r•aumliche Au
 •osung von 40x40 km2 auf. GOME-2B nutzt wei-
terhin die volle Scanbreite aus. Hierdurch erh•oht sich sowohl die t•agliche, r•aumliche Abdeckung
als auch die r•aumliche Au
 •osung. Die Satelliten be�nden sich in etwa 820 km H•ohe auf einem
sonnen-synchronen polaren Orbit, wobei MetOp-A den•Aquator um 9:30 Ortszeit (Local Time,
LT) •uberquert. MetOp-B folgt in einem zeitlichen Abstand von etwa 49 Minuten [Hao et al., 2014,
Munro et al., 2016]. Mit GOME-2 soll das O3 in der Atmosph•are untersucht werden. Weitere
atmosph•arische Gase, die mit GOME-2-Daten analysiert werden, sind zum Beispiel NO2, SO2,
H2CO (Formaldehyd), CHOCHO (Glyoxal), OClO, H 2O und BrO [Theys et al., 2011]. Auch sind
Wolken und Aerosole von Interesse. Die Mission der MetOp-Reihe sollfortgesetzt werden. So ist
der Start von MetOp-C im Jahr 2018 geplant [Munro et al., 2016].

Mit dem Microwave Imaging Radiometer with Aperture Synthesis (MI RAS), welches sich an Bord
des Satelliten SMOS (Soil Moisture and Ocean Salinity) [Mecklenburg et al., 2012] be�ndet, wird
die von der Erdober
 •ache emittierte Mikrowellenstrahlung im L-Band (1.4 Ghz) gemessen. SMOS
wurde von der European Space Agency (ESA) entwickelt und im November 2009gestartet. SMOS
be�ndet sich in einer H•ohe von etwa 758 km auf einem sonnen-synchronen Orbit. Mittels MI-
RAS sollen die Feuchtigkeit der B•oden und der Salzgehalt des Wassers ermittelt werden [Kerr
et al., 2001, 2010]. Die Wahl des L-Bandes ist mit der hohen Sensitivit•at gegen•uber Salzgehalt
und Feuchtigkeit zu begr•unden, die f•ur niedrige Mikrowellenfrequenzen hoch ist. Ebenso ist die
Eindringtiefe der Mikrowellenstrahlung im L-Band in Medien wie Meereis gegen•uber hohen Fre-
quenzen erh•oht [Kaleschke et al., 2010, 2012]. Daher ist es m•oglich, im L-Band die Meereisdicken
zu bestimmen. Zur Messung wird statt einer gro�en Antenne eine Y-f•ormige Vorrichtung mit 69
kleinen Antennenelementen verwendet. Durch•Uberlagerung der empfangenen Mikrowellen l•asst
sich durch Interferenz die Helligkeitstemperatur bestimmen.Deswegen ist das Sichtfeld eher he-
xagonf•ormig und die Breite des Scan betr•agt etwa 1000 km, wobei die r•aumliche Au
 •osung von
35 km bis 50 km reicht. Im Nadir-Modus betr•agt die Au
 •osung etwa 35 km, nahe dem Rand der
Spur verringert sich die Au
 •osung auf 45 km [Kaleschke et al., 2012]. Aus der Helligkeitstempera-
tur wird die Meereisdicke [Kaleschke et al., 2012, Tian-Kunze et al.,2014] bestimmt. Im Bereich
von 50 cm bis etwa 1 m k•onnen Meereisdicken zuverl•assig angegeben werden [Tian-Kunze et al.,
2014].

Mit dem Advanced Microwave Scannung Radiometer - Earth Observing System (AMSR-E), das
sich an Bord des von der NASA entwickelten Satelliten AQUA be�ndet, wird die von der Erd-
ober
 •ache ausgesendete Mikrowellenstrahlung und daraus die Helligkeitstemperatur gemessen.
AMSR-E ist ein parabolischer Spiegel, welcher die empfangene Mikrowellenstrahlung empf•angt
und auf einen Array fokussiert, der f•ur bestimmte Frequenzen sensitiv ist. Insgesamt stehen 6
Frequenzen zur Verf•ugung, die jeweils verschiedene r•aumliche Au
 •osungen erm•oglichen. AMSR-
E besitzt bei 89 GHz eine r•aumliche Au
 •osung von 6x4 km2. Die Breite eines Scans betr•agt
1445 km. AQUA be�ndet sich in etwa 705 km H•ohe auf einem sonnen-synchronen Orbit und
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passiert den •Aquator um 1:30 LT. AMSR-E wurde von der japanischen Luftfahrtbeh•orde JAXA
(Japan Aerospace Exploration Agency) entwickelt und wurde im Mai 2002 gestartet. AMSR-
E ist dazu gedacht, den Wasserkreislauf zu untersuchen. Der 89 GHz Kanal wird zur Bestim-
mung der Meereiskonzentration [Spreen et al., 2008] verwendet. Die anderen Frequenzkan•ale
dienen haupts•achlich als meteorologische Filter, da der 89 GHz-Kanal durch Wasserdampf und
durch in Wolken kondensiertes Wasser stark beein
usst ist. Weitere Details sind unter (http:
//nsidc.org/data/docs/daac/amsre_instrument.gd.html ) und in Jap [2006] zu �nden. Zwi-
schen 2011 und 2015 �el das Instrument mehrfach aus, weswegen im Dezember 2015 die Mission
f•ur beendet erkl•art wurde.

AMSR-2 be�ndet sich an Bord des Satelliten GCOM-W1 (Global Change Observation Missi-
on 1st -Water) [Jap, 2013] und misst wie AMSR-E die von der Erdober
•ache emittierte Mi-
krowellenstrahlung. AMSR-2 wurde ebenfalls von JAXA entwickelt und im Mai 2012 gestartet.
GCOM-W1 be�ndet sich in einer H •ohe von etwa 700 km auf einem sonnen-synchronen Orbit und
passiert den •Aquator um 1:30 LT. Die Breite eines Scans von AMSR2 betr•agt 1450 km. Wie
AMSR-E ist AMSR-2 ein parabolischer Spiegel. Er ist nur etwas gr•o�er und besitzt einen weiteren
Frequenzkanal bei 7.3 GHz. AMSR-2 operiert ebenfalls auf dem 89.0 Ghz Kanal. Die Au
 •osung
dieses Frequenzkanals betr•agt 3x5 km2. AMSR-2 wird wie AMSR-E zur Untersuchung des Was-
serkreislaufs und zur Bestimmung der Meereiskonzentration genutzt. Mittels eines Algorithmus
von Spreen et al. [2008] k•onnen aus den Messungen des Satelliteninstruments die t•aglichen Mee-
reiskonzentrationen ermittelt werden. Der Algorithmus ist der Konsistenz halber f•ur AMSR-E
und AMSR-2 derselbe. Weitere Informationen �nden sich unter (http://www.ospo.noaa.gov/
Products/land/smops/sensors_AMSR2.html ) und unter ( http://suzaku.eorc.jaxa.jp/GCOM_
W/w_amsr2/amsr2_body_main.html).

Die aus GOME-2 ermittelten troposph•arischen VC des BrO werden in Kapitel 6.4 verwendet.
Es wird ein Vergleich des troposph•arischen BrO von GOME-2 mit den VC des BrO aus MAX-
DOAS-Messungen durchgef•uhrt. In Kapitel 6.7 werden f •ur die Trajektorienanalysen Informationen
zum Meereis ben•otigt. Mit den Daten zur Meereiskonzentration l •asst sich•uberpr•ufen, ob Meereis
in Kontakt mit den Trajektorien stand und damit eine potentielle Qu elle f•ur das BrO gewesen
sein k•onnte. Einj•ahriges Meereis ist in der Regel d•unner als mehrj•ahriges Meereis und bildet sich
zumeist in den Wintermonaten. Neugebildetes Meereis zeigt einenhohen Salzgehalt und ist eine
potentielle Quelle des BrO (Kapitel 2.2.2). Mit den Informationen zur Meereisdicke k•onnen Re-
gionen ausgemacht werden, die aus eher jungem Meereis bestehen, unddamit hohe Salzgehalte
bieten k•onnen.

5. Strahlungstransport

In Kapitel 3.1 wurde eine Methode vorgestellt, die SC zu bestimmen. Das Problem ist, dass die
SC vom Verlauf des Lichtweges abh•angig ist und der Verlauf des Lichtweges unbekannt ist. Daher
ist die Berechnung der vertikalen S•aulen bzw. eines Pro�ls des BrO sinnvoll. Durch ein bekanntes
Pro�l lassen sich Aussagen•uber das BrO in Bodenn•ahe t•atigen. Zur Umwandlung der SCs in VCs
und f•ur die Berechnung von Pro�len werden die AMF verwendet.
F•ur die Berechnungen der AMF sind Informationen •uber den Lichtweg von N•oten, d.h. es ist
ein Modell n•otig, dass den Lichtweg durch die Atmosph•are simuliert. Ein solches Modell ist
SCIATRAN [Rozanov et al., 2002, 2005, Rozanov and Rozanov, 2007, Rozanov et al., 2014]
(http://www.iup.uni-bremen.de/sciatran/ ). Das Programm BREAM [Wittrock, 2006] ver-
wendet SCIATRAN Berechnungen, um vertikale S•aulen aus den gemessenen SC zu bestimmen.
Beide Programme werden kurz vorgestellt. Zudem wird kurz erkl•art, wie der Ein
uss von Aero-
solen ber•ucksichtigt wird. Das Sauersto�dimer O 4 ist daf•ur von entscheidender Bedeutung. Eine
ausf•uhrliche Dokumentation zu BREAM �ndet sich in Wittrock [2006].
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5.1. SCIATRAN

SCIATRAN ist ein Strahlungstransfermodell, das Ausbreitung von Strahlung bzw. elektromagne-
tische Wellen durch die Atmosph•are berechnet. Bei der Simulation des Lichtweges m•ussen alle
physikalischen Prozesse ber•ucksichtigt werden, die auch in der realen Atmosph•are an Molek•ulen,
Aerosolen, Wolken und anderen Ober
•achen auftreten. Darunter f•allt die Absorption, Streuung,
Re
exion, Brechung und Emission von Strahlung. Daneben sind E�ekte wie die Position der Sonne
und die Blickrichtung des Messger•ates, die die Geometrie des Lichtweges beschreiben, ebenso zur
Lichtwegsimulation zu ber•ucksichtigen. Die Emission von Infrarotstrahlung kann f•ur Untersuchun-
gen im UV und sichtbaren Bereich vernachl•assigt werden.
F•ur die Berechnungen, unter anderem zum Pro�l des BrO oder des VMR,wird die SCIATRAN
Version 2.2 [Rozanov et al., 2002, 2005, Rozanov and Rozanov, 2007] verwendet. Zur Simulation
Lichtweges wird die di�erentielle Form der Strahlungstransfergleichung [Wittrock, 2006, Oetjen,
2009]

dI
ds

= � � I + � B mit : B = Bss + Bms

in ihre integrale Form •ubergef•uhrt, wobei die Integration entlang der Blickrichtung durchgef •uhrt
wird. Die Strahlungstransfergleichung besteht aus drei Termen.Die linke Seite beschreibt die
•Anderung der Intensit•at I entlang des Lichtwegess. Der erste Term auf der rechten Seite der
Gleichung beschreibt die Abschw•achung der Strahlung in einem Medium durch Absorption und
Streuung. � ist die Summe des Absorbtions- und des Streukoe�zienten und wird als Extinkti-
onskoe�zient bezeichnet. Im zweiten Term beschreibt B die Zunahme an Intensit•at durch Streu-
strahlung. Diese setzt sich aus Strahlung zusammen, die an einem lokalisierten Streuzentrum
(single-scattering, Bss ) gestreut wird und aus Strahlung, die an mehreren Streuzentren (multiple-
scattering, Bms ) gestreut wird. Die Integration entlang der Blickrichtung, die Abs chw•achung der
direkten solaren Strahlung und der Anteil der Einfachstreuung wird in einer total sph•arischen
Atmosph•are berechnet. F•ur die Berechnung der Mehrfachstreuung wird eine pseudo-sph•arische
Atmosph•are gew•ahlt. Pseudo-sph•arisch bedeutet, dass f•ur den multiple-scattering Prozess eine
plan-parallele Atmosph•are angenommen wird.

Ziel ist es, mit SCIATRAN die Block-Air-Mass Faktoren (BAMF) zu erm itteln. Block-Air-Mass
Faktoren sind AMF, welche sich auf eine H•ohenschicht j einer bestimmten Dicke beziehen. Die
BAMF dienen dazu, die Sensitivit•at der Messung gegen•uber einem Spurengas f•ur eine bestimmte
Schicht zu beschreiben. Der Vorteil der BAMF ist, dass sie unabh•angig vom gesuchten Spurengas
sind. Die BAMF lassen sich wie folgt de�nieren

SC =
X

j

BAMF j � VC j

BAMF j beschreibt den Block AMF f•ur eine bestimmte Schicht der Atmosph•are. Entsprechend gibt
VC j die vertikale S•aulendichte dieser Schicht einer bestimmten Dicke an. Durch die Anwendung der
BAMF wird eine optisch d •unne Atmosph•are vorausgesetzt. Die BAMF werden von SCIATRAN
aus Gewichtsfunktionen ermittelt. Sind die AMF bekannt lassen sich mittels SCIATRAN auch
SCs modellieren. Weitere Details zu SCIATRAN 2.2 lassen sich in [Rozanov and Rozanov, 2007]
�nden.
Es gibt zur Zeit aktuellere Versionen von SCIATRAN (3.x) [Rozanov et al., 2014]. Diese wurden
aber noch nicht f•ur BREAM angepasst. Daher wird mit der Version 2.2 gearbeitet.

5.2. BREmian Advanced MAX-DOAS Retrieval Algorithm (BREAM)

Mittels BREAM [Wittrock, 2006] lassen sich vertikale Pro�le und VCs t roposph•arischer Spuren-
gase berechnen. Ebenso wird von BREAM das VMR eines Spurengases in Bodenn•ahe und in einer
bodennahen Schicht bestimmt. Hierzu wird die Optimal Estimation Methode von Rodgers [2000]
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verwendet, um das lineare Gleichungssystem

y = K � x

invers zu l•osen. y stellt den Messvektor da und beinhaltet Informationen •uber die SCs.K ist
eine Matrix, die Informationen •uber die AMF, genauer gesagt•uber die BAMF, bereitstellt. x
ist der zu bestimmende Vektor, da er die gesuchten Informationen•uber das Pro�l des Spuren-
gases beinhaltet. Die Berechnung der BAMF f•ur das zu analysierende Spurengas erfolgt mittels
SCIATRAN. Damit die BAMF m •oglichst akkurat werden, sind Informationen •uber die Aerosole
notwendig. Hierzu werden die SC des Sauersto�dimers O4 verwendet. Das vertikale Pro�l des O4

wird haupts•achlich durch Druck und Temperatur beein
usst. Daher ist es m•oglich SCs von O4 aus
meteorologischen Daten zu simulieren und f•ur verschiedene Blickrichtungen von SCIATRAN aus-
geben zu lassen. Die modellierte O4-SC wird mit der aus NLIN erzeugten O4-SC verglichen, woraus
sich die gesamte optische Dicke der Aerosole (Aerosol Optical Depth, AOD) bzw. das Extinktions-
pro�l bestimmen l •asst. Als Input wird zus•atzlich a-priori Information •uber das Extinktionspro�l
ben•otigt. Um die Qualit •at dieses Fits zu beurteilen, wird die Korrelation zwischen gemessenen
und modellierten O4-SC und die Standardabweichung der Di�erenz ausgewertet. Die Korrelation
wird wesentlich durch die H•ohe der Grenzschicht, die Standardabweichung durch die Extinktion
der Aerosole beein
usst. Neben der Standartabweichung und Korrelation f•ur das O4 wird selbes
nochmals f•ur das BrO auswertet. Es wird also ein Vergleich der von BREAM erzeugten SCs mit
den von DOAS ausgewerteten SCs durchgef•uhrt.

Zur Berechnung des Pro�ls wird nach Wittrock [2006] verfahren. Die Optimal Estimation Me-
thode ist nur anwendbar bei einer optisch d•unnen Atmosph•are, da die BAMF f•ur eine optisch
d•unne Schicht de�niert sind. Dadurch wird die Extinktion haupts •achlich durch Streuung verur-
sacht, und der Strahlungstransfer ist unabh•angig von der Dichte der Absorber. Diese Beschr•ankung
wird aber von allen Spurengasen, die hier mit der DOAS-Methode ausgewertet werden, wie NO2,
HCHO und allen Halogenoxiden, erf•ullt. Bei Absorbern wie O3 funktioniert die hier angewandte
Methode hingegen nicht, da O3 starke Absorptionsstrukturen im UV-Bereich zeigt. In Abbildung
5.1 ist der •Ubersicht halber ein Flussdiagramm gezeigt, welches die beschriebenen Schritte des
BREAM-Modells zeigt. Abbildung 5.1 zeigt die von BREAM durchzuf •uhrenden Operation bei-
spielhaft f•ur HCHO. BREAM l •asst sich aber auch f•ur BrO und andere Spurengase nutzen, die
hier mit der DOAS-Methode ausgewertet werden k•onnen.
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Abb. 5.1: Flussdiagramm, welches die von BREAM durchgef•uhrten Rechnungen beispielhaft anhand des
HCHO gra�sch veranschaulicht. [Wittrock, 2006]

5.2.1. Aerosole und Sauersto�tetraoxid (O 4)

Im vorherigen Kapitel wurde das Verwenden der O4-SC zur Bestimmung der Aerosolkonzentration
erw•ahnt. Das O4 (O2-O2) kein richtiges Molek•ul, sondern ist physikalisch gesehen ein Sto�kom-
plex zweier O2-Molek•ule. Aus den gemessenen O4-Absorptionen lassen sich die Lichtwege durch
die Atmosph•are ermitteln, da das O4-Pro�l sich durch bekannte Temperatur- und Druckpro�le
modellieren l•asst. Aerosole k•onnen den Verlauf der Lichtwege•andern und damit die beobachtete
O4-Absorption beein
ussen. Demnach k•onnen mit MAX-DOAS Messungen des O4 Aussagen•uber
das Aerosolpro�l getro�en werden. Das meiste O4 be�ndet sich in der Troposph•are. Da das O4 ein
Sto�komplex ist, weist es eine quadratische Abh•angigkeit zur O2-Konzentration [Greenblatt et al.,
1990] auf. Aufgrund der quadratische Abh•angigkeit zur O2-Konzentration weist das O4 eine Ska-
lenh•ohe von etwa 4 km auf. Ein weiterer Vorteil des O4 besteht in seinen Absorptionsbanden, die
sowohl im UV als auch im sichtbaren Bereich liegen. Dadurch l•asst sich Wellenl•angenabh•angigkeit
der Aerosolabsorption untersuchen [Wagner et al., 2004].

Mittels der O 4-SC l•asst sich eine Absch•atzung •uber die Sichtverh•altnisse vornehmen, bevor Berech-
nungen mittels BREAM gestartet werden. Sind die gemessenen O4-SC f•ur alle Elevationswinkel
gleichm•a�ig bzw. relativ konstant •uber die Messzeit und sind gro�e Di�erenzen zwischen den SCs
der einzelnen Elevationswinkel, also ein gro�e Amplitude, auszumachen, l•asst sich schlussfolgern,
dass es f•ur den beobachteten Zeitraum eher wolkenlos war und wenig Aerosole vorhanden waren.
Folglich sind zwischen den modellierten und gemessenen O4-SC nur geringe Unterschiede zu er-
warten, da in SCIATRAN bzw. BREAM f •ur die Berechnungen des BrO-Pro�ls unter anderem ein
Szenario ohne Wolken- und Aerosolein
uss angenommen wird.
Durch eine Zunahme der Aerosolkonzentration wird der Lichtweg beein
usst, da durch die Aero-
solextinktion der Lichtweg abgeschw•acht wird. Es hat zur Folge, dass die beobachteten O4-Werte
geringer werden k•onnen. Dieser E�ekt l•asst sich f•ur alle Elevationswinkel eines MAX-DOAS-
Instrumentes beobachten. So ist bei sehr schlechten Sichtverh•altnissen kein Unterschied zwischen
den O4-SCs der einzelnen Elevationswinkel zu erkennen. Jedoch lassen sich auch bei schlechten
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Sichtverh•altnissen hohe BrO-SCs beobachten [Wagner et al., 2007].•Uberstimmungen zwischen
der O4-SC und der BrO-SC bei guten und schlechten Sichtbedingungen lassen sich durch die
Lichtwegabh•angigkeit beider Gr•o�en erkl •aren. Jedoch ist die Berechnung eines BrO-Pro�ls bei
schlechten Sichtbedingungen schwierig, da sich zumeist keineUnterschiede zwischen den einzel-
nen Elevationswinkeln der BrO-SC erkennen lassen. So kann die O4-SC bei der Interpretation der
Sichtbedingungen n•utzlich sein.
Die Absorptionsf•ahigkeit der Aerosole kann auch zu einer weiteren Reduzierung der O4-SC f•uhren.
Erh•ohte O4-Werte k•onnen durch mehrfache Streuung verursacht werden, da durch eine erh•ohte
Anzahl an Aerosolpartikel mehr Streuzentren zur Verf•ugung stehen. Dieser E�ekt ist f•ur mehrere
Blickrichtungen beobachtbar. In vertikal ausgedehnten Wolken ist beispielsweise eine erh•ohte O4-
Absorption zu beobachten [Wagner et al., 2004].

Aerosole k•onnen die von BREAM errechneten BrO-Werte beein
ussen, da sie die AMF ver •andern.
Die AMF h •angen unter anderem von der Sichtweite ab. Durch die Zunahme an Aerosolen, auftre-
tenden Nebel, ect. ... nimmt die Sichtweite und damit die O4-SC ab [Wagner et al., 2007], wodurch
die AMF geringer werden und sich folgerichtig die VC erh•oht. In Ny- �Alesund bzw. der Arktis setzt
sich das Aerosol aus mehreren Substanzen wie Meersalzen, mineralische Aerosolen, wasserl•oslichen
Teilchen (Sulfate) und Ru� zusammen. Staub nimmt eine eher kleinen Anteil ein. Haupts•achlich
stammt dieser aus mittleren Breiten [Hoogen, 1995].

Meersalze sind in Meerwasser gel•oste Salze. Sie k•onnen durch Luftblasen oder durch entstehen-
de Gischt in die Atmosph•are gelangen. Meersalze sind nur nahe der Ober
•ache zu �nden, in
3 km H•ohe sind fast keine mehr vorhanden [Roedel and Wagner, 2011]. Meersalze werden in dem
in SCIATRAN implementierten Aerosolmodell in zwei Gr •o�enklassen (Moden) unterteilt, die sich
bez•uglich des Durchmessers der Teilchen unterscheiden. Die Moden werden als Akkumulationsmo-
dus und grobk•orniger Modus bezeichnet. Im Akkumulationsmodus (accumulation) bilden kleinere
Partikel, die aus einer Kondensation atmosph•arischer Gase entstehen, zusammen ein Aerosol. Ak-
kumulierte Teilchen besitzen einen Durchmesser von 0.1 bis 1.0� m. Teilchen, die gr•o�er als 1 � m
sind, werden dem grobk•ornigen Modus (coarse mode) zugeordnet. Durch eine weitere Aggregation
nimmt die Gr •o�e der Teilchen weiter zu, sodass sie nach•Uberschreiten einer Gr•o�engrenze dem
grobk•ornigen Modus zugeordnet werden k•onnen.
Gerade neugebildete Aerosolpartikel werden dem Nukleationsmodus (nucleation mode) zugeord-
net. Teilchen, die sich im Nukleationsmodus be�nden, sind etwa0.001 bis 0.1� m gro�.

Mineralische Aerosole entstehen durch Aufwirbelungen am Boden. Zudem ist es m•oglich, dass
Aerosole aus ariden und semiariden Regionen in die Arktis eingetragen werden. Diese Eintragun-
gen k•onnen im Fr•uhjahr besonders stark sein. W•usten in Asien und die Sahara sind m•ogliche
Quellen f•ur mineralische Aerosole in der Arktis [Fan, 2013]. Eine wichtige Rolle nehmen sie bei
der Wolkenbildung in der arktischen Atmosph•are ein.

Wasserl•osliche Aerosole entstehen durch Gas-Partikel Reaktionen. Hierunter werden vor allem
wasserl•osliche Substanzen verstanden wie Sulfate, Nitrate oder Seesalze,die dem Nukleationsmo-
dus zuzuordnen sind. Eine wichtige Sulfatquelle ist Dimethylsul�d (DMS). DMS wird vorrangig
durch Algen im Ozean erzeugt. In den Wintermonaten von Oktober bis April ist kaum DMS vor-
handen. Ist es in die Atmosph•are gelangt, wird es zu schwefelhaltigen Verbindungen oxidiert [Park
et al., 2013].

Unter dem Begri� Ru� werden vor allem anthropogen produzierte kohlensto�haltige Aerosole zu-
sammengefasst. In der Arktis ist ihre Konzentration besonders w•ahrend eines sogenannten Arctic
Haze [Douglas and Sturm, 2003] (arktischer Dunst) Ereignisses erh•oht. Auch Sulfate und Metalle
wie Blei, Cadmium und Nickel k•onnen durch den arktischen Dunst transportiert und im Schnee
nachgewiesen werden. Der arktische Dunst ist anthropogenen Ursprungs und tritt meist in den
Winter- und Fr •uhjahrsmonaten auf. Erkennbar ist dieses Ph•anomen anhand eines grau-dunklen
Schleiers. Durch die Ausdehnung der Polarfront gelangen Emissionender Industrie, beispielsweise
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bei der Verarbeitung fossiler Brennsto�e, in die Arktis. Im Sommer tritt dieses Ereignis kaum auf,
da sich die Polarfront wieder zur•uckzieht.

5.2.2. Ber •ucksichtigung der Aerosole in SCIATRAN

Wie zuvor beschrieben setzt sich das arktische Aerosol aus mehrerenSubstanzen zusammen. Daher
werden verschiedene Aerosolszenarien erstellt, welche die unterschiedlichen Aerosole beinhalten.
Zudem werden unterschiedliche Extinktionswerte f•ur die H•ohen angenommen, in welcher sich die
Aerosole be�nden. So lassen die Auswirkungen verschiedener Extinktionswerte und unterschiedli-
cher Zusammensetzungen der Aerosole auf die von BREAM ermittleten VCund VMRs untersu-
chen.
Um die entsprechenden Aerosolszenarien f•ur BREAM zu initialisieren, wurde das GOMETRAN++
Modell verwendet, womit sich f•ur verschiedene H•ohenschichten unterschiedliche Zusammensetzun-
gen bzw. Mischungen aus Aerosolen bilden lassen. Zudem lassen sich beliebig viele Aerosolschich-
ten mit w •ahlbaren Dicken implementieren. Mittels GOMETRAN++ lassen sich typische Aero-
solsituationen untersuchen. Daf•ur bietet das Modell verschiedene troposph•arische Aerosolzusam-
mensetzungen an. Jedoch sollten diese eher als Orientierungshilfe dienen, da lokale Bedingungen
ber•ucksichtigt werden sollten. Weitere Details zu GOMETRAN++ lassen sich in [Hoogen, 1995]
nachlesen.

