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1 EinfOhrung

1.1 Vorwort

Das Institut fiir Umweltphysik der Universitat Bremen be-
treibt seit 1995 vom Boden aus absorptionsspektroskopische
Messungen von atmospharischen Spurengasen in
Ny-Alesund (78°55'N, 11°56’0). Dabei wird im Zenit ge-
streutes Sonnenlicht untersucht. Der Auswertung der Spek-
tren liegt die Methode der differentiellen optischen Absorp-
tionsspektroskopie (DOAS) zu Grunde. Die Absorption ent-
lang des Lichtweges in Abhangigkeit des Sonnenzenitwinkels
kann aus den aufgenommenen Spektren ermittelt werden.
Dafiir werden die MelBspekiren mit einem Bezugsspektrum
verglichen, das bei einem kleinen Sonnenzenitwinkel aufge-
nommen wurde und dessen Licht somit einen anderen Weg
durch Schichten mit moglichen Absorbern zurlicklegt hat.
Durch Vergleiche mit Modellrechnungen kénnen aus diesen
schragen Saulen vertikale Saulendichten berechnet werden.

Nach einem erfolgreichen Test im April 1998 wurde im Jahr
1999 das System in Ny-Alesund erweitert, um zusétzlich zur
Zenitblickrichtung in einer horizontalen Richtung Streulicht-
spektren aufzunehmen. Es handelte sich zu diesem Zeitpunkt
um das weltweit erste, in diesem MefBmodus arbeitende Sy-
stem!. Erste Ergebnisse sowie Modellstudien mit zu diesem
Zweck weiterentwickelten Strahlungstransportmodellen lie-
Ben jedoch den Schlul3 zu, dal3 die Interpretation der Ergeb-
nisse durch Messungen in mehreren Hohen- oder Elevations-
winkeln wesentlich verbessert werden kann und sogar Profil-
informationen tber die betrachteten Absorber gewonnen
werden konnen.

Im Rahmen dieser Arbeit wurde daraufthin im Marz 2002 ein
komplett neues System installiert, da3 neben Zenitmessun-

1 Mittlerweile sind global eine Reihe von Standard-DOAS-Systemen mit dieser Erweiterung versehen
worden. Im Juli und August 2002 wurde im Rahmen des EU-Projektes FORMAT erstmals ein Ver-

gleich entsprechender G

erate wahrend einer Kampagne in der italienischen Poebene durchgefiihrt.

Ein weiterer internationaler Test findet im Februar 2003 im Rahmen des EU-Projektes QUILT im nor-

wegischen Andoya statt.
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gen auch Messungen unter vier verschiedenen Elevations-
winkeln Giber dem Horizont durchfiihrt. Daftir wurden die
Winkel so gewahlt, dafd die Messungen eine ausgepragte
Sensitivitat gegentiber tropospharischen Absorbern aufwei-
sen.

Der Aufbau ist der Prototyp einer Reihe von baugleichen Sy-
stemen, die in Gronland (Summit), in Aquatornéhe (Merida
und Nairobi) sowie in mittleren Breiten (Bremen und Zug-
spitze) aufgebaut werden sollen bzw. mittlerweile schon in
Betrieb sind 2.

In dieser Arbeit sollen die ersten Ergebnisse der Messungen
mit dem neuen System prasentiert werden, aber auch einige
Daten der Jahre 2000 und 2001. Anhand von Fallstudien
wird gezeigt, welche Informationen gewonnen werden und
bezlglich welcher Parameter die Auswertung noch verbessert
werden mul3. Hierzu wurde auch eine Reihe von Hilfspro-
grammen erstellt, welche die Kopplung von Messung und
Strahlungstransportmodell ermoglichen.

Es werden ferner Jahresgénge fiir die Absorber BrO, Ozon
und NO, préasentiert und mit Daten des Satelliteninstrumen-
tes GOME? verglichen. Neben der Validierung des nach
dem selben MeBprinzip arbeitenden Satelliteninstrumentes
ermoglicht die Kopplung der lokalen, bodengebundenen
Messungen mit den Satellitendaten auch ein erweitertes Ver-
standnis der Vorgange in der Atmosphére. Bodenmessungen
erlauben eine lokale aber zeitlich kontinuierliche Beobach-
tung, wohingegen die Messung vom Satelliten eine globale
Momentaufnahme bietet.

Der Start des Umweltsatelliten ENVISAT u.a. mit dem Instru-
ment SCIAMACHY* am 1. Marz 2002 war eine zusatzliche
Motivation zur Erweiterung des in Ny-Alesund bestehenden
Bodensystems, da dieses ebenfalls Profilinformationen fiir ei-
ne Reihe atmosphérischer Spurengase liefern wird. Damit
besteht auch die Notwendigkeit einer besseren Validierungs-
moglichkeit.

Inhaltlich besteht die Arbeit aus insgesamt sechs Hauptab-
schnitten. Das Kapitel Die Atmosphdre (S. 5) gibt einen
Uberblick der dieser Arbeit betreffenden meteorologischen
Grundlagen. Der Abschnitt Differentielle Optische Absorp-
tionsspektroskopie (DOAS - S. 33) soll mit den Grundlagen
und Besonderheiten der verwendeten Spektroskopiemetho-
de vertraut machen. Die Vertikale Sédule (S. 45) geht auf
den Auswerteschritt ein, der von den Ergebnissen der DO-

Seit Mitte August laufen Messungen auf dem Geléande der UNEP in Nairobi.
GOME: Global Ozone Monitoring Experiment
SCIAMACHY: Scanning Imaging Absorption SpectroMeter for Atmospheric CHartographY
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AS-Methode zur physikalischen Interpretation vollzogen wer-
den mul3 und liefert desweiteren einige Modellstudien zu den
Besonderheiten des erweiterten Systems. Es folgen Kapitel
mit der Beschreibung des Experimentes (Messungen in
Ny-Alesund - S. 61) und der Auswertung (S. 73). Letzterer
Hauptabschnitt ist eine Prasentation der wesentlichen, im
Rahmen dieser Diplomarbeit gewonnenen Ergebnisse (S.
85). Die Arbeit schlieBt mit einer Zusammenfassung (S.
105). Im Anhang findet sich die Literaturliste (S. 114), ein
Index (S. 109) sowie ein Abbildungsverzeichnis (S. 119).

Einfiihrung



Kapitel 1



2 Die Atmosphdére

Dic Lufthiille um unseren Planeten wird Atmosphare ge-
nannt. Die Bezeichnung Luft steht fiir eine Mischung aus un-
terschiedlichen Gasen und winzigen festen und fliissigen Par-
tikeln, den Aerosolen. Die Atmosphére setzt sich aus zwei
Gruppen von Stoffen zusammen, zum einen die mit anna-
hernd konstanten Konzentrationen und zum anderen aus
den sogenannten Spurenstoffen, deren Konzentrationen
raumlich und zeitlich stark variieren. Die Lebensdauer der
permanenten Bestandteile reicht von 10.000 Jahren bis
wahrscheinlich annahernd dem Alter der Erde. Diese Gase
bilden den Hauptanteil der Atmosphare. Stickstoff (78,1%),
Sauerstoff (20,9%) und Argon (0,9%) beanspruchen zusam-
men 99,9% der Atmosphére nach Volumen. Die restlichen
0,1% wverteilen sich unter anderen auf die Edelgase Neon,
Helium, Krypton und Xenon. Die Zusammensetzung der
permanenten Gase ist bis in groBe Hohen (etwa 80km) kon-
stant.

Die Spurenstoffe besitzen sehr geringe Volumenkonzentratio-
nen. So hat das Ozon, das sich hauptsachlich in der unteren
Stratosphare findet, Mischungsverhaltnisse von 0 bis 10
ppmy. Die Bedeutung von Ozon wird weiter unten beschrie-
ben.

Die Herkunft der Atmosphare in ihrer heutigen Zusammen-
setzung ist nicht vollstandig geklart. Man vermutet, daf3 beim
Erstarren der Erdkruste in erster Linie Wasser, Kohlendioxid
und molekularer Stickstoff aus dem entstehenden Gestein
ausgasten. Diese Gase wurden durch die Schwerebeschleu-
nigung an der Erde festgehalten und lieBen so die erste At-
mosphére der Erde entstehen. Beim weiteren Abkiihlen des
Erdballs bildeten sich dann in der Atmosphare Wasserwol-
ken, die ausregneten und dadurch zum einen das CO, aus-
wuschen und zum anderen die Meere auf der Erde entstehen
lieBen. In den Meeren entwickelten sich erste Griinpflanzen,
die durch das Wasser vor der ultravioletten Strahlung der
Sonne geschiitzt wurden. Diese Pflanzen produzierten durch
Photosynthese den ersten Sauerstoff in der Atmosphére.

Die vertikale Ausdehnung der Atmosphare 1&a@Bt sich am Luft-
druck p verdeutlichen. Der Luftdruck nimmt mit der Hohe
exponentiell ab.
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Er wird durch die barometrische Héhenformel beschrie-
ben:

G2.1:p(z)=poexp(—%-@¢}
it ( ]:_ IT(z)

als dem harmonischen Mittel der Temperatur

Dabei ist p, der Luftdruck am Boden, M die mittlere Mol-
masse von Luft ( M, = 28,96 g mol!) und R = 8,314 J

mol! K1 die universelle Gaskonstante.

Der Luftdruck reprasentiert das Gewicht der Luft tiber einem
Punkt. Am Boden betragt der Luftdruck etwa 1000 mbar,
was 1 kg cm? Luft entspricht.

Die absolute Hohe der Atmosphére ist schwer zu bestimmen.
Man geht aber von ca. 100 km aus. Bis zu einer Héhe von

5,6 km befinden sich 50% der Atmosphare. In 16 km Hohe
hat man bereits 90% der Atmosphare unter sich.