Die aufgef•uhrten Szenarien in Tabelle 5.1 spiegeln nicht unbedingt reale Bedingungen wieder.
Jedoch wurden Aerosole gew•ahlt, die in einer maritimen, sauberen Umgebung zu erwarten sind.
Daher sind Aerosoltypen wie Meersalz und wasserl•osliche Aerosole in allen f•unf Aerosolszenarien
vorhanden. Es wurden f•unf Aerosolszenarien entworfen, die sich hinsichtlich ihrer Extinktionswer-
te und Aerosoltypen am Gesamtaerosol f•ur die jeweilige H•ohe unterscheiden. In BREAM wird
die Atmosph•are in vier H•ohen unterteilt. Es werden f•ur den Boden, die H•ohe einer bodennahen
Schicht (200 m), die H•ohe der Grenzschicht (1 km) und die Grenze der Atmosph•are (Top of the
Atmosphere, TOA), die in BREAM bei rund 15 km H •ohe liegt, jeweils ein Extinktionswert und
ein Gesamtaerosol angegeben. In den Szenarien 1 bis 3 wurde im Allgemeinen wenig wasserl•osliche
Aerosole am Gesamtaerosol in den unteren Schichten angesetzt. In Szenario 4 wurde ein sehr hoher
Anteil wasserl•oslicher Aerosole am Gesamtaerosol f•ur alle H•ohen angesetzt, der Anteil der Meer-
salzaerosole am Gesamtaerosol hingegen reduziert. Die Extinktionswerte sind f•ur die H•ohen in
den Szenarien 2 bis 4 dieselben. So l•asst sich•uberpr•ufen, ob sich durch den hohen wasserl•oslichen
Aerosolanteil Unterschiede ergeben. Die Szenarien 0 und 1 weisen dieselben Gesamtaerosole f•ur
alle H•ohen auf und unterscheiden sich nur in ihren Extinktionswerten. Das Gesamtaerosol f•ur
die TOA wurde f •ur alle Szenarien gleich gew•ahlt, da dessen Ein
uss auf Sichtverh•altnisse in Bo-
denn•ahe •au�erst gering ist. Eine Diskussion der Aerosolszenarien folgt in Kapitel 6.3.
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Tabelle 5.1: Verwendete Aerosolszenarien in BREAM zur Bestimmung des troposph•arischen BrO. Die
Szenarien werden mittels GOMETRAN++ initialisiert. In BREAM w ird f •ur vier H •ohen
ein Extinktionswert und ein Gesamtaerosol angegeben, das sich aus mehreren Aerosoltypen
zusammensetzen kann. Die einzelnen Aerosoltypen sind in einem Block zusammengefasst.
Ein Extinktionswert und ein Gesamtaersol werden f •ur den Boden, in H•ohe einer boden-
nahen Schicht, in H•ohe der Grenzschicht und in H•ohe der TOA angegeben. •Anderungen
in der letzten Schicht wurden nicht vollzogen. Wichtig ist, d ass die Zusammensetzung der
Aerosole immer eine Aerosolkonzentration von 1 Partikel/cm 3 ergibt. Die Extinktionswerte
werden in Einheiten von 1/km notiert. Die Aerosolszenarien 2 bis 4 weisen dieselben Ex-
tinktionen auf, zeigen aber unterschiedliche Aerosoltypen f •ur die jeweiligen H•ohen. Die Aer-
solszenarien haben dieselben Aerosoltypen, aber verschiedene Extinktionen in den H •ohen.
Zu •Ubersichthalber werden zwei Tabellen f•ur die Aerosolszenarien angelegt.
Bezeichnung der Aerosoltypen mit [Nummer]: [1] wasserl•osliche Aerosole, [2] Meersalz
(Akkumulationsmodus), [3] Meersalz (grobk •orniger Modus), [4] Sulfate, [5] Staub, [6]
Ru�, [7] Minerale (Nukleationsmodus), [8] Minerale (Akkumul ationsmodus), [9] Minerale
(grobk•orniger Modus), [10] Minerale (transportiert) [Hoogen, 1995]

H•ohe Aerosolszenario 0 Aerosolszenario 1

Extinktionswerte: [0 :01; 0:01; 0:005; 0:001] [1/km] Extinktionswerte: [0 :02; 0:02; 0:01; 0:005] [1/km]

Boden [1] 0.10 [1] 0.10
[2] 0.30 [2] 0.30
[3] 0.60 [3] 0.60

H•ohe der Bodenschicht [1] 0.10 [1] 0.10
[2] 0.30 [2] 0.30
[3] 0.60 [3] 0.60

H•ohe der Grenzschicht [1] 0.10 [1] 0.10
[2] 0.45 [2] 0.45
[8] 0.45 [8] 0.45

TOA � 15 km [4] 1.0 [4] 1.0

H•ohe Aerosolszenario 2 Aerosolszenario 3 Aerosolszenario 4

Extinktionswerte: [0 :04; 0:03; 0:02; 0:007] [1/km]

Boden [1] 0.05 [1] 0.10 [1] 0.90
[2] 0.40 [2] 0.35 [2] 0.08
[3] 0.55 [3] 0.55 [3] 0.02

H•ohe der Bodenschicht [1] 0.10 [1] 0.10 [1] 0.90
[2] 0.30 [2] 0.45 [2] 0.08
[3] 0.60 [3] 0.45 [3] 0.02

H•ohe der Grenzschicht [1] 0.10 [1] 0.10 [1] 0.60
[6] 0.20 [7] 0.50 [6] 0.35
[7] 0.70 [8] 0.40 [5] 0.05

TOA � 15 km [4] 1.0 [4] 1.0 [4] 1.0
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6. Ergebnisse und Diskussion

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Analyse der troposph•arischen BrO-Events, die bei
Ny-�Alesund festgestellt wurden, vorgestellt. Untersucht wurden die Monate M•arz bis Mai von 2002
bis 2016. F•ur den Zeitraum von 2002 bis 2009 stehen auch troposh•arische Messungen des BrO zur
Verf•ugung, die aber gesondert ausgewertet werden (Kapitel 4.1.1).
Die Berechnung der SC des BrO wird nur kurz angerissen, da dieser Aspekt nicht im Fokus der
Arbeit steht. Aus den berechneten schr•agen S•aulen werden erste Ergebnisse zum Tagesmittelwert
und Monatsmittelwert vorgestellt. Es folgt die Klassi�zierzung der BrO-Events. So wurden alle
Tage im besagten Zeitraum untersucht, die die notwendigen Kriterien eines BrO-Events erf•ullen.
Zur Beurteilung der Sichtverh•altnisse, welche an den Tagen der BrO-Events gegeben sind, werden
die SC des O4 hinzugezogen.
Zur weiteren Diskussion m•ussen aus den SC des BrO Pro�le, VCs und VMRs berechnet werden.
Hierzu wird das in Kapitel 5.2 vorgestellte Inversionstool BREAM verwendet. Es werden kurz die
Ergebnisse beschrieben und der Ein
uss der Aerosole auf die ermittelten vertikalen S•aulen und die
Konzentrationen in Bodenn•ahe untersucht. Hierf•ur werden die O4-S•aulen und die Aerosolszenari-
en in Kapitel 5.2.1 verwendet. BrO l•asst sich auch mittels Satellit messen. Daher werden die aus
BREAM gewonnenen vertikalen S•aulen mit denen aus GOME-2A ermittelten troposph•arischen
vertikalen S•aulen verglichen und Korrelationen bestimmt.
Der zentrale Aspekt der Auswertung der BrO-Events ist die zu untersuchende Abh•angigkeit von
Strahlungs- und meteorologischen Parametern. Die Abh•angigkeit der BrO-Chemie von meteoro-
logischen Parametern wurde in Kapitel 2.2.2 ausf•uhrlich beschrieben. Dazu werden die Daten der
in der N•ahe be�ndlichen BSRN-Station verwendet. So werden Korrelationen des bodennahen BrO
zu meteorologischen Parametern berechnet. Es wird untersucht, inwie weit Windgeschwindigkeit,
Windrichtung, Druck und Temperatur das bodennahe BrO beein
usst haben. Zur Diskussion des
Ein
usses der Meteorologie werden beispielhaft einige Events gezeigt. Dazu werden auch Satelli-
tenbilder der Wolkenformationen hinzugezogen.
Da die BrO-Chemie auch Ein
uss auf die O3-Chemie hat, wird untersucht, ob bei •au�erst we-
nig O3 in den unterstem 1 km, erh•ohtes BrO festgestellt werden konnte. Hierzu werden die O3-
Konzentrationen, die aus den Messungen von O3-Sonden ermittelt wurden, verwendet. So wird
untersucht, bis in welche H•ohen O3-Abbau stattgefunden hat und welche meteorologischen Bedin-
gungen vorlagen. Satellitenbilder von BrO und Wolken werden zur Unterst•utzung der Auswertung
herangezogen.
In Kapitel 2.2.2 wurde die Bedeutung des Meereises, besonders des jungen Meereises, aufgef•uhrt.
Deswegen wird zuletzt untersucht, inwieweit die in Ny-�Alesund beobachteten BrO-Wolken Kontakt
zu Meereis hatten. Hierf•ur werden Trajektorien bestimmt, um etwaige Regionen des Ursprungsdes
BrO und dort vorherrschende Bedingungen•uber die Meereiskonzentration [Spreen et al., 2008] und
die Meereisdicke [Tian-Kunze et al., 2016] zu identi�zieren. Die teilweise detaillierten Beschreibun-
gen entstammen nicht modi�zierten Daten der BSRN-Station, da beispielsweise bei Interpolation
der min•utlich gemessenen meteorologischen Daten Informationen verloren gehen.

6.1. Mittleres troposph •arisches BrO und der Tagesgang des BrO

Die SC von BrO und O4 werden mittels des Programms NLIN [Richter, 1997] ermittelt. Als
Referenzspektrum wurde ein Zenitspektrum bzw. ein Spektrum in 30� -Richtung gew•ahlt (Kapitel
4.1.1). Schlussendlich werden von NLIN SC von verschiedenen Gasen und die dazugeh•origen Fit-
Fehler ausgegeben. Daneben lassen sich noch weitere Parameter wie der RMS bestimmen. Wichtige
Fitparameter des BrO und O4 werden in der Tabelle 6.1 zusammengefasst.
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Tabelle 6.1: Wichtige Fitparameter f •ur BrO und O 4 , die zur Berechnung der SC mit Gleichung 3.7 n•otig
sind.

Fitparameter BrO O4

Spektrometer LOT257Y ARC500N
Grad des zu �ttenden Polynoms 5 3

Wellenl•angenfenster 345 nm - 359 nm 450 nm - 497 nm
Absorptionsquerschnitte

O3 bei T=223 K [Bogumil et al., 2003] bei T=223 K [Bogumil et al., 2003]
NO2 bei T=220 K [Vandaele et al., 1998] bei T=220 K [Vandaele et al., 1998]

O4 [Greenblatt et al., 1990] [Hermans, 2011]
BrO [Wilmouth et al., 1999]

O2 [Bogumil et al., 2003]
H2O HITRAN(HIgh Resolution TRANsmission) 2004 [ ?]
Ring [Vountas et al., 1998] NDSC 2003

Die BrO und O4-Fits wurden alle mit den in Tabelle 6.1 aufgelisteten Fit-Parametern durchgef•uhrt.
Es wurden SCs von BrO und O4 f•ur die in Tabelle 4.3 aufgef•uhrten Messmodi bestimmt. Zur
Veranschaulichung des DOAS-Fits ist in Abbildung das Ergebnis eines BrO-Fits vom 27.02.2007
gezeigt.
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Abb. 6.1: Fitresultate von NLIN f •ur die Horizontrichtung (SY, links) und die Zenitrichtung ( Y, rechts)
am 27.02.2007. Es ist die di�erentielle optische Tiefe (Di�erential Optical Depth ) •uber der
Wellenl •ange dargestellt. Die Spektren wurden um 14:03:16 und 14:06:16 bei einem SZA von
89.76� und 89.84� aufgenommen. Der Elevationswinkel der Horizontmessung betrug 16� . Die
Referenz des BrO ist der mit der SC skalierte Absorptionsquerschnitt und unter BrO-Fit
wird die SC des BrO multipliziert mit dem Absorptionsquerschnitt des BrO verstanden. Zu
Letzterem wird noch das Residuum addiert. (Gleichung 3.7 bzw. 3 .9).

Zu sehen ist, dass sowohl f•ur die Zenitrichtung als auch f•ur die Horizontrichtung eine hohe
•Ubereinstimmung des Fits und der Referenz des BrO besteht. Sobesteht in der Horizontrich-
tung eine Korrelation von 0.94 und in der Zenitrichtung von 0.95. Diese hohe •Ubereinstimmung
beider Daten spricht daf•ur, dass es sich bei dem gemessenen Gas um BrO gehandelt haben muss.

Im Folgenden werden nun Ergebnisse zum Tagesmittelwert und mittleren Tagesgang des BrO
gezeigt. F•ur den Tagesmittelwert wird beispielhaft der Zeitraum von 2007 bis 2016 und f•ur den
Tagesgang der Zeitraum von 2010 bis 2016 der Monate M•arz bis Mai dargestellt. F•ur die Auswer-
tung der Ergebnisse des Kapitels 6 wird sich auf die SY bzw. SN-Dateien beschr•ankt (Tabelle 4.3).
Der Vorteil gegen•uber den AY- und TY-Dateien ist, dass mehr Elevationswinkel zur Verf•ugung
stehen. Damit k•onnen H•ohenpro�le und Konzentrationen in Bodenn•ahe besser erfasst werden.
Zur Berechnung der SC von 2010 bis 2016 (braun) wurde ein Zenitspektrum gew•ahlt, welches
zeitlich gesehen dem Spektrum in Horizont am n•achsten liegt (synchrones Zenitspektrum (ZS-
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SYNC)). Damit l •asst sich vor allem die troposph•arische BrO-SC extrahieren und der Ein
uss
stratosph•arischen BrO in der SC minimieren. F•ur die rot dargestellten SC wurde ein synchrones
Referenzspektrum in 30� -Richtung verwendet. F•ur die Berechnungen zum Tagesmittelwert und
Tagesgang wird ein niedriger Elevationswinkel gew•ahlt, um vor allem das BrO in Bodenn•ahe zu
erfassen. F•ur einen niedrigen Elevationswinkel ist ein langer Lichtweg durchdie unteren Schichten
der Troposph•are zu erwarten.

Abb. 6.2: Tagesmittelwerte der BrO-SC f •ur den Elevationswinkel 2 � . Dargestellt ist das BrO f •ur den aus-
gew•ahlten Zeitraum von Mitte Februar 2007 bis Oktober 2016. Datenl •ucken f•ur den Zeitraum
von Ende Oktober bis Ende Februar lassen sich durch die Polarnacht erkl •aren. Von 2010 bis
2016 wurde ein Referenzspektrum in Zenitrichtung gew•ahlt (braun). F •ur die Jahre 2007 bis
2009 wurde ein Referenzspektrum in 30� -Richtung gew•ahlt.

F•ur den dargestellten Zeitraum ist erkennbar, dass besonders hohe Werte der SC regelm•a�ig im
Fr •uhjahr, vor allem in den Monaten M•arz bis Mai vorliegen. Die Beobachtung erh•ohter BrO-
Werte in den Fr•uhjahresmonaten stimmt mit den in Kapitel 2.2.2 vorgestellten Studien •uberein.
Von Ende Oktober bis Ende Februar herrscht teilweise noch Polarnacht in Ny- �Alesund, weswe-
gen keine Messungen mit dem MAX-DOAS m•oglich sind. Im Sommer/Herbst ist zu sehen, dass
die Werte meist konstant und im Vergleich zu den Fr•uhjahresmonaten deutlich kleiner sind. Eine
eine generelle Erh•ohung der SC ist f•ur den dargestellten Zeitraum nicht zu beobachten. Auch
ist die SC des BrO jedes Fr•uhjahr recht gleichm•a�ig. Typischerweise werden BrO-Werte zwi-
schen 0.5 bis 2�1014 Molek•ule/cm2 erreicht. Ebenso gibt es wenig Tage, die eine BrO-SC gr•o�er
als 2�1014 Molek•ule/cm2 aufweisen. Die Anzahl der Tage mit BrO-SCs•uber 1�1014 Molek•ule/cm2
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ist f •ur jedes Jahr unterschiedlich. Ende September bzw. Anfang Oktober sind etwas erh•ohte
Werte zu beobachten. Diese erh•ohten Tagesmittelwerte sind wohl auf das stratosph•arische BrO
zur•uckzuf•uhren. In den genannten Monaten ist der SZA nahe 90� . Dadurch ist der Lichtweg durch
die Atmosph•are, vor allen durch die Stratosph•are, l•anger, wodurch die SC des stratosph•arischen
BrO h•oher ist. M•oglich ist ebenfalls, dass durch die fallenden Temperaturen zum Winter die Mee-
reiskonzentration zunimmt, wodurch potentiell mehr troposph•arisches BrO zu erwarten ist.

Zwischen den SCs der Jahre vor 2010 zu den Jahren nach 2010 liegt ein negativer O�set vor
(Kapitel 4.1.1). Grund hierf •ur war der rotierbare Spiegel, der Messungen in Richtung Horizont er-
laubte [Oetjen, 2009, Peters, 2013]. Der O�set l•asst sich durch die Wahl eines Referenzspektrums
in 30� -Richtung kompensieren. Das Ergebnis dieser Wahl ist in Abbildung 6.2 zu sehen. Es ist kein
O�set mehr zwischen den rot und braun hervorgehobenen SC erkennbar. Damit wird das Ergebnis
von Peters [2013] aus Abbildung 4.3 best•atigt. Durch den Schwenk-Neige-Kopf lie� sich der O�set
korrigieren.

In Abbildung ist der Tagesgang des BrO f•ur die Monate M•arz, April und Mai der Jahre 2010 bis
2016 gezeigt. Die SC wurden mit synchronisierter Zenitreferenz erzeugt, um den troposph•arischen
Tagesgang zu untersuchen. Die SCs wurden•uber dem SZA dargestellt.
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Abb. 6.3: Tagesgang der monatlich gemittelten SC des BrO f•ur die Monate M •arz, April und Mai der
Jahre 2010 bis 2016 f•ur einen Elevationswinkel von 2 � . Au� •allig ist, dass die Tagesg•ange der
Monate M •arz 2013, April 2012 und Mai 2014 im Vergleich zu den Monaten der anderen Jahre
mit die h •ochsten SCs zeigen.

Den Abbildungen zum Tagesgang ist zu entnehmen, dass der Tagesgang des Monats Mai mit
typischerweise 0.5�1014 Molek•ule/cm2 im Vergleich zu den Monaten M•arz und April mit (1 bis
1.5)�1014 Molek•ule/cm2 meist niedrigere SC-Werte zeigt. Der Tagesgang im Mai ist typischerwei-
se eine Gr•o�enordnung niedriger. Ebenso weisen die Tagesg•ange im Mai generell eine geringe
Variation auf. Besonders niedrig sind die Tagesg•ange im Mai 2010, 2011, 2015 und 2016. Diese
weisen eine eher parabelf•ormige Struktur auf und zeigen zu hohen und niedrigen SZAs erh•ohte
BrO-SCs. Dieses Verhalten ist durch das stratosph•arische BrO zu erkl•aren. Die parabelf•ormige
Struktur bzw. der Ein
uss des stratosph•arischen BrO ist f•ur den Mai der gezeigten Jahre un-
terschiedlich ausgepr•agt. Eine Ausnahme bildet der Mai 2014. Das BrO ist im Vergleich zu den
anderen Jahren ungew•ohnlich hoch und zeigt f•ur nahezu alle SZAs gleichm•a�ig erh •ohte Werte, da
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im Mai 2014 deutlich mehr troposph•arische BrO-Events, also Tage mit m•oglicherweise erh•ohtem
troposph•arischem BrO, verzeichnet wurden als im Mai der anderen Jahre.

Im April sind generell hohe Variationen der SCs zu sehen. Besonders hohe SC-Werte sind im
Tagesgang des Aprils 2012 und 2014 zu beobachten. In Tabelle 6.2 ist zu sehen, dass f•ur die ge-
nannten Monate viele BrO-Events gegeben waren, die auch hohe SCs zeigen. Ebenso lie� sich wie
im Mai 2014 keine Abh•angigkeit zum SZA erkennen. F•ur nahezu alle SZAs konnte erh•ohtes BrO
ausgemacht werden. Mit etwa 0.5�1014 Molek•ule/cm2 waren die Tagesg•ange im April 2016 und
2010 eher niedrig.
F•ur den M•arz lassen sich nahezu dieselben Aussagen wie f•ur den April tre�en. F •ur alle SZAs ist
gleichm•a�ig erh •ohtes BrO zu erkennen, welches aber hohen Variationen unterliegt. Besonders aus-
gepr•agt ist der Tagesgang im M•arz 2011, 2013 und 2016. Auch in den genannten Jahren konnten
im M •arz viele troposph•arische BrO-Events registriert werden.

Es l•asst sich sagen, dass troposph•arisches BrO den Tagesgang dominiert, falls viele BrO-Events
vorliegen. So sind hohe SC-Werte unter allen im jeweiligen Monat m•oglichen SZAs gegeben. Dem-
nach weist das troposph•arische BrO nahezu keine Abh•angigkeit vom SZA auf und ist •uber den
Tag gleichm•a�ig verteilt. Ist hingegen wenig troposph•arisches BrO vorhanden, zeigt das BrO ei-
ne eher parabelf•ormige, symmetrische Struktur. Hohe BrO-Werte sind bei hohen SZAszu sehen,
also in den Morgen- und Abendstunden. In derartigen F•allen dominiert stratosph•arisches BrO
den Tagesgang des Monats.•Uberlagerungen beider E�ekte sind ebenso m•oglich. Oftmals sind die
Tagesg•ange im Mai durch stratosph•arisches BrO gepr•agt. Anhand der Tagesmittelwerte konnte
gezeigt werden, dass troposph•arisches BrO haupts•achlich im Fr •uhjahr und in anderen Jahreszeiten
kaum vorhanden ist. Die Zunahmen der BrO-SC im Okrober und September sind auf das strato-
sph•arische BrO zur•uckzuf•uhren. Zudem konnte gezeigt werden, dass sich durch Verwendung des
30� -Spektrums der negative O�set beheben lie�. Die SCs des neuen Teleskops, ausgestattet mit
einem Schwenk-Neige-Kopf anstelle eines rotierbaren Spiegel, zeigen keinen erkennbaren O�set
mehr.

Im Folgenden soll gezeigt werden wie troposph•arisches BrO-Events ausgemacht werden konnten.

6.2. Klassi�zierung troposph •arischer BrO-Events

Aus dem vorherigen Kapitel ging hervor, dass stratosph•arisches BrO sich im Tagesgang durch
eine ausgepr•agte Parabelform auszeichnet, wobei die h•ochsten Werte in den Morgen- und Abend-
stunden erreicht werden. Diese Struktur l•asst sich auch in den Horizont-SC (SY) des BrO f•ur
bestimmte Tage erkennen. In den Abendstunden bzw. bei einem gro�enSZA ist der Lichtweg
durch die Stratosph•are l•anger und damit ist mehr stratosph•arisches BrO im Lichtweg. Zur Mit-
tagszeit ist der SZA am kleinsten, wodurch der Lichtweg durch dieAtmosph•are besonders kurz ist,
weswegen folgerichtig eher wenig stratosph•arisches BrO im Lichtweg ist. Dabei ist der Unterschied
zwischen gro�en und kleinen Elevationswinkeln nur sehr gering. Demnach ist eher wenig BrO in
Bodenn•ahe vorhanden. Entsprechend ist bei einer gro�en Di�erenz der Elevationswinkel mehr BrO
in Bodenn•ahe zu erwarten. Beide Ph•anomene werden unter dem Begri� einer kleinen oder gro�en
Amplitude zusammengefasst.

Die SC troposph•arischen BrOs weist eine besondere Struktur auf. So ist•uber eine l•angere Zeit-
spanne die Amplitude stark erh•oht und BrO-SC ist generell h•oher als an anderen Tagen. Im idealen
Fall ist keine Abh•angigkeit vom SZA mehr zu erkennen. Solche Ereignisse wurden als stark tro-
posph•arisch eingestuft. In Abbildung 6.4 ist ein typisches troposph•arisches BrO-Event f•ur die SC
der SY-Blickrichtung gezeigt. Im vorliegenden Beispiel ist einegro�e Amplitude •uber den gesamten
Messzeitraum erkennen. Mit etwa 1:5 � 1014 Molek•ule/cm2 liegt eine hohe BrO-SC vor.
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Abb. 6.4: SC von NO2 , BrO und die Intensit •at der SY-Datei f •ur den 19.04.2012. Die SC der SY-Datei
wurden mit einer synchronisierten Referenz erstellt. Gezeigt ist zudem die SC der SN- und
N-Datei von O 4 .

Ist eine gewisse Abh•angigkeit vom SZA auszumachen, wurden diese Ereignisse als weniger tro-
posph•arisch klassi�ziert. Um die vorherrsche Wolken- und Aerosolverteilung, also die Sichtbe-
dingungen, einzusch•atzen, wurden die SCs des O4 begutachtet. Die O4-SCs entstammen dem
sichtbaren Spektrum (Tabelle 6.1). Auf die Wahl des O4 aus dem UV-Bereich wurde verzichtet,
da das Fitfenster des UV-Bereichs auf das BrO angepasst ist. Der Absorptionsquerschnitt des O4

von Greenblatt et al. [1990] wird im UV durch das UV-Fitfenster nur unzureichend abgedeckt.
Wie schon erw•ahnt, kann das O4 die SC des BrO beein
ussen (Kapitel 5.2.1). Idealerweise soll-
te die Horizont-SC des O4 (SN) hohe Werte aufweisen und eine hohe Amplitude besitzen. Die
Amplitudenwerte sollten •uber den gesamten Zeitraum der Messung konstant sein. So konnten Er-
eignisse, die eine besonders niedrige O4-Amplitude aufweisen, ausgeschlossen werden und damit
der Ein
uss von Wolken und Aerosolen minimiert werden.

Um R•uckschl•usse auf die Strahlungsverh•altnisse zu erhalten, ist es auch m•oglich, sich die Intensit•at
in den SY- und Y-Dateien oder in den SN- und N-Dateien anzuschauen. Ist eine ausgepr•agte
Amplitude der Intensit •at und eine gleichm•a�ige Zunahme bzw. Abnahme der Intensit•at wie in
Abbildung 6.4 zu sehen, l•asst sich hieraus schlie�en, dass•uber den Messzeitraum wenig Wolken
vorherrschten und ein "blauer Himmel\ zu sehen war. Ist hingegen dieIntensit •at der Zenitrich-
tung h•oher als die der Horizontrichtungen, l•asst sich sagen, dass die Sicht in Richtung Horizont
beispielsweise durch niedrige dichte Wolken eingeschr•ankt und damit die Intensit •at reduziert war.
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In Abbildung 6.4 ist zu sehen, dass beide Kriterien erf•ullt sind.

In Abbildung 6.4 wurde die SC von NO2 mit dargestellt. Im vorliegenden Beispiel ist zu se-
hen, dass in der Troposph•are kaum NO2 vorhanden war, was f•ur eine sehr saubere Troposph•are
bzw. bodennahe Schicht spricht. Im Allgemeinen konnte bei der Durchsicht aller Tage festgestellt
werden, dass f•ur die untersuchten Tage wenig NO2 vorhanden war, wobei es nur einzelne Ausnah-
men gab. Erh•ohtes NO2 kann auf Schi�semissionen zur•uckzuf•uhren sein. Betrachtet man die SC
des NO2 am 11.03.2013, erkennt man eine stark erh•ohte NO2-S•aule und eine entsprechend hohe
Amplitude, was f•ur hohe Mengen NO2 in Bodenn•ahe spricht.

Abb. 6.5: SC von NO2 , BrO und die Intensit •at der SY(Scan)- und Y(Zenit)-Dateien f •ur den 11.03.2013.
Gezeigt ist zudem die SC der SN- und N-Datei von O 4 .

Zeitgleich konnten am selben Tag leicht erh•ohte BrO-S•aulen festgestellt werden. Am selben Tag
konnte durch Sichtung der Ankunft und Abfahrtzeiten der Schi�e i n Ny-�Alesund gesehen werden,
dass die Aufenthaltszeit der "KV Svalbard\ mit erh •ohtem NO2 •ubereinstimmt.`Diese lag von 14
Uhr bis 18 Uhr im Hafen von Ny-�Alesund (private Kommunikation ).

Es gibt jedoch auch Tage, an denen hohe BrO-S•aulen detektiert wurden, obwohl das O4 zur selben
Zeit •au�erst gering war bzw. keine nennenswerte Amplitude zeigte oder die Amplitude der Inten-
sit•at nicht gleichm•a�ig war [Wagner et al., 2004]. Eine M•oglichkeit die Ursachen derartiger Events
und generell das Auftreten der troposph•arischen BrO-Events zu erkl•aren, ist die Verwendung me-
teorologischer Daten. Hilfreiche Parameter sind beispielsweise Windgeschwindigkeit, Temperatur
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und Druck (Kapitel 2.2.2 und 6.5).

Die Tage, an denen troposph•arisches BrO nach den genannten Ausschlusskriterien vorhanden
ist, wurden in Tabelle 6.2 zusammengefasst. Die Tage wurden farblichin drei Kategorien einge-
ordnet, wobei mit Gr •un Tage markiert werden, bei denen die Amplitude der O4-SC gr•o�er als
5000�1040 Molek•ule2/cm 5 ist. Mit einer Amplitude zwischen 2000 und 5000�1040 Molek•ule2/cm 5

wurden die Tage entsprechend gelb markiert. Tage, an denen die Amplitude der O4-SC kaum vor-
handen war und unter 2000�1040 Molek•ule2/cm 5 war, wurden mit roter Farbe markiert. F •ur Tage,
die nicht farblich markiert werden konnten, traf kein Kriterium zu oder es war keine O4-SC im VIS
vorhanden. F•ur die BrO-Events des Fr•uhjahrs 2002 standen keine O4-SC zur Verf•ugung, weswe-
gen keine Absch•atzung •uber die Sichtverh•altnisse m•oglich war. Daher wurden die BrO-Events des
Jahres 2002 nicht f•ur alle Vergleiche zu meteorologischen Daten oder zu den Daten von O3-Sonden
ber•ucksichtigt.
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Insgesamt l•asst sich sagen, dass die tropossph•arischen Events in den untersuchten Monaten un-
terschiedlich h•au�g auftreten, was sich in der Abbildung 6.6 erkennen l•asst. Zudem k•onnen sie bei
niedriger als auch bei hoher O4-Amplitude auftreten [Wagner et al., 2004]. Im Allgemeinen waren
im Mai wenig Events oder gar keine zu sehen. Im April sind meistensmehr Events als im M•arz zu
beobachten gewesen. Besonders in den Jahren 2007, 2008 und 2009 konnten recht viele Tage mit
troposph•arischem BrO im April und Mai festgestellt werden. Eine m•ogliche Ursache k•onnte die
rapide Eisschmelze des mehrj•ahrigen Meereises in den vorangegangenen Sommermonaten gewesen
sein, welches durch junges salzhaltiges Meereis ersetzt wurde [Nghiem et al., 2012]. Ebenso sind
einige BrO-Events in den Monaten April 2012, im M•arz 2013 und im Mai 2014 verzeichnet wer-
den. Hingegen waren in Monaten Mai der Jahre 2010, 2011, 2013 und 2016 gar keine BrO-Events
zu verzeichnen. Dadurch ist es m•oglich, dass der Tagesgang f•ur die jeweiligen Monate durch die
troposph•arischen BrO-Events oder in Abwesenheit des troposph•arischen BrO durch das strato-
sph•arische BrO dominiert wurde. Nur ein einziges BrO-Events konnte im April 2006 gefunden
werden, was im Vergleich zu den anderen Jahren•au�erst ungew•ohnlich ist. Eine Ursache f•ur die
unterschiedlichen H•au�gkeiten der Events k•onnten unterschiedliche meteorologische Bedingungen
der untersuchten Tage bzw. Monate sein. Diese k•onnen das Zustandekommen des BrO ma�geblich
beein
ussen (Kapitel 2.2.2). Ende Februar 2007 konnten auch zwei Events ausgemacht werden. In
Abbildung 6.6 sind die Tagesmittelwerte der in Tabelle 6.2 aufgef•uhrten Tage hellgr•un markiert.

Abb. 6.6: Wie Abbildung 6.2 nur mit dem Tagen aus Tabelle 6.2. Diese Tage wurden hellgr •un markiert.
Zu sehen ist, dass diese mit besonders hohen Tagesmittelwerten im Fr •uhjahr •ubereinstimmen.

Stellt man die Tagesmittelwerte der troposph•arischen BrO-Events zus•atzlich graphisch dar (Ab-
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bildung 6.6), ist eine •Ubereinstimmung der Tagesmittelwerte aus Tabelle 6.2 mit den•au�erst
hohen Tagesmittelwerten der aufgef•uhrten Jahre erkennbar. Daraus l•asst sich schlie�en, dass hohe
BrO-SCs, die Fr•uhjahr beobachtet werden, troposph•arischen Ursprungs sein k•onnen. Die meisten
troposph•arischen BrO-Events zeigen SCs im Bereich von etwa 0.5 bis 2�1014 Molek•ule/cm2. Einige
Tage zeigen Werte im Bereich von 2 bis 3�1014 Molek•ule/cm2. In wenigen F•allen konnten sogar bis
zu 4�1014 Molek•ule/cm2 erreicht werden.

Zusammenfassend ist zu sagen, dass 305 Tage ermittelt worden waren, die m•oglicherweise erh•ohtes
troposph•arisches BrO zeigen. Diese wurden mittels des O4 hinsichtlich ihrer Sichtbedingungen be-
urteilt. Es wurden durch das O4 190 Tage selektiert, die eher wenig durch Wolken und/oder
Aerosole beein
usst waren, und sich f•ur Vergleiche, beispielsweise mit meteorologischen Daten,
eher eignen als die anderen Tage. Ein generelles Ausschlusskriterium f•ur ein BrO-Event ist das
O4 jedoch nicht. Sowohl bei niedrigen als auch bei hohen O4-SC konnte BrO beobachtet werden.
Au� •allig sind auch die unterschiedlichen H•au�gkeiten der BrO-Events in den untersuchten Mo-
naten bzw. Jahren. Beide Beobachtungen k•onnen durch die Meteorologie beein
usst sein. Daher
wird in Kapitel 6.5 untersucht, inwieweit die Meteorologie auf das BrO eingewirkt hat. Hierf •ur
muss aber zun•achst aus der SC das vertikale Pro�l des BrO bestimmt werden.

6.3. Berechnung von BrO-Pro�len unter Anwendung von BREAM mit und
ohne Aerosole

F•ur einen Vergleich mit meteorologischen Daten einer Bodenstation oder Satellitendaten muss aus
den SC das vertikale Pro�l des BrO bzw. die VC bestimmt werden. Hierzu eignet sich das in Ka-
pitel 5.2 beschriebene Pro�lretrieval BREAM. Mittels BREAM lasse n sich Pro�le, VMR und VC
bestimmen. Die H•ohe des Pro�lretrievals betr•agt 4 km. Es wird angenommen, dass sich das meiste
troposph•arische BrO unterhalb dieser Grenze be�ndet. Die Schichtung der Atmosph•are wird in
eine Grenzschicht, welche sich bis in eine H•ohe von 1 km ausdehnt und in eine Bodenschicht, die
sich von der Ober
•ache bis in 200 m H•ohe erstreckt, unterteilt. Festzulegen ist noch eine Albedo,
die f•ur Ny- �Alesund auf 0.7 gesetzt wird und A-priori Werte f•ur das VMR, welche m•oglichst ge-
ring angesetzt werden, um einen Ein
uss des A-priori auf das VMR zu vermeiden. Die zeitliche
Au
 •osung des Retrievals wurde auf 30 Minuten gesetzt. Eine h•ohere zeitliche Au
•osung ist nicht
zu empfehlen, da sich bei einer h•oheren zeitlichen Au
•osung als 30 Minuten der Ein
uss der Ele-
vationswinkel bzw. des Scans auf die Retrievalergebnisse zunehmend bemerkbar macht. Folglich
bildet sich die Struktur der SC des BrO auf die Resultate des Retrievals ab. Die Berechnungen
mit BREAM wurden f •ur die BrO-Events aus Tabelle 6.2 und f•ur die Monate M•arz bis Mai der
Jahre 2010 bis 2016 durchgef•uhrt. Um den Ein
uss der Aerosole auf die Retrievalergebnisse zu
ermitteln, wurden die in Tabelle 5.1 aufgef•uhrten Aerosolszenarien auf einige der in Tabelle 6.2
aufgelisteten Tage angewendet.
F•ur die Jahre von 2002 bis 2009 wurde auf eine Berechnung mit BREAM verzichtet. Um Berech-
nungen mit den SC-Dateien, die mit der 30� -Referenz, erstellt wurden, mit BREAM zu vollziehen,
m•ussten Ver•anderungen im Programmcode durchgef•uhrt werden, welche aber nicht realisierbar
erschienen. Deshalb wurde auch auf eine Berechnung mit Aerosolen wird verzichtet. Nichtsdesto-
trotz ist ein Vergleich des BrO zu Satellitendaten, zu meteorologischen und strahlungsspezi�schen
Daten und zu O3-Sonden f•ur einen gr•o�eren Zeitraum m•oglich.

Um trotzdem VMR und VC bzw. die VCD f •ur den genannten Zeitraum zu erhalten, wird die
geometrische Approximation 3.11 verwendet. Um zun•achst den troposph•arischen Anteil der SC
bzw. der SCD zu erhalten, wird von den Horizontmessungen, die abh•angig vom Elevationswin-
kel (�) sind, die Referenzmessung subtrahiert. F•ur die Subtraktion wird angenommen, dass die
Lichtwege f•ur den stratosph•arischen Anteil dieselben sind.

DSCDtropos = SCD � � SCD30� (6.1)
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Mit Gleichung 3.11 und 6.1 l•asst nach 3.10 die VC des BrO bestimmen.

VCD =
SCD� � SCD30�

AMF � � AMF 30�
(6.2)

Um das VMR zu bestimmen, wird das ideale Gasgesetz verwendet. Aus Luftdruck pLuft und der
Lufttemperatur TLuft l•asst sich die Dichte der Luftmolek•ule nLuft bestimmen

nLuft =
pLuft NA

TLuft R
(6.3)

R ist die universelle Gaskonstante undNA Avogadro-Konstante. Das VMR ist de�niert als

VMR =
ngas

nLuft

Um die Dichte an Gasmolek•ulen mit der geometrischen Approximation zu beschreiben, ist ei-
ne Annahme •uber die H•ohe einer gut durchmischten Schicht (Mixed Layer Height, MLH) n •otig.
Um die H•ohe einer derartigen oder gleichwertigen Schicht wie der Grenzschicht ( Boundary Layer
Height, BLH) zu erhalten, werden Messungen der Temperatur von Radiosonden verwendet. Die
Daten hierzu entstammen [Maturilli and Kayser, 2016]. Abgesch•atzt wurde die H•ohe mittels des
Gradienten, welcher, falls er positiv wird, eine •Anderung der Richtung des Temperaturgradien-
ten und damit eine Grenze der Schichtung aufzeigt. Dieser solltedabei m•oglichst maximal sein.
Falls f•ur den gesuchten Tage keine Radiosondendaten zur Verf•ugung stehen, wurde eine H•ohe von
1000 m angenommen. Damit gilt f•ur das VMR

ngas;geom =
VCD tropos

BLH
damit : VMR geom =

VCD tropos

BLH
�

TLuft R
pLuft NA

(6.4)

Mittels dieser Methode l•asst sich die VC und das VMR unter Voraussetzung guter Sichtverh•altnisse
bestimmen. Problematisch wird es, wenn die Referenzrichtungteilweise h•ohere Werte als die SC
in Richtung Horizont zeigt, wodurch VC und damit die VMR negativ werde n. Derartige negative
Werte werden ausgeschlossen. F•ur die Jahre 2002 bis 2006 wurde als Referenz die SC mit einem
Elevationswinkel von 18� gew•ahlt, f •ur die Jahre 2007 bis 2009 war es die SC mit dem Elevations-
winkel 30� . Die Ergebnisse der Approximation zeigten f•ur die Daten vor 2007 oftmals negative
Werte der VCD und VMR. Eine Erkl •arung f•ur dieses Ph•anomen ist, dass die Referenzrichtung
teilweise h•ohere SC-Werte als die SC bei niedrigeren Elevationswinkeln zeigte. F•ur die SCs ab 2007
konnte diese Beobachtung nicht best•atigt werden. Die Ursache kann messtechnisch begr•undet sein
oder das BrO befand sich zur Zeit der Messung gr•o�tenteils nicht in Bodenn •ahe. F•ur die Auswahl
der Elevationswinkel wurde sich der Konsistenz halber auf Elevationswinkel bis 10� beschr•ankt.

In SCIATRAN 2.2 l •asst sich der der Ein
uss der Aerosole durch das Modell GOMETRAN++
ber•ucksichtigen (Kapitel 5.2.1). Unter der Ber•ucksichtigung von Aerosolen ist es m•oglich, sich die
Standardabweichung und Korrelation des O4 (Kapitel 5.2) ausgeben zu lassen. F•ur die zu ana-
lysierenden Tage sollte die von SCIATRAN modellierte O4-SC gut mit der gemessenen O4-SC
von MAX-DOAS •ubereinstimmen, falls die Standardabweichung der Di�erenz dermodellierten
SC zu der O4-SC von MAX-DOAS gering und Korrelation der SCs des O4 hoch ist. Liegt kei-
ne •Ubereinstimmung der modellierten und der gemessenen O4-SC vor, lagen wohl noch h•ohere
Aerosolkonzentrationen vor oder andere Faktoren, die zu einer Reduzierung der O4-SC f•uhren.
Beispielsweise ist unter dichter Bew•olkung eine stark verringerte O4 zu registrieren. Folglich ist
es anhand von Standardabweichung und Korrelation des O4 m•oglich zu beurteilen, ob BrO-VCs
und BrO-VMRs unter hohem Aerosol- oder Wolkenein
uss gestanden habenk•onnen. Solche Werte
lassen sich heraus�ltern.
Da die Berechnungen mit BREAM unter Annahme von Aerosolen sehr zeitintensiv sind, wurde
die zeitliche Au
 •osung auf eine Stunde erh•oht. Ebenfalls ist unter Ber•ucksichtigung von Aerosolen
eine Erh•ohung der VC und des VMR erwartbar. Durch eine Zunahme der Aerosole nimmt die
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Sichtweite ab. Eine Verringerung der Sichtweite geht mit einerReduzierung der AMFs einher,
wodurch sich die VC und das VMR erh•oht.

In Abbildung 6.7 sind die VC und das VMR des BrO f•ur die verschiedenen Aerosolszenarien
des 01.04.2012 gezeigt.
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Abb. 6.7: Von BREAM ermitteltes VMR in der bodennahen Schicht (bis 200 m ) (links) und VC (rechts)
des BrO (0 bis 4 km). In der Abbildung sind die Aerosolszenarien 1 bis 4 gezeigt. Zum Vergleich
ist der Fall ohne Ber •ucksichtigung der Aerosole zus•atzlich dargestellt. Beispielhaft werden die
Ergebnisse f•ur den 01.04.2012 gezeigt.

In den Abbildungen ist zu sehen, dass die Di�erenz zwischen den verschiedenen Aerosolszenari-
en und gegen•uber dem Fall ohne Einbeziehung der Aerosole eher gering ausf•allt. Haupts •achlich
bewirkt eine Ber•ucksichtigung von Aerosolen eine Erh•ohung der Werte. Die Erh•ohung der VC
ist eher gering. Diese Beobachtung ist auf die Verteilung der Aerosole zur•uckzuf•uhren, wobei die
Aerosolkonzentration in Bodenn•ahe am h•ochsten ist. Deshalb wirkt sich eine Ber•ucksichtigung der
Aerosole nur geringf•ugig auf die VC aus. Ebenfalls ist zu sehen, dass der zeitliche Verlauf von VC
und VMR nahezu f•ur alle gezeigten Szenarien nahezu gleich bleibt.
Das VMR erh•oht sich um etwa 1 bis 2 ppt im Vergleich zu dem Fall ohne Ber•ucksichtigung der
Aerosole. Au� •allig ist, dass h•ohere Extinktionswerte eine gr•o�ere •Anderung des VMR bewirken
als •Anderungen der Aerosolzusammensetzungen bei gleicher Extinktion.Diese Beobachtung wird
beim Vergleich der Szenarien 1 und 2 mit 3 und 4 ersichtlich. Dieget•atigten Beobachtungen f•ur
den gezeigten Tag lassen sich f•ur alle ausgewerteten Tage best•atigen.

In Abbildung 6.8 sind die Ergebnisse des O4-Fits von BREAM f •ur denselben Tag gezeigt. Es
ist die Standardabweichung und die Korrelation des O4 •uber der Zeit dargestellt. In Abbildung
6.8 sind Aerosolszenarien f•ur unterschiedliche Extinktionen und f•ur unterschiedliche Zusammen-
setzungen mit gleicher Extinktion aufgef•uhrt. F •ur eine Beschreibung der Aerosolszenarien sei auf
Kapitel 5.2.1 hingewiesen.
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Abb. 6.8: O4-Korrelation und Standardabweichung f •ur den 01.04.2012. Dargestellt sind die Aerosols-
zenarien 0,1 und 3 (unterschiedliche Extinktionen) und 2,3 un d 4 (gleiche Extinktion, aber
verschiedene Aerosolzusammensetzungen).

Zu sehen ist, dass sich eine•Anderung der Extinktion der Aerosole ma�geblich auf eine Verringe-
rung der O4-Standardabweichung und eine Erh•ohung der O4-Korrelation auswirkt. Es sind teil-
weise gro�e Di�erenzen zwischen den einzelnen Szenarien erkennbar. So zeigt das Szenario 0 die
h•ochsten Standardabweichungen und die niedrigsten Korrelationen im Vergleich zu den anderen
Szenarien. Szenario 2, 3, und 4 zeigen bei gleichen Extinktionswerten nur geringere Unterschiede
in Standardabweichung und Korrelation zueinander, weisen aber eineStandardabweichung auf,
die um den Faktor 2 bis 3 niedriger ist als die von Szenario 1 und 0. Der Vergleich der Korrela-
tionen der Szenarien 2, 3 und 4 mit 0 und 1 zeigt, dass die KorrelationenUnterschiede von etwa
10 bis 15% aufweisen. Hieraus l•asst sich schlie�en, dass eine Erh•ohung der Extinktionswerte zu
einer besseren•Ubereinstimmung der modellierten und gemessenen O4-SC f•uhrt. Eine •Anderung
der Zusammensetzung der Aerosole macht sich kaum bemerkbar.

Insgesamt l•asst sich sagen, dass eine Berechnung der VC und VMR ohne Ber•ucksichtigung von
Aerosolen vollkommen ausreichend ist, um die Konzentration an BrO zu ermitteln, da bei einer
Ber•ucksichtigung der Aerosole der zeitliche Verlauf der BrO-Konzentration nahezu gleich bleibt.
Ebenso ist unter Ber•ucksichtigung der Aerosole nur eine geringe Erh•ohung des VMR um 1 bis
2 ppt im Vergleich zu Tagen ohne Einbeziehung von Aerosolen zu sehen.
Falls eine Berechnung mit Aerosolen erforderlich ist, lassen sichdurch eine Erh•ohung der Extinkti-
on Unterschiede zwischen der von BREAM modellierten O4 und der gemessenen O4-SC merklich
verringern. Eine •Anderung der Zusammensetzung der Aerosole in SCIATRAN tr•agt kaum zur
Verbesserung der•Ubereinstimmung des O4 bei. Jedoch lassen sich Situationen, die extrem durch
Wolken oder Aerosole beein
usst sind, nicht verbessern. Ist beispielsweise die O4-SC generell sehr
niedrig und sind kaum Unterschiede zwischen den SC der einzelnen Elevationswinkel auszumachen,
zeigen alle Szenarien nahezu dieselben hohen Standardabweichungen und geringe Korrelationen.
Um die ungeeigneten F•alle zu verwerfen, l•asst sich aus der O4-Standardabweichung und der Kor-
relation ein Wolken bzw. Aerosol�lter konstruieren. Beispielsweise k•onnte die Standardabweichung
kleiner als 1000 und die Korrelation gr•o�er als 0.9 f•ur einen bestimmten BrO-Wert von BREAM
sein. Derartige Berechnungen sind f•ur alle Tage durchzuf•uhren und sehr zeitintensiv.
Um dennoch einen gewissen Eindruck•uber die Wolken- und Aerosolverteilung und die Sichtbe-
dingungen zu gewinnen, ist eine Anwendung der Absch•atzung der O4-SC aus Tabelle 6.2 m•oglich.
So k•onnen f•ur Vergleiche mit den Daten der BSRN-Station beispielsweise die rot markierten Tage
aussortiert werden.

6.4. Vergleich des BrO-Messungen von GOME-2A

Aus Messungen der Spektrometer GOME-2A/B l•asst sich das atmosph•arische BrO ableiten. F•ur
die Auswertung der Satellitendaten wurden Tagesmittelwerte dertroposph•arischen VC (VCtrop )
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des BrO betrachtet. Die (VCtrop ) von GOME-2 wird nach dem Verfahren von Theys et al. [2011]
bestimmt. Unter anderem wird das Verfahren in Blechschmidt et al. [2016] angewendet. Die in
dieser Arbeit verwendeten (VCtrop ) des Instruments GOME-2A sind f•ur die Jahre 2007 bis 2016
verwendet worden und wurden wie die in Blechschmidt et al. [2016] diskutierten troposph•arischen
VC berechnet. Um die VCtrop zu erhalten, wird nach der folgenden Gleichung verfahren

VCD trop =
SCDtotal � VCD stratos � AMF stratos

AMF trop
(6.5)

Zun•achst wird die "gesamte\ SCD (SCDtotal ), bestehend aus troposph•arischem und stratosph•arischem
BrO, mit der DOAS-Methode bestimmt. Danach werden stratosph•arische VCDs des BrO (VCstratos )
mittels einer Klimatologie nach Theys et al. [2011] abgesch•atzt. Die Klimatologie beruht auf Si-
mulationen von stratosph•arischem BrO mit dem chemischen Transportmodell BASCOE [Errera
et al., 2008, Viscardy et al., 2010]. Die ermittelten VCstratos werden durch Anwendung eines strato-
sph•arischen AMFs (AMF stratos ) in SCDs umgewandelt und von SCDtotal subtrahiert. Das Ergebnis
der Subtraktion wird durch einen troposph•arischen AMF (AMF trop ) dividiert. Zur Bestimmung
von AMF trop wird angenommen, dass sich das gesamte troposph•arische BrO unterhalb von 400 m
H•ohe •uber Schnee oder Eis
•achen be�ndet. Die ausgewiesenen Fl•achen weisen f•ur m•ogliche Be-
trachtungswinkel eine Re
ektivit •at von 0.9 auf. Durch diese Methode wird das BrO abseits von
Schnee- und Eis
•achen, also haupts•achlich in mittleren Breiten, untersch•atzt. Die Verwendbarkeit
der BrO-Pixel wird damit auf die polaren Regionen beschr•ankt. BrO-Pixel, die durch Wolken be-
ein
usst wurden, wurden nicht aussortiert. Es wurde kein Wolken�lter verwendet, da sich Wolken
•uber Schnee- und Eis
•achen schwer identi�zieren lassen. Des Weiteren werden durchAnwendung
eines Wolken�lters beispielsweise Fronten und Zyklone aussortiert, die f•ur die Entstehung und den
Transport von BrO (BCTEs) wichtig sind. Ebenfalls wird das BrO, das sich unterhalb der Wolken
•uber Schnee und Eis
•achen be�ndet, nicht allzu sehr untersch•atzt. F •ur weitere Einzelheiten sei
auf Blechschmidt et al. [2016] verwiesen.

F•ur den Vergleich der VC von MAX-DOAS mit der von GOME-2A werden nur Satellitendaten
verwendet, die nahe Ny-�Alesund zur Verf•ugung stehen. So werden Satellitendaten im Umkreis von
(78.92� 1.0)� N und (11.95� 1.0)� E verwendet. MetOP-A •uberquert Ny-�Alesund bzw. Spitzbergen
recht h•au�g. Der Satellit •uber
iegt Spitzbergen mehrmals zwischen 8 und 14 Uhr. Daher werden
bei der Mittlung der MAX-DOAS-VC nur BrO-S •aulen im genannten Zeitraum ber•ucksichtigt.
Wird die BrO-VC von GOME-2A •uber der Zeit dargestellt (hier nicht gezeigt), best•atigen sich
die Beobachtungen aus Abbildung 6.2. Vor allem im Fr•uhjahr sind erh•ohte Werte der VCtrop des
BrO zu sehen. In den Sommermonaten ist am wenigsten BrO zu sehen. Gegen Ende des Jahres
sind etwas zunehmende Werte zu sehen, was durch das stratosph•arische BrO erkl•art werden kann.
Ebenfalls nimmt zum Winter durch fallende Temperaturen die Meereiskonzentration zu, wodurch
potentiell mehr troposph•arisches BrO zu erwarten ist. Das troposph•arische BrO von GOME-2 wie
auch das von MAX-DOAS zeigt von 2007 bis 2016 keinen zunehmenden Trend.
Generell k•onnen in den Fr•uhjahrsmonaten VC-Werte von 1 bis 4�1013 Molek•ule/cm2 erreicht wer-
den (Abbildung 6.9). Im Jahr 2011 konnten besonders hohe BrO-Werte zwischen 6 bis 7�1013 Molek•ule/cm2

erzielt werden. Das in Tabelle 6.2 vorgestellte O4-Kriterium wurde verwendet, um die rot mar-
kierten Tage, also Tage mit schlechten Sichtbedingungen, auszusortieren. F•ur solche Tage ist die
Bedingung der geometrischen Approximation des AMF nicht erf•ullt.
In Abbildung 6.9 sind die VC des MAX-DOAS-Instrumentes und die VC von GOME-2A f •ur den
Zeitraum von 2007 bis 2016 gezeigt, wobei nur die VC f•ur die Monate M•arz bis Mai der jeweiligen
Jahre gezeigt sind.
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Abb. 6.9: BrO-VC von MAX-DOAS (gr •un) und BrO-VC von GOME-2A (schwarz) f •ur die Monate M •arz
bis Mai der Jahre 2007 bis 2016. Es ist zu erkennen, dass die VC von GOME-2A generell h •oher
als die VC von MAX-DOAS ist.

Es ist zu sehen, dass teilweise eine•Ubereinstimmung zwischen den VC von MAX-DOAS und
GOME-2A vorliegt. Im Allgemeinen ist die VC von GOME-2A aber h •oher als die VC von MAX-
DOAS. So erreichen die VC von MAX-DOAS Werte im Bereich von etwa 2�1012 Molek•ule/cm2 bis
etwa 3�1013 Molek•ule/cm2 und die VC von GOME-2A nimmt Werte im Bereich von 1 �1013 Molek•ule/cm2

bis 5�1013 Molek•ule/cm2 an (Abbildung 6.9). Da Ny- �Alesund im Vergleich zu anderen Stationen
wie Alert oder Eureka weiter entfernt vom Meereis liegt, sind die Transportwege des BrO deutlich
l•anger und in Abwesenheit von Meereis und anderen Quellen des BrO wird Reaktionszyklus der
BEE schw•acher oder kommt gar zum Erliegen. Deshalb werden in Ny-�Alesund mitunter niedrige-
re BrO-Werte gemessen und die absolute H•au�gkeit der registrierten BrO-Events ist im Gegen-
satz zu anderen Stationen geringer. Ebenfalls erreichen die BrO-Wolken Ny-�Alesund nicht immer
vollst•andig. In den allermeisten F•allen streifen diese Ny-�Alesund bzw. Spitzbergen nur. Die Topo-
graphie verhindert m•oglicherweise ein Eindringen BrO-reicher Luft in den Fjord.
Die MAX-DOAS-Werte sind in Regel, je nach Sichtverh•altnissen, f•ur eine kleinere horizontale
Fl•ache g•ultig als die VC-Werte eines GOME-2 Pixels. Daher l•asst sich ein gr•o�erer Teil einer
BrO-Wolke mit einem GOME-2 Pixel beschreiben. So ist es m•oglich, dass innerhalb eines GOME-
2 Pixels h•ohere BrO-Werte vorliegen, die nicht durch das MAX-DOAS erfasst werden k•onnen.
Ebenso k•onnen BrO-Wolken schon vor dem Erreichen von Ny-�Alesund mit GOME-2A registriert
werden. Haben die BrO-Wolken Ny-�Alesund nach der Detektierung durch GOME-2A erreicht, ist
es m•oglich, dass deren VC geringer ist oder dass die BrO-Wolke schon dissipiert ist. Unsicherhei-
ten k•onnen auch in der Berechnung der VCs von GOME-2A und von MAX-DOAS vorliegen. So
sind Unsicherheiten in durchzuf•uhrenden Stratosph•arenkorrektur (Gleichung 6.5) m•oglich. Unsi-
cherheiten in den DOAS-Retrievals zur Berechnung der BrO-SC f•ur MAX-DOAS und GOME-2
k•onnen auch zu Unterschieden f•uhren. Das MAX-DOAS ist vor allem gegen•uber Spurengasen
in Bodenn•ahe sensitiv [H•onninger et al., 2004b]. Daher sind die Ergebnisse des Pro�lretrievals
BREAM vor allem durch Spurengasen in der Grenzschicht beein
usst. Dadurch ist anzunehmen,
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dass die vertikale Abdeckung in den meisten F•allen nicht der von GOME-2 entspricht. Wolken
und Aerosole k•onnen sich ebenfalls auf das Pro�lretrieval auswirken, wodurch sich die Abwei-
chungen zwischen MAX-DOAS und GOME-2 erkl•aren lassen k•onnen. Au�erdem ist es m•oglich,
dass MAX-DOAS die BrO-Werte bei BrO-Events w•ahrend dichter Bew•olkung oder im Falle von
aufgewirbeltem Schnee systematisch untersch•atzt. Hierzu wird auf Kapitel 6.5 verwiesen. So ist
vor allem im Fr •uhjahr eine •Ubereinstimmung zwischen den VC gegeben. Zum Monat Mai ist die
Di�erenz der VC deutlicher sichtbar. M •oglicherweise ist gegen Fr•uhjahrsende mehr BrO in der
freien Troposph•are anstatt in Bodenn•ahe vorhanden. Es ist m•oglich, dass die Di�erenzen der VC
auf BrO der freien Troposph•are oder der Stratosph•are zur•uckzuf•uhren sind. Der beobachtete O�-
set zwischen den MAX-DOAS und den Satellitendaten variiert jedes Jahr kaum.

In der Abbildung 6.10 wird die VC von GOME-2A •uber der VC von MAX-DOAS dargestellt.
Dazu wird der Mittelwert � und die Standardabweichung � der Di�erenz der VC von MAX-DOAS
zu der VC von GOME-2 ausgewertet. So l•asst sich ein Ma� f•ur den O�set und die Streuung der
Daten ermitteln.

Abb. 6.10: Vergleich der BrO-VC von MAX-DOAS mit der von GOME-2A f •ur die Monate M •arz bis
Mai der Jahre 2007 bis 2016. Die braune gestrichelte (1:1)-Linie stellt den Fall der Gleich-
heit der BrO-VC von MAX-DOAS und GOME-2A dar. Die gr •une Linie ist mittels einer
linearen Regression der BrO-VC von MAX-DOAS und GOME-2A erzeugt w orden. Aus
der linearen Regression ergab sich eine Steigung von 1.25 und ein y-Achsenabschnitt von
1.4�1013 Molek•ule/cm 2

Die Korrelation zwischen den VC von MAX-DOAS und den troposph•arischen VC von GOME-2
betr•agt 0.41. Werden die VC, die mit der geometrischen Approximation bestimmt wurden, au-
�er Acht gelassen, ergibt sich eine Korrelation von 0.56. Jedoch wird sichtbar, dass die VC von
GOME-2A nahezu immer gr•o�er ist als die VC von MAX-DOAS. Der O�set zwischen den VCs
wurde schon zur Abbildung 6.9 diskutiert. In Abbildung 6.10 wird di ese Beobachtung nochmals
best•atigt. Es ist zu erkennen, dass die Werte der VC gr•o�tenteils nicht in der in N •ahe der (1:1)-
Linie liegen, sondern eher oberhalb der gedachten Markierung. Der Mittelwert der Di�erenzen
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der VC (�) ergibt einen Wert von 1.4 �1013 Molek•ule/cm2. Eine lineare Regression der VC aus
Abbildung 6.10 ergibt einen Schnittpunkt mit der y-Achse bei 1.4�1013 Molek•ule/cm2, wodurch
der Wert f •ur � best •atigt wird.
In der Abbildung ist zudem zu sehen, die sich die meisten VCs unterhalb der Regressionslinie
be�nden und deren Streuung deutlich geringer ist als die der VCsoberhalb der Regressionslinie.
Die Standardabweichung der Di�erenzen der VC (� ) betr •agt 8.7�1012 Molek•ule/cm2 f•ur 1-� bzw.
1.7�1013 Molek•ule/cm2 f•ur 2-� . Die Steigung der linearen Regression ergibt den Wert 1.25.
Hieraus l•asst sich schlie�en, dass BrO-VC f•ur die meisten Tage •ahnliche S•aulenwerte zeigt und
dass nur wenige Tage h•ohere S•aulenwerte aufweisen. Troposph•arische BrO-Events, die wohl den
hohen BrO-VC zuzuordnen sind, treten nicht allzu h•au�g auf, sodass sie den Wert f•ur � nicht
allzu stark beein
ussen.