Im néachsten Abschnitt soll die vertikale Struktur der Atmo-
sphare erklart werden. Der Abschnitt 2.2 beschreibt die arkti-
sche Troposphéare und der Abschnitt 2.3 die arktische Stra-
tosphare. Im Abschnitt 2.4 soll eine kurze Einflihrung in die
Austauschprozesse zwischen Stratosphare und Troposphére
gegeben werden.

2.1 Verikale Strukiur

Betrachtet man ein Temperaturprofil der Atmosphare, er-
kennt man einen charakteristischen Verlauf (siche Abb. 2.1,
S. 7). Man unterscheidet vier Schichten, die durch abwech-
selnd negative und positive Temperaturgradienten gekenn-
zeichnet sind. Die unterste Schicht ist als Troposphéare be-
kannt. Hier nimmt die Temperatur mit der Hoéhe im Mittel
annahernd linear um etwa 6,5 °C km! bis zur Tropopause,
der oberen Grenze der Troposphére, ab. Dies ist eine Folge
des adiabatischen Temperaturgradienten, der sich mit Hilfe
des 1. Hauptsatzes der Thermodynamik einfach berechnen
laBt. Die Troposphare ist eine sehr instabile Schicht, in der
Durchmischung sowie alle Phanomene, die als Wetter zu-
sammengefalBt werden, wie Bewolkung, Niederschlag, Stur-
me und Tiefdruckgebiete, stattfinden. Sie erstreckt sich in Po-
largebieten bis in eine Hohe von 6 bis 8 km, bis etwa 12 km
in mittleren Breiten und bis zu einer Héhe von 18 km am
Aquator. 85 bis 90% der Masse der Atmosphére befindet
sich in dieser Schicht. Die Troposphére wird noch einmal in
die planetare Grenzschicht und die dariiber liegende
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freie Troposphare unterteilt. Die planetare Grenzschicht
beginnt am Erdboden und hat eine vertikale Ausdehnung
von 1 bis 2 km. Dort sind Oberflacheneffekte bedeutsam.

Uber der Troposphére liegt die Stratosphire. Von der Tro-
popause bis in eine Héhe von 50 km, wo die Stratosphéare
mit der Stratopause abschliel3t, ergibt sich ein positiver
Temperaturgradient. In dieser Schicht befinden sich etwa
90% des atmospharischen Ozons, das die ultraviolette Strah-
lung der Sonne absorbiert und dadurch zu einer Exrwarmung
fahrt, die dem Kihlungsprozel3 durch Emission thermischer
Infrarotstrahlung iberwiegt. Die Temperaturinversion der
Stratosphare sorgt fiir eine stabile Schichtung.

-60 ' -40 ' —ZIO ' 0 ' 20 ' 40 60
Temperatur [°C]
Abbildung 2.1: Aufbau der Atmosphare

In der Mesosphare nimmt die Temperatur mit der Hohe
wieder ab. Die Mesosphére wird in einer Hohe von ca. 85
km durch die Mesopause begrenzt. Die Stratosphare zu-
sammen mit der Mesosphare wird auch mittlere Atmo-
sphare genannt.

Die letzte der vier Schichten stellt die Thermosphare dar.
Sie besitzt nach oben kein genau definiertes Ende. Hier wird
sehr kurzwellige Sonnenstrahlung durch atomaren Sauer-
und Stickstoff absorbiert, was zu einer sehr schnellen Bewe-
gung der Gase und damit zu extrem hohen Temperaturen
fGhrt.
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2.2 Die arktische Troposphdre

Dic Arktis besteht aus einem fast ganzjahrig mit Eis bedeck-
tem Ozean umgeben von industrialisierten Kontinenten, die
Schadstoffe in Form von Gasen oder Aerosolen in die Arktis
einbringen kénnen.

Das Gebiet der Arktis wird geographisch im Stiden durch
den nordlichen Polarkreis begrenzt. Es erstreckt sich also von
ca. 67°N bis zum Pol. Eine andere und auch sinnvollere Be-
grenzung wird meteorologisch durch Luftmassen definiert.
Dies wird weiter unten im Abschnitt 2.2.2 erlautert. Im Ab-
schnitt 2.2.3 wird der horizontale Transport zwischen mittle-
ren und hohen Breiten beschrieben. Ein kurzer Abrild tiber
das arktische Aerosol und tiber das Phanomen des arkti-
schen Dunstes gibt Kapitel 2.2.4. Abschnitt 2.2.5 beschreibt
die Vorgange, die zur Bildung und Zerstérung des tropospha-
rischen Ozons fiihren, und Abschnitt 2.2.6 gibt einen Einblick
in die Besonderheiten des arktischen Bromhaushalts. Zu-
nachst folgt aber ein Uberblick der arktischen Klimatologie.

2.2.1 Klimatologie

Die synoptische Situation in der arktischen Troposphére wird
durch westwarts wandernde Tief- und relativ stationare
Hochdruckgebiete gestaltet. Im Winter stellen dabei die Wir-
bel schwache Systeme ohne Fronten dar. Man unterscheidet
bei den Zyklonen zum einen die warmen Tiefdruckgebiete
in der unteren Troposphare (0-2 km) und zum anderen kalte
Tiefs in der mittleren Troposphare (2-6 km). Erstere besitzen
relativ geringe Ausmalf3e von einigen 100 km. lhre Lebens-
dauer betragt wenige Tage. Unter den kalten Zyklonen der
mittleren Troposphére kénnen in der unteren Troposphare
Hoch- oder Tiefdruckgebiete liegen.

Im Sommer entwickeln sich Stiirme an der Grenze zwischen
Land und Wasser. Durch den Temperaturkontrast bilden sich
Fronten, die fir Niederschlage und Bewolkung im Sommer
und frithen Herbst verantwortlich sind. Der Schnee entsteht,
wenn im Spatherbst oder Winter Feuchtigkeit tiber dem arkti-
schen Ozean kondensiert. Durch das Schmelzen von Eis und
Schnee im Friihling bildet sich Nebel oder auch tiefe Bewol-
kung.

In der unteren Troposphare ergibt sich im Mittel ein Mu-
ster aus zwei Zyklonen und zwei Antizyklonen. Im Winter lie-
gen die beiden Hochdruckgebiete tiber den Kontinenten je-
weils in Kanada und Sibirien und die Tiefdruckgebiete etwa
iber Island und den Aleuten. Im Sommer kehrt sich das Mu-
ster um, so dal3 sich die Hochdruckgebiete tiber den Meeren
befinden und die abgeschwachten Tiefdruckgebiete im Mittel
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Uber den Kontinenten.

Im langjahrigen Mittel bildet sich in der mittleren Tropos-
phare ein sehr kalter zyklonischer Vortex. Im Winter ist die-
ser stark deformiert mit Zentren tiber dem o6stlichen Kanada
(bei 70°W) und ostlich von Sibirien (150°0). Diese Zentren
oder auch Tiefdrucktroge werden Rossby-Wellen genannt.
Verursacht werden sie durch Orographien wie den Rocky
Mountains und das Uralgebirge sowie durch Temperaturkon-
traste zwischen Land und Wasser. Dort werden zonale Luft-
stromungen zu Wellen angeregt, die haufig stationar sind. Ei-
ne mathematische Beschreibung der Rossby-Wellen findet
sich z. B. in dem Buch von Holton (1992). Wellenlangen der
Rossby-Wellen liegen in der GréBenordnung von 4000 bis
6000 km. Die Hochdruckkeile der Rossby-Wellen in der Ark-
tis bilden sich tGiber dem Atlantik und dem Pazifik aus. Zum
Sommer hin nimmt die Stérke der Zirkulation und die Wel-
lentatigkeit ab. Die verkleinerten Zyklonen vereinen sich und
richten sich symmetrisch um den Pol aus.

An der Grenze des Tiefdruckgebietes zum Stiden hin in der
mittleren Troposphare ergibt sich ein groBer Druck- und
auch Temperaturgradient. Durch den starken Druckkontrast
in Kombination mit der Erdrotation entsteht eine Luftstro-
mung, die in erster Naherung durch den geostrophischen
Wind beschrieben werden kann. Dieser verlauft parallel zu
den I[sobaren, Linien gleichen Drucks, und zwar in der Nord-
hemisphére gegen den Uhrzeigersinn um Zentren mit niedri-
gem Druck und mit dem Uhrzeigersinn um Zentren mit ho-
hem Druck. In diesem Fall also in Richtung Osten. Die Ge-
schwindigkeit des geostrophischen Winds ist proportional
zum Druckgradienten.

Durch einen zusatzlich zum Druckgradienten vorhandenen
Temperaturgradienten wird der geostrophische Wind in der
Vertikalen verandert. Die Differenz zweier geostrophischer
Windvektoren in unterschiedlichen Hohen hei3t thermi-
scher Wind und dessen Betrag ist proportional zum Tempe-
raturgradienten. Hier fiihrt der thermische Wind zu einer Zu-
nahme des geostrophischen Windes, der sein Maximum kurz
unter der Tropopause erreicht. Das Maximum wird Polar-
frontjet genannt und der Ort Polarfront. Durch die Ross-
by-Wellen maandert der Jet. Er ist sehr variabel und manch-
mal auch nicht vorhanden.

Die Darstellung in diesem Abschnitt basiert auf dem Buch
von Barry und Chorley (1998) sowie dem Artikel von Vo-
winkel und Orvig (1970).

2.2.2 Lufimassen

Luftmassen sind definiert als grofBe, abgeschlossene Luftpa-
kete mit homogenen physikalischen Eigenschaften wie Tem-
peratur und Luftfeuchte. In nérdlichen Polargebieten gibt es
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zwei Arten von Luftmassen. Diese beiden Luftmassen bilden
die arktische und die polare Luftmasse, die sich allerdings in
ihren physikalischen Eigenschaften kaum unterscheiden. Die
polare Luftmasse wird iber den Kontinenten in Hoch-
druckgebieten gebildet. Die Quelle fiir die arktische Luft-
masse stellt das arktische Becken dar, wenn dort ebenfalls
hoher Luftdruck herrscht. Diese beiden Luftmassen zeichnen
sich durch extrem kalte Temperaturen aus und sind sehr tro-
cken. Am Boden dieser Luftmassen bilden sich haufig Tem-
peraturinversionen durch eine stérkere Abkiihlung des Un-
tergrundes als der Luft.