Insgesamt ist zu sagen, dass die BrO-VC zueinander zwar eine Korrelation zeigen, aber einen
O�set aufweisen. Dieser O�set ist m•oglicherweise durch das BrO der freien Troposph•are durch
stratosph•arisches BrO geschuldet. Wird•uber einen l•angeren Zeitraum eine Korrelation berechnet,
ist ein h•oherer Wert zu erwarten, da im Sommer und Herbst die troposph•arische BrO-VC f•ur beide
Instrumente nahezu konstante Werte zeigt.
Generell k•onnen die Unterschiede der VCs auch durch Unsicherheiten in den Retrievals erkl•art wer-
den. Die gr•o�ten Unsicherheitsfaktoren in den Retrievals sind Wolken und Aerosole. Der O�set
kann auch durch Unsicherheiten in den Retrievals verursacht sein. Die stratosph•arische Korrektur,
die in Gleichung 6.5 durchgef•uhrt wird, kann Ungenauigkeiten aufweisen, sodass ein Ein
uss der
Stratosph•are nicht ausgeschlossen werden kann. Zur Durchf•uhrung der Korrektur sind Annah-
men, beispielsweise•uber die die H•ohe der Tropopause, zu tre�en. In Zhao et al. [2015] wurde ein
Vergleich der BrO-VC von MAX-DOAS mit der von GOME-2A durchgef •uhrt. Im Vergleich zu
dem in dieser Arbeit durchgef•uhrten Vergleich lag sowohl eine geringere Di�erenz zwischen den
VCs als auch eine deutlich h•ohere Korrelation vor. F•ur die Berechnungen wurde dieselbe Version
der troposph•arischen VC von GOME-2 verwendet. Jedoch sollte erw•ahnt werden, dass in Zhao
et al. [2015] nur wenige Tage verglichen wurden. Interessant w•are zu wissen, wie ein Vergleich des
troposph•arischen BrO von MAX-DOAS mit GOME-2A •uber mehrere Jahre in Eureka oder an
anderen MAX-DOAS-Stationen in der Arktis ausschaut.

6.5. Vergleich mit meteorologischen und strahlungsspezi�schen Date n der
BSRN-Station

In Kapitel 2.2.2 wurde hervorgehoben, dass vorherige Studien Zusammenh•ange zwischen BrO
und meteorologischen Parametern gezeigt haben. Es wurde beispielsweise eine Abh•angigkeit von
BrO zu Temperatur und Windgeschwindigkeiten festgestellt, die jedoch nicht eindeutig sind. So
wurden BrO-Events in einem breiten Temperaturspektrum unterhalb des Gefrierpunktes [Tara-
sick and Bottenheim, 2002, Bottenheim et al., 2009, Jacobi et al., 2010, Koo et al., 2012]und
sowohl bei hohen als auch bei niedrigen Windgeschwindigkeiten beobachtet [Jones et al., 2006,
2009] beobachtet. Es konnte jedoch festgestellt werden, dass der Reaktionszyklus einer BEE durch
niedrigere Temperaturen gef•ordert wird [Sander et al., 2006]. Zur Veri�zierung der dargelegten Zu-
sammenh•ange zwischen BrO und meteorologischen Parametern, wird im Folgenden ein Vergleich
des BrO, insbesondere des BrO in einer bodennahen Schicht (200 m), mit den an der BSRN-Station
gemessenen meteorologischen und strahlungsspezi�schen Daten durchgef•uhrt.

F•ur den Vergleich mit den meteorologischen Daten wird zun•achst ein •Uberblick •uber die Tempera-
tur, Windgeschwindigkeit, Druck, relative Luftfeuchtigkeit un d Windrichtung gegeben. Es wurden
Tagesmittelwerte der genannten Variablen berechnet und in entsprechenden Darstellungen zusam-
mengefasst. Die Tage mit troposph•arischem BrO sind in den Abbildungen, wie beispielsweise in
6.11, hervorgehoben. Aufgrund der F•ulle an Daten wird eine Zusammenfassung aller Beobachtun-
gen der untersuchten Jahre gegeben. Einzelne Besonderheiten einiger Jahre werden erw•ahnt. F•ur
das aktuelle Jahr sind die Tagesmittelwerte f•ur die Fr •uhjahrsmonate dargestellt. Ber•ucksichtigt
wurden die Parameter Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Temperatur, relative Luftfeuchtigkeit
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und Druck.

Abb. 6.11: Tagesmittelwerte der Windgeschwindigkeit, der Windrichtun g, der relativen Luftfeuchtigkeit
und des Druckes f•ur die Monate M •arz bis April 2016. Die eingezeichneten Fehlerbalken re-
pr•asentieren die Standartabweichung der Messungen f•ur den jeweiligen Tag. Die blauen gestri-
chelten Linien sind als Orientierungshilfe gegeben und entsprechen der Windgeschwindigkeit
7 m/s, der Temperatur 0 � C, der relativen Luftfeuchtigkeit 60%, dem Druck 1010 hPa und der
Windrichtung 180 � . Die Unsicherheiten entsprechen der Standardabweichung der Mittelwerte
und sind mit 1 � angegeben. Die Windrichtung gibt die Richtung des Windes an, aus welcher
der Wind kommt. 0 bzw. 360 � wird als Windrichtung Nord de�niert, 90 � entsprechen der
Windrichtung Ost, 180 � der Windrichtung S •ud und 270� der Windrichtung West.

Allgemein war festzustellen, dass die meisten Events bei Windgeschwindigkeiten unter 7 m/s re-
gistriert wurden. Jedoch lie�en sich auch einzelne Events erh•ohten Windgeschwindigkeiten •uber
10 m/s zuordnen. Die Idee der Separierung der Windgeschwindigkeitist auf Jones et al. [2009]
zur•uckzuf•uhren, so dass eine Unterscheidung in Events m•oglich ist, die bei einer ruhigen Wetter-
lage und niedrigen bis moderaten Windgeschwindigkeiten entstehen und in solche, die bei hohen
Windgeschwindigkeiten und eher unruhigen Wetterverh•altnissen entstehen. Bei Windgeschwindig-
keiten zwischen etwa 8 bis 12 m/s k•onnen Schnee
ocken von der Ober
•ache angehoben werden,
bei •uber 12 m/s k•onnen sie in h•ohere Schichten aufsteigen und zu heftigen Verwirbelungen f•uhren.
Je h•oher die Windgeschwindigkeit vor allem in der Vertikalen ist, desto st•arker fallen die Ver-
wirbelungen des Schnees aus, wodurch die Sichtweite abnehmen kann. In der Literatur wird im
Falle von Schneeverwirbelungen oft von"blowing snow\ gesprochen. So wird bei eher moderaten
Windgeschwindigkeiten von leichten Schneeverwirbelungen, bei Windgeschwindigkeiten von mehr
als 10 m/s von heftigen Schneeverwirbelungen gesprochen.

Bei der Temperatur wurde die 0� C-Marke verwendet, da die Bildung von BrO auf Ober
 •achen
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wie Eis und Schnee statt�ndet und die BrO-Bildung f •ur Temperaturen unterhalb des Gefrier-
punktes beg•unstigt ist [Sander et al., 2006]. Aus den mittleren Temperaturwertenwar ersichtlich,
dass in der Regel keine BrO-Events bei Temperaturen•uber 0� C vorlagen. F•ur das Jahr 2016 ist
zu sehen, dass es im Mai 2016 ungew•ohnlich warm war und keine BrO-Events gefunden wurden
(Abbildung 6.11). Die BrO-VMRs waren den gesamten Mai nahe bei 0 ppt.•Ahnliches gilt f •ur die
Jahre 2010 und 2011, die im Mai deutlich erh•ohte Temperaturen zeigten. Temperaturen•uber dem
Gefrierpunkt sind keineswegs auf den Mai beschr•ankt. Sprunghafte Anstiege der Temperatur•uber
bzw. um 0� C k•onnen auch in den Monaten M•arz oder April (Abbildung 6.11) auftreten. Im April
2006 lag die Temperatur weitestgehend•uber 0� C. Erst als im Mai die Temperatur auf etwa -5� C
�el, konnte erh •ohtes troposph•arisches BrO gesehen werden. Es war au�•allig, dass nach Eintreten
eines kurzen Temperaturanstiegs und eines ebenso schnellen Temperatursturzes BrO-Events ge-
sehen werden konnten, falls die Temperatur in den Folgetagen weitestgehend stagnierte. Gro�e
Temperaturschwankungen k•onnen hinderlich f•ur die Bildung von BrO sein und Phasen konstan-
ter Temperatur eher beg•unstigend. Wie schon erw•ahnt, konnten in den Monaten M•arz und April
die meisten BrO-Events gesehen werden (Tabelle 6.2). Generell ist es schwierig einen bestimmten
Schwellwert f•ur die Temperatur festzulegen, da BrO-Events bei unter -15� C, aber auch bei -10� C
und bis knapp unterhalb des Gefrierpunktes beobachtet wurden.

An der BrO-VMR ist zu erkennen gewesen, dass besonders hohe Werte BrO, etwa zwischen 4 bis
8 ppt, bei moderaten bis hohen Windgeschwindigkeiten (> 7 m/s) und bei Temperaturen zwischen
-10� C und -2� C vorlagen. So konnten beispielsweise Ende Mai 2012 und 2014 hohe BrO-Werte
bei einer mittleren Windgeschwindigkeit •uber 8 m/s dokumentiert werden. Die Temperaturen la-
gen unter -5� C. Die Bildung von Schneeverwirbelungen ist daher m•oglich. Diese Wettersituation
beschreibt eine eher instabile Schichtung der Grenzschicht, welche durch Zyklone bzw. Fronten
verursacht wird. Bei instabilen Wetterverh•altnissen tritt eine Grenzschichth•ohe von mehr als 1 km
auf. Die Grenzschichth•ohe h•angt beispielsweise von der St•arke durchziehender Zyklone ab. So
ist hinter der Kaltfront eines Zyklons eine niedrigere Grenzschicht aufgrund absinkender strato-
sph•arischer Luft zu erwarten.
•Ahnlich hohe Werte k•onnen bei einer g•anzlich anderen Wetterlage erzielt werden. Die Wind-
geschwindigkeiten waren mit 2 bis 7 m/s eher niedrig bis moderat. Ansolchen Tagen war die
Temperatur unter -15� C und damit deutlich niedriger als im ersten Fall. Sogar Temperaturenum
-20� waren m•oglich. Eine derartige Wetterlage trat deutlich h•au�ger auf als die zuvor Beschrie-
bene. Im Fr•uhjahr 2016 l•asst sich diese Wetterlage Mitte M•arz und Mitte April ausmachen. In
den relativ kurzen Zeitspannen ist eine deutlich erh•ohte BrO-VMR zu erkennen, die sich deutlich
von der VMR der anderen Tage unterscheidet. Vergleichbare Beobachtungen trafen auch f•ur die
Monate M•arz und April der Jahre 2011 und 2013 zu. Diese Wettersituation beschreibt eher sta-
bile Schichtung, welche mit der Bildung einer Inversionsschicht in einhergehen kann. Bei stabilen
Wetterverh•altnissen, welche wesentlich durch Antizyklone verursacht werden, betr•agt die H•ohe
der Grenzschicht meist weniger als 1 km.

Beide Wetterlagen werden durch unterschiedliche Druckverh•altnisse charakterisiert. Wie schon
angedeutet, zeichnen sich stabile Verh•altnisse durch Druck •uber Normalniveau aus. Instabile
Verh•altnisse werden anhand Druckes unter Normalniveau erkannt. Zunehmende und fallende
Druckwerte weisen ebenso auf eine•Anderung der Wetterverh•altnisse hin. BrO-Events konnten
sowohl unter als auch•uber Normaldruck beobachtet werden. Die meisten BrO-Events konnten bei
etwa 1010� 10 hPa detektiert werden. In der gezeigten Abbildung 6.11 lassen sich die erh•ohten
VMRs Druck •uber Normalniveau zuordnen. Generell waren die Schwankungen des Druckes in den
Monaten M•arz und April deutlich st •arker als Mai, so dass BrO-Events niedrigen Druckes eher in
den Monaten M•arz und April zu �nden waren. Eine Erkl •arung k•onnen polare Tiefdruckgebiete
sein, deren Entstehung auf die Saison Oktober bis April beschr•ankt ist. Zudem ist der Tempera-
turunterschied zwischen Landmassen und Meeren in den Monaten M•arz und April h •oher als im
Mai, da aufgrund des Polartages kein Tag/Nacht-Wechsel statt�ndet. Inter essant ist, dass kurz
nach Phasen•au�erst niedrigen Druckes oft BrO-Events zu sehen sind.
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Zur relativen Luftfeuchtigkeit l •asst sich keine allgemeing•ultige Aussage zur H•au�gkeit von BrO-
Events tre�en, da diese beispielsweise durch Temperatur, Windgeschwindigkeit und Druck mit
beein
usst wird. Die relative Luftfeuchtigkeit ist eher ein in direkter Parameter, der bei einer
stabilen Schichtung eher geringer ist als bei einer instabilen Schichtung. Da vorrangig stabile
Verh•altnisse vorlagen, die um Normaldruck auftraten, konnten die meisten BrO-Events bei einer
Luftfeuchtigkeit von 60 bis 70% beobachtet werden. Tendenziell warendie relativen Luftfeuchtig-
keiten im Monat Mai etwa 10 bis 20% h•oher, was mit den h•oheren Temperaturen im Vergleich zu
den Monaten M•arz und April begr•undet werden kann. Bei besonders stabilen Verh•altnissen sind
durch die geringen Temperaturen und niedrigen Windgeschwindigkeiten recht niedrige Luftfeuch-
tigkeiten um 50% beobachtetet worden. Entsprechend sind bei besonders instabilen Verh•altnissen
Luftfeuchtigkeiten um 90% m•oglich. Demnach konnten sowohl bei hohen Luftfeuchtigkeiten um
90% als auch bei recht niedrigen Luftfeuchtigkeiten um 50% BrO-Eventsgesehen werden. In Ab-
bildung 6.11 l•asst sich erkennen, dass die niedrigen Luftfeuchten zwischen 50 und 60% auf eine
stabile Wetterlage zur•uckgef•uhrt werden k•onnen. Den geringen Luftfeuchtigkeiten lassen sich da-
her BrO-VMRs von 2 bis 6 ppt zuordnen.

Generell weht der Wind in Ny-�Alesund haupts•achlich aus zwei Windrichtungen. Im Folgenden
wird die Windrichtung als Windrichtung de�niert, aus welcher der Wind weht. 0 bzw. 360� wird als
Windrichtung Nord de�niert, 90 � entsprechen der Windrichtung Ost, 180� der Windrichtung S•ud
und 270� der Windrichtung West. Der Wind kommt haupts •achlich aus Richtung Nord/Nordwest
und aus S•ud/S •udost. Daher waren in diesen Richtungen h•au�g BrO-Events mit VMRs zwischen 4
bis 8 ppt zu beobachten gewesen. In Nord/Nordwest-Richtung liegt der Fjord und arktisches bzw.
gr•onl•andisches Meereis. In S•ud/S •udost-Richtung liegt zum einen Meereis und zum anderen o�enes
verschneites Gebiet. In den anderen Richtungen wurden kaum Events gesehen, was m•oglicherweise
durch die Gebirgsz•uge zu erkl•aren ist. Diese k•onnen ein Eindringen der BrO-reichen Luftmassen
verhindern. Die Windrichtung ist aber keine notwendige Bedingung f•ur ein BrO-Event. So wehte
der Wind im Mai 2016 oft aus Nord/Nordwest. Jedoch konnte f•ur den gleichen Zeitraum keine
erh•ohte BrO-VMR ermittelt werden, da es in Ny- �Alesund mit Temperaturen •uber der 0� C-Marke
zu warm gewesen ist.

Vergleichbare Schlussfolgerungen lassen sich f•ur Windgeschwindigkeit und Druck und damit auch
f•ur die relative Luftfeuchtigkeit ziehen. Sind die Temperaturen nur knapp unter bzw. oberhalb der
0� C-Marke lassen sich auch bei hohen Windgeschwindigkeiten und•au�erst niedrigen Druck, also
einer instabilen Schichtung, nahezu keine BrO-Events sehen. Auch bei einer stabilen Schichtung,
die sich durch eher h•ohere Temperaturen um den Gefrierpunkt auszeichnet, lassen sich nur wenig
BrO-Events beobachten. Es l•asst sich erstmal feststellen, dass sich eine stabile Schichtung (sehr
niedrige Temperaturen, Druck •uber Normalniveau, moderate bis niedrige Windgeschwindigkeiten)
und eine instabile Schichtung (moderat niedrige und niedrige Temperaturen, Druck unter Normal-
niveau, hohe Windgeschwindigkeiten) h•au�g mit BrO-Events assoziieren lassen. Ebenfalls lassen
sich unter hohen Windgeschwindigkeiten, Druck•uber Normalniveau und niedrigen bis moderat
niedrigen Temperaturen BrO-Events beobachten. Des Weiteren nehmen die Temperatur und die
Windgeschwindigkeit wohl eine wichtige Rolle f•ur das Auftreten eines BrO-Events ein.
Die Luftfeuchtigkeit wird f •ur die Korrelationsberechnungen und die in Abbildung 6.13 gezeig-
ten Darstellungen nicht ber•ucksichtigt, da sie, wie zuvor erw•ahnt, ein eher indirekter Parameter
ist. Zudem ist es aufgrund der Lage von Ny-�Alesund eher schwierig eine Aussage zur relativen
Luftfeuchtigkeit zu tre�en, da durch den maritimen Ein
uss gene rell hohe Werte in der Luftfeuch-
tigkeit zu erwarten sind, die auch •uber Tag konstant bleiben k•onnen, wodurch Schwankungen des
BrO nicht beschrieben werden k•onnen. Wegen des Nordatlantikstroms, genauer des Norwegischen
Stroms, kann warmes Wasser in Richtung Spitzbergen gebracht werden, wodurch sich hohe Luft-
feuchtigkeiten auch bei sehr niedrigen Temperaturen einstellen k•onnen.

Um die zuvor beschriebenen Abh•angigkeiten von Windgeschwindigkeit, Druck und Temperatur
f•ur die BrO-Events besser erfassen zu k•onnen, werden X-Y-Darstellungen (Abbildung 6.13) von
Windgeschwindigkeit mit Temperatur, Druck mit Windgeschwindi gkeit und Druck mit Tempera-

86



tur gezeigt. In allen Darstellungen wird farblich das BrO-VMR veranschaulicht. Da die meteoro-
logischen Daten eine zeitliche Au
•osung von einer Minute besitzen, werden diese auf die Zeiten
der ermittelten BrO-VMR interpoliert. F •ur die Darstellungen werden sowohl negative Retrievaler-
gebnisse als auch BrO-VMRs unterhalb von 1 ppt aussortiert. Ergebnisse unterhalb von 1 werden
ausgeschlossen, da sie unterhalb der Nachweisgrenze des Pro�lretrievals f•ur BrO liegen. Tage, de-
ren O4-SC nach Tabelle 6.2 der roten Kategorie zuzuordnen waren, wurden f•ur die Darstellungen
ausgeschlossen, da f•ur derartige Tage schlechte Sichtbedingungen vorlagen und sich damit kein
vertrauensw•urdiges Pro�l bestimmen l•asst.

Abb. 6.12: F•ur Informationen siehe Abb. 6.13
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Abb. 6.13: X-Y-Abbildungen von Windgeschwindigkeit mit Temperatur (A bbildung 6.12), Druck mit
Temperatur (Mitte) und Druck mit Windgeschwindigkeit (unten) . Es ist der Mittelwert der
BrO-VMR f •ur eine Schicht von 0 bis 200 m gezeigt. Negative Ergebnisse des Pro�lretrievals
und VMRs unterhalb von 1 ppt wurden nicht ber •ucksichtigt. Ebenfalls wurden VMR-Werte,
die geringer als 2.5 ppt aussortiert. VMR-Resultate von Tagen, die nach Tabelle 6.2 der roten
Kategorie zuzuordnen sind, wurden ebenso ausgeschlossen. Mitdem blauen Rechteck sind
BrO-VMRs eingerahmt, die instabilen Wetterbedingungen zugeo rdnet werden k•onnen. Mit
dem gr•unen Rechteck sind Werte eingerahmt, die eher stabilen Wetterb edingungen zuzuord-
nen sind.
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In allen Abbildungen waren viele BrO-Werte mit einer VMR unterhalb von 2.5 ppt zu sehen, die
sich nahezu•uber den gesamten Druck-, Temperatur- und Windgeschwindigkeitsbereich erstrecken.
Derartige niedrige BrO-VMRs treten demnach bei stabiler und instabiler Schichtung der Grenz-
schicht auf und sind f•ur eine Diskussion der hohen VMR-Werte nicht von Interesse und wurden
daher aussortiert. F•ur die hohen BrO-VMRs l•asst sich jedoch eine Di�erenzierung vornehmen. So
lassen sich hohe BrO-VMRs zwischen 10 bis 16 ppt bei� (20� 3)� C identi�zieren. Ebenfalls sind die
Windgeschwindigkeiten f•ur solche VMRs mit 0 bis 5 m/s eher niedrig. Auch bis -15� C lassen sich
noch BrO-Werte mit 8 bis 12 ppt erkennen. Die Windgeschwindigkeiten reichen in diesem Bereich
bis etwa 7 m/s. Bei h•oheren Temperaturen lassen sich bei eher niedrigen bis moderaten Tempe-
raturen kaum noch BrO-VMRs •uber 4 ppt erkennen. Eine BrO-VMR zwischen 10 bis 16 ppt l•asst
sich Windgeschwindigkeiten zwischen 7 bis 14 m/s zuordnen. Die Temperaturen liegen im Bereich
von (� 10� 3)� C bis etwa -5� C. Bei h•oheren Temperaturen betragen die BrO-VMRs nur noch etwa
4 ppt. •Uber 0� wurden nur sehr wenige BrO-VMRs gesehen. Meist wiesen diese VMRsweniger
als 2 ppt auf. Bei Temperaturen um -20� C und Windgeschwindigkeiten um 10 m/s sind vereinzelt
VMRs mit etwa 6 bis 8 ppt zu sehen.

Aus der Darstellung Windgeschwindigkeit •uber Druck ist abzulesen, dass die bei niedrigen Windge-
schwindigkeiten (0 bis 5 m/s) entdeckten BrO-VMRs vermehrt bei Druck •uber 1020 bis 1030 hPa zu
�nden sind. Vereinzelt sind BrO-VMRs bei hohen Windgeschwindigkeiten um 10 m/s zu erkennen,
die einem Druck von etwa 1020 hPa zugeordnet wurden. Ebenfalls sind zu Windgeschwindigkei-
ten zwischen 8 bis 12 m/s hohe BrO-Werte zwischen 10 bis 16 ppt zu erkennen. Jedoch ist der
Druck mit 990 bis 1000 hPa geringer. Bei sehr niedrigen Druck um 980 hPa werden BrO-VMRs
zwischen 8 bis 10 ppt erreicht. Die Windgeschwindigkeiten betragen etwa 10 m/s. Bei•ahnlichen
Druckverh•altnissen k•onnen Windgeschwindigkeiten sogar bis 14 m/s erzielt werden. Bei solchen
Verh•altnissen sind BrO-Werte um 10 ppt sind m•oglich.

Aus der Darstellung Temperatur •uber Druck ist zu entnehmen, dass die bei hohem Druck (1010
bis 1030 hPa) entdeckten BrO-VMRs einer Temperatur unter -15� zugeordnet werden k•onnen. Die
BrO-VMR betr •agt etwa 10 bis 16 ppt und erreicht unter -20� bei etwa 1020 hPa sehr hohe Werte.
Zu h•oheren Temperaturen sind die BrO-VMRs im genannten Druckbereichmit unter 4 ppt eher
niedrig. Bei Druck von 990 bis 1000 hPa sind BrO-VMRs zwischen 8 bis 16 ppt im Temperaturbe-
reich von -15� bis knapp •uber -10� C registriert worden. Bei noch geringerem Druck um 980 hPa
k•onnen zwischen -10� C bis etwa -5� C ebenfalls hohe BrO-Werte beobachtet werden. Diese betra-
gen etwa 10 bis 14 ppt. Bei allen Druckwerten und Temperaturen•uber 0� C lagen nur sehr wenige
BrO-VMRs vor, die ebenfalls geringe VMRs aufwiesen.

Zusammenfassend l•asst sich sagen, dass bei Temperaturen nahe der 0� C-Marke die BrO-VMR der
BrO-Events mit weniger als 2 ppt •au�erst gering ist und •uber 0� C-Marke nahezu keine BrO-VMRs
gegeben sind. Eine BrO-VMR um 2 ppt l•asst bei nahezu allen m•oglichen Windgeschwindigkeiten,
Temperaturen und Dr•ucken beobachten. Aus der Diskussion der Plots in Abbildung 6.13 geht her-
vor, dass besonders hohe VMR-Werte nur bei bestimmten meteorologischen Situationen auftreten.
Hohe BrO-VMRs zwischen 10 bis 16 ppb werden bei sehr niedrigen Temperaturen unter -15� C,
niedrigen bis moderaten Windgeschwindigkeiten unter 7 m/s und hohem atmosph•arischem Druck
zwischen 1010 bis 1030 hPa erzielt. Diese meteorologischen Bedingungenbeschreiben eher ruhige
Wetterlage und eine stabile Schichtung der Grenzschicht. Vergleichbare hohe BrO-Werte lie�en
sich bei einer zweiten meteorologischen Situation ausmachen. Es herrschten eher hohe Windge-
schwindigkeiten •uber 7 m/s, die Temperaturen lagen um -(10� 3)� C und der Druck lag im Bereich
von 980 bis etwa 1000 hPa. Diese meteorologischen Bedingungen beschreiben eine eher unruhige
Wetterlage und eine instabile Schichtung der Grenzschicht. Esexistieren zwei meteorologisch un-
terschiedliche Situationen, unter denen das BrO-VMR der BrO-Events deutlich erh•oht ist. Damit
werden die aus Abbildung 6.11 get•atigten Schlussfolgerungen best•atigt.

Eigentlich sollte das BrO bei einer instabilen Schichtung gr•o�er als das BrO einer stabilen Schich-
tung sein. Besonders hohe BrO-Werte lassen sich beim Durchzug eines Zyklons beobachten. In
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Blechschmidt et al. [2016] lie�en sich die h•ochsten Werte in Regionen hoher Wolkendichte, also
in der N•ahe der Fronten eines Zyklons beobachten. Die Wolken k•onnen f•ur das MAX-DOAS eher
hinderlich sein, da sie das BrO in der Wolke gegen•uber Bodenmessungen abschirmen und damit
die gemessenen BrO-Werte des MAX-DOAS verringern.

Um nun die Abh•angigkeiten des BrO von den meteorologischen Bedingungen einer stabilen und
instabilen Schichtung genauer zu untersuchen, werden Korrelationen der meteorologischen Para-
meter zum BrO-VMR ermittelt. Da zu einer stabilen und instabile n Wetterlage erh•ohte VMRs
zugeordnet werden konnten, werden verschiedene Kriterien f•ur Windgeschwindigkeit, Tempera-
tur und Druck eingef•uhrt. Um die Meteorologie einer stabilen Wetterlage zu beschreiben,wer-
den Windgeschwindigkeiten unter 7 m/s, Druck •uber 1010 hPa und Temperaturen unter -15� C
ber•ucksichtigt. F •ur eine instabile Wetterlage werden Windgeschwindigkeiten•uber 9.0 m/s, Druck
unter 1000 hPa und Temperaturen h•oher als -10� C als Kriterien angesetzt.

Zuerst werden die Tage nach den einzelnen Kriterien f•ur Windgeschwindigkeit, Temperatur und
Druck sortiert, um die BrO-Events nach Kategorien hoher und niedriger Windgeschwindigkeiten,
niedriger und sehr niedriger Temperaturen und hohem und niedrigem Druck zu unterscheiden. Die
genannten Kriterien sollten f•ur mindestens ein Viertel der f•ur den jeweiligen Tag zur Verf•ugung
stehenden Werte erf•ullt sein. Die BrO-VMR des zu untersuchten Tages sollte f•ur ein Viertel der
gegebenen Werte gr•o�er als 2.5 ppt sein, da in Abbildung 6.13 vor allem h•ohere BrO-VMRs bei
besonderen meteorologischen Bedingungen identi�ziert werden konnten. So lassen sich auch kurz-
fristige Erh•ohungen des BrO ber•ucksichtigen, die m•oglicherweise durch meteorologische Bedin-
gungen verursacht wurden. Au�erdem werden durch die Einschr•ankung des VMR Tage, die eine
VMR unter und in der N •ahe der Nachweisgrenze aufweisen, ausgeschlossen. Tage, f•ur die sich
aufgrund schlechter Sichtverh•altnisse kein vertrauensw•urdiges Pro�l ermitteln lie�, wurden f •ur die
Korrelationsberechnungen ausgenommen. Eine weitere Einschr•ankung der VMR ist m•oglich. Je-
doch wird hierdurch die Anzahl an Tagen stark reduziert. Eine gleichm•a�ig hohe BrO-VMR •uber
4.0 ppt w•ahrend der gesamten Messzeit eines Tages war in wenigen F•allen gegeben. Abschlie�end
wurde ermittelt, ob Tage existieren, f•ur die alle meteorologischen Kriterien zusammen erf•ullt sind.
Es wurde ermittelt, ob das zu untersuchende BrO-Event alle vorgebenden Kriterien einer stabilen
bzw. instabilen Schichtung erf•ullt. F •ur diese Tage wurde nochmals eine Korrelation zur der vor-
herrschenden Wetterlage bestimmt. In Tabelle 6.3 sind die Resultate der verschiedenen Kriterien
zusammengefasst.
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Tabelle 6.3: Korrelationen der BrO-VMR der BrO-Events aus Tabelle 6.2 mit Win dgeschwindigkeit (v),
Druck ( p) und Temperatur ( T ). Um stabile und instabile Schichtung zu ber •ucksichtigen,
werden unterschiedliche Kriterien f •ur Windgeschwindigkeit, Temperatur und Druck ver-
wendet. Tage, an denen schlechte Sichtbedingungen herrschten oder keine O4-SC im VIS
zur Absch•atzung der Sichtverh•altnisse vorlag, wurden nicht ber •ucksichtigt. Ein BrO-Event
wurde in der Analyse ber•ucksichtigt, falls dessen BrO-VMR f •ur ein Viertel der zur Verf •ugung
stehenden VMR-Werte des jeweiligen Tages gr•o�er als 2.5 ppt ist.
F•ur eine stabile Schichtung wurden folgende Kriterien angesetzt: Windgeschwindigkeiten bis
7.0 m/s, Temperatur < -15� C und Druck > 1010 hPa. F•ur eine instabile Schichtung wurden
folgende Kriterien angesetzt: Windgeschwindigkeit > 9.0 m/s, Temperatur:-10 � C bis -2� C
und Druck < 1000 hPa. F•ur Windgeschwindigkeit, Temperatur und Druck wurden jeweils
nach den zuvor genannten Kriterien noch einzelne Korrelationen ausgewertet.

Windgeschwindigkeit [m/s] Temperatur [ � C] Druck [hPa]
0 < v < 7 v > 9 T < � 15 � 10 < T < � 2 p > 1010 p < 1000

-0.08 0.32 -0.24 -0.24 -0.07 -0.36
Anzahl an Datenpunkten

2124 207 819 795 1253 366

stabile Schichtung (452) instabile Schichtung (45)
Windgeschwindigkeit Temperatur Druck Windgeschwindigkeit Temperatur Druck

-0.19 -0.49 -0.13 0.35 0.16 -0.50

Generell gilt f•ur alle aufgef•uhrten Werte, dass die Korrelationen nicht allzu hoch sind. Es istdaher
nicht m•oglich eine genaue Aussage f•ur die Abh•angigkeiten zu f•allen. Aus den ermittelten Werten
ist bestenfalls eine Aussage•uber eine Tendenz ablesbar. Es nicht auszuschlie�en, dass nach meteo-
rologischen Bedingungen eine hohe BrO-VMR h•atte vorliegen m•ussen, die ankommenden Luftmas-
sen jedoch nur noch geringe Mengen BrO aufgewiesen haben. Der umgekehrte Fall ist ebenfalls
m•oglich. Die nach Ny-�Alesund transportierten Luftmassen unterliegen unterschiedlichsten Ein-

 •ussen, so dass sich neben den BrO-Werten auch meteorologische Eigenschaften der Luftmassen
•andern k•onnen. Es lie�en sich in Ny-�Alesund deutlich mehr BrO-VMRs mit den Charakteristika
einer stabilen Schichtung vergleichen. Es ist zu sehen, dass deutlich mehr Datenpunkte f •ur den
Vergleich zu niedrigen Windgeschwindigkeiten, sehr niedrigen Temperaturen und hohem Druck
zur Verf•ugung stehen. Instabile Wetterlagen und die•Anderungen der meteorologischen Parameter
treten meist eher lokal auf und sind nur f•ur eine kurze Zeitspanne vorhanden. F•ur die Korrelation
zu der instabilen Wetterlage, die alle aufgef•uhrten Kriterien erf •ullt, lie�en sich nur sehr wenige
Datenpunkte �nden. Um die Resultate zu best•atigen, sind daher weitere Messungen notwendig.
Ein Vergleich mit anderen MAX-DOAS-Stationen in der Arktis ist ebenf alls in Betracht zu ziehen.

Insgesamt ist zu sehen, dass das BrO zu hohen Windgeschwindigkeitenund niedrigerem Druck
eine h•ohere positive bzw. negative Korrelation als zu den niedrigen Windgeschwindigkeiten und
hohem Druck zeigt. Die Temperaturkorrelation ist mit -0.24 in etwa gleich. Es ist m•oglich, dass
starke •Anderungen meteorologischer Parameter, wie sie in einer instabilen Schichtung auftreten,
gr•o�eren Ein
uss auf das BrO haben. Eine Berechnung der Korrelation zu einer instabilen Wet-
terlage zeigt, dass vor allem Druck (-0.50) und Windgeschwindigkeit (0.35)besonders hoch sind.
Fronten bzw. Zyklone, die mit einer instabilen Schichtung assoziiert werden k•onnen, k•onnen zu
pl•otzlichen •Anderungen Druckes f•uhren und k•onnen mit erh•ohten BrO-Werten assoziiert werden.
M•oglich ist daher, dass das BrO in einer instabilen Schicht eher durch die Windgeschwindigkeit be-
ein
usst wird. Hohe Windgeschwindigkeiten k•onnen zu Schneeverwirbelungen f•uhren, womit sich
hohe BrO-VMRs erkl•aren lassen k•onnen. Starke Temperaturabf•alle k•onnen nach dem Durchzug
eines Zyklons bzw. der Kaltfront auftreten. W•ahrenddessen konnte eine erh•ohte BrO-VMR fest-
gestellt werden. Meist beginnt sich die Wetterlage hinter der Kaltfront aber schon zu stabilisieren.

Bei einer stabilen Schichtung treten kaum Variationen der meteorologischen Parameter auf. In
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einer stabilen Schichtung stellen sich keine kurzfristigen•Anderungen von Windgeschwindigkeit,
Temperatur und Druck ein. Eine stabile Wetterlage wird beispielsweise durch eintre�ende Antizy-
klone erzeugt. Meist bleiben die meteorologischen Parameter•uber den gesamten Tag nahezu kon-
stant oder weisen nur m•a�ige Erh •ohungen bzw. Verringerungen auf, die nicht mit den•Anderungen
des BrO korrespondieren. Beispielsweise wird bei den in einerstabilen Schichtung vorherrschen
niedrigen Windgeschwindigkeiten die horizontale und vertikale Verteilung des BrO nur wenig be-
ein
usst. Daher ist die Korrelation generell zu niedrigen Windgeschwindigkeiten (-0.08) und zu
den Windgeschwindigkeiten einer stabilen Schicht (-0.19) eher niedrig. Au�erdem ist die Korre-
lation zu hohen Druck (-0.07) bzw. zum Druck einer stabilen Schicht (-0.13) kaum vorhanden.
Einzig die Temperatur zeigt mit einer Korrelation von -0.49 vergleichsweise hohe Korrelation. Es
deutet darauf hin, dass fallende Temperaturen in einer stabilen Schicht zu steigenden BrO-Werten
f•uhren. Steigende Temperaturen sind f•ur die BrO-Bildung eher hinderlich. Diese Aussage wird
auch durch die Abbildungen 6.13 und 6.11 best•atigt. Oft lie� sich eine stabilen Schichtung einem
Kaltluftausbruch zuordnen, der mit hohen BrO-VMRs in Verbindung gebracht werden konnte.
Kaltluftausbr •uche sind von fallenden Temperaturen begleitet gewesen.

Zu der gemessenen UV-Strahlung, der direkten solaren Strahlung, der di�usen Strahlung und der
gesamten kurzwelligen Strahlung, lie� sich keine Korrelation f•ur alle Wetterlagen zur BrO-VMR
der BrO-Events feststellen. Wie f•ur die Berechnung der Korrelationen zu meteorologischen Para-
metern wurden nur Tage ber•ucksichtigt, deren VMR f •ur mindestens ein Viertel der Werte gr•o�er
als 2.5 ppt ist. Ebenfalls wurden BrO-Events, zu denen schlechte Sichtverh•altnisse vorlagen, von
den Korrelationsrechnungen ausgeschlossen. F•ur das BrO-VMR zur UV-Strahlung wurde eine Kor-
relation von -0.05, zu direkten solaren Strahlung von 0.03, zur di�usen Strahlung von -0.29 und
zur gesamten kurzwelligen Strahlung von 0.04 festgestellt. Alle Korrelationen sind nahezu gleich
und sehr niedrig, sodass sich keine Pr•aferenz des BrO-VMR zu einer bestimmten Strahlungsart
erkennen l•asst. Eine m•ogliche Erkl•arung f•ur die niedrigen Korrelation ist, dass die solare Strahlung
ihr Maximum bei sehr niedrigen SZA, also eher kurzem Lichtweg durch die Atmosph•are, zeigt. Zu
hohen SZA, also in den Morgenstunden bzw. Abendstunden, werden eher steigende bzw. fallende
Strahlungswerte registriert.
Eine analoge Beobachtung lie� sich f•ur die BrO-VMR nicht machen. Beispielsweise zeigen die
meisten Tage eine positive Korrelation zum UV, aber die h•ochsten Werte der BrO-VMR konnten
bei hohen SZA, also in den Morgen- und Abendstunden, gesehen werden [P•ohler et al., 2010, Stutz
et al., 2011]. Die Beobachtung von P•ohler et al. [2010], Stutz et al. [2011] wird durch Abbildung
6.14 best•atigt. Es sind die vierth•ochsten VMR-Werte der BrO-Events aus Tabelle 6.2 gezeigt.
Ausgenommen wurden Tage, die durch schlechte Sichtverh•altnisse beeintr•achtigt waren.
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Abb. 6.14: Die vier h•ochsten VMR des BrO f •ur Tage, die das in Tabelle 6.2 eingef•uhrte O 4-Kriterium
erf•ullen. Diese sind •uber dem Sonnenzenitwinkel dargestellt. Au� •allig sind die vielen BrO-
Werte bei hohen Sonnenzenitwinkel. Es sind nur Tage bis zum Beginn des Polartages
ber•ucksichtigt worden.

Hohe BrO-VMRs konnten auch bei niedrigen SZA gesehen werden. Sie traten aber nicht allzu
h•au�g auf (Abbildung 6.14). Die h •ochsten Strahlungswerte der solaren Strahlung korrespondieren
demnach nicht mit den h•ochsten Werten der BrO-VMR. Werden bei der Korrelationsberechnung
ebenfalls nur Strahlungsdaten und BrO-Events bis zum Beginn der Polartages ber•ucksichtigt, er-
geben sich ebenfalls nur sehr niedrige Korrelationen.
Ebenfalls konnte kein Zusammenhang zu steigenden Strahlungswerten der solaren Strahlung gese-
hen werden. So nimmt beispielsweise die UV-Strahlung von Anfang M•arz bis Ende Mai von etwa
3 W/m 2 auf knapp unter 30 W/m 2 zu. Ein Zusammenhang zwischen den zunehmenden Irradian-
zen der solaren Strahlung und den BrO-Events bez•uglich h•oherer VMRs im April oder im Mai als
im M •arz oder einer h•oheren Anzahl an BrO-Events im April oder Mai war nicht zu erkennen.
Solare Strahlung ist jedoch notwendig, um BrO beobachten zu k•onnen [Pratt et al., 2013]. Die
Strahlungsarten wie die kurzwellige Streustrahlung, die gesamte kurzwellige Strahlung und die
direkte Sonnenstrahlung eignen sich, um die Wolkenlage und Aerosolsituation und damit die
Sichtverh•altnisse zu beschreiben. Bei nahezu wolkenloser Lage zeigen alle vierStrahlungsarten
einen parabelf•ormigen Verlauf, wobei um die Mittagszeit, also bei niedrigem SZA, dieh•ochsten
Energiewerte der Strahlung registriert werden. Jedoch herrschte an wenigen Tagen, die mit BrO-
Events in Verbindung gebracht werden konnten, eine nahezu wolkenlose Situation. Die niedrige
Korrelation zur direkten Sonnenstrahlung, l•asst den Schluss zu, dass in sehr wenigen F•allen BrO-
Events bei wolkenloser Lage beobachtet werden konnten und dass Wolken bei den BEEs nicht
zu vernachl•assigen sind. So erreicht die direkte Sonnenstrahlung bei wolkenloser Lage maximale
Werte von rund 800 W/m 2 und die Streustrahlung ist mit 70 bis 80 W/m 2 entsprechend gering. Ist
keine direkte Sonnenstrahlung vorhanden, ist die Streustrahlung maximal und pr•agt den Verlauf
der UV-Strahlung und der gesamten kurzwelligen Strahlung. F•ur eine zuk•unftige, m•oglicherweise
genauere, Analyse des bodennahen BrO w•are eine Verwendung der meteorologischen Daten und
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Strahlungsdaten in BREAM angebracht. So k•onnten die Strahlungsdaten als•Aquivalent zur O 4-
SC dienen oder es k•onnten Druck und Temperaturmessungen genutzt werden, um das bodennahe
O4 zu simulieren.

6.5.1. BrO-Event bei stabilen Schichtung

Um den Ein
uss der Meteorologie bzw. einer stabilen und instabilen Wetterlage zu veranschauli-
chen, werden beispielhaft BrO-Events gezeigt, deren VMR mit einer stabilen und instabilen Schicht
assoziiert werden konnte. Es werden neben der BrO-VMR Daten zur Windgeschwindigkeit, Wind-
richtung Temperatur, Druck und relativen Luftfeuchtigkeit geze igt. Zur Visualisierung der Situa-
tion werden Satellitenbilder der Dundee Satellite Receiving Station verwendet, um Wolken und
Wettersysteme zu detektieren. Es werden die Aufnahmen des Infrarotkanals 4 des Radiometers
AVHRR verwendet, das Bord der NOAA-Satelliten und der MetOp-Satellit en be�ndet.

Abb. 6.15: BrO-VMR und zugeh •orige meteorologische Parameter Temperatur in � C, Windgeschwin-
digkeit in m/s, Windrichtung in � , Druck in hPa und relative Luftfeuchtigkeit in %. Die
meteorologischen Daten wurden auf die Zeit der BrO-VMR interpoli ert. Zur De�nition der
Windrichtung wird auf den Text zu Abbildung 6.11 verwiesen. Der A usschnitt des Satelli-
tenbilds stammt aus dem Infrarotkanal 4 des AVHRR-Sensors an Bord der NOAA-Satelliten
f•ur den 17.03.2016 um 9:55 (UT). Der Kaltluftstrom wird durch das gr •une Rechteck be-
schrieben. Mit den Pfeilen wird auf Wolkenstrukturen hingewiese n, die sich innerhalb des
Kaltluftstroms bilden k •onnen. Das Bild stammt von der "NERC Satellite Receiving Stat ion,
Dundee University, Scotland\, Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/

Am 17.03.2016 ist ein hohes VMR mit maximalen Werten um 8 ppt gegen 13:30 UT ermittelt
worden. Es •uber die gezeigte Messzeit eine Zunahme der BrO-Werte zu sehen.Das Maximum der
solaren Strahlung war bei etwa 11:00 UT. Die Position der Maxima stimmt damit zeitlich nicht
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•uberein. Es lagen eher niedrige Windgeschwindigkeiten mit 3 bis 4m/s vor und der Wind wehte
vorwiegend aus n•ordlicher Richtung. Die Temperatur war •uber den Messzeitraum recht konstant
und zeigte einen geringen Anstieg von etwa 1.4� C. Der Druck lag etwas •uber Standardniveau und
zeigte eine geringe Zunahme von 3 hPa. Die relative Luftfeuchtigkeit war mit etwa 50% sehr nied-
rig. Das gezeigte BrO-Event spiegelt die Situation einer stabilen Schichtung mit sehr niedrigen
Temperaturen, hohem Druck und niedrigen Windgeschwindigkeitenwieder, unter denen in Ab-
bildung 6.13 eine erh•ohte BrO-VMR gesehen werden konnte. Auf dem Satellitenbild vom selben
Tag um 09:55 ist Wolkensituation zu sehen, die h•au�g mit einer stabilen Schichtung assoziiert
werden konnte. Zu sehen ist ein so genannter Kaltluftausbruch (gr•unes Rechteck) [Br•ummer and
Pohlmann, 2000], welcher im vorliegenden Fall eine besonders hohe Ausdehnung von der Norwe-
gischen K•uste bis zur Meereiskante besitzt, die am selben Tag etwas n•ordlich von Spitzbergen
lag. Dieser Kaltluftstrom wird durch so genannte Wolkenstra�en (cloud streets) [Liu et al., 2004]
und Cumuluswolken, die in niedriger H•ohe gebildet haben, dominiert. Wolkenstra�en entstehen,
wenn kalte kontinentale Luftmassen von Land oder Meereis kommend auf den vergleichsweise war-
mes Meerwasser tre�en. Zwischen Meerwasser und den Luftmassen des Kaltluftstroms kann ein
Temperaturunterschied von rund -20 bis mehr als -30� C liegen [Tetzla� et al., 2014]. Die durch
den Temperaturgradienten hervorgerufene Konvektion sorgt f•ur die Bildung von Cumuluswolken,
die in nahezu paralleler Anordnung auf Satellitenaufnahmen zu sehen sind (Abbildung 6.15). In-
nerhalb eines solchen Kaltluftausbruchs k•onnen sich verschiedene Typen von Cumuluswolken wie
Stratocumulus oder Cumulonimbus bilden. In wenigen F•allen k•onnen sich kleine Polar Lows bil-
den, das im vorliegenden Fall nur eine Lebensdauer von wenigen Stunden besa�. Auf einer sp•ateren
Aufnahme um 19:00 UT war es nicht mehr zu sehen.
H•au�g lie� sich ein Kaltluftausbruch einem BrO-Event zuordnen. Z ugleich konnten dem Kaltluft-
ausbruch Eigenschaften einer stabilen Schichtung zugeordnet werden. Ein Kaltluftausbruch l •asst
sich auch nach Passieren eines Zyklons, genauer gesagt der Kaltfront, beobachten, da der Wind aus
Richtung Nord, also vom Meereis, kam. Nach Passieren einer Kaltfront stabilisiert sich die Wetter-
lage, was sich anhand eines steigenden Druckes und einer fallenden Temperatur beobachten l•asst.
Eine beginnende Wolkenau
•osung ist die Folge. In Kapitel 6.6 ist ein O3-Sondenaufstieg gezeigt,
der mit einem Kaltluftausbruch assoziiert werden konnte. W•ahrend des Aufstiegs der O3-Sonde
lie�en sich in einer bodennahen Schicht sehr niedrige O3-Konzentration feststellen.

6.5.2. BrO-Event bei einer instabilen Schichtung

Vom 27.05.2012 bis zum 31.05.2012 waren erh•ohte VMR-Werte •uber Ny-�Alesund bestimmt wor-
den. Hohe BrO-VMRs f•ur Ende Mai sind recht ungew•ohnlich. F•ur die Tage vom 27.05.2012 bis
zum 29.05.2012 herrschten hohe mittlere Windgeschwindigkeiten bis zu10 m/s und es konnte am
27.05.2012 und 28.05.2012 ein Druck um 985 hPA festgestellt werden. Die mittleren Temperaturen
lagen knapp unter 0� C. Diese Beobachtungen sprechen f•ur instabile Wetterlage, verursacht durch
einen Zyklon, weswegen eine genauere Untersuchung der meteorologischen Daten und des BrO
interessant ist.
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Abb. 6.16: BrO-VMR und zugeh •orige meteorologische Parameter Temperatur in � C, Windgeschwin-
digkeit in m/s, Windrichtung in � , Druck in hPa und relative Luftfeuchtigkeit in %. Die
meteoroglischen Daten wurden auf die Zeit der BrO-VMR interpolie rt. Der Ausschnitt des
Satellitenbilds stammt aus dem Infrarotkanal 4 des AVHRR-Sens ors an Bord der NOAA-
Satelliten f •ur den 27.05.2012 um 17:22 UT. Auf den Zyklon, der vom Meereis kommend
Spitzbergen tri�t, wird mit einem Pfeil hingewiesen. Die ankomme nde Warmfront ist eben-
falls mit einem Pfeil markiert. Das Bild stammt von der "NERC Satel lite Receiving Station,
Dundee University, Scotland\, Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/

Au� •allig ist, dass bis etwa 9:30 UT nahezu kein BrO vorhanden ist. Erst ab 9:30UT sind erh•ohte
Werte der VMR erkennbar. In etwa zeitgleich steigen die Windgeschwindigkeiten von etwa 8 m/s
auf mehr als 12 m/s an und der Druck f•allt •uber die beobachtete Zeitspanne ab. Diese•Anderung
der Wetterlage k•undigte sich schon gegen 3:00 UT an, als der Wind von S•udwest auf Nordwest
drehte und die Windgeschwindigkeit zunahm. Die Temperatur stieg erst nach •Anderung der Wind-
richtung an. Diese Faktoren sprechen f•ur das Eintre�en einer Warmfront, gefolgt vom Zyklon. In
der Satellitenaufnahme ist der Zyklon, welcher Spitzbergen tri�t, gut zu erkennen.
Am 28.05.2012 erreichte der Kopf der Zyklone Ny-�Alesund, was in etwa zwischen 0:00 und 4:00 UT
geschah, da zur selben Zeit ein Druckminimum von etwa 982 hPa bis 984 hPa vorliegt. Best•atigen
l•asst sich dieses durch eine Satellitenbild um 4:12 UT (Abbildung A.5). Am 28.05.2012 ist•uber den
ganzen Tag BrO registriert worden. Der Zyklon beginnt sich im weiteren Tagesverlauf aufzul•osen
bzw. weiterzuziehen, da•uber die Zeit der Messung steigende Druckwerte registriert wurden und
eine Verringerung der Temperatur erst gegen 13:00 UT einsetzte. Zur selben Zeit konnten kurz stei-
gende Windgeschwindigkeiten notiert werden. Der Wind•anderte seine Richtung nur geringf•ugig
von Nordwest auf Nord. Diese Faktoren sprechen f•ur den Durchzug einer Kaltfront. Diese l•asst
sich zu einem sp•ateren Zeitpunkt um 10:46 UT (Abbildung 6.17) noch erkennen. Auf sp•ateren
Aufnahmen gegen 17:11 UT (Abbildung A.5) ist der Zyklon kaum mehr zu erkennen. M•oglich ist,
dass sich der vom Meereis stammende Zyklon mit der Zyklone, die s•udlich von Spitzbergen lag
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(Abbildung 6.16 und Abbildung 6.17) vereinigt hat. Ebenso war auf der Aufnahme um 17:11 UT
zu sehen, dass nur eine Front dem abgeschw•achten Zyklon vorausging. Es hat sich eine Okklusi-
on gebildet. Eine Okklusion bildet sich, wenn die Kaltfront die Warmfront eingeholt hat. In der
Abbildung 6.17 ist zu sehen, dass die Okklusion am Kopf der Zyklone schon begonnen hat. Hat
die Okklusion das Ende der Warm- und Kaltfront erreicht, beginnt der Zyklon sich aufzul•osen
(Abbildung A.5).

Abb. 6.17: Wie Abbildung 6.16, aber mit Ausschnitt einer Satellitenau fnahme vom 28.05.2012 um 10:46
UT. In dem Satellitenbild wird mittels Pfeilen auf die Positio n der Warm- und Kaltfront und
auf die voranschreitende Okklusion hingewiesen, die zus•atzlich durch ein gr •unes Rechteck
hervorgehoben wird. Das Bild stammt von der "NERC Satellite Rece iving Station, Dundee
University, Scotland\, Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/

Am 29.05.2012 trat die erwartete Wetterverbesserung ein. Vor allem in denAbendstunden ist
erh•ohtes BrO von •uber 4.0 ppt zu sehen. Zur selben Zeit stabilisierten sich die Druckverh•altnisse
und die Temperatur zeigte einen abnehmenden Trend von etwa 0� C auf etwa -2.5� C. Die Wind-
geschwindigkeit hatte sich im Laufe des Tages von etwa 10 m/s auf 7 bis 8 m/s leicht verringert.
Dieses Beobachtung l•asst sich durch die abziehende Okklusion erkl•aren. Der Abzug der Okklusion
hatte ein Kaltluftausbruch zur Folge. Diese Situation dominierte noch in bis etwa in den Mor-
genstunden des 31.05.2012, an welchem noch bis etwa 7:00 UT BRO-Werte•uber 1.0 ppt zu sehen
waren. Danach stieg die Temperatur auf etwa 3.0� C und es war kaum noch BrO auszumachen.
Eine O3-Sonde verzeichnete am selben Tag noch am Nachmittag gegen 14:24 UT desselben Tages
bis etwa 200 m H•ohe O3-Abbau, obwohl die Temperaturen zur selben Zeit•uber 0� C lagen. Ver-
mutlich ist der geringe O3-Wert den Nachwirkungen der vergangenen Tage geschuldet.

Das BrO-Event vom 27.05.2012 und 28.05.2012 wird durch instabile Schichtung beschrieben. In-
teressant ist, dass erst ein BrO-SC und eine BrO-VMR registriertwurde, als sich die Warmfront

97



Ny-�Alesund n•aherte. Es spricht daf•ur, dass das BrO innerhalb der Wolken war. Auch nach dem
Durchzug des Zyklons, also vor und nach der Kaltfront, lie� sich BrO beobachten. Inmitten des
Zyklons war, also eher zu Beginn des 28.05.2012 (Abbildung 6.17), eher wenigerBrO auszumachen.
Anhand der geringen O4-SC am 27.05.2012 nach 10:00 l•asst und den hohen Windgeschwindigkei-
ten l•asst sich vermuten, dass Schneeverwirbelungen die Sicht eingeschr•ankt haben. Ein weiteres
Indiz f •ur eine geringe Sichtweite und eine hohe Partikelzahl in der Luft ist die gemessene direkte
Sonnenstrahlung und die kurzwellige gestreute Strahlung. Ist kaumdirekte kurzwellige Strah-
lung gemessen worden und die di�use Streuung entsprechend hoch, l•asst sich folgern, dass die
Sichtweite extrem gering war und Licht durch Partikel in der Luft i n alle Richtungen zerstreut
wurde. Webcambilder eignen sich ebenfalls und best•atigen die get•atigten Vermutungen. Durch
die Schneeverwirbelungen ist auch kein Unterschied zwischen den BrO-SCs der unterschiedlichen
Elevationswinkel ausmachen. Das BrO wird durch die starken Winde in horizontale und vertikale
Richtung homogen verteilt. Generell ist f•ur solche Events eine Rechnung mit der geometrischen
Approximation und auch eine Verwendung von BREAM nicht angebracht, da durch die homogene
Verteilung des BrO kein vertrauensw•urdiges Pro�l bestimmt werden kann. Statistische Ergebnisse
wie die Korrelation k•onnten hierdurch verf•alscht werden. Daher wird das in Tabelle 6.2 aufgef•uhrte
Kriterium verwendet, um derartige Events aus der Statistik auszuschlie�en. Daher ist es auch mit-
unter schwierig unter strengen Auswahlkriterien Events zu �nden, die zur Korrelationsberechnung
zur instabilen Wetterlage verwendet werden k•onnen.
Meist stabilisieren sich die Wetterverh•altnisse schnell, so dass die gewohnten Strukturen der tro-
posph•arischen BrO-SC beobachtet werden k•onnen. Strukturen der BrO-SC wie am 27.05.2012
sind recht typisch f•ur Events, f•ur welche moderate bis hohe Windgeschwindigkeiten und dichte
Bew•olkung bzw. schlechte Sichtverh•altnisse vorherrschen.•Ahnliche Strukturen wie die beobachte-
te lie�en sich auch an anderen Tagen identi�zieren. Selbes geschah beispielsweise am 27.02.2007,
24.04.2007, 11.04.2009, 30.03.2010, 02.05.2012, 24.03.2014 und am 21.05.2014. Alle diese Tage ha-
ben gemein, dass sie hohe Windgeschwindigkeiten von etwa 10 m/s und mehr zeigen. Derartige
hohe Windgeschwindigkeiten lie�en sich mit dem Durchzug von Fronten oder Zyklonen erkl•aren.
Ist ein BrO-Event auf Schneeverwirbelungen zur•uckzuf•uhren und mit MAX-DOAS kein Ergebnis
zu erzielen, ist eine Betrachtung der VC des Satelliten ebenfalls hilfreich.

Zum Abschluss soll der in Abbildung 2.11 gezeigte Fall diskutiert werden, der ebenfalls eine in-
stabile Schichtung beschreibt. Daf•ur wird zun•achst die Wetterlage am vorherigen Tag analysiert.
So �el am 10.04.2009•uber den ganzen Tag der Druck von 1010 hPa auf etwa 990 hPa. Der Druck-
verlust intensivierte sich ab 13:00 UT und die Windgeschwindigkeiten stiegen von 1 bis 2 m/s auf
•uber 10 m/s, teilweise bis 13 m/s, �elen gegen Ende des Tages wieder auf 5m/s ab. Die Temperatur
stieg den ganzen Tag von etwa -12� C auf etwa -2� C. Der Wind drehte um etwa 13:00 von S•udwest
auf Ost. Sp•ater gegen gegen 1:00 UT dreht der Wind dann wieder auf S•udwest und die Tem-
peratur war danach mit mit etwa 0 � nahezu konstant. Zuvor konnte gegen 23:00 UT pl•otzlicher
Anstieg der Temperatur auf 1� C gesehen werden. Auf Satellitenbildern lie� sich erkennen, dass Ny-
�Alesund am 10.04.2011 ab etwa 13:00 in der fr•uhen Entstehungsphase des Zyklons lag, in welcher
der Abstand von Warm- und Kaltfront noch recht gro� ist. Daher dominiert e zu dieser Zeit noch
die Hauptwindrichtung. Mit fortschreitender Entwicklung des Z yklons begann die Kr•ummung der
Fronten einzusetzen, sodass die Warmfront Ny-�Alesund erst am 11.04.2009 um 1:00 traf. Der nun
entwickelte Zyklon l•asst sich in Abbildung 6.19 erkennen.
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Abb. 6.18: Videobild der Kamera des MAX-DOAS vom 27.05.2012
in Richtung Kongsfjord (Azimutwinkel=328 � bzw. -32� ,
Elevationswinkel=0 � )

Abb. 6.19: Ausschnitt des Satellitenbildes des Infrarotkanals 4 des
AVHRR-Sensors an Bord der NOAA-Satelliten f •ur den
11.04.2009 um 03:25. Innerhalb des gr•unen Rechtecks be�n-
det sich der Zyklon, der sich •uber Ny�Alesund entwickelt hat.
Das Bild stammt von der "NERC Satellite Receiving Stati-
on, Dundee University, Scotland\, Link: ( http://www.sat.
dundee.ac.uk/ )

Am 10.04.2009 konnte kein
troposph•arisches BrO in
der SC ausgemacht wer-
den. Aus Satellitenbildern
konnte geschlossen werden,
dass sich die Luftmassen
aus Richtung S•ud/S •udwest
n•aherten und vor bzw.
•uber Ny-�Alesund die Zy-
klonbildung einsetzte. Die
durch den Zyklon beweg-
ten Luftmassen hatten kei-
nen Kontakt zu BrO-Quellen,
wodurch ein Transport von
BrO nicht m •oglich war.
In der Abbildung 6.19 ist
zu sehen, dass sich Ny-
�Alesund bzw. der nord-
westliche Teil von Spitzber-
gen zur Zeit der Satelliten-
aufnahme im Zentrums des
Zyklons (gr•unes Rechteck)
befand. Zwischen 2 und 4

Uhr lag das Auge des Zyklons•uber Ny-�Alesund. Dieses ist an den konstant niedrigen Druckwer-
ten von etwa 988 hPa und Temperaturen um 0� C erkennbar. Gegen 8:00 UT ist eine•Anderung
der Windrichtung von S•udwest auf Nordwest zu sehen. Kurz vor der•Anderung der Windrichtung
stiegen die Windgeschwindigkeiten nochmals auf 12 m/s an und bliebendanach bis etwa 20:00 UT
bei 8 m/s. Die Temperaturen zeigten bis etwa 4 Uhr konstante Werte und �elen ab etwa 8 Uhr.
Der Druck stieg ab etwa 4 Uhr wieder an und erreichte gegen Tagesende Werte um 1000 hPa. Diese
Anzeichen sprechen f•ur eine durchziehende Kaltfront und eintre�ende Kaltluft. Auf d em Satelli-
tenbild (Abbildung 2.11) ist zu sehen, dass der Zyklon nach Nordosten gezogen ist und in Kontakt
mit einer gr•o�eren Fl •ache Meereis kam. Erst nach bzw. kurz vor dem Durchzug der Kaltfront
ist mit dem MAX-DOAS ein troposph •arisches Signal in der BrO-SC zu erkennen, welches sich in
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einer erh•ohten VMR des BrO widerspiegelt. Zuvor zeigt die BrO-SC keine erh•ohten Werte, was
vermutlich an dem ungen•ugenden Kontakt der transportierten Luftmassen zum Meereis gelegen
hat (Abbildung A.3). Im Unterschied zum 27.05.2012 kam die Luftstr•omung am 11.04.2009 aus
Richtung S•udwesten und nicht aus Richtung Nord, also vom Meereis. Daher ist am 11.04.2009 bei
der Bildung des Zyklons keine erh•ohte BrO-SC zu erkennen.
An den Folgetagen beruhigte sich die Wetterlage weitestgehend. Kaltluftstr •ome (Abbildung 2.12
und Abbildung 2.13) dominierten die Satellitenbilder. Dieses macht sich in den meteorologischen
Parametern sichtbar. Es herrschten Temperaturen zwischen -15� C und -16� C, der Wind wehte mit
Geschwindigkeiten von 3 bis 6 m/s aus West/Nordwest und der Druck stieg nahezu kontinuierlich
auf bis 1015 hPa an. Es stellte sich eine stabile Wetterlage ein.