Im Sommer erwarmen sich die Kontinente und somit endet
dort die Bildung von polaren Luftmassen. Nur noch tiber
dem arktischen Becken bildet sich die arktische Luftmasse.

Uber den mittleren Breiten liegen wérmere Luftmassen. Die
Grenze zwischen den Luftmassen der mittleren und hohen
Breiten ist die bereits oben beschriebene Polarfront. Zwischen
der polaren und der arktischen Luftmasse existiert manchmal
eine arktische Front.

Die Polarfront ist im Winter besonders ausgepragt tiber den
Meeren. Ostlich von Bergriicken ist sie oft nicht vorhanden.
Im Mittel befindet sich die Front je nach geographischer Lan-
ge im Sommer zwischen 60° und 70°N und im Winter weiter
stidlich zwischen 40° und 50°N. Besonders weit im Stiden
liegt die Front im Winter und Frithjahr iber Eurasien, was
wichtig ist flir den Austausch von Spurenstoffen zwischen
mittleren und hohen Breiten (siehe auch 2.2.4).

Dieser Abschnitt folgt der Darstellung von Barry und Chorley
(1998).

2.2.3 Transport zwischen mittleren und hohen
Breiten

Der Austausch von Luft zwischen den mittleren Breiten und
dem Polargebiet verlauft hauptsachlich durch zwei Mechanis-
men:

Zum einen verschiebt sich die Polarfront, wie im vorheri-

gen Abschnitt erwahnt, im Winter weiter nach Stiden,
wodurch sich die mittleren Breiten innerhalb der polaren
Luftmassen befinden.

Zum anderen entsteht ein Luftaustausch, wenn in der

mittleren Troposphare der polare Wirbel durch Wellen-
aktivitat stark deformiert wird und dann eine stationare,
warme Antizyklone oder auch nur ein warmer Hochdruck-
keil eine weiter stidlich gelegene Zyklone blockiert, so dal3
diese nicht nach Osten wandern kann. Der Jet spaltet sich
dann in einen Zweig, der Richtung Pol zeigt, und in einen
weiteren Richtung Aquator. Dadurch veréndert sich die zo-
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nale Luftstrémung in eine meridionale. Dieses Phénomen
kann bis zu zehn Tage anhalten (Rex, 1950).

Solche Blocksituationen entstehen hauptséchlich von Januar
bis Mai und zwar zwischen 10°0O und 30°W tiber dem Atlan-
tik und zwischen 130° und 180°W tiber dem Pazifik, durch-
schnittlich aber doppelt so oft tiber dem Atlantik wie tiber
dem Parzifik. Ein weiteres bevorzugtes Gebiet liegt tiber Eura-
sien.

2.2.4 Das arktische Aerosol

Quellen fur das arktische Aerosol sind der arktische Ozean
und die mittleren Breiten. Der Transport aus mittleren Breiten
wurde im vorherigen Abschnitt geschildert.

Das arktische Aerosol setzt sich aus drei Hauptbestandteilen
zusammen (Raatz, 1991):

Mineralische Aerosole bilden sich aus dem Krusten-
material der Erde. Der Hauptanteil dieses Aerosoltyps
sind die Wiustenaerosole. Fir die Arktis dienen vor allem
die Wisten in Nord- und Westchina (40° - 50°N), die Wii-
sten in Kasachstan, Usbekistan und Turkmenistan (40° -
50°N) und die Sahara (20° - 30°N) in Afrika als Lieferanten.

Seesalzaerosole gelangen mit Tropfen aus Meer-
schaumkronen in die Atmosphare.

Sulfataerosole sind sowohl nattirlichen als auch an-

thropogenen Ursprungs. Nattirliche Schwefelverbindun-
gen werden in marinen Regionen aus dem Dimethylsulfid
(DMS) gebildet, das von Algen produziert wird. DMS wird
durch eine Reihe von Reaktionen unter anderem durch Mit-
wirkung von Schwefelwasserstoff H,S und OH-Radikalen in
Schwefelsaure H,SO, umgewandelt.

Die Verbrennung von fossilen Brennstoffen fiihrt zur Emis-
sion von Schwefeldioxid SO,. Dies wird hauptsachlich aus
mittleren Breiten in die Arktis transportiert, kann aber auch
lokal von Dieselkraftwerken in Siedlungen oder durch
Schiffs- und Autoverkehr produziert werden. Die Hauptindu-
striegebiete der umliegenden Kontinente befinden sich in
RuBland bei 50° bis 55°N, in Westeuropa bei etwa 50°N, in
Osteuropa und Kanada bei ca. 45°N, im Nordosten der Ver-
einigten Staaten bei 40°N und im 6stlichen Asien zwischen
etwa 30° und 35°N.

Eine andere wichtige Quelle ist die Herstellung von Buntme-
tallen. Bei der Schmelze von schwefelhaltigen Erzen wird
SO, freigesetzt. In modernen Schmelzhiitten wird das Schwe-
feldioxid aufgefangen und weiterverarbeitet. Auch SO, geht
mit Hilfe von OH-Radikalen, Ozon und Peroxid H,0O, in
Schwefelsaure tiber (Barrie und Bottenheim, 1991). In der
kalten, arktischen Luft liegt die Schwefelsaure in fliissiger
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Phase in Form von Tropfchen vor.

Senken fiir Aerosole sind die nasse und die trockene Deposi-
tion. Letzteres wird auch Sedimentation genannt (Brasseur et
al., 1999).

Unter bestimmten Bedingungen kann es in der Arktis zu ei-
ner Zunahme der Aerosolkonzentration nahe des Bodens
kommen, so daf@ die Sichtweite stark eingeschrankt wird.
Dieses Phanomen wird arktischer Dunst genannt. Das er-
ste Mal wurde diese sichtbare Luftverschmutzung Anfang der
50er Jahre des vorherigen Jahrhunderts wahrend Wetterer-
kundungsfliigen beobachtet (Mitchell, 1956).

Der arktische Dunst tritt am haufigsten von Februar bis April
auf. Im Sommer und Herbst ist er praktisch nicht vorhanden

(Shaw, 1995).

Im Abschnitt 2.2.3 wurde beschrieben, dalB im Winter der
Eintrag von Stoffen in die arktische Atmosphéare besonders
aus dem eurasischen Kontinent begtinstigt wird. Aerosole
koénnen sich in den polaren Luftmassen tber lange Zeitréu-
me authalten, weil die Luftfeuchtigkeit sehr gering ist. Durch
die haufig vorherrschenden Temperaturinversionen, entwe-
der am Boden oder auch etwas hoher, allerdings immer
noch in der planetaren Grenzschicht gelegen, wird eine verti-
kale Mischung der Luft unterdriickt. Aerosole sammeln sich
dort in begrenzten Schichten Uber einen léngeren Zeitraum.
Starkste Episoden ergeben sich innerhalb eines stabilen
Hochdruckgebietes, da dieses sehr ruhiges Wetter bewirkt.

Im Sommer und Herbst werden die Aerosole durch Regen
schnell aus der Atmosphare herausgewaschen.

Der arktische Dunst besteht zu 90% aus Sulfataerosolen. Die
erstrangigen Lieferanten hierfiir bilden die russischen
Schmelzhtitten in Montschegorsk und Nikel auf der Halbinsel
Kola und Norilsk in Nordwestsibirien. Alle drei Stadte liegen
etwas stidlich von 70°N und damit im Winter und Friihjahr
nordlich der Polarfront. In diesen Stadten werden hauptséch-
lich Nickel und Kupfer in alten Anlagen verhtittet, in denen
Schwefeldioxid direkt in die Atmosphére abgegeben wird.

Allerdings sind die Emissionen seit dem Zusammenbruch der
UdSSR rticklaufig.

2.2.5 Troposphdrische Ozonchemie

Uber dem Nordpol befinden sich, abhéngig von der Jahres-
zeit, etwa 5 bis 10% der Gesamtozonsaule in der Troposphé-

re. Troposphérisches Ozon besitzt drei Kategorien von Quel-
len und Senken (Barrie, 1993) :

Horizontaler Transport aus oder in Richtung mittlerer
Breiten (Abschnitt 2.2.3)
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Vertikaler Austausch mit der ozonreichen Stratosphare
(Abschnitt 2.4)

SChemische Produktion oder Zerstérung

Der erste Mechanismus ist nur im Winter und Friihjahr in der
Arktis von Bedeutung und der zweite erklart etwa 50% des
troposphérischen Ozons. Der dritte Punkt soll in diesem Ab-
schnitt verdeutlicht werden. Die Darstellung beruht haupt-
sachlich auf den Bichern von Brasseur et al. (1999) und

Wayne (2000).