Insgesamt l•asst sich sagen, dass die BrO-Events im wesentlichen zwei meteorologisch unterschied-
lichen Wetterlagen zugeordnet werden konnten, einer stabilen undeiner instabilen Wetterlage.
Besonders hohe BrO-VMRs konnten unter niedrigen bis moderaten Windgeschwindigkeiten (2-
7 m/s), moderat niedrigen bis sehr niedrigen Temperaturen (weniger als -15� C) und hohem at-
mosph•arischen Druck (•uber 1010 hPa) beobachtet werden. Solche meteorologischen Eigenschaf-
ten konnten einer stabilen Schicht zugeordnet werden. Auf Satellitenbildern lie� sich eine stabile
Schicht mit einem Kaltluftausbruch in Verbindung bringen. Die Luft in einem Kaltluftausbruch
stammt vom Meereis, weswegen in der Regel sehr niedrige Temperaturen verzeichnet werden
k•onnen. Ein Kaltluftstrom lie� sich anhand von Wolkenstra�en und Cumul uswolken erkennen.
Korrelationsuntersuchungen zu niedrigen Windgeschwindigkeitenund hohem Druck, die mit einer
stabilen Schicht assoziiert werden k•onnen, waren sehr gering. Einzig die Temperatur war etwas
h•oher. Bei der Auswertung der Korrelation zu der stabilen Wetterlage konnte der Ein
uss der
Temperatur best•atigt werden. So ergab die Korrelation des BrO zur stabilen Wetterlage f•ur die
Temperatur einen Wert von -0.49. Hieraus lie� sich schlie�en, dass dieTemperatur in einer stabilen
Schicht f•ur das BrO nicht unerheblich ist. Zu h•oheren Windgeschwindigkeiten lie� sich feststellen,
dass die Werte in einer stabilen Schicht bei gleichen Temperaturen eher abnehmen.
Ebenfalls war es m•oglich hohe BrO-VMRs bei hohen Windgeschwindigkeiten (mehr als 9 m/s),
moderat niedrigen und niedrigen Temperaturen(um -10� C und h•oher) und niedrigem Druck (un-
ter 1000 hPa zu beobachten. Solche meteorologischen Eigenschaften zeichnen eine instabile Schicht
aus. Satellitenbilder zeigten Fronten und Zyklone, die mit dem Auftreten einer instabilen Schicht
einhergingen. Besonders hohe BrO-Werte konnten in Regionen der Kalt- und Warmfront eines Zy-
klons entdeckt werden. Die hohen Windgeschwindigkeiten f•uhrten zu Schneeverwirbelungen, die
f•ur eine homogene Verteilung des BrO sorgten. Schneeverwirbelungen und die damit verbundene
geringe Sicht lie�en sich anhand der SC des O4, an Strahlungsdaten der BSRN-Station und auf
Bildern der Videokamera des MAX-DOAS erkennen. Aufgrund der nahezu homogenen Verteilung
des BrO bei Schneeverwirbelungen ist es nicht m•oglich mit BREAM ein vertrauensw •urdiges Pro�l
zu erzeugen. Die Korrelation zu hohen Windgeschwindigkeiten und niedrigen Druck waren mit
0.32 und -0.36 h•oher als die Korrelation zur Temperatur. Die Auswertung der Korrelation zu
einer instabilen Wetterlage, zeigte f•ur Windgeschwindigkeit (0.35) und Druck (-0.50) besonders
hohe Werte. Da aber nur sehr wenige Tage das Kriterium der instabilenSchicht bei noch ausrei-
chenden Sichtbedingungen erf•ullten, standen nur sehr wenige BrO-VMRs f•ur einen Vergleich zur
Verf•ugung. Unter der Ber•ucksichtigung weiterer BrO-Events, die mit instabilen Wetterlagen in
Verbindung gebracht werden konnten, nimmt die Windgeschwindigkeit m•oglicherweise eine wich-
tige Rolle f•ur das BrO ein, da nicht nur bei niedrigem Druck, sondern auch bei hohem Druck hohe
Windgeschwindigkeiten erreicht werden konnten. Schneeaufwirbelungen lie�en sich bei derartigen
BrO-Events auf Videobildern sehen. Die Temperaturen waren eher niedrig. Ein weiteres Beispiel
f•ur eine solche Wetterlage wird in Kapitel 6.6 gegeben.
Bei h•oheren Temperaturen als -5� bzw. Temperaturen in der N•ahe des Gefrierpunktes lie� sich
auch bei h•oheren Windgeschwindigkeiten als 9 m/s kein BrO mehr ausmachen. Folglich sind Tem-
peratur und Windgeschwindigkeit ausschlaggebende Parameter zur Steuerung des BrO.

Interessant ist es, die Anzahl der Tage mit einem Temperaturmittelwert unter -15� C f•ur die Monate
M•arz bis Mai zu ermitteln. •Ahnliches gilt f •ur den Wert 0� C. So l•asst sich die Temperatur•anderung
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in Ny- �Alesund beschreiben und damit ein R•uckschluss auf eine m•ogliche Erw•armungstendenz ge-
ben. Die Ergebnisse werden der•Ubersicht halber in einer Tabelle 6.4 zusammengefasst.

Tabelle 6.4: Jahre mit zugeh•origen Anzahl an Temperaturmittelwerten unter -15 � C und •uber 0� C f•ur
die Monate M •arz bis Mai.

Jahr Tage mit einem Tempera-
turmittelwert unter -15 � C

Tage mit einem Tempera-
turmittelwert •uber 0� C

2002 17 10
2003 23 7
2004 5 12
2005 16 9
2006 8 27
2007 5 8
2008 13 2
2009 27 11
2010 7 18
2011 15 14
2012 1 11
2013 14 10
2014 1 9
2015 2 14
2016 3 28

Generell ist erkennbar, dass in Jahren mit wenig Tagen unter -15� C mehr Tage eine Durchschnitt-
stemperatur •uber 0� C aufwiesen. Bemerkenswert ist, dass in den Jahren nach 2010 nur wenige
Tage eine Temperatur unter -15� C aufwiesen. So sind in 2016 nur maximal drei Tage mit einer
Temperatur unter -15� C registriert worden. Hieraus die Schlussfolgerung einer Erw•armung der
Arktis zu ziehen, sollte mit Bedacht gew•ahlt werden, da nur lokale Messungen f•ur einen begrenz-
ten Zeitraum zur Verf •ugung stehen. Trotz allem sind diese Zahlen ungew•ohnlich, weswegen eine
zuk•unftige Beobachtung der arktischen Temperaturverh•altnisse notwendig ist. Au� •allig sind vor
allem die Jahre 2006 und 2016, die 27 Tage bzw. 28 Tage Tage lang eine Temperatur•uber 0� C
zeigten. Aus den Temperaturdaten der BSRN-Station lie� sich f•ur die Jahre 2006 und 2016 (Ab-
bildung 6.11) erkennen, dass die Temperatur f•ur ein Gro�teil der Tage des Monats Mai und April
•uber 0� C war. In den genannten Zeitspannen konnten nur sehr wenige oder gar keine BrO-Events
gefunden werden.

6.6. Vergleich mit O 3-Sonden

In Ny- �Alesund werden nach M•oglichkeit w•ochentlich ein bis zwei Aufstiege von O3-Sonden reali-
siert (https://www.awi.de/forschung/langzeit-beobachtung/atmosphaere/arktis-awipev/
ozonsonden.html ). Die aus den Aufstiegen gewonnenen Daten•uber das O3 werden an das Mess-
netzwerk NDACC •ubermittelt ( ftp://ftp.cpc.ncep.noaa.gov/ndacc/station/nyalsund/ames/
o3sonde/. Da troposph•arische BrO-Events haupts•achlich in den Monaten M•arz bis Mai auftreten,
werden O3-Aufstiege von 2002 bis 2016 f•ur die genannten Monate betrachtet. Zumeist werden
die O3-Messungen gegen 12 Uhr gestartet. Aus bisherigen Studien wird ersichtlich (Kapitel 2.2.2,
dass der O3-Abbau recht unterschiedliche vertikale Ausdehnungen besitzt.Aus den bisherigen
Studien wurde geschlussfolgert, dass der O3-Abbau typischerweise bis etwa 1 km H•ohe reicht. Die-
se H•ohe wurde als Kriterium zur Identi�kation von ODEs verwendet. Die vertikale Au
 •osung
betr•agt in den untersten 100 m etwa 25 m, in den untersten 1000 m etwas mehr als 30m. Falls
die O3-Konzentrationen innerhalb der 1000 m dicke Schicht kleiner als 0.035 ppm sind, wurde der
O3-Abbau als ODE klassi�ziert. Um bodennahen O3-Abbau bzw. bodennahe ODEs zu erfassen,
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wurde dasselbe Kriterium nochmals angewendet f•ur eine 300 m dicke Schicht. Normalerweise wer-
den im Fr•uhjahr O3-Konzentrationen •uber Ny-�Alesund zwischen 0.040 und 0.050 ppm gemessen.
Ein weiteres Kriterium wurde eingef•uhrt, um niedrige O3-Konzentrationen unter 0.035 ppm zwi-
schen 1000 m und 2500 m zu erfassen. Ein solches Verhalten der O3-Konzentration konnte f •ur
wenige Sondenaufstiege best•atigt werden.

Im Folgenden werden Ergebnisse einiger Sondenaufstiege zusammen mit dem VMR und der SC
des BrO f•ur den jeweiligen Tag gezeigt. Ebenso wird eine Zeitreihe O3-Konzentrationen im unters-
ten Kilometer und der VMR des BrO gezeigt. In einem Korrelationsplot wird das O3 gegen•uber
dem BrO dargestellt. F•ur beide Plots werden Sondenaufstiege der Monate M•arz bis Mai der Jahre
2002 bis 2016 genutzt.

Abb. 6.20: Links: Gezeigt sind die BrO-VMR in ppt vom 21.05.2014. Dazu sin d die SC des BrO
und des O4 jeweils in 1014 Molek•ule/cm 2 bzw. in 1040 Molek•ule2 /cm 5 angezeigt. Die O3-
Konzentration ist in ppm, die Windgeschwindigkeit in m/s, di e Windrichtung und die Tem-
peratur in � C dargestellt. Die Daten der O 3-Sonde wurden in Abh•angigkeit von der geopo-
tentiellen H •ohe dargestellt. Die Sonde wurde um 11:13 (UT) gestartet.
Rechts: Ausschnitt des Satellitenbildes des Infrarotkanals 4 des AVHRR-Sensors an Bord
der NOAA-Satelliten f •ur den 21.05.2014 um 09:54 UT. Das Wolkenband, das mit erh•ohten
BrO-Werten in Verbindung gebracht wurde, ist durch ein gr •unes Rechteck eingerahmt. Das
Bild stammt von der "NERC Satellite Receiving Station, Dunde e University, Scotland\, Link:
(http://www.sat.dundee.ac.uk/ )

Es ist zu sehen, dass die O4-SC nahezu den gesamten Tag mit Werten unter 2000�1040 Mo-
lek•ule2/cm 5 •au�erst niedrig ist und kaum Unterschiede zwischen den einzelnen Blickrichtungen
auszumachen sind, was f•ur •au�erst schlechte Sichtbedingungen spricht. Die SC des BrO zeigtzwi-
schen 17:30 und 21:08 die typischen Merkmale eines troposph•arischen BrO-Events. So ist eine
hohe Amplitude, d.h. ein Unterschied zwischen den BrO-SC der jeweiligen Elevationswinkel aus-
zumachen. F•ur dieselbe Zeitspanne weist die O4-SC Werte um 4000�1040 Molek•ule2/cm 5 auf. So
ist davon auszugehen, dass zwischen 17:30 und 21:08 etwas bessere Sichtverh•altnisse herrschten.
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F•ur restliche Zeit des Tages sind zwischen den verschiedenen Elevationswinkeln des MAX-DOAS
keine Unterschiede auszumachen. Hierdurch l•asst sich mit BREAM keine Aussage•uber das Pro�l
des BrO f•allen, d.h. die angegebenen Werte der VMR sind f•ur eine Interpretation nicht zu verwen-
den. Die O3-Werte liegen unter 0.010 ppm und nehmen im Falle des 21.05.2014 in der Vertikalen
noch weiter ab. Der Aufstieg wurde durch hohe Windgeschwindigkeiten weit •uber 10 m/s begleitet.
Die Temperaturen lagen bei etwa -5� C in Bodenn•ahe. Die hohen Windgeschwindigkeiten k•onnen
zu heftigen Schneeverwirbelungen gef•uhrt haben, wodurch die Sichtweite extrem abnahm und fol-
gerichtig eine sehr niedrige O4-SC mit Werten unter 2000�1040 Molek•ule2/cm 5 erzeugte. Das BrO
l•asst sich demnach einer instabilen Wetterlage zuordnen. Durch dieSchneeverwirbelungen war
das BrO in der H•ohe gleichm•a�ig verteilt, wodurch in allen Blickrichtungen eine hohe BrO-SC
registriert wurde. Daher ist kein Unterschied zwischen den BrO-SC der einzelnen Elevationswin-
kel zu erkennen. Es l•asst sich schlussfolgern, dass das BrO einer instabilen Wetterlage zuordnen
ist, die mit Schneeverwirbelungen einherging. Unter der instabilen Schichtung lie� sich ein star-
ker O3-Abbau beobachten. Zur Erkl•arung des O3-Abbaus am 21.05.2014 ist eine Betrachtung der
Wolkensituation zur Zeit des Sondenaufstiegs hilfreich (Abbildung 6.20).
So ist etwa am 21.05.2014, kurz vor dem Startzeitpunkt der Sonde, ein durchziehendes dichtes
Wolkenband •uber Spitzbergen (Ny-�Alesund) (gr•unes Rechteck) zu sehen. Eine Beobachtung der
Messdaten der BSRN-Station und der Satellitenbilder zeigte, dass sich die in Abbildung 6.20 ge-
zeigte Wolkensituation schon am 20.05.2014 einstellte. So waren zum Eintre�en des Wolkenbandes
am vorherigen Tag hohe Windgeschwindigkeiten und eine•Anderung der Windrichtung von S•udost
auf Nordwest beobachtet worden. Temperatur und Druck blieben nahezugleich, zeigten aber fal-
lende Tendenz. Diese Faktoren sprechen f•ur ein Eintre�en einer Front. Diese erreicht am 21.05.2014
zwischen 4:30 und 7:30 UT mit hohe Windgeschwindigkeiten um 14 m/s. Es stellte sich nur langsam
eine Wetterbesserung ein. So stieg der Druck nach Erreichen des Druckminimums, das bei etwa
1008 hPa lag, wieder an, wobei sich die Temperaturen um 2 bis 3� C verringerten (Abbildung 6.21).
Mit dem Eintre�en der Front ist eine erh •ohte BrO-SC zu sehen (Abbildung 6.20). Die schlechten
Sichtbedingungen, die der instabilen Wetterlage zugeordnet werden, werden durch Aufnahmen
der Videokamera des MAX-DOAS best•atigt. So war die Sicht durch Schneeverwirbelungen stark
eingeschr•ankt (Abbildung 6.21). Erst in den Abendstunden nahm der Bew•olkungsgrad kurzzeitig
ab.
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Abb. 6.21: BrO-VMR und zugeh •orige meteorologische Parameter Temperatur in � C, Windgeschwindig-
keit in m/s, Windrichtung in � , Druck in hPa und relative Luftfeuchtigkeit in % f •ur den
21.05.2014. Die meteorologischen Daten wurden auf die Zeit der BrO-VMR interpoliert.
Die Videoaufnahme des MAX-DOAS stammt vom selben Tag um 04:56 bei einem Blick-
Azimuthwinkel von 328 � bzw. -32� und bei einem Elevationswinkel von 0 � .

In vielen F•allen konnte ein O3-Abbau beobachtet werden, dessen vertikale Ausdehnung in Bo-
denn•ahe durch eine Inversionswetterlage begrenzt war. Die Inversionswetterlage verhindert wei-
testgehend eine Durchmischung mit dar•uber be�ndlichen w•armeren Luftmassen und erm•oglicht
eine vertikale Ausdehnung des O3-Abbau. Die Grenze Inversionsschicht l•asst sich anhand einer
Temperaturzunahme mit der H•ohe erkennen.•Anderungen der Windrichtung und Windgeschwin-
digkeit k•onnen ebenfalls an der Grenze der Inversionsschicht auftreten. Eine stabile Inversions-
wetterlage kann durch Luftstr •omungen, die hohe Windgeschwindigkeiten in vertikaler Richtung
aufweisen (Fronten, Zyklone), beendet werden.
Die H•ohe der Inversionsschicht ist jedoch sehr unterschiedlich, wodurch die vertikale Ausdehnung
des O3-Abbaus ebenfalls begrenzt ist. So kann der O3-Abbau wie zuvor beschrieben bis zu 1500 m
H•ohe reichen, was bei der Betrachtung aller Tage mit zu der gr•o�tm •oglich erreichbaren H•ohe z•ahlt.
Die Inversionsschicht kann auch recht niedrig sein und nur etwa500 m betragen. Sehr niedrige In-
versionsschichten f•uhrten dazu, dass der O3-Abbau bis etwa 300 m reichte. Auch wurden O3-Pro�le
ermittelt, die durch mehrere Inversionsschichten unterteilt waren. So nahm die O3-Konzentration
beispielsweise mit der H•ohe kurzzeitig ab, blieb dann konstant und stieg abschlie�end wieder an.
Innerhalb der Inversionsschicht waren die O3-Konzentrationen in der Regel konstant. Derartige
Situationen waren bei nahezu konstanter Windgeschwindigkeit und gleichbleibender Windrichtung
zu beobachten.

In Abbildung 6.22 ist ein Sondenaufstieg und die dazugeh•orige BrO-VMR gezeigt, die mit ei-
ner ruhigen Wetterlage bzw. guten Sichtverh•altnissen in Verbindung gebracht werden k•onnen.

104



Es lag eine stabile Schichtung vor. Die guten Sichtverh•altnisse spiegeln sich in der gro�en Am-
plitude der O4-SC wieder. Zudem war die SC des BrO•uber den ganzen Tag recht hoch und
gleichm•a�ig. Es konnte mit BREAM ein VMR zwischen 3.0 bis 3.5 ppt ermittelt, wob ei morgens
etwas h•ohere VMRs mit 4.5 ppt verzeichnet wurden. Ein Grund f•ur die sehr hohen Werte am Mor-
gen des 14.05.2014 l•asst sich nicht durch eine besonders hohe BrO-SC oder durch ungew•ohnliche
•Anderungen meteorologischer Parameter erkl•aren.

Abb. 6.22: Links: Wie Abbildung 6.20, aber f •ur den 14.05.2014. Die Sonde wurde um 11:05 (UT) gest-
artet.
Rechts: Ausschnitt des Satellitenbildes des Infrarotkanals 4 des AVHRR-Sensors an Bord der
NOAA-Satelliten f •ur den 14.05.2014 um 11:10. Der erkennbare Kaltluftstrom ist durch ein
gr•unes Rechteck hervorgehoben. Markante Wolkenstrukturen (Cumul uswolken, Wolkenstra-
�en) sind innerhalb des Kaltluftausbruchs zu sehen. Das Bild sta mmt von der "NERC Satellite
Receiving Station, Dundee University, Scotland\, Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/

Am 14.05.2014 ist ein•au�erst starker O 3-Abbau zu sehen, welcher mit der H•ohe auch nahezu
konstant ist und ab 1500 m durch eine Inversion begrenzt wird. Zu sehenist, dass unterhalb von
1500 m H•ohe nahezu gleichm•a�ige Windgeschwindigkeiten von etwa 5 m/s herrschten und der Wind
aus S•udost/Nordost kam. Die stabile Schicht wird durch eine weitere Schicht h•oherer Tempera-
tur abgrenzt, die eine h•ohere Windgeschwindigkeit und Wind aus n•ordlicher Richtung aufweist.
An der Inversionsgrenze bei etwa 1500 m ist der erwartete O3-Anstieg zu sehen. In Abbildung
6.22 ist noch ein Satellitenbild der Wolkensituation gezeigt. Die Aufnahme stimmt in etwa mit
der Startzeit der O3-Sonde •uberein. Es ist zu sehen, dass an Zeitpunkten der Aufnahme nahe
Ny-�Alesund ein Kaltluftausbruch stattfand. Dieser Kaltluftstrom wir d durch Wolkenstra�en und
Cumuluswolken dominiert. Oft konnten beobachtete O3-Events einem Kaltluftausbruch •ahnlich
wie Abbildung 6.22 zugeordnet werden. Ein ausgedehnter Kaltluftausbruch war am 16.03.2016
und am 17.03.2016 zu sehen, der sich von der norwegischen K•uste bis zur Meereiskante, welche
sich kurz hinter Spitzbergen befand, erstreckte (Abbildung 6.15). So wurde auch am 16.03.2016
ein starker O3-Abbau beobachtet.
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Es konnte festgestellt werden, dass O3-Abbau bei instabilen und stabilen Verh•altnissen m•oglich
ist, wobei •ahnlich niedrige O3-Konzentrationen erzielt werden k•onnen. Zeitgleich konnten den
Wetterverh•altnissen hohe BrO-Werte zugeordnet werden. Niedrige O3-Werte k•onnen demnach
durch erh•ohte BrO-Werte erkl•art werden. Um den Zusammenhang f•ur eine gr•o�eren Zeitspanne
zu •uberpr•ufen, werden die Mittelwerte der O3-Konzentrationen aller Sondenaufstiege der Monate
M•arz bis Mai der Jahre 2003 bis 2016 f•ur den untersten Kilometer berechnet. Wie in Kapitel
6.2 erw•ahnt, standen f•ur das Fr•uhjahr 2002 keine O4-SCs im VIS zur Verf•ugung. Daher werden
Sondenaufstiege aus dem Fr•uhjahr 2002 nicht ber•ucksichtigt.
Die Mittelwerte der O 3-Konzentrationen werden mit dem Tagesmittelwert des BrO f•ur die jewei-
ligen Tage verglichen. F•ur den Vergleich wurden Tage ausgeschlossen, an denen sich kein Pro�l
mit BREAM oder mit der geometrischen Approximation bestimmen lie�. Daher wurden mittels
des O4-Kriteriums Tage ausgeschlossen, an denen die Sichtverh•altnisse •au�erst schlecht waren,
die Amplitude der O4-SC also geringer war als 2000 1040Molek•ule2/cm 5. In Abbildung 6.23 ist
eine Zeitreihe des mittleren BrO und O3 f•ur die durchgef•uhrten Sondenstarts gezeigt, die das
O4-Kriterium erf •ullen. In Abbildung 6.24 ist ein Korrelationsplot f •ur dieselben Tage gezeigt. Hell-
gr•un hervorgehoben sind Tage, die eine besonders niedrige O3-Konzentration zeigen. Es wurden
Tagesmittelwerte gebildet, da die zeitliche Au
•osung von der BrO-VMR und der O3-Daten sehr
verschieden ist. So dauert ein O3-Aufstieg bis in 1000 m H•ohe etwa 3 Minuten. Mit BREAM
ist eine zeitliche Au
 •osung von 30 Minuten m•oglich. Selbst ein Scan mit dem MAX-DOAS von
dem Elevationswinkel 0� bis zum Elevationswinkel 30� dauert 8 Minuten. In der Regel sind die
O3-Konzentrationen am Tag jedoch relativ gleich, sodass eine Betrachtung der Tagesmittelwerte
gerechtfertigt ist.

Abb. 6.23: Mittleres O 3 (obere Abbildung) und mittle-
res BrO in ppb (untere Abbildung) f •ur die
m•oglichen Sondenaufstiege der Monate M•arz
bis Mai f •ur die Jahre 2003 bis 2016. Der Mit-
telwert des O3 wurde f•ur den untersten Ki-
lometer bestimmt. Die VMR des BrO wurde
mit BREAM und der geometrischen Approxi-
mation bestimmt. Tage mit schlechten Sicht-
verh•altnissen, also einer Amplitude der O4-SC
geringer als 2000 1040 Molek•ule2 /cm 5 , wurden
ausgeschlossen.

Abb. 6.24: Wie Abbildung 6.23. Aufgetragen ist nun das
O3-VMR gegen das VMR des BrO. Zus•atzlich
sind Tage gr•un markiert worden, die un-
terhalb von einem Kilometer geringere O 3-
Konzentrationen als 28 ppb zeigen. Die (1:1)-
Linie soll den idealen Fall einer negativen Kor-
relation von -1 zwischen dem O3 und dem BrO
dar.
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In Abbildung 6.23 ist zu erkennen, dass in Regel die O3-VMR zwischen 40 und 50 ppb liegt. An
wenigen Tagen wird eine VMR um 10 ppb registriert. Die meisten ODEs weisen eine VMR von
etwa 20 bis 30 ppb auf. Pro Jahr wurden etwa 2 bis 3 Tage registriert, an denen weniger als 30 ppb
vorlag. Im Fr •uhjahr 2013 war hingegen gar kein Sondenaufstieg beobachtet worden, der eine Kon-
zentration unterhalb von 30 ppb zeigte. Im Vergleich zeigt das BrO in der Regel f•ur dieselben Tage
meist niedrige VMRs unterhalb von 0.001 ppb. Jedoch sind auch VMRs zu beobachten gewesen,
die mit 0.002 bis 0.004 ppb deutlich h•oher sind. Gleichwohl bedeutet ein erh•ohtes BrO-VMR nicht
eine niedrige O3-Konzentration. Die Anzahl der Tage mit besonders hohem BrO-VMR stimmen
nicht immer mit der Anzahl an Tagen mit einer O 3-Konzentration unter 30 ppb •uberein. Es muss
bedacht werden, dass O3 nicht nur durch BrO abgebaut wird, sondern auch durch andere chemische
Verbindungen wie NOx , HOx und Clx beein
usst wird. M •oglich ist ebenfalls, dass die Schichtdicke
des BrO in Bodenn•ahe nicht mit des O3 •ubereinstimmt. Es k•onnte eine Erkl•arung daf•ur sein, dass
bei eher niedrigen BrO-VMRs um 0.002 ppb O3-Werte um 10 ppb festgestellt wurden.
Der Korrelationsplot (Abbildung 6.24) des BrO mit dem O 3 zeigt deutlich, dass selbst bei einer
BrO-VMR von 0.002 ppb ein O3-VMR von 10 ppb erreicht werden kann. Best•atigt wird die vorhe-
rige Beobachtung aus Abbildung 6.23. Die meisten Tage zeigen O3-Werte zwischen 40 und 50 ppb
bei einem BrO-VMR, das geringer als 0.001 ppb ist.

Ungew•ohnlich ist ein Tag bzw. Punkt in der Abbildung 6.24, der ein BrO-VMR v on etwa 0.009
ppb aufweist, und einem O3-VMR von 30 ppb zugeordnet wurde. Der beschriebene Punkt ist dem
24.04.2009 zuzuordnen. Die H•ohe der O3-armen Schicht war am 24.04.2009 mit etwa 300 m•au�erst
niedrig. Daher ist der erh•ohte Wert bei einer Mittlung bis zu einer H•ohe von 1000 m zu erkl•aren.
F•ur die gezeigte Zeitspanne ergibt sich eine Korrelation von -0.39. Wird eine Mittlung der O 3 nur
bis etwa 500 m H•ohe durchgef•uhrt, ergibt sich einer Korrelation von -0.45. Werden bei der Analyse
nur die Fr •uhjahresmonate der Jahre 2010 bis 2016 ber•ucksichtigt, ergibt sich bei einer H•ohe von
1000 m eine Korrelation des BrO zum O3 von -0.65. Eine Verringerung der H•ohe auf 500 m hat nur
geringe Auswirkungen. Eine negative Korrelation zwischen BrO und O3 ist erwartet worden. Tage
mit einer besonders niedrigen O3-VMR unter 0.028 k•onnen einer BrO-VMR zugeordnet werden,
die •uber 0.002 ppb liegt (gr•une Punkte in Abbildung 6.24).