Die chemischen Ablaufe in der Troposphare werden ent-
scheidend durch das Hydroxylradikal OH bestimmt. OH ist
sehr reaktiv. Die Oxidation mit OH stellt fiir viele atmosphéri-
sche Spurengase einen Verlustmechanismus dar. Die Photo-
lyse von Ozon produziert atomaren Sauerstoff, der anschlie-
Bend mit Wasser zu OH reagiert:

R2.1: O, +hv —0,+0('D) L <310 nm
R22:0('D)+H,0—20H

Ozon wird in der Troposphéare durch die Oxidation von Koh-
lenmonoxid CO und dem Kohlenwasserstoff Methan CH,
produziert. Es ergeben sich die folgenden Reaktionsablaufe
fir Kohlenmonoxid:

R23:0H+CO— H +CO,
R24:H+0,+M — HO,+ M

R2.5: HO, + NO — OH + NO,
R2.6:NO,+hv — NO+O L <410 nm
R27:0+0,+M = O, + M

CO+20,+ v — CO, +O,| Netto

und fiir Methan:

R2.8:0H+CH, - CH,+ H,0
R29:CH,+0,+M — CH,0,+ M
R 2.10: CH,0, + NO — CH,0 + NO,
R2.11: CH,O+0, - HO, + CH,0
R2.5: HO, + NO — OH + NO,
R 2.6: 2(NO, +hv - NO+0) L <410 nm
R27:2(0+0,+M — O, + M)

CH,+40,+hv — CH,O + H,0 +20,| Netto
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Kohlenmonoxid entsteht zum einen in der Atmosphéare selbst
bei der Oxidation von Kohlenwasserstoffen, und zum ande-
ren wird es am Boden durch unvollstandige Verbrennung
von Biomasse und fossilen Brennstoffen freigesetzt. Nattirli-
chen Ursprungs sind etwa 40 bis 50% der CO Emissionen.

Methan bildet sich bei der Zersetzung von organischer Mate-
rie in Boden und im Ozean. Durch Bakterien in den Méagen
von Rindern und Schafen und auch Termiten gelangt eben-
falls Methan in die Atmosphare. Erdgas stellt gleichermalBen
eine Quelle dar.

Fur die Bildung von Ozon in den oben dargestellten Oxida-
tionszyklen mufd ausreichend NO, in der Troposphére vor-
handen sein. NO, beschreibt die Summe von Stickstoffmon-
oxid NO und Stickstoffdioxid NO,. Diese beiden Stickoxide
wandeln sich schnell ineinander um und sind folglich im dy-
namischen Gleichgewicht. Ebenfalls bei der Verbrennung
von Biomasse und fossilen Brennstoffen entsteht NO,. Nattir-
liche Quellen bilden Blitze.

In einer sauberen Atmosphére mit wenig Stickoxiden bre-
chen die Oxidationszyklen von CO und Methan nach den
Reaktionen 2.4 bzw. 2.11 ab und das HO,-Radikal reagiert
mit Ozon:

R2.12: HO, + O, - OH + 20,

Es wird also Ozon zerstort. Die NO,-Konzentration bestimmt
somit, ob Ozon produziert oder zerstort wird. Der Schwell-
wert hierfiir liegt bei einem Mischungsverhéltnis von etwa 8
ppt,. Die Hintergrundwerte in Ny-Alesund betragen etwa 20
bis 30 ppty, (NILU Report, 1996, siehe auch Abschnitt 7.2).

Ozon kann desgleichen in sogenannten Nullzyklen zerstort
und wieder produziert werden:

R2.13: NO+ 0O, - NO, + 0,
R2.6: NO,+hv - NO+O )\ <410 nm
R27:0+0,+M = O, + M

und selbstverstandlich auch:
R21:0;,+hv - O0,+0 L <310nm
R27:0,+O+M — O;+ M

Im ersten Fall ergibt sich ein photostationarer Zustand zwi-
schen NO, O; und NO, und im zweiten Fall zwischen O; und
0.

In der oberen Troposphére (6 - 8 km) wird die Ozonkonzen-
tration durch die Stratosphare beeinfluBt. Der Jahresgang
zeigt ein starkes Maximum im Sommer. Das Ozon der unte-
ren und mittleren Troposphare wird durch Transport aus
mittleren Breiten, der im Winter und Friihling am starksten
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ist, und durch die photochemische Produktion bestimmt. Bei
Sonnenaufgang im Friihjahr ergibt sich also ein Maximum
der Ozonkonzentration. Allerdings kann gerade auch im
Frithjahr das tropospharische Ozon in der unteren Tro-
posphare fir einige Tage unter die Nachweisgrenze fallen.
Das erste Mal wurde ein solches Ereignis von Bottenheim et
al. (1986) beobachtet. Dieser Ozonverlust wurde mit Reak-
tionen des Brommonoxids in Verbindung gebracht (Barrie et
al., 1988) und soll im nachsten Abschnitt dargestellt werden.

2.2.6 Brommonoxid in der Troposphdre

Ih den Monaten Marz bis Mai nach dem Sonnenaufgang
Uiber der Arktis gibt es immer wieder Perioden, in denen das
Ozon in der unteren Troposphére fast vollstandig verschwin-
det (Bottenheim et al., 1986 und Oltmans und Komhuyr,
1986 und Barrie et al., 1994). Diese Episoden kénnen weni-
ge Stunden oder mehrere Tage anhalten und werden von
sehr hohen Konzentrationen von filtrierbaren Bromaerosolen
begleitet (Barrie et al., 1988). Daraufhin wurde das Brom-
monoxid BrO als Ozonzerstorer vorgeschlagen. Erste Mes-
sungen von schnell ansteigenden BrO-Konzentrationen ha-
ben Hausmann und Platt (1994) mit Langpfad-DOAS (s. Ka-
pitel 3) durchgefiihrt. Auch in Ny-Alesund durchgefiihrte Ze-
nit-DOAS-Messungen konnten einen Zusammenhang zwi-
schen erhéhtem BrO und troposphéarischem Ozonabbau her-
stellen (Wittrock et al., 1996). Satellitenmessungen haben ge-
zeigt, da3 erhohtes BrO im arktischen Friihling recht haufig
auftritt. Zum einen wurde im Jahr 1997 eine groBe Wolke
mit langanhaltend verstarktem BrO tber der Hudsonbucht
beobachtet und zum anderen kleinrdumige und Kkiirzere
BrO-Ereignisse entlang der Kisten und tiber dem Eis (Rich-
ter et al., 1998). Dies laBt vermuten, da die Quelle des
Broms in der Arktis selbst zu finden ist.

Die verschiedenen MeBmethoden dokumentierten BrO-Mi-
schungsverhéltnisse bis zu 30 ppt, in der planetaren Grenz-
schicht. Nach dem sprunghaften Anstieg von BrO dauert es
etwa einen Tag bis das Ozon zerstort ist.

Unterschiedliche Prozesse werden als mogliche Quellen fiir
das Brom diskutiert:

Seesalz enthalt 55,7% CI~, 0,19% Br~, und 2,10°% I~

und ist somit ein riesiges Reservoir flir Halogene. Es
kann sich auf den Oberflachen von Meereis ansammeln
oder Aerosole bilden.

(a) Gasformiges HOBr wird vom Salz aufgenommen. Dort
reagiert es mit den Halogenionen und zwar bevorzugt zu Br,,
das schnell in die Gasphase (ibergeht und dann photolysiert
wird (Fan und Jacob, 1992 und Tang und McConnel, 1996).
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(b) Eine andere Mdglichkeit, das Brom aus dem Salz freizu-
setzen, ist durch die Reaktion von anthropogenen Stickoxi-
den mit NaBr in Seesalzaerosolen zu BrINO oder BrINO, ge-
geben. Photolyse produziert die Bromradikale (Finlay-
son-Pitts und Johnson, 1988 und Mozurkewich, 1995).

(c) AuBerdem konnen durch den Angriff von Sauren auf
Seesalz photolabile Bromverbindungen gebildet werden (Ab-
batt und Nowak, 1997).

Organische Bromkohlenwasserstoffe, wie z. B. Methyl-
bromid CH;Br oder Bromoform CHBr; werden in den
Ozeanen von Mikroalgen und Phytoplankton produziert.

Methylbromid besitzt auch anthropogene Quellen. So

wird es z. B. zur Desinfizierung von Béden verwendet
oder als Schadlingsbekampfungsmittel gegen Nager einge-
setzt. Eine weitere, inzwischen weniger bedeutende Quelle
ist die Verbrennung von verbleitem Benzin.

Die freigesetzten Bromatome reagieren mit Ozon zu Brom-
monoxid. Die beobachtete, explosionsartige Zunahme von
Brommonoxid kann nur durch den Proze3 der autokatalyti-
schen Freisetzung von Brom in den heterogenen Reaktionen
von 1(a) erklart werden. Allerdings sind nicht gentigend Ae-
rosole dafiir vorhanden. Als Oberflachen dienen vermutlich
Salzlaugenpfiitzen, die sich auf dem Meereis ansammeln,
und Eisblumen. Diese bilden sich auf neuem Meereis. Da fiir
den Prozel3 zusatzlich Licht benoétigt wird, beschrankt sich
das Phanomen auf den arktischen Friihling. Unterstitzt wird
diese Erscheinung durch die bereits oben erwahnten
Temperaturinversionen, da freigesetztes Brom sich nicht
durch vertikale Durchmischung verteilen kann. AuBerdem
kann Ozon auch nicht von oben erganzt werden.

Die Zerstérung des tropospharischen Ozons geschieht tiber
katalytische Zyklen bei denen der Katalysator reproduziert
wird:

R2.14: Br+ O, - BrO + O,
R2.14: Br+ 0O, — BrO+0,
R 2.15: BrO + BrO — Br, + O,
R 2.16: oder — Br+ Br+0,

20, — 30, | Netto

und

R2.14: Br+ O, - BrO + O,
R2.17: OH + O, - HO, + O,

R 2.18: BrO+ HO, - HOBr + O,
R 2.19: HOBr+h — OH + Br

20, +h-v — 30, | Netto
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Die katalytischen Zyklen werden durch die Reaktion des
Bromatoms mit HO, oder mit Kohlenwasserstoffen, z. B.
Formaldehyd HCHO abgebrochen:

R 2.20: Br+ HO, - HBr + O,
R 2.21: Br+ HCHO — HBr + CHO

Neben Brom kénnen auch die Halogene Chlor und Jod zur
Ozonvernichtung in der Troposphare beitragen. Die Quellen
dieser Halogene werden in Abschnitt 2.3.4 diskutiert. Fluor
reagiert schnell mit Wasserdampf oder mit Kohlenwasserstof-
fen zu FluBsaure HF und wird durch Regen aus der Atmo-
sphére entfernt.

Fir die freie Troposphare wird bereits seit einigen Jahren
ein moglicher BrO-Hintergrund von wenigen ppt, diskutiert.
Hierauf deuten neben flugzeuggetragenen Messungen (McEI-
roy et al., 1999) die Diskrepanz zwischen den Ergebnissen
verschiedener MeBmethoden hin. So zeigen die vom Satelli-
teninstrument GOME gewonnenen BrO-Werte einen deut-
lich positiven Versatz zu Messungen, die schwerpunktmaf3ig
die Stratosphare betrachten (z.B. Ballon und Zenit-DOAS).
Eine plausible Erklarung hierfiir ware ein standig vorhande-
ner troposphérischer Beitrag an der Gesamtséule von BrO
(Van Roozendael et al., 2002). Auf diese Fragestellung wird
auch im Rahmen dieser Arbeit eingegangen (Abschnitt 7.3).

2.3 Die arktische Stratosphdre

Wie oben gezeigt wurde, ist ein erhohter Ozongehalt in der
unteren Troposphare ein Zeichen fiir Luftverschmutzung. In
der Stratosphéare allerdings bildet das Ozon einen lebens-
wichtigen Schutzschild gegen ultraviolette Strahlung. Die Vor-
aussetzungen und Mechanismen, die zu der Zerstérung von
stratosphérischem Ozon in polaren Gebieten fiihren, sollen in
den folgenden Kapiteln beschrieben werden.

Die Abschnitte 2.3.1 und 2.3.2 verdeutlichen die Dynamik
der Stratosphére allgemein und im Speziellen die Luftzirkula-
tion Uiber der Arktis im Winter. Die Mikrophysik von polaren
Stratosphérenwolken wird in Abschnitt 2.3.3 skizziert. Ab-
schnitt 2.3.4 gibt einen kurzen Uberblick der Entwicklung
zum heutigen Verstandnis der Ozonchemie und stellt diese in
ihren Grundziigen dar. Die speziellen Prozesse, die das
Ozonloch in polaren Gebieten verursachen, werden in Ab-
schnitt 2.3.5 zusammengefaBt. Der Abschnitt 2.3.6 be-
schreibt den Tages- und Jahresgang von Stickstoffdioxid
NO,.
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2.3.1 Zirkulation in der Stratosphdre

Der Stofftransport in der Stratosphare wird durch die Bre-
wer-Dobson-Zirkulation beschrieben, die Dobson aus der
beobachteten, meridionalen Ozonverteilung ableitete: Maxi-
male Ozonteilchendichten findet man am Pol, also weit ent-
fernt vom Aquator, dem Gebiet mit der photochemischen
Produktion von Ozon. Eine einfache Meridionalkonvektions-
zelle in beiden Hemisphéren kann dieses Muster beschrei-
ben. Luft steigt tiber dem Aquator durch die Tropopause hin-
durch auf (siche Abschnitt 2.4) und wird von dort in mittlere
und hohe Breiten transportiert, wo die Luft wieder absinkt.
Bei der Brewer-Dobson-Zirkulation dominiert der Transport
zum jeweiligen Winterpol. Sie stellt keine echte Zirkulation
dar, sondern beschreibt lediglich den Nettofluld von Spuren-
stoffen wie Ozon und auch ozonzerstérenden Verbindungen
(Andrews et al., 1987).

Der Brewer-Dobson-Transport ist ein sehr langsamer Prozel3:
In funf Jahren werden nur 10% Masse der Troposphare mit
der Stratosphare ausgetauscht.

In der Stratosphére ist es am Aquator am kéltesten. Die Tem-
peratur nimmt zu den Polen hin zu. Generell wird die Stra-
tosphare also durch Ostwinde beherrscht. Im Winter kehrt
sich der Temperaturgradient und damit auch die Windrich-
tung durch Lichtmangel am Winterpol um, und es entsteht
der polare Wirbel, dessen Entstehung und Zusammenbruch
im nachsten Kapitel skizziert wird.

2.3.2 Der polare Wirbel

Wie in Abschnitt 2.1 erwahnt, ergibt sich die Temperatur
der Stratosphéare durch die Absorption von Sonnenstrahlung
durch Ozon. Diese Sonneneinstrahlung féllt tiber dem Pol
der jeweiligen Winterhemisphare weg, so daB die Stra-
tosphare durch Emission thermischer Infrarotstrahlung ab-
kiihlt. Dies flihrt zu einem Absinken der Luft, das wiederum
einen starken Temperatur- und Druckgradienten zwischen
dem Pol und den mittleren Breiten verursacht. Dort entsteht
dann der sogenannte Polarnachtjet mit Geschwindigkeiten
von mehr als 100 m s! (Schoeberl und Hartmann, 1991).
Dieser stratospharische Jet bildet eine undurchdringbare Bar-
riere. Mischung der Polarluft mit der warmeren Luft der mitt-
leren Breiten ist also nicht moglich, und in dem symmetri-
schen Wirbel konnen anhaltend Temperaturen von weniger
als 195 K herrschen. Dies ist die Schwelltemperatur fiir die
Entstehung von polaren Stratospharenwolken (Abschnitt

2.3.3).

In der noérdlichen Hemisphére wird der Polarwirbel regelma-
Big durch Wellen gestort. Dies nennt man Stratosphéaren-
erwarmung. Planetare Wellen der Troposphéare kénnen sich
in der Vertikalen in ein bis vier Tagen bis in die Stratosphére
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ausbreiten, wenn dort allgemeine Westwinde vorherrschen
(Holton, 1992). Durch die abnehmende Luftdichte mit der
Hoéhe wachsen die Amplituden der Rossby-Wellen stark an,
und der Polarnachtjet wird abgebremst und der polare Wir-
bel deformiert und verschoben. Durch Erosion nimmt die
Flache des Wirbels schnell ab. Danach zentriert sich der ge-
schrumpfte Wirbel wieder um den Pol und gewinnt an Stér-
ke. Uber der Arktis wird der polare Wirbel haufig zum Ende
des Winters vor dem Sonnenaufgang durch eine letzte Stra-
tosphéarenerwarmung so stark geschwacht, dal3 er zerbricht
und die Segmente sich in Richtung mittlerer Breiten verschie-
ben. Der Wirbel kann sich dann nicht wieder erholen.

Der polare Wirbel tiber der Antarktis ist viel stabiler als tiber
der Arktis, da auf der Stidhalbkugel der Pol symmetrisch von
Wasser umgeben ist und sich deshalb nur selten planetare
Wellen ausbilden.

2.3.3 Die Polaren Stratosphdrenwolken

Zischen 12 und 30 km Hohe ist die Erde von einer natiir-
lichen Aerosolschicht aus Schwefelsauretropfchen vulkani-
schen Ursprungs umgeben.

Bei einer starken Abkiihlung der Luft tiber den Polen, z. B.
wahrend des Polarnachtwirbels, entstehen dort polare Stra-
tospharenwolken (PSW). Optisch lassen sich die polaren
Stratospharenwolken in zwei Kategorien unterteilen: die op-
tisch diinnen Wolken vom Typ I und die optisch dichteren
Wolken des Typs II, auch Perlmutterwolken genannt. Ferner
unterscheidet man bei PSW vom Typ I noch die festen Wol-
ken vom Typ la und flissige vom Typ Ib.

PSW entstehen aus Tropfchen von Schwefelsaure H,SO,
und Wasser. Beim Abkiihlen nehmen die Tropfen Salpeter-
saure HNO; auf und wachsen zu PSW-Trépfchen. Diese fliis-
sige ternare Losung nennt man polare Stratospharenwolken
vom Typ Ib. Die PSW vom Typ la entstehen aus kristallinem
Schwefelsauretetrahydrat (SAT), das Salpetersauretrihydrat
(NAT) aufnimmt. Beide Wolken vom Typ I bilden sich bei
ungefahr 195 K. Bei 188 K friert Wasser an die Tropfen an
und es bilden sich polare Stratospharenwolken vom Typ II.
Alle PSW, die Eis beinhalten, sind vom Typ II (Peter, 1997).

Zahlreiche Phaseniibergange finden zwischen den unter-
schiedlichen PSW-Teilchen statt (Koop et al., 1997).

Die Zusammensetzung und Reaktionswege der PSW-Teilchen
sind noch nicht eindeutig geklart. Es gibt auch Vermutungen,
daB die PSW aus quartéren Losungen bestehen, die neben
Wasser, Schwefel- und Salpetersaure zusatzlich Salzsaure be-
inhalten.

In festen polaren Stratospharenwolken kénnen so grof3e
PSW-Teilchen heranwachsen, dal3 diese durch die Schwere-
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beschleunigung der Erde sedimentieren.

2.3.4 Ozon in der Stratosphére

Dic wesentliche Eigenschaft des Ozonmolekiils besteht in
der Fahigkeit, ultraviolettes Licht zu absorbieren. Die Bedeu-
tung der Absorptionseigenschaften von Ozon fiir den Tempe-
raturverlauf in der Stratosphére wurde bereits oben beschrie-
ben. Flr das Leben auf der Erde ist die vollstandige Absorp-
tion von Sonnenstrahlung zwischen 240 und 290 nm und
die starke Reduzierung zwischen 290 und 320 nm durch
Ozon unentbehrlich, da diese Strahlung die DNS verandert
und so z. B. beim Menschen Hautkrebs verursachen kann.

Die ersten Messungen von Ozon in der Atmosphére stam-
men von A. Houzeau, der dieses Gas in der Troposphare
nachwies (Houzeau, 1885). W. N. Hartley erkannte, da@3 sich
Ozon in groBeren Mengen irgendwo hoher in der Atmospha-
re befinden mul3 (Hartley, 1881).