Lagen die O3-Konzentrationen jedoch •uber 30 bzw. in der N•ahe von 35 ppb, ist eine eindeuti-
ge Zuordnung zu erh•ohten BrO-VMRs nicht m •oglich. Daher wird ein versch•arftes Kriterium zur
Klassi�zierung der ODEs, •ahnliches Kriterium wie in Bottenheim et al. [2002], verwendet. Alle
O3-Events unterhalb von 15 ppb werden als totale ODEs, Events zwischen 15 und 28 ppb werden
als partielle ODEs eingestuft. Der Hintergrund eines versch•arften Kriteriums ist, dass in den Som-
mermonaten O3-Konzentrationen nahe 35 oder 30 ppb auftreten und keine Zuordnung zueiner
halogen-dominierten O3-Chemie m•oglich ist.
In der Tabelle 6.5 werden nun alle partiellen und totalen ODEs aus derAbbildung 6.24 zusammen-
gefasst. Es ist die Anzahl der ODEs notiert, die dem jeweiligen ODE-Typ zuzuordnen sind. Dazu
wird die beiden ODE-Typen ein Mittelwert der Temperatur, der Windgeschwindigkeit, des O3-
VMR und des BrO-VMR angegeben. ODEs, die schlechten Sichtverh•altnissen zugeordnet wurden,
wie etwa der 21.05.2014 (Abbildung 6.20, k•onnen mit erh•ohten BrO-Werten in Verbindung ge-
bracht werden. Die gemittelten Werte, die durch Ber•ucksichtigung derartiger F•alle berechnet wur-
den, sind zus•atzlich in Klammern notiert. Da w •ahrend dieser Tage eher schlechte Sichtverh•altnisse
herrschten, wird kein mittleres BrO-VMR notiert.
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Tabelle 6.5: Partielle und totale ODEs •uber Ny-�Alesund. Es ist die Anzahl der jeweiligen ODE-Typen
notiert. ODEs mit einer O 3-VMR niedriger als 15 ppb im untersten Kilometer werden als
totale, ODEs mit einer O 3-VMR zwischen 15 und 28 ppb im untersten Kilometer werden
als partielle ODEs eingestuft. Dazu wird ein Mittelwert der Tempera tur [ � ]C , der Windge-
schwindigkeit [m/s], des O 3-VMR [ppb] und des BrO-VMR [ppt] f •ur alle partiellen ODEs be-
stimmt. Die meteorologischen Daten stammen aus Messungen der Radiosonde der O3-Sonde.
Analoges wird f•ur die totalen ODEs durchgef •uhrt. Tage mit schlechten Sichtverh •altnissen,
also einer Amplitude der O 4-SC geringer als 2000 1040 Molek•ule2 /cm 5 , wurden f•ur die Be-
rechnung ausgeschlossen.
Die Zahlenwerte in den Klammern wurden ohne Ber •ucksichtigung der Sichtverh •altnisse am
des O3-Sondenaufstiegs berechnet. Daher wurden f•ur die Werte in den Klammern keine
BrO-VMRs bestimmt.

ODE Anzahl mittlere Windgeschwindigkeit mittlere Temperatur mi ttleres O3-VMR mittleres BrO-VMR

Partiell 20 (28) 4.0 (5.1) -10.7 (-12.8) 25 (24) 1.2

total 5 (11) 4.7 (6.3) -15.9 (-14.6) 13 (12) 3.5

Besonders niedrig waren die O3-Konzentrationen an wenigen Tagen, dominiert haben partielle O3-
Events. Die Vielzahl an partiellen ODEs l•asst sich durch die Entfernung zwischen Ny-�Alesund und
den Ursprungsregionen der ODEs begr•unden. Beispielweise k•onnen durch abnehmende Konzentra-
tionen des BrO in Abwesenheit von BrO-Quellen die niedrigen O3-Werte, die m•oglicherweise•uber
dem Meereis vorlagen, nicht aufrechterhalten werden. Es ist zu sehen, dass die mittleren Windge-
schwindigkeiten f•ur die totalen und die partiellen ODEs nahezu gleich sind. Die Temperatur der
totalen ODEs ist etwa 2 bis 4� C geringer als die der partiellen ODEs. F•ur die totalen ODEs lie�
sich bei geringer O3-VMR ein h•oheres BrO-VMR feststellen. Insgesamt ist Anzahl an totalen und
partiellen ODE unter 28 ppb jedoch gering, wenn beachtet wird, dasszwischen 2002 und 2016 305
O3-Sonden gestartet wurden. Dies weist auf die Besonderheit der ODEs hin.
Um die meteorologische Situation zur Zeit des Sondenaufstiegs besser beschreiben zu k•onnen, wird
das O3 gegen die Temperatur und Windgeschwindigkeit aufgetragen. Die Daten zu Temperatur und
Windgeschwindigkeit stammen aus den Messungen der Radiosonde, die andie O3-Sonde gekoppelt
ist. Es werden Mittelwerte bestimmt, wobei sich bei der Mittl ung des O3 und der meteorologischen
Parameter auf den untersten Kilometer beschr•ankt wird. Dazu wird f •ur jeden Sondenaufstieg der
Tagesmittelwert des BrO gezeigt.
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Abb. 6.25: X-Y-Abbildungen von O 3 in ppb mit Temperatur in � C (links) und mit Windgeschwindigkeit
in m/s (rechts) zur Zeit des Sondenaufstiegs. Aufgetragen sind Mittelwerte der Temperatur,
der Windgeschwindigkeit, der Temperatur und des O 3 f•ur den untersten Kilometer. Das BrO
entspricht dem Tagesmittelwert und wird in ppb angegeben.
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In den Darstellungen zu 6.25 ist die zuvor schon festgestellte Dominanz der partiellen ODEs zu se-
hen. Ebenfalls ist zu sehen, dass die hohen BrO-Werte nicht mit den niedrigsten O3 •ubereinstimmen.
Es ist zu sehen, dass die O3-Events in einem recht breiten Temperaturspektrum geschehen, wo-
bei die niedrigsten Temperaturen nicht mit den niedrigsten O3-Konzentrationen •ubereinstimmen.
Auch bei Temperaturen um -10� C liegen niedrige O3-Konzentrationen vor. Erst unter -10� C lie-
�en sich totale ODEs feststellen, was den Tabellenwert der Temperatur aus Tabelle 6.5 best•atigt.
Bei Temperaturen •uber -10� waren die BrO-VMRs der partiellen ODEs eher niedrig. Erst bei
Temperaturen unter -15� konnten bei den partiellen ODEs h•ohere BrO-Werte gesehen werden.
Die mittleren BrO-Werte waren dabei in etwa so hoch wie bei den totalen ODEs um -10� C. Bei
Temperaturen unter -20� C und einem BrO-VMR von etwa 0.0042 ppb l•asst sich ein totales ODE
ausmachen, das etwa 10 ppb O3 aufwies.
Die meisten der dargestellten ODEs wurden unter Windgeschwindigkeiten unter 8 m/s beobach-
tet. Niedrige O3-Werte lassen sich sowohl unter niedrigen Windgeschwindigkeiten als auch bei
Windgeschwindigkeiten •uber 8 m/s beobachten. Die totalen ODEs lie�en sich Windgeschwindig-
keiten zwischen 4 und 6 m/s zuordnen. F•ur dieselben Windgeschwindigkeiten lie�en sich bei nahezu
gleichen BrO-VMRs partielle ODEs �nden. Die niedrigen Windgeschwindigkeiten k•onnen durch
die Topographie geschuldet sein, die f•ur eine Abschw•achung der Winde sorgen kann. Die ver-
schiedenen Schichtdicken des O3 und des BrO k•onnen eine Erkl•arung f•ur die Beobachtung eher
hoher BrO-Werte zu hohen O3-Werten sein. Um den Vergleich und die Ergebnisse zwischen O3
und BrO zu best•atigen, sind weitere Messungen n•otig. Die H•au�gkeit der Sondenaufstiege in den
Fr •uhjahresmonaten zu erh•ohen, ist eine weitere Option, um mehr Tage vergleichen zu k•onnen.

Insgesamt l•asst sich sagen, dass den meisten ODEs Tage mit erh•ohten troposph•arischen BrO zu-
geordnet werden konnte. Die meisten ODEs, die in Ny-�Alesund registriert wurden, waren partielle
ODEs. An wenigen Tagen wurden niedrige O3-Werte bis 15 ppb festgestellt. Eine Inversionswetter-
lage ist ein markantes Zeichen des O3-Abbaus, welche unterschiedliche Ausdehnungen besitzt und
die H•ohe des troposph•arischen O3-Abbaus begrenzt. Der O3-Abbau kann nicht nur ober
 •achennah
geschehen, sondern auch H•ohen von bis zu 1500 m erreichen. Typischerweise wurde O3-arme Luft
unterhalb von 1 km beobachtet. Beim Betrachten der Topographie von Spitzbergen, bzw. von der
Umgebung von Ny-�Alesund, f•allt auf, dass das umgebende Gebirge H•ohen von etwa 1 km erreicht.
Daher ist es gut m•oglich, dass die Berge eine Art "Schild\ bilden, wodurch ein Aufheben der
Inversion durch Abschirmung von Luftmassen aus der Umgebung verhindert wird. O 3-Abbau lie�
sich im unter einer stabilen und einer instabilen Wetterlage beobachten. W•ahrend stabiler Wet-
terlagen konnte der O3-Abbau auf Kaltluftausbr •uche zur•uckgef•uhrt werden. Bei einer instabilen
Wetterlage lie� sich der O3-Abbau eintre�enden Fronten und Zyklonen zuordnen. Der Zusammen-
hang zwischen stabilen und instabilen Wetterlagen und BrO wurde in Kapitel 6.5 beschrieben. Es
konnte zwischen dem O3-VMR und dem BrO-VMR eine Korrelation von -0.39 festgestellt werden.
F•ur die Jahre 2010 bis 2016 betrug die Korrelation -0.65. Demnach ist es m•oglich, dass das BrO
in den troposph•arischen O3-Abbau der Arktis involviert ist.

6.7. Trajektorien und Meereis

Zuletzt soll untersucht werden, woher die Luftmassen stammen, die Ny-�Alesund w•ahrend eines
BrO-Events oder einer ODE erreicht haben. In den vorherigen Kapiteln wurde herausgearbeitet,
dass bei stabilen Wetterlagen BrO-Events mit Kaltluftausbr•uchen in Verbindung gebracht werden
konnten.
Kaltluftstr •ome lassen sich anhand bestimmter Wolkentypen wie Wolkenstra�en undCumuluswol-
ken erkennen. Derartige Strukturen bilden sich, wenn kalte kontinentale Luft, beispielsweise vom
Meereis kommend, auf das deutlich w•armere Meerwasser tri�t. So lie� sich schlussfolgern, dass die
BrO-reichen Luftmassen in Kaltluftstr •omen aus Richtung des Meereis stammten. Um die BrO-
reichen Luftmassen genauer zeitlich und r•aumlich zur•uckzuverfolgen und Ursprungsregionen des
BrO herauszu�nden, werden R•uckw•artstrajektorien der Luftmassen von BrO-Events erstellt. Als
Ursprungsregionen wurden Gebiete de�niert, in denen die erstellten Trajektorien erstmals unter-
halb von 500 m H•ohe lagen und•uber Meereis waren. In Kapitel 2.2.2 haben Studien gezeigt, dass
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BrO in Regionen entsteht, die von Meereis, vor allem einj•ahrigem, salzhaltigem Meereis, bedeckt
sind. Um einen Eindruck •uber Meereiskonzentration in etwaigen Ursprungsregionen und•uber die
Meereiskonzentration entlang der Trajektorie zu gewinnen, werden Meereisdaten des Satellitenin-
struments AMSR-E/2 verwendet.
Einj •ahriges, saisonales Meereis bildet sich w•ahrend der Polarnacht und beginnt gegebenenfalls mit
dem Beginn des Polartages zu schmelzen. Meist ist es im Sommer nichtmehr vorhanden. •Ubersteht
das Meereis die Schmelzsaison, kann das im letzten Herbst gebildeteMeereis an Dicke zunehmen.
Daher unterscheiden sich einj•ahriges und mehrj•ahriges Meereis auch hinsichtlich ihrer Dicke. So ist
es m•oglich, mittels Daten zur Meereisdicke Regionen von einj•ahrigem Meereis und damit potenti-
ellen BrO-Quellen aus�ndig zu machen. Daten zur Meereisdicke werden vom Satelliteninstrument
SMOS genutzt.
Die Trajektorien wurden f •ur zuf•allig ausgew•ahlte BrO-Events zwischen 2010 und 2016 erstellt. Es
wurden f•ur 31 BrO-Events Trajektorien berechnet. Dabei wurden die Trajektorien zu unterschied-
lichen Zeitpunkten gestartet, um m•ogliche Richtungs•anderungen der Trajektorien zu erfassen.
Insgesamt wurden 92 Trajektorien berechnet. BrO-Events zwischen 2010 und 2016 wurden bevor-
zugt, da nur f•ur den genannten Zeitraum Daten zur Meereisdicke vorhanden sind. Die Trajektorien
wurden mit dem Webinterface des Modells HYSPLIT [Stein et al., 2015, Rolph, 2016] berechnet.
Es werden auf Basis archivierter meteorologischer Daten Bewegungen der Luftmassen •uber 5 Tage
zur•uckverfolgt, um deren Ursprungsregion zu bestimmen und heraus�nden, wo die Trajektorien
Meereis kreuzten. In Webinterface von HYSPLIT lie�en sich drei Starth•ohen eingeben. Gestar-
tet wurden die Trajektorien in 500 m, 1000 m und 1500 m H•ohe •uber Ny�Alesund und an zwei
weiteren Standorten in der Umgebung von Ny-�Alesund. Meteorologische Daten entstammen dem
Modell GDAS1 (Gobal Data Assimilation System) (http://ready.arl.noaa.gov/gdas1.php ).
Das ma�gebliche Ziel war, sich einen•Uberblick •uber die m•oglichen Ursprungsregionen und die
Meereisbedingungen zu verscha�en.

Bei der Betrachtung aller Trajektorien lie� sich feststellen, dass mehrere Ursprungsregionen f•ur die
Luftmassen existieren k•onnen. Darunter sind die Queen Elizabeth Islands (Victoria Island,Elles-
mere Island) und die Ba�n Bay. Auf •ostlicher Seite dominieren die Kara-See und die Laptev-See.
Die Barent-See tritt nicht allzu h •au�g als Ursprungsregion auf. Diese Beobachtung l•asst sich durch
geringere Meereiskonzentrationen im Vergleich zu den anderen Regionen begr•unden. Alle anderen
Regionen zeigten im Laufe der Monate schnell abnehmende Meereiskonzentrationen und geringe
Meereisdicken, was auf ausgedehnte Fl•achen einj•ahrigem Meereis schlie�en l•asst. Eine Begutach-
tung der Meereisdaten in den Sommermonaten zeigte, dass die genannten Gebiete zum gro�en Teil
eisfrei waren.
Die Trajektorien verliefen •uber Meereis meist in einer geordneten geradlinigen Struktur undzeig-
ten wenig •Uberschneidungen zu Trajektorien in anderen H•ohen. Die Trajektorien bleiben durchweg
in einer eher niedrigen H•ohe unter 1500 m. Solche Strukturen der Trajektorien werden eher durch
stabile Wetterlagen, beispielsweise durch Hochdruckgebiete, verursacht.
Manchmal waren eher spiralf•ormige Strukturen in den Trajektorien erkennbar. Solche Beobach-
tungen waren lokal und nicht f•ur alle Startzeiten am Tag eines BrO-Events beobachtbar. Innerhalb
der spiralf•ormigen Strukturen sind •Uberschneidungen der Trajektorien erkennbar. Spiralf•ormige
Trajektorien entstehen, falls Zyklone, also instabile Wetterlagen, den Weg der Luftmassen kreu-
zen. Die Trajektorien konnten innerhalb solcher spiralf•ormigen Strukturen H•ohen •uber 2000 m
erreichen. Aus diesen Beachtungen l•asst sich schlie�en, dass die Luftmassen, die BrO transpor-
tiert haben, sowohl stabilen Schichtungen mit einer niedrigen Grenzschichth•ohe als auch instabilen
Schichtungen mit einer hohen Grenzschichth•ohe unterlagen.

Im Folgenden werden beispielhaft Trajektorien vom 06.04.2013 und vom 24.03.2013 gezeigt. An
den gezeigten Tagen lie� sich um Ny-�Alesund ein ausgedehnter Kaltluftstrom beobachten. Mit-
tels der Trajektorien soll •uberpr•uft werden, ob die Luftmassen, die Ny-�Alesund w•ahrend der
Kaltluftstr •ome erreicht haben, aus Richtung Meereis kamen. Die Trajektorienwerden auf Kar-
ten der Meereiskonzentration und der Meereisdicke dargestellt.Als Startpunkte der Trajektori-
en wurden die Punkte (78.92� N, 11.93� E), (77.92� N, 10.92� E) und (79.92� N, 12.93� E) gew•ahlt.
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Die Daten zur Meereisdicke entstammen der aktuellen Version 3.1 des Meereisdickenretrievals
[Tian-Kunze et al., 2016]. Bei der Analyse der Meereisdicken wurden Werte mit einer Unsicher-
heit gr•o�er als 1 m oder mit einem Verh•altnis von berechneter zu maximal m•oglicher Meereisdi-
cke nahe 100% aussortiert (http://icdc.cen.uni-hamburg.de/daten/cryosphere/l3c-smos-
sit.html ). Oberhalb von 1 m Meereisdicke sind die Unsicherheiten zu gro�, umverl•assliche Ergeb-
nisse auszugeben. Meereisdicken, speziell von d•unnem Meereis, k•onnen nur in der Gefriersaison,
also von Oktober bis April, zuverl•assig bestimmt werden, da wegen der im Fr•uhjahr zunehmen-
den Eisschmelze d•unnes von dickerem Meereis nicht mehr zu unterscheiden ist. Schmelzt•umpel,
die w•ahrend des arktischen Sommers haupts•achlich auf einj•ahrigem Meereis entstehen [R•osel
et al., 2012], k•onnen die Emissionseigenschaften des Eises ver•andern und die Di�erenzierung
von d•unnem und dickem Meereis ebenfalls erschweren. An den Meereiskanten ist h•au�g d •unnes
Meereis zu sehen (Abbildung 6.26 und Abbildung 6.28). Solche Rande�ekte k•onnen, bedingt
durch die geringe Au
•osung von SMOS im L-Band, durch den "Smearing E�ekt\ verursacht sein
(http://data.meereisportal.de/gallery/index_new.php ). Daher k•onnen nur Gebiete mit ei-
nem hohen Anteil an d•unnem Meereises f•ur vertrauensw•urdig erachtet werden.

Abb. 6.26: Von HYSPLIT berechnete R •uckw•artstrajektorien der Luftmassen vom 06.04.2013 •uber
einen Zeitraum von 120 h. Gestartet wurden die R •uckw•artstrajektorien um 15:00 UT
von den Startpunkten (78.92 � N, 11.93� E), (77.92� N, 10.92� E) und (79.92� N, 12.93� E).
Die Trajektorien wurden in den H •ohen 500, 1000 und 1500 m gestartet. Zur Berech-
nung der Trajektorien wurde die GDAS1-Meteorologie ( Global Data Assimilation System,
http://ready.arl.noaa.gov/gdas1.php ) verwendet. Die Trajektorien wurden auf die Kar-
ten zur Meereisdicke (https://icdc.cen.uni-hamburg.de/thredds/catalog/ftpthredds/
smos_sea_ice_thickness/catalog.html ) und Meereiskonzentration ( https://seaice.uni-
bremen.de/data/ aufgetragen. Die Meereiskonzentration ist in einer Au
 •osung von 3.125 km
dargestellt und ist in % angegeben, die Meereisdicke steht in der Au
 •osung 12.5 km zur
Verf •ugung und ist in der Einheit m gegeben. Wei�e und beige Fl •achen, die auf der Karte zur
Meereisdicke zu sehen sind, entsprechen Pixeln, f•ur die keine Meereisdicke angegeben werden
kann. Die Land
 •achen sind durch ihre Konturen hervorgehoben.

Es ist zu sehen, dass•uber dem Meereis alle Trajektorien auf nahezu gleicher H•ohe verblieben
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und recht geradlinig in dieselbe Richtung f•uhrten. Vor allem die Trajektorien, die bei 500 m und
1000 m gestartet wurden, blieben auf dem Level der Starth•ohen. Ebenfalls streiften alle Trajek-
torien das Gebiet der Laptev-See und insbesondere Regionen mit einer Meereisdicke von 30 bis
etwa 70 cm. In der Darstellung zur Meereiskonzentration ist zu sehen, dass die Meereisdecke in
der gesamten Region der Laptev-See geschlossen war. Die Trajektorien f•uhrten bis zum Erreichen
der Laptev-See fast nur•uber geschlossene Meereis
•achen. Am 06.04.2013 wurden mit 3 bis 5 ppt
am gesamten Tag recht hohe BrO-Werte bestimmt (Abbildung 6.27). Es lagenmoderate Windge-
schwindigkeiten von 5 bis 7 m/s vor. Die Temperatur lag bei etwa -12.5� C. Der Druck war recht
hoch und zeigt fallende Werte von 1026 hPa auf 1016 hPa an. Interessant ist,dass am selben Tag
eine Windrichtungs•anderung von S•udost auf Nord geschah. Sowohl aus S•udost als auch Nordost
wurden nahezu gleich hohe BrO-Werte registriert. Interessant ist, dass die Feuchtigkeitswerte sehr
niedrig waren. Betrachtet man das Satellitenbild der Wolkenformationen um 18:24 ist zu sehen,
dass kaum Wolken•uber dem Eis zu sehen sind und ein Kaltluftstrom Spitzbergen traf. Druckdaten
des NCEP/NCAR Reanalysis 1 Projekts [Kalnay et al., 1996] zeigten•uber der Zentralarktis hohe
Druckwerte auf Meeresh•ohe an. Es konnten um 1030 hPa festgestellt werden. Diese Beobachtung
l•asst auf ein ausgepr•agtes Hochdruckgebiet schlie�en, dass zur Wolkenau
•osung•uber Zentralarktis
beigetragen hat. Es l•asst sich schlussfolgern, dass am 06.04.2013 eine stabile Wetterlage•uber Spitz-
bergen herrschte, die durch ein ausgepr•agtes Hochdruckgebiet•uber der zentralen Arktis verursacht
wurde.

Abb. 6.27: BrO-VMR und zugeh •orige meteorologische Parameter Temperatur in � C, Windgeschwin-
digkeit in m/s, Windrichtung in � , Druck in hPa und relative Luftfeuchtigkeit in %. Die
meteorologischen Daten wurden auf die Zeit der BrO-VMR interpoli ert. Der Ausschnitt des
Satellitenbilds stammt aus dem Infrarotkanal 4 des AVHRR-Sens ors an Bord der NOAA-
Satelliten f •ur den 06.04.2013 um 18:24 UT. Mittels des gr•unen Rechtecks ist der Kalt-
luftstrom markiert, unter dessen Ein
uss Spitzbergen bzw. Ny �Alesund liegt. Mit Pfei-
len wird auf die wichtige Wolkenformationen in dem Kaltluftausb ruch hingewiesen. Das
Bild stammt von der "NERC Satellite Receiving Station, Dunde e University, Scotland\,
Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/
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Durch das Hochdruckgebiet k•onnen die kalten und trockenen Luftmassen aus der zentralen Arktis
in Richtung Spitzbergen str•omen, wodurch sich BrO-Events beobachten lassen. Durch die Hoch-
drucklage blieben die Trajektorien auf niedriger H•ohe und wiesen nur geringe•Anderungen in
ihrem Verlauf auf. Es erreichten demnach haupts•achlich Luftmassen Ny-�Alesund, die aus einer
bodennahen Luftschicht stammten. Ein zweites Fallbeispiel istder 24.03.2013.

Abb. 6.28: Wie Abbildung 6.26, aber f •ur den 24.03.2013 um 15 Uhr. Ebenfalls betrug die Laufzeit der
Trajektorien 120 h.

Im Unterschied zu Abbildung 6.26 ist in Abbildung 6.28 zu erkennen, dass die Luftmassen aus
Richtung Westen kamen und ausgedehnte Gebiete von d•unnem Meereis auf H•ohe der Viktoria-
Inseln erreicht haben. Wiederum f•uhrten die Trajektorien bis zum Erreichen der Viktoria-Inseln
zum gro�en Teil •uber Meereis. Die Trajektorien sind eher geradlinig und blieben auf nahezu gleicher
H•ohe ehe Landmassen erreicht wurden. Ebenfalls waren die Trajektorien, die bei 500 und 1000 m
H•ohe gestartet wurden,•uber die gesamte Zeitdauer des Transports auf nahezu derselben H•ohe. So
erreichten in 500 und 1000 m H•ohe vor allem Luftmassen aus bodennahen Schichten Ny-�Alesund.
Die Trajektorien streifen Gebiete mit Meereisdicken von etwa60 bis 70 cm.
Die VMR des BrO lag am selben Tag bei 3 bis 4 ppt. Die Windgeschwindigkeiten waren mit rund
3 m/s sehr niedrig. Die Windrichtung zeigt keine konstante Richtung an und schwankte zwischen
S•udwest und S•udost. Die Temperaturen zeigten ein leicht fallenden Trend und es herrschten mit
-16� C sehr niedrige Temperaturen. Mit einer relativen Luftfeuchtigkeit von 52% war es ebenfalls
recht trocken. Der gemessene Druck lag bei 1027 hPa (Abbildung 6.29).
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Abb. 6.29: Wie Abbildung 6.27, aber mit dem Ausschnitt einer Satellite naufnahme vom 24.03.2013
um 10:59 UT. Auch hier wird wiederum mittels eines gr •unen Rechtecks der Kaltluft-
strom hervorgehoben. Mittels des roten Rechtecks wird auf einen Bereich •uber der Zen-
tralarktis hingewiesen, •uber dem m•oglicherweise wenig Wolken wenig vorhanden sind. Das
Bild stammt von der "NERC Satellite Receiving Station, Dunde e University, Scotland\,
Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/

•Ahnlich wie am 06.04.2013 ist ein gro�er, nahezu wolkenloser Bereich•uber der Zentralarktis aus-
zumachen, was auf den Ein
uss eines Hochdruckgebietes zur•uckzuf•uhren ist (Abbildung 6.27 und
6.29). Die Analyse des Drucks auf Meeresh•ohe der NCEP Reanalysis 1-Daten [Kalnay et al., 1996]
zeigte, dass in der Zentralarktis am 24.03.2013 ein hoher Druck von 1040 hPa herrschte. Es l•asst
sich sagen, dass wie am 06.04.2013 ein ausgepr•agtes Hochdruckgebiet•uber der Zentralarktis lag,
was zu der Wolkenau
•osung beigetragen hat. Ebenfalls l•asst vor Spitzbergen ein ausgedehnter
Kaltluftstrom beobachten, welcher daf•ur spricht, dass die Luftmassen aus Nordwest kamen, was
durch die Trajektorien best•atigt wird.
Au� •allig war, dass eine solche Hochdrucklage, wie sie am 24.03.2013 und am 06.04.2013•uber der
Zentralarktis beobachtbar war, an vielen Tagen im M•arz und Anfang April 2013 vorherrschte. In
den BSRN-Daten waren f•ur diesen Zeitraum Luftmassen mit einer niedrigen relativen Luftfeuch-
tigkeit, niedrigen Temperaturen und hohem Druck registriert worden, was f•ur besonders trockene,
kalte Luft spricht. Es ist gut m •oglich, dass das ausgepr•agte Hochdruckgebiet•uber der Arktis die
Ausbildung einer stabilen Wetterlage in Ny-�Alesund gef•ordert hat. So konnte sich eine stabile
Schichtung einstellen, die mit niedrigen Windgeschwindigkeiten und sehr niedrigen Temperatu-
ren einherging. Die stabile Schichtung hat die Ausbildung der BrO-Events beg•unstigt. Die stabile
Schichtung ist m•oglicherweise f•ur die niedrigen H•ohen der Trajektorien und deren geordnete Struk-
tur verantwortlich.

Die Ausbildung dieses Hochdrucksystems ist wohl der arktischenOzillation (AO) geschuldet. Diese
war vom 01.03 bis 09.04 durchgehend negativ, wobei die AO mit Werten um -4 bis -5 zwischen
dem 20 M•arz bis 26 M•arz besonders niedrig war. Um den 6 April lag der AO-Index bei -2 bis
-3. F•ur den M•arz 2013 ergab sich ein Wert von -3.185. Normalerweise schwankt der AO-Index
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zwischen den Werten� 1.
In der negativen Phase des AO konnten recht kalte, trockene Luftmassen (Abbildung 6.29 und
6.27) aus der Zentralarktis str•omen. Dies f•uhrte zu recht niedrigen Temperaturen bis etwa Mit-
te April, was aus den Temperaturmittelwerten der BSRN-Daten hervorgeht. Danach stiegen die
Temperaturen aber rapide an und befanden sich von Ende April bis EndeMai 2013 in der N•ahe
des 0� C-Marke. F•ur diesen Zeitabschnitt lie�en sich keine BrO-Events beobachten. In einer ne-
gativen Phase der AO k•onnen BrO-Events beobachtet werden, die mit einer stabilen Schichtung
zugeordnet werden k•onnen.
In einer ausgepr•agten positiven Phase des AO, wie sie im M•arz (1.424) und April (2.275) 2011
vorlag (https://www.ncdc.noaa.gov/teleconnections/ao/ ), konnten einige Events bei atmo-
sph•arischen Druckverh•altnissen von 980 bis etwa 1000 hPa beobachtet werden. Zeitgleich waren
die Temperaturen w•ahrend beobachtbarer Events im M•arz 2011 bei etwa -20 bis -15� C und im
April 2011 bei etwa -10� C bis -5� C. In einer positiven Phase des AO wird ein Eindringen warmer,
feuchter Luft in die Arktis verhindert. Es hat zur Folge, dass die kalten Luftmassen in der Arktis
verbleiben und •au�ert niedrige Temperaturen herrschen. Ebenfalls werden in positiven Phasen
vermehrt instabile Wetterlagen in der Arktis beobachtet. So konnten im M•arz und April 2011 an-
hand von Satellitenbildern einige Zyklone um Ny-�Alesund ausgemacht werden. BrO-Events lie�en
sich in den besagten Monaten meist mit einem Kaltluftausbr•uchen zuordnen, die Ny-�Alesund nach
dem Durchzug eines Zyklons bzw. der Kaltfront erreichten.
In Blechschmidt et al. [2016], Zhao et al. [2015] wurde ein Tiefdruckgebiet studiert, welches mit
einem BrO-Event einherging und sich Ende M•arz •uber der Beaufort-See entwickelt hat. Dieses
konnte •uber mehrere Tage verfolgt werden. M•oglich ist, dass erst aufgrund der positiven AO sich
der Zyklon entwickeln und damit der BrO-Transport einsetzen konnte.