Die erste photochemische Theorie zur Erklarung des Ozons
in der Stratosphare lieferte S. Chapman (1930). In seinem
Modell werden lediglich Ozon und Sauerstoff berticksichtigt.
Eine aktualisierte Fassung wird durch die folgenden Reaktio-
nen beschrieben:

| Chapman-Zyklus |
R2.22: 0, +hv —20(P) L <242 nm
R2.1: 0, +hv = O('D)+0, . <310 nm
R223:0,+hv - OCP)+0, L. <1180 nm
R224:0,+0+M — O, + M
R225:0,+0 — 20,
R226:0+0+M - O, +M

Die Umwandlung von atomaren Sauerstoff in Ozon und um-
gekehrt, dargestellt in den Reaktionen 2.1 sowie 2.23 bis
2.24, verlauft sehr schnell und stellt keinen Verlust von Ozon
dar. Man falBt daher O und O; unter der Bezeichnung unge-
rader Sauerstoff zusammen. Ein echter Verlust von Ozon, al-
so ungeradem Sauerstoffs wird durch die Reaktionen 2.25
und 2.26 beschrieben. Letztere Reaktion lauft in der Stra-
tosphéare sehr langsam ab und ist eher unbedeutend. Reak-
tion 2.22 bildet ungeraden Sauerstoff.

Beobachtungen haben gezeigt, dal3 die vertikale Verteilung
des Ozons ein Maximum aufweist, dessen Hohe vom Brei-
tengrad abhangt. An den Polen befindet sich die maximale
Ozonteilchendichte etwa in einer Hohe von 15 bis 20 km.
Zum Aquator hin verschiebt sich das Maximum weiter nach
oben in eine Hohe von ca. 25 bis 30 km. Aus den Ozonteil-
chendichten a3t sich eine vertikale Saulendichte bestimmen.
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Die Einheit hierfir ist die Dobson-Unit (DU!). In den Tro-
pen ergibt sich eine Saule von etwa 260 DU und an den Po-
len von mehr als 400 DU. Die Konzentrationen sind aber
nicht nur raumlich sehr variabel, sondern unterliegen auch
zeitlich starken Schwankungen. Wie in Abschnitt 2.3.1 be-
schrieben, ergibt sich die gemittelte Verteilung von Ozon aus
der Brewer-Dobson-Zirkulation.

Modellrechnungen, die nur den Chapman-Zyklus fir die
Entstehung und Zerstérung von Ozon enthielten, konnten
die beobachtete Ozonverteilung nicht nachvollziehen. In der
Stratosphare wurde viel weniger Ozon gefunden, als voraus-
gesagt. AulBerdem ergibt sich aus der Chapman-Theorie eine
maximale Ozonteilchendichte in einer Hohe von etwa 40
km. Dies folgt aus dem gleichzeitigem Vorhandensein von
ausreichend Sauerstoffmolekiilen und der entsprechenden
Strahlung fiir die Photodissoziation.

Es missen also weitere ozonzerstorende Mechanismen exi-
stieren. Daher schlugen Bates und Nicolet (1950) vor, dal3
Ozon in katalytischen Zyklen abgebaut wiirde, mithin das
ozonzerstorende Radikal reproduziert wird. Dadurch kann
auch bei sehr geringen Konzentrationen der Reaktionspart-
ner X effektiv Ozon zerstéren. Die Abbaumechanismen sind
von der Form:

R227: X +0, - XO+0,
R228:X0+0—-> X +0,

0, +0 — 20, | Netto

Der Zerstorungsmechanismus halt so lange an, bis die Radi-
kale X durch Haltezyklen in Verbindungen umgewandelt
werden, die chemisch inaktiv gegeniiber dem Ozonabbau
sind. Die Effektivitat einer Spezies fiir den Ozonabbau wird
Kettenlange genannt und dadurch bestimmt, wie fest diese in
eine sogenannte Reservoirverbindung eingebunden wird. Oft
sind Reservoire sehr stabil und kénnen nur durch Photolyse
oder durch Zweiphasenchemie aufgebrochen werden. Letz-
teres wird weiter unten im Zusammenhang mit dem Ozon-
loch Uber polaren Gebieten diskutiert (Abschnitt 2.3.5). Im
folgenden wird die Darstellung zunéchst auf Reaktionen in
der Gasphase beschrankt. Die Reservoire bestehen aus Ni-
traten und Sauren, die in der Troposphare durch Regen aus-
gewaschen werden kénnen.

In den Folgejahren wurden eine Reihe von Radikalen fiir den
katalytischen Abbau von Ozon identifiziert. Die katalytischen
Prozesse werden nach den verschiedenen Familien klassifi-
ziert. Neben dem Ozonabbau nach dem Schema oben gibt

1 1 DU entspricht 2,686 10 Molekiile/cm?.
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HO,-Chemie

es eine Vielzahl von Querverbindungen zwischen den Zyklen
bei denen Molekiile zweier oder mehrerer katalytischer Fami-
lien zusammen Ozon zerstéren. AuBerdem wetteifern die
ozonzerstérenden Zyklen noch mit Nullzyklen.

Bates und Nicolet (1950) nannten OH und H als mdgliche
Katalysatoren in den Abbauzyklen. OH und HO, werden als
ungerader Wasserstoff HO, zusammengefa@t. In der Stra-
tosphare bildet sich das Hydroxylradikal OH durch die Me-
thanoxidation und durch die Reaktion von tropospharischem
Wasserdampf mit atomarem Sauerstoff. In der Mesosphare
ergibt die Photolyse von Wasserdampf das Hydroxylradikal
OH.

Fur die HO,-Familie gibt es insgesamt vier Hauptzyklen, wo-
bei diese allerdings in verschiedenen Hohen der Atmosphare
von Bedeutung sind:

R229:0H+0— H+O0O,
R230: H+0,+M — HO,+ M
R231: HO,+0 — O, +OH

O +0 — O,| Netto

und

R2.29: OH+0 —> H+0,
R2.32: H+0,—OH +0,

O+ 0, — 20,| Netto

und

R 2.33: OH +0, > HO, + O,
R231: HO,+0O — OH + 0,

O+ 0O, — 20,| Netto

sowie

R 2.33: OH + 0, — HO, + O,
R 2.34: HO, + O, — OH +20,

20, — 30, | Netto

Die beiden ersten Zyklen wirken hauptsachlich in einer Hohe
iber 40 km und der dritte Zyklus unter 40 km. Der vierte Zy-
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NO,-Chemie

klus ist nicht auf atomaren Sauerstoff angewiesen, weshalb
dieser der Haupt-HO,-Zyklus unter 30 km Hohe ist. Aul3er-
dem ist dieser der schnellste der vier Zyklen. In der unteren
Stratosphéare sind die HO,-Zyklen dominierend in der Ozon-
zerstorung.

Reservoirverbindungen fiir HO, sind das Wasserstoffperoxid
H,0, und die Salpetersaure HNO,.

Sehr wichtige Reaktionen stellen die Zyklen dar, die durch
NO initialisiert werden (Crutzen, 1970 und Johnston, 1971):

R 2.13: NO +0O; - NO, + O,
R 235:NO,+0 — NO+O,

O+ 0, — 20,| Netto

und

R 2.13: NO+ 0O, - NO, + 0,
R 2.36: NO, +0O, - NO, +O,
R 2.37:NO;+hv — NO+O,

20, + v — 30, | Netto

Der flinfte Zyklus ist fir 70% des Ozonabbaus in der mittle-
ren Stratosphare zwischen 20 und 40 km verantwortlich.

NO wird aus Lachgas N,O gebildet, das von Bodenbakterien
produziert wird. Aufgrund seiner langen Lebensdauer ge-
langt Lachgas in die Stratosphéare und reagiert dort teilweise
mit atomarem Sauerstoff zu NO:

R 2.38: N,O+0O('D) — 2NO

Neben zwei Stichkstoffmonoxidmolekiilen kénnen sich in
dieser Reaktion auch N, und O, bilden.

Lachgas wird auch durch den Einsatz von Diingemitteln frei-
gesetzt. Stratospharische Flugzeuge wie die Concorde emit-
tieren direkt NO in die Stratosphére.

Durch die Bildung der relativ stabilen Reservoire HNO; und
CIONO, begrenzt NO, die katalytischen Zyklen der HO,- und
der ClO,-Familien. Ein weiteres wichtiges Reservoir ist N,Os.

Der Tagesgang von NO, wird durch eine Reihe von Reaktio-
nen bestimmt, denen ein eigenes Kapitel gewidmet ist (Ab-
schnitt 2.3.6).
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ClO,-Chemie Dic katalytischen Abbauzyklen der ClO,-Familie lauten nach

Molina und Rowland (1974) und Stolarski und Cicerone
(1974):

R 2.39: CI+0, - ClO+0,
R 2.40: CIO+0 — Cl+0,

O+ 0, = 20,| Netto

und

R239:Cl+0,— CIO+O0,
R241: OH+0, - HO, +0,
R2.42: CIO+ HO, - HOCI + O,
R 2.43: HOCI+hv — OH +Cl

20, + v — 30, | Netto

und

R2.39:ClI+0,— ClO+0,
R 2.44: CIO + NO — CI + NO,
R 2.35: NO,+0 — NO +O,

O, +0 — 20, | Netto

sowie

R239:Cl+0,— CIO+O0,

R2.13: NO+0O; - NO, + 0,

R 2.45: CIO + NO, + M — CIONO, + M
R 2.46: CIONO, + hv — Cl + NO,
R237:NO,+hv — NO+O,

20, + v — 30, | Netto

In einer Hohe von etwa 45 km ist der siebente Zyklus bedeu-
tend in der Stratosphére. Die Zyklen 8 bis 10 stellen wichtige
Querverbindungen der verschiedenen Familien dar.

Die wichtigste nattirliche Quelle fir das Chlorradikal Cl ist
das Methylchlorid CH;Cl. Methylchlorid wird vor allem aus
den Ozeanen emittiert. AuBerdem entsteht es bei der Bio-
masseverbrennung. Das Chlorradikal bildet sich bei der Re-
aktion von Methylchlorid mit OH oder bei dessen Photolyse.
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Ebenso nattirlichen Ursprungs ist der Chlorwasserstoff HCI,
der von Vulkanen nicht nur bei Ausbriichen freigesetzt wird.

Im Jahr 1974 postulierten Molina und Rowland (1974) und
Crutzen (1974), daBB anthropogen in die Atmosphére einge-
tragene Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKW), das
Ozon in der Stratosphére abbauen. Diese Substanzen sind
reaktionstrage in der Troposphare, da sie unloslich in Wasser
sind und auch nicht mit der Erd- oder Meeresoberflache rea-
gieren. Eine Reaktion mit OH findet gar nicht oder nur lang-
sam statt, so dafd diese Stoffe eine lange Lebensdauer in der
Troposphare haben und in die Stratosphare eingetragen wer-
den konnen. Dort ist die Zerstorung dieser Molekiile durch
Photolyse mit UV-Strahlung méglich und Radikale von Fluor
und Chlor werden freigesetzt, z. B.:

R 2.47: CF,ClL, + v — Cl + CE,CI

BrO,-Chemie

CF,(Cl, ist ein typischer FCKW. Dieser ist unter der Bezeich-
nung FCKW-12 bekannt. Seine atmospharische Lebensdau-
er betragt etwa 100 Jahre. FCKW wurden fir die Herstellung
von Schaumstoffen und als Treibmittel in Spraydosen ver-
wendet. Ferner werden FCKW in Kiihlanlagen eingesetzt. Die
Produktion dieser Stoffe wurde in den Landern, die sich dem
Montrealer Protokoll verpflichtet haben, eingeschrankt bzw.
verboten.

Ungefahr 70% des CIO, liegt fest gebunden in dem Reser-
voir Salzsaure HCI vor. Andere Reservoirverbindungen sind
HOCI und CIONO,.

Das Fluorradikal F, das ebenfalls aus den FCKW freigesetzt
wird, wird sofort in FluBsaure HF eingebunden und steht so-
mit nicht flir den Ozonabbau zur Verfligung.

Wofsy et al. (1975) haben als erste die Bedeutung des
Bromradikals fiir die Vernichtung von Ozon erkannt. Die ka-
talytischen Zyklen der BrO,-Familie lauten:

R 2.14: Br+ 0, — BrO +0,
R 2.48: BrO+0 —> Br+0,

0, +0 — 20, | Netto

und gekoppelt mit der ClO,-Familie:

R 2.49: BrO+CIlO — Br+CIl + O,
R 2.14: Br+ 0, - BrO + O,
R 2.39: Cl+0, - ClO+0O,

20, — 30, | Netto
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10,-Chemie

ergibt sich ein wichtiger Abbauzyklus flir Hohen unter 20 km.

Die Quellen von By, die fiir die Troposphéarenchemie wichtig
sind, wurden bereits in Abschnitt 2.2.6 beschrieben. Vor al-
lem das Methylbromid besitzt eine ausreichend lange Le-
bensdauer, um bis in die Stratosphare vorzudringen. Aller-
dings bilden die tiberwiegenden Quellen in der Stratosphére
die Photolyse von anthropogenen Bromkohlenwasserstoffen
oder auch Halone, die wie die FCKW eine fast unbegrenzte
Lebensdauer in der Troposphare haben und nur in der Stra-
tosphéare von Licht mit ultravioletten Wellenlangen zerstort
werden konnen. Halone finden z. B. Verwendung in der
Feuerbekampfung.

Die Reservoire der Bromradikale sind sehr ineffektiv. HOBr,
HBr und BrONO, werden leicht photolysiert. Daher besitzt
Brom ein viel gréfBeres Potential zur Zerstérung von Ozon als
Chlor. Allerdings weist Brom nur geringe Konzentrationen in
der Stratosphare auf.

Solomon et dl. (1994) brachten auch Jod in Verbindung mit
dem Ozonabbau. Obwohl Beobachtungen gezeigt haben,
daB IO nur in sehr geringen Konzentrationen in der Atmo-
sphéare vorhanden ist, kann es trotzdem in der unteren Stra-
tosphare signifikant zum Ozonabbau beitragen. Messungen
auf Spitzbergen haben ein Mischungsverhaltnis fir IO von et-
was weniger als 1 ppt, in der Stratosphare gefunden (Wit-
trock et al, 2000a). Jod ist hauptsachlich nattirlichen Ur-
sprungs. Methyljodid wird z. B. von Seetang und Phyto-
plankton produziert.

Generell sind die katalytischen Zyklen, deren Nettoreaktion
20—0, lauten, am effektivsten in der oberen Stratosphare.
Der Ozonabbau in der mittleren Stratosphare wird von den
Zyklen bestimmt, die Netto O+0O; —20, umsetzen. Nettore-
aktionen von 205 -30, dominieren in der unteren Stra-
tosphare, da dort kaum atomarer Sauerstoff zur Verfligung
steht (Lary, 1997).

2.3.5 Das Ozon-Loch

Modellrechnungen, die nur die oben beschriebenen Reak-
tionen in der Gasphase berticksichtigten, sagten ein Maxi-
mum fiir den Ozonabbau in einer Hohe von mehr als 30 km
voraus (Crutzen, 1974), also weit oberhalb des Ozonmaxi-
mum.

Eine Ozonreduzierung wurde allerdings zuerst in der Mitte
der achtziger Jahre des vorherigen Jahrhunderts in der Ant-
arktis beobachtet (Chubachi, 1984 und Farman et al., 1985),
und dies auch noch in viel gréBerem Umfang als von der
Gasphasenchemie erklart werden konnte. AulBerdem fand
dieser Ozonabbau hauptsachlich in einer Héhe von 15 bis
20 km statt und war auf den polaren Friihling beschrankt.
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Solomon et al. (1986) machten den Vorschlag, dal3 die Ha-
logene durch Zweiphasenchemie aus den Reservoirverbin-
dungen freigesetzt werden und dann der katalytische Ozon-
abbau verstarkt stattfinden kann. Bei heterogenen Reaktio-
nen liegen die beiden Reaktionspartner in unterschiedlichen
Phasen vor. In der Atmosphéare sind das gasférmige Moleki-
le, die mit Molekiilen auf der Oberflache von festen oder
flissigen Aerosolen reagieren. In heterogenen Reaktionen
werden durch die Beteiligung von lonen die Energiebarrieren
herabgesetzt.

In hohen Breiten dienen die polaren Stratosphérenwolken,
die sich unter kalten Bedingungen im polaren Wirbel gro3flé-
chig bilden kénnen (siche Abschnitte 2.3.2 und 2.3.3) als

Oberflachen flir die Zweiphasenchemie.

Wichtige heterogene Reaktionen in polaren Gebieten sind:
R 2.50: CIONO,,, + HCI, ;, = Cl,,, + HNO,_,,
R 2.51: CIONO,,, + H,0, ;, = HOCI,,, + HNO
R 2.52: BrONO

3(/)
ho T H0 ;) —> HOBr, ., + HNO
R 2.53: HOBr,, + HCl ;) — BrCl ,, + H,0,
R 2.54: HOCI , + HCI ;) — Cl,,, + H,0,,
R 2.55: N,Oy,, + HCI ;) > CINO,,, + HNO
R 2.56: N,O;

2(g) 30)
+H,0, ,, = 2HNO

2(2)

3(f)

8

()

(2) ) 30/)

Die Indizes (g) und (f) beschreiben Molekiile in der Gasphase
bzw. flissige oder feste Molekiile in oder auf PSW-Teilchen.
Es reagieren also die Reservoire mit Wasser oder mit Salz-
saure HCl, selbst das wichtigste Reservoir fir ClO,. Dies hat
zwei Effekte: Zum einen werden relativ stabile Reservoire
aufgebrochen, und es bilden sich photolabile Substanzen.
Zum anderen werden die Stickoxide in Form von Salpeter-
saure HNO; in die PSW eingebunden. Die Entfernung von
NO, aus der Gasphase bezeichnet man als Denoxifizierung.
Damit werden Chlor und Brom die Moglichkeit genommen,
sich wieder in ihre Reservoire Chlornitrat CIONO, und
Bromnitrat BrONQO,, einzubinden. Sehr schwere PSW-Teil-
chen kénnen sedimentieren, und die Stickoxide werden irre-
versibel aus der Stratosphére entfernt. Dieser Vorgang wird
Denitrifizierung genannt.

Am Ende der Polarnacht liegen also die Halogene in Mole-
kiilen vor, die bei Sonnenaufgang photolysiert werden, und
der Ozonabbau beginnt. Im polaren Wirbel sind vor allem
zwei Zyklen im Ozonabbau wirksam. McElroy et al. (1986)
erkannten die Bedeutung des BrO-ClO-Zyklus (Zyklus 12).
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Dieser ist fiir etwa 15 bis 20% der Ozonvernichtung verant-
wortlich. Der CIO-Dimer-Zyklus (Molina und Molina, 1987):

R2.39:Cl+0,— ClO+0,
R239:Cl+0,— CIO+O0,
R2.57:CIO+CIO+M — CLO, + M
R 2.58: CL,O, + v — Cl+ CIOO
R2.59: CIOO+M = Cl+0,+ M

20, + v — 30, | Netto

erklart ca. 60 bis 70% des polaren Ozonabbaus.

Mit Sonnenaufgang erwarmt sich die Stratosphare wieder.
Dann kann die Salpetersaure in den PSW verdampfen und
photolysieren. Das dabei gebildete NO, kann mit BrO und
ClO wieder zu Nitraten reagieren. Durch die starke Reduzie-
rung des Ozons verzogert sich die Erwarmung der Stra-
tosphare und die PSW koénnen lénger existieren. Die Bedin-
gungen fiir den ausgepragten Ozonabbau bilden also Licht
und extreme Kalte, weshalb dieser zeitlich auf den Friihling
und raumlich auf den polaren Wirbel beschrankt ist.