Zusammenfassend ist zu sagen, dass die AO Auswirkungen auf die Detektierung von BrO-Events
hat. Sowohl in einer positiven als auch in einer negativen Phase lassensich BrO-Events detektie-
ren. Ist die Phase besonders positiv dominieren instabile Wetterlagen, in negativen Phasen eher
stabile Wetterlagen.
Durch die Trajektorieanalysen lie�en sich unterschiedliche Ursprungsregionen des BrO ausmachen.
Ursprungsregionen des BrO sind unter anderem die Queen Elizabeth Island, die Ba�n Bay, die
Kara-See und die Laptev-See. In den genannten Regionen war d•unnes, einj•ahriges Meereis vertre-
ten, was eine m•ogliche BrO-Quelle ist. Um genauere Aussagen zu f•allen, sind hingegen weitergehen-
de Analysen notwendig. So k•onnte man f•ur verschiedene feste Zeitpunkte in der Vergangenheit die
Urspr•unge aller Tage ermitteln. Ebenso k•onnten zu den Ursprungspunkten die meteorologischen
Bedingungen ermittelt und untersucht werden, ob eher stabile oder instabile Wetterverh•altnisse
herrschten.
Au� •allig war, dass die Trajektorien, die in 500 und 1000 m H•ohe gestartet wurden, •uber den
zur•uckverfolgten Zeitraum meist auf dem gestarteten H•ohenlevel blieben. Diese Beobachtung war
•uber Meereis eher zutre�end als •uber Landmassen. Ebenfalls verliefen die Trajektorien in 500
und 1000 m H•ohe meist in dieselbe Richtung. In 1500 H•ohe konnten diese Beobachtungen nicht
durchg•angig best•atigt werden. Es ist daher m•oglich, dass die Luftmassen, die Ny-�Alesund w•ahrend
BrO-Events erreicht haben, aus bodennahen Schichten stammen. Umden bodennahen Transport
genauer zu untersuchen, sind Starth•ohen wie 500 m, 300 m und 0 m•uber Stationsh•ohe zu w•ahlen.
Trajektorien, die einer stabilen Wetterlage zugeordnet werden konnten, verblieben auf dem Niveau
ihrer Starth •ohe und verliefen in eher geradlinigen, geordneten Strukturen. Ebenfalls war es m•oglich,
dass instabile Wetterlagen die Trajektorien beein
ussten. Spiralf•ormige Verl•aufe der Trajektori-
en deuten auf den Ein
uss eines Tiefdruckgebietes hin. Innerhalb der spiralf•ormigen Strukturen
konnten die Trajektorien H•ohen •uber 2000 m erreichen. Derartige Ph•anomene traten eher lokal
auf. Falls besonders ausgepr•agte Phasen der AO vorherrschen wie im M•arz 2013 oder Ende M•arz
und Anfang April 2011, nimmt die AO Ein
uss auf die lokale Meteorologie und beg•unstigt die
Ausbildung von stabilen und instabilen Wetterlagen. Hierdurch nimmt die AO auch Ein
uss auf
das Zustandekommen von BrO-Events.
Wie schon in Kapitel 6.5 geschrieben, ist es schwierig aufgrund einer hohen Zahl an Tagen mit
einer Durchschnittstemperatur um 0� C auf einen Erw•armungstrend zu schlie�en. Gro�r •aumige,
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variable Zirkulationen wie die AO erschweren aufgrund ihrer Variabilit •at genaue Klimaprognosen,
weswegen die Weiterentwicklung bestehende Klimamodelle essentiell ist, um m•oglichst genaue Vor-
hersagen des arktischen Klimas zu geben und damit m•oglicherweise eine zuk•unftige Entwicklung
der BrO-Events vorauszusagen.
Ebenfalls bestimmt die zuk•unftige Entwicklung des Meereis das Entstehen von BrO-Events.Stei-
gende globale Temperaturen wirken sich negativ auf die Ausdehnung desMeereis aus. Damit
k•onnten generell weniger und schw•achere BEEs entstehen. Sollte sich die Meereiskante immer
weiter von Ny-�Alesund entfernen, k•onnten weniger BrO gemessen werden, da die BrO-reichen
Luftmassen gr•o�ere Distanzen ohne Meereiskontakt•uberwinden m•ussen. Jedoch kann sich, falls
die Temperaturen in der Polarnacht niedrig genug sind, junges, salzhaltiges Meereis bilden. Hier-
durch k•onnten mehr und st•arkere BEEs auftreten.

7. Zusammenfassung und Ausblick

In dieser Masterarbeit wurden die BrO-Messungen des BrO des MAX-DOAS-Instruments, statio-
niert in Ny- �Alesund, mittels der DOAS-Methode ausgewertet, um die SCs zu erhalten. Es wurden
BrO-Messungen der Monate M•arz bis Mai der Jahre 2002 bis 2016 ausgewertet. Mit dem Pro�l-
retrieval BREAM lie�en sich VCs und VMRs des BrO bestimmen. F •ur die Jahre 2002 bis 2009
wurde die geometrische Approximation zu Berechnung der VCs und der VMRs genutzt. Die Er-
gebnisse aus BREAM wurden mit troposph•arischem BrO vom Satelliteninstrument GOME-2A,
mit meteorologischen Daten und Strahlungsdaten der BSRN-Station in Ny-�Alesund und mit O3

aus ballongetragenen Ozonsonden verglichen. Zus•atzlich wurden f•ur ausgew•ahlte Tage Trajektori-
en mit HYSPLIT erstellt und mit Karten zur Meereisdicke und Meere iskonzentration verglichen.
Die Daten zur Meereisdicke stammen vom Satellit SMOS und die Datenzur Meereiskonzentration
von den Satelliteninstrumenten AMSR-E und AMSR-2.

Zuerst wurden die Mittelwerte der SC des BrO f•ur einen niedrigen Elevationswinkel berechnet.
Die mittlere BrO-SC zeigte im Fr •uhjahr besonders hohe Werte im Vergleich zu anderen Jahreszei-
ten. Eine eine kontinuierliche Erh•ohung der SC ist f•ur die betrachteten Jahre nicht zu beobachten
gewesen. Jedes Fr•uhjahr wurden in etwa dieselben hohen BrO-Werte registriert. Typischerweise
werden BrO-Werte zwischen 0.5 bis 2�1014 Molek•ule/cm2 erreicht. Die Anzahl der Tage mit BrO-
SCs•uber 1�1014 Molek•ule/cm2 ist f •ur jedes Jahr unterschiedlich. Es gab eher wenig Tage, die eine
BrO-SC gr•o�er als 2�1014 Molek•ule/cm2 aufwiesen.
In Kapitel 4.1.1 wurde dargelegt, dass die BrO-SC des alten Teleskops des MAX-DOAS im Ver-
gleich zum neuen Teleskop einem negativen O�set unterliegt. Der negative O�set konnte durch
die Wahl eines Referenzspektrums mit einem Elevationswinkel von 30� korrigiert werden. Ta-
ge mit mittleren BrO-SCs um 1�1014 Molek•ule/cm2 und h•oheren SC-Werten konnten Tagen mit
m•oglicherweise troposph•arischem BrO, den BrO-Events, zugeordnet werden.
Des Weiteren wurde der Tagesgang BrO f•ur die betrachteten Monate M•arz bis Mai bestimmt.
Der Tagesgang im Mai war typischerweise eine Gr•o�enordnung niedriger. So betrug der Tages-
gang des Monats Mai etwa 0.5�1014 Molek•ule/cm2 und war im Vergleich zu den Monaten M•arz
und April mit (1 bis 1.5) �1014 Molek•ule/cm2 geringer. Der Tagesgang war durch troposph•arisches
BrO gepr•agt, falls viele BrO-Events mit einer SC gr•o�er als 1�1014 Molek•ule/cm2 im untersuchten
Monat vorlagen. So sind hohe SC-Werte unter allen im jeweiligen Monat m•oglichen SZAs gege-
ben. Ist hingegen wenig troposph•arisches BrO vorhanden, dominiert stratosph•arisches BrO den
Tagesgang des Monats. Oftmals sind die Tagesg•ange im Mai durch stratosph•arisches BrO gepr•agt.

Die Klassi�zierung der troposph•arischen BrO-Events konnte erfolgreich durchgef•uhrt werden. Ins-
gesamt lie�en sich von 2002 bis 2016 305 BrO-Events �nden. Um einen Eindruck•uber die Sicht-
verh•altnisse, die w•ahrend der BrO-Events vorlagen, vorlagen zu erhalten, wurde die O4-SC, die
aus dem sichtbaren Absorptionsspektrum ermittelt wurde, verwendet. Mittels dieses Kriteriums
konnten Tage, an denen sehr schlechte Sichtverh•altnisse vorlagen, aussortiert werden. Tage, die
schlechte Sichtbedingungen aufweisen, sind f•ur Berechnungen mit BREAM und mit der geometri-
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schen Approximation ungeeignet. Daher lie�en sich f•ur 190 BrO-Events Vergleiche zu meteorolo-
gischen Daten durchf•uhren.
Im Allgemeinen waren im Mai wenig oder gar keine BrO-Events zu sehen. Eine Ausnahme bildete
der Mai 2014. Im April sind meistens mehr Events als im M•arz zu beobachten gewesen. Eine
m•ogliche Ursache f•ur die unterschiedlichen H•au�gkeiten der Events k•onnten unterschiedliche me-
teorologische Bedingungen der untersuchten Tage bzw. Monate sein.

Um genauere Aussagen•uber das Pro�l des BrO und die Konzentration des BrO in Bodenn•ahe zu
ermitteln, wurde das Modell BREAM verwendet. F •ur die Jahre 2002 bis 2009 war eine Berech-
nung mit BREAM nicht m •oglich und es wurde die geometrische Approximation zur Berechnung
der VMR und VC verwendet. Die VMR wurde f •ur eine m•oglichst bodennahe Schicht ausgewertet.
Bei der Berechnung der VMR und VC mit BREAM wurde ein m •oglicher Ein
uss der Aerosole in
Betracht gezogen. Hierzu wurden verschiedene Aerosolszenarien entworfen, die sich in den Aeroso-
lextinktionen und Aerosoltypen unterscheiden. Es stellte sichheraus, dass beide E�ekte die Werte
der VC und des VMR nur geringf•ugig •andern. Insgesamt lie� sich feststellen, dass eine Berechnung
der VC und VMR ohne Ber•ucksichtigung von Aerosolen vollkommen ausreichend ist.
Die VMR-Werte der BrO-Events lag in den meisten F•allen •uber 4 ppt. Werte •uber 10 bis 15 ppt
konnten ebenfalls erreicht werden. Die VC-Werte der meisten BrO-Events waren im Bereich von
1 bis 2�1013 Molek•ule/cm2.

Die von BREAM ausgewerteten VC wurden mit den troposph•arischen VC von GOME-2A f•ur
die Fr•uhjahrsmonate der Jahre 2007 bis 2016 verglichen. F•ur den genannten Zeitraum ergab sich
eine Korrelation von 0.41. F•ur die Fr •uhjahrsmonate der Jahre 2010 bis 2016 wurde eine Korrelation
von 0.56. Zwischen den MAX-DOAS-VC und den VC von GOME-2A konnte ein O�set festgestellt
werden. So ergab der Mittelwert der Di�erenz der VC (�) einen We rt von 1.4�1013 Molek•ule/cm2.
Dieser war f•ur nahezu alle Tage des untersuchten Zeitraums gegeben. Des Weiteren wurde die
Standardabweichung der Di�erenz der VC (� ) bestimmt. Diese betrug 8.7�1012 Molek•ule/cm2 f•ur
1-� bzw. 1.7�1013 Molek•ule/cm2 f•ur 2-� . Der eher niedrige Wert f•ur � zeigt, dass die BrO-VC
f•ur die meisten Tage •ahnliche S•aulenwerte zeigt und dass nur wenige Tage h•ohere S•aulenwerte
aufweisen.

Die VMR des BrO wurde mit den meteorologischen Daten und Strahlungsdaten der BSRN-Station
in Ny- �Alesund verglichen. Zun•achst wurden die Mittelwerte der meteorologischen Parameter und
der BrO-VMR f •ur die Monate M•arz bis Mai der Jahre 2002 bis 2016 betrachtet. Es lie� sich fest-
stellen, dass gro�e Temperaturschwankungen eher hinderlich f•ur die Bildung von BrO sein k•onnen
und Phasen konstanter Temperatur eher beg•unstigend. Waren die Temperaturen jedoch•uber meh-
rere Tage nahe der 0� C-Marke oder sogar dar•uber, waren keine BrO-Events zu sehen. Es wurde
zuvor erw•ahnt, dass im Mai oft keine oder sehr wenige BrO-Events gesehen werden konnten. Die
Temperaturmittelwerte der betro�enen Tage waren meist •uber 0� C. Daher konnte geschlussfolgert
werden, dass Temperaturen•uber der 0� C-Marke hinderlich f•ur die Beobachtung von BrO-Events
sind.
Aus der Begutachtung der meteorologischen Parameter Druck, Temperatur und Windgeschwindig-
keit lie� sich schlussfolgern, dass hohe mittlere BrO-Werte beieiner stabilen Wetterlage und einer
instabilen Wetterlage auftreten. Um diese Beobachtung zu best•atigen, wurden Druck, Temperatur
und Windgeschwindigkeit f•ur die BrO-Events betrachtet.
Eine stabile Wetterlage zeichnet sich durch niedrige bis moderate Windgeschwindigkeiten (weniger
als 7 m/s), sehr niedrige Temperaturen (unter -15� C) und hohen atmosph•arischen Druck (mehr
als 1010 aus. Eine instabile Wetterlage hingegen wird mit hohen Windgeschwindigkeiten (mehr
als 8 m/s), moderat niedrigen bis niedrigen Temperaturen (um -10� C, niedriger als -5� C) und
niedrigem Druck (980 bis 1000 hPa) verbunden. Diesen Wetterverh•altnissen lie�en sich besonders
hohe BrO-VMRs zwischen 10 bis 16 ppt zuordnen. Stabile Wetterverh•altnisse lagen in Ny-�Alesund
h•au�ger vor als instabile Wetterverh •altnisse.
Es wurden Korrelationen zu den Wetterlagen und zu den Parametern Windgeschwindigkeit, Tem-
peratur und Druck bestimmt. Das BrO wies geringe Korrelationen zu niedrigen Windgeschwin-
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digkeiten und hohem Druck auf. Zu den Temperaturen einer stabilenWetterlage zeigte das BrO
eine Korrelation von -0.49. Die Korrelation zu sehr niedrigen Temperaturen lag bei -0.24. Bei einer
stabilen Wetterlage, die beispielsweise durch Hochdruckgebiete verursacht wird oder Kaltluftaus-
br•uchen zuzuordnen ist, zeigen Windgeschwindigkeit und Druck nurgeringe Variationen oder sind
konstant. Eine Beein
ussung des BrO �ndet, beispielsweise durch die Windgeschwindigkeit, bei
stabilen Verh•altnissen eher nicht statt.
Zu einer instabilen Wetterlage hingegen waren die Korrelationen von Windgeschwindigkeit (0.35)
und Druck (-0.50) erh•oht. Die Korrelation des BrO zu hohen Windgeschwindigkeiten betrug0.31
und zu niedrigem Druck resultierte eine Korrelation von -0.37. W•ahrend instabiler Wetterlagen,
die mit durchziehenden Fronten oder Zyklonen verbunden werden, treten deutliche •Anderungen
von Windgeschwindigkeit, Druck und Temperatur auf, wodurch eine Steuerung des BrO durch
die Meteorologie m•oglich ist. Insgesamt gesehen ist unter einer instabilen Schichtung die Windge-
schwindigkeit von Bedeutung, w•ahrend in einer stabilen Schichtung die Temperatur das BrO eher
beein
usst.
Die Korrelationen zwischen BrO und Strahlungsparametern lagen unterBer•ucksichtigung aller
Wetterbedingungen teilweise unter � 20%, woraus sich keine begr•undete Aussage•uber einen Zu-
sammenhang zum BrO tre�en lie�.

F•ur den Vergleich zum BrO wurden Vertikalpro�le von Ozonsonden f•ur die Fr •uhjahrsmonate der
Jahre 2002 bis 2016 ber•ucksichtigt. ODE lie�en sich identi�zieren, falls in einer bod ennahen Schicht
bis 1000 m H•ohe O3-Werte unterhalb von 0.028 ppm festgestellt wurden. Nahezu jeder ODEkonn-
te ein BrO-Event zugeordnet werden. O3-Abbau lag sowohl unter einer stabilen als auch unter
einer instabilen Wetterbedingungen vor. Stabile Wetterlagen zeichneten sich durch eine Inversi-
onswetterlage aus und gingen mit Kaltluftstr•omen einher. Oft war die vertikale Ausdehnung der
O3-armen Schicht in Bodenn•ahe durch die Inversion begrenzt. Bei instabilen Wetterlagen lie�sich
O3-Abbau mit Schneeverwirbelungen assoziieren. Der O3-Abbau kann nicht nur ober
 •achennah
geschehen, sondern auch H•ohen von bis zu 1500 m erreichen. Typischerweise wurde O3-arme Luft
unterhalb von 1 km H•ohe beobachtet. Die Topographie von Spitzbergen, bzw. von der Umgebung
von Ny-�Alesund, reicht bis etwa 1 km, wodurch sich die typischen Ausdehnungen der O3-armen
Schicht erkl•aren lassen k•onnen. Maximal waren H•ohen von 2 km erreichbar. In wenigen F•allen be-
trug die vertikale Ausdehnung der O3-armen Schicht nur 200 bis 300 m. Mehrheitlich dominierten
in Ny- �Alesund partielle ODEs mit Konzentrationen unter 0.028 ppm. Insgesamtlie� sich partieller
O3-Abbau an 28 Tagen feststellen. An 11 Tagen wurde jedoch O3 unter 0.010 ppm registriert.
Insgesamt wurden in den Fr•uhjahrsmonaten von 2002 bis 2016 305 Sondenstarts unternommen.
Normalerweise wurden O3-Werte unter 1000 m H•ohe zwischen 0.030 und 0.050 ppm gemessen.
F•ur die Fr •uhjahrsmonate der Jahre 2010 bis 2016 wurde zwischen dem O3 und dem BrO f•ur den
untersten Kilometer eine Korrelation von -0.65 nachgewiesen. F•ur die Jahre 2003 bis 2016 konnte
zwischen der O3-VMR und der BrO-VMR eine Korrelation von -0.39 festgestellt werden.

Durch die Trajektorienanalyse mit HYSPLIT konnten verschiedene Ursprungsregionen des BrO
herausgefunden werden. Diese wiesen hohe Konzentrationen an Meereis und Gebiete von d•unnem
Meereis (< 70 cm) auf. Ursprungsregionen waren unter anderem die Queen-Elisabeth-Inseln, die
Ba�n Bay, die Kara-See und die Laptev-See. Im Zuge der Trajektorienanalyse wurde festgestellt,
dass die arktische Oszillation Ein
uss auf die lokale Meteorologie nimmt und dadurch das Zustan-
dekommen von BrO-Events beein
ussen kann. Liegen besonders ausgepr•agte Phasen der AO vor,
wie im M•arz 2013 oder Ende M•arz und Anfang April 2011, nimmt die AO Ein
uss auf die lokale
Meteorologie und beg•unstigt die Ausbildung von stabilen und instabilen Wetterlagen. Satelliten-
bilder der Dundee Satellite Receiving Station und Druckdaten des Projekts NCEP Reanalysis 1
best•atigten, dass in den genannten Phasen nahezu nur instabile oder stabile Wetterphasen vor-
herrschten.

Insgesamt l•asst sich sagen, dass Zusammenh•ange zwischen meteorologischen Parametern und BrO
best•atigt werden konnten. Es konnten Zusammenh•ange zu Windgeschwindigkeit, Temperatur und
Druck gezeigt werden. So lie� sich BrO unter stabilen und instabilen Wetterbedingungen beob-
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achten. Zudem war ein Zusammenhang zur arktischen Oszillation erkennbar.
Erstmals wurden im Zuge dieser Arbeit die BrO-Messungen der Station Ny-�Alesund in einem
gr•o�erem Umfang ausgewertet. Die von vorherigen Studien vorlegten Ergebnisse wurden im Zuge
f•ur die Station Ny-�Alesund best•atigt. Um die Ergebnisse dieser Arbeit best•atigen, sind jedoch
weitere Messungen und weitere Verbesserungen der Retrieval notwendig. So w•are eine Anwendung
von BREAM f •ur die Jahre 2002 bis 2009 der geometrischen Approximation vorzuziehen. Eine
Optimierung der MAX-DOAS-Retrieval zur Auswertung SCs ist ebenso m•oglich. Weitere Verbes-
serungen der Satellitenretrieval geh•oren ebenfalls in Betracht gezogen. Druch Verbesserungen der
Retrieval l•asst sich m•oglicherweise eine bessere•Ubereinstimmung der VC von MAX-DOAS und
von GOME-2A erzielen. Die Trajektorienanalyse kann ebenfalls weiter spezi�ziert werden, um ge-
nauer die meteorologischen Bedingungen untersuchen, denen die Luftmassen unterlagen.
Ein Vergleich des BrO an anderen MAX-DOAS-Stationen mit der lokalen Meteorologie•uber einen
l•angeren Zeitraum ist ebenso m•oglich. So k•onnten diese Resultate mit denen von Ny-�Alesund ver-
glichen werden.

Fraglich ist, wie zuk•unftig die Entwicklung des troposph•arischen BrO weitergehen wird. Durch
die Zunahme der Temperaturen wird die Fl•ache des Meereises immer weiter zur•uckgehen. Da-
durch kann sich in Wintermonaten mehr saisonales salzhaltiges Eis bilden, was f•orderlich f•ur das
BrO ist. Bleiben die Winter in der Arktis hingegen eher mild, kann nicht gen•ugend Meereis nach-
gebildet werden, wodurch wohl nicht mit einer Zunahme des troposph•arischen BrO zu rechnen
ist. So k•onnten die Transportwege der Luftmassen vom Meereis nach Ny-�Alesund l•anger werden,
sodass weniger BrO-Events registriert werden k•onnten. Schmelzt•umpel, die sich mit zunehmen-
den Temperaturen haupts•achlich auf einj•ahrigem Meereis bilden, f•ordern das Abschmelzen von
Meereis und verst•arken die Schmelze des Meereis durch die Eis-Albedo-R•uckkopplung. So k•onnten
Regionen von d•unnem, einj•ahrigem Meereis mit Beginn der Polartages schneller verschwinden,
was sich negativ auf das BrO auswirkt. M•oglicherweise werden im sp•aten Fr•uhjahr zuk•unftig kei-
ne BrO-Events mehr zu beobachten sein. Genauso unklar ist, wie sich die globale Erw•armung auf
die AO auswirkt. Deswegen sind ebenfalls weitere Messungen der BSRN-Station notwendig, um
m•ogliche Temperaturentwicklungen zu dokumentieren.

Interessant w•are es, die genauen Verlustraten des O3 zu ermitteln, die durch BrO verursacht
worden sind. Hierzu w•are ein photochemisches Modell von N•oten, wobei sich die Frage nach der
Komplexit •at des Modells stellt. Andere Halogenverbindungen wie Iod oder Chloroder die Stickoxi-
de NOx oder Quecksilber Hg nehmen Ein
uss auf die troposph•arische O3-Chemie. Deren Ein
•usse
gilt es zu ber•ucksichtigen. So ist zum Beispiel fraglich, wie NOx auf das BrO, beispielsweise durch
zunehmenden Schi�sverkehr in der Arktis, Ein
uss nimmt. In K apitel 6.2 wurde gezeigt, dass
mit dem MAX-DOAS Schi�semissionen erfasst werden k•onnen. Ankommende Schi�e lassen sich
recht gut detektieren. Bei der Identi�kation der BrO-Events wu rde generell wenig Sticksto�dioxid
(NO2) mit MAX-DOAS gesehen, sodass pl•otzliche •Anderungen der NO2-SC sich auf bestimmte
Ereignisse zur•uckf•uhren lassen.
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A. Anhang

In der Abbildung A.1 ist ein Ausschnitt eines Satellitenbildes von Spitzbergen gezeigt. Die Pfeil-
richtungen beschreiben Blickrichtungen des MAX-DOAS. Dazu sind die Blick-Azimuthwinkel des
MAX-DOAS aus Tabelle 4.3 mit angegeben. In Abbildung ist ein kleinerer Ausschnitt desselben
Satellitenbildes in einer h•oheren Au
 •osung dargestellt.
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Abb. A.1: Ausschnitt eines Satellitenbildes von
Ny-�Alesund (http://toposvalbard.
npolar.no/?lang=en ), die dankenswer-
terweise vom Norwegischen Polarinstitut
(http://www.npolar.no/en/ ) bereitgestellt
wurde. Zus•atzlich wurden die Blickrich-
tungen des MAX-DOAS eingezeichnet,
die durch die Pfeile dargestellt sind.
F•ur die jeweilige Blickrichtung sind die
Blick-Azimuthwinkel notiert. Die unter-
schiedlichen Farben der Pfeile repr•asentieren
die unterschiedliche Anzahl der Elevati-
onswinkel und damit die verschiedenen
Messmodi des Instruments. Gelb: 11
Elevationswinkel (Scan-Modus), Gr •un:
jeweils ein Elevationswinkel f •ur einen
Blick-Azimuthwinkel (Target-Modus),
Rot: 2 Elevationswinkel f •ur jeden Blick-
Azimuthwinkel (Azimut-Modus). Bei dem
Blick-Azimuthwinkel 13 � werden noch f•ur
zwei weitere Elevationswinkel Messungen
durchgef•uhrt.

Position des MAX-DOAS
Position des
meteoroglischen Turms

Start der Ozonsonden

Abb. A.2: Kleinerer Ausschnitt desselben Satelliten-
bildes von Ny-�Aleund in einer h •oheren
Au
 •osung. Durch Pfeile wird auf die un-
gef•ahren Positionen des MAX-DOAS, des
Starthauses der Ozonsonden und des meteo-
rologischen Turms hingewiesen. Die Ozon-
sonden werden in der N•ahe des Hauses gest-
artet (Abbildung 4.7). Die Konstruktion mit
den Strahlungsmessger•aten ist nicht zu er-
kennen. Sie ist nur wenige Meter vom me-
teorologischen Turm entfernt.

In den Tabellen A.1 und A.2 sind Informationen zu den technischen Details der Instrumente der
BSRN-Station Ny-�Alesund gelistet.
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Die nachfolgenden Abbildungen zeigen die BrO-VMRs und die auf die Zeiten der jeweiligen BrO-
VMR interpolierten meteorologischen Daten der BSRN-Station in Ny-�Alesund f•ur einige Tage.
Dazu sind Bilder der Videokamera des MAX-DOAS gezeigt oder die ermittelten BrO-SC.

Abb. A.3: BrO-VMR und zugeh •orige meteorologische Parameter Temperatur in � C, Windgeschwindig-
keit in m/s, Windrichtung in � , Druck in hPa und relative Luftfeuchtigkeit in % f •ur den
11.04.2009 dargestellt. Die meteorologischen Daten wurden auf die Zeit der BrO-VMR inter-
poliert. Die rechte Abbildung zeigt den •Ubersichtsplot der SC von NO 2 , BrO, deren gemessene
Intensit •at und die SC des O4 in Richtung Horizont und 30 � -Richtung. Zu sehen ist, dass die
Wolkensituation sich nach 8:00 verbesserte, was an der leicht zunehmenden Amplitude der
O4-SC zu sehen ist.
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Abb. A.4: •Ubersichtsplot der SC von NO 2 , BrO, deren gemessene Intensit•at und die SC des O4 in Rich-
tung Horizont und 30 � -Richtung (links). Zu sehen ist, dass die Wolkensituation s ich nach 9:00
verschlechterte, was an der abnehmenden Amplitude der O4-SC zu sehen ist. Der Ausschnitt
des Satellitenbilds stammt aus dem Infrarotkanal 4 des AVHRR-S ensors an Bord der NOAA-
Satelliten f •ur den 27.05.2012 um 10:57. Das Bild stammt von der "NERC Satellite Receiving
Station, Dundee University, Scotland\, Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/

Abb. A.5: Ausschnitte des Satellitenbilder aus dem Infrarotkanal 4 des AVHRR-Sensors an Bord der
NOAA-Satelliten f •ur den 28.05.2012 um 04:12 UT (rechts) und 17:11 UT (links). Der
gr•une Kreis weist auf den Kopf der Zyklone hin. In der linken Abbi ldung ist der abge-
schw•achte Zyklon (gr •unes Rechteck) gezeigt. Es hat sich eine Okklusionsfront gebildet. Die
Bilder stammen von der "NERC Satellite Receiving Station, Du ndee University, Scotland\,
Link: http://www.sat.dundee.ac.uk/
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