Die oben beschriebene Situation findet sich so allerdings fast
nur in der Antarktis. In der Arktis ist die Winterstratosphére
durchschnittlich etwa 10°C warmer und durch Wellen ist der
polare Wirbel nicht so stark ausgepragt oder gar nicht vor-
handen (Abschnitt 2.3.2). Der Wirbel bricht oft zusammen,
bevor die Sonne aufgeht, so da@ die Halogenaktivierung
wieder riickgangig gemacht wird.

Gerade durch die starke Wellenaktivitat der Nordhemisphare
kénnen allerdings in der polaren Stratosphare mesoskalige
(~102-10% km?), lokale PSW entstehen. Durch die Auf- und
Abbewegung von Luftpaketen auf der Leeseite von Bergrii-
cken dehnt sich die Luft aus und wird adiabatisch abgekiihlt,
bzw. komprimiert und adiabatisch erwarmt. Es konnen dabei
Temperaturen erreicht werden, die fiir die Bildung von PSW
nétig sind (Zondlo et al., 2000).

2.3.6 NOzin der Stratosphére

Im Kapitel 2.3.4 wurde gezeigt, welche Rolle NO, in der
Ozonchemie spielt: Zum einen stellt der Zyklus 5 einen der
wichtigsten Mechanismen zum Ozonabbau in der mittleren
Stratosphére dar. Zum anderen bildet NO, die stabilen Halo-
gennitratreservoire, wie CIONO, und verhindert dadurch die
Chloraktivierung. In diesem Abschnitt soll der Tagesgang und
die nachtliche Chemie von NO, beschrieben werden.
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Stickstoffmonoxid entsteht in der Stratosphére, wenn Lach-
gas mit angeregten Sauerstoffatomen O(!D) reagiert (Ab-
schnitt 2.3.4). Reagiert das NO mit Ozon entsteht Stickstoft-
dioxid:

R 2.13: NO+0O, - NO, + 0,

NO, steht mit NO in der beleuchteten Atmosphare tber die
Reaktion:

R2.6:NO,+hv — NO+O L <410 nm

und ebenso tiber
R 2.35: NO, + O — NO + 0,

im Gleichgewicht. Letztere Reaktion vollzieht sich vor allem
in der mittleren und oberen Stratosphare, da dort gentigend
Sauerstoffatome vorhanden sind. Die Reaktionen 2.13 und
2.35 bilden zusammen den katalytischen Zyklus 5. Die Reak-
tion 2.6 in Kombination mit Reaktion 2.13 stellt einen Null-
zyklus in Bezug auf die Zerstérung von ungeradem Sauer-
stoff dar.

Wenn NO, mit Ozon reagiert, bildet sich NO;:
R 2.36: NO, + O, > NO, + O,

Tagstiber wird NO; schnell photolysiert:
R237:NO;+hv — NO+0O, L <594 nm (10%)
R 2.60: — NO, + 0 A <594 nm (90%)

In beiden Fallen kommt es zu keinem Verlust von NO,.

Bei Sonnenuntergang endet die NO-Produktion tiber die Re-
aktion 2.6 und die NO,-Konzentration steigt rasch an. Im
Laufe der Nacht nimmt dessen Konzentration wieder lang-
sam ab durch die Bildung von NO, tber die Reaktion 2.36.
NO, und NOj stehen nachts im Gleichgewicht mit dem Re-
servoir Distickstoffpentaoxid N,Os:

R 2.61: NO, + NO,+ M = N,O, + M

Durch den Anstieg von NO; wahrend der Dunkelheit nimmt
auch die N,O.-Konzentration auf Kosten der NO,-Konzentra-
tion zu.

Mit Sonnenaufgang wird das NO; sofort photolysiert (Reak-
tion 2.37 und 2.60) und die NO-Produktion beginnt wieder-
um. Die NO,-Konzentration fallt also rasch ab und das
Gleichgewicht zwischen NO, und NO stellt sich innerhalb
weniger Minuten ein. Das NO,, das in N,O; eingebunden
wurde, wird wesentlich langsamer tiber die Reaktion 2.61
und Uiber Photolyse:

R 2.62: N,O, +hv — NO, + NO,
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freigesetzt, so dald die NO,-Konzentration im Laufe des Tages
weiter ansteigt. Die Reaktion ist aulBerdem temperaturabhan-
gig. Sie verlangsamt sich bei tiefen Temperaturen. Dann wird
N,O; langsamer aufgebrochen und der Anstieg der
NO,-Konzentration im Tagesgang féllt nicht so stark aus.

Neben dem Distickstoffpentaoxid bilden die Salpetersaure
HNO,, Chlornitrat CIONO, und Bromnitrat BrONO, Reser-
voire des Stickstoffdioxids:

R 2.63: NO, +OH + M — HNO, + M
R 2.45: NO, +CIO+ M — CIONO, + M
R 2.64: NO, + BrO + M — BrONO, + M

Diese Reservoire konnen aber wieder in aktive Stickstoffver-
bindungen umgewandelt werden:

R 2.65: HNO, + v — OH + NO, ) <320 nm
R 2.66: HNO, + OH —> NO, + H,0

R 2.46: CIONO, + hv — Cl + NO, ). <400 nm
R 2.67: CIONO, + hv = CIO + NO,

und analog:
R 2.68: BFONO, + v — Br+ NO, ) <420 nm
R 2.69: BrFONO, + v — BrO + NO,

Die Bildung (Reaktion 2.63) sowie Zerstérung (Reaktionen
2.65 und 2.66) von Salpetersaure lauft nur tagsiiber ab. Da-
durch ergibt sich also kein Einflud auf den Tagesgang von

NO,.

Lediglich in der Erholungsphase nach dem polaren Wirbel
kann die Konzentration von CIONO, ungewo¢hnlich hohe
Werte annehmen, allerdings nur, wenn noch gentigend Ozon
fir die Produktion von NO, vorhanden ist (Michelsen et al.,
1999). Ansonsten hat dieses Reservoir keinen groBen Ein-
fluB auf die Stickoxidchemie. Das gleiche gilt fiir BrONO,, da
das BrO-Mischungsverhéltnis in der Stratosphare sehr gering
ist.

Im Winter werden Stickoxidverbindungen in Anwesenheit
von kalten Hintergrund-Sulfataerosolen in HNO; umgewan-
delt (Reaktionen 2.50 bis 2.52). Nach Sonnenaufgang tiber
der kalten Stratosphéare findet dadurch weniger Produktion
von NO, statt.

Der Jahresgang von NO, wird in hohen Breiten primar von
der Tageslange bestimmt: Je langer der Tag, desto mehr
N,O; kann photolysiert werden (Reaktion 2.62). Maximale
NO,-Saulen erhalt man also im Sommer.
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Die letzten Abschnitte Giber die Chemie der Stratosphéare
orientieren sich an den Biichern von Wayne (2000) und
Brasseur et al. (1999).

2.4 Troposphdren-Stratosphdren

Austausch

R
G22:0 = T(&)”

Der Austausch durch die Tropopause stellt eine wichtige
Quelle von Spurenstoffen dar. Zum einen werden dadurch
die ozonzerstérenden FCKW in die Stratosphére eingebracht,
zum anderen werden aber so auch die stabilen Reservoire
aus der Stratosphéare entfernt. Ebenfalls wird stratosphéri-
sches Ozon in die Troposphére transportiert.

Bisher wurde als die Grenze zwischen der Troposphare und
der Stratosphére das Temperaturminimum angesehen (s.
auch Abbildung 2.1). Fir den Austausch zwischen Tro-
posphare und Stratosphére ist es sinnvoll die Tropopause dy-
namisch zu definieren. Dafiir miissen zunéchst zwei neue
GroBen eingefiihrt werden, namlich die potentielle Tempera-
tur und Ertels potentielle Wirbelstérke.

Ein Luftpaket mit der Temperatur T und dem Druck p, das
adiabatisch, also ohne Zufuhr von Warme, auf den Oberfla-
chendruck p, gebracht wird, besitzt dort die potentielle
Temperatur 6:

p

Dabei stellt ¢, die spezifische Warme dar.

Flr adiabatische Prozesse ist die potentielle Temperatur eine
ErhaltungsgréBe. Linien gleicher potentieller Temperatur
werden Isentropen genannt. Diese sind in der Atmosphére
relativ horizontal ausgerichtet. Durch diese Eigenschaft eig-
nen sich die Isentropen als vertikale Koordinaten. Adiabati-
sche Bewegungen kénnen dann zweidimensional auf Fla-
chen gleicher potentieller Temperatur dargestellt werden.

Fir Ertels potentielle Wirbelstarke gilt:

G23:P= (g, +f)(—g%] = konst.

Dabei ist {, die Vertikalkomponente der relativen Wirbelstar-
ke eines Luftpaketes ausgewertet auf einer isentropischen
Flache. Die planetare Wirbelstarke f ist das doppelte der lo-
kalen Vertikalkomponente der Winkelgeschwindigkeit der Er-
de. Die Erdbeschleunigung stellt g dar und 5%}3 ist ein Mal3

Die Atmosphére
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fur die vertikale Ausdehnung zwischen zwei isentropischen
Flachen in Druck angegeben. Fiir adiabatische Bewegungen
bleibt die potentielle Wirbelstarke erhalten. Eine Herleitung
und eine genauere Diskussion der einzelnen GroBen findet
sich in dem Buch von Holton (1992).

Aus der beobachteten Temperatur- und Hohenverteilung der
Atmosphare ergibt sich eine klimatologische, dynamische
Tropopause. In den Tropen wird diese durch die 380K-Isen-
trope definiert und auBBerhalb der Tropen durch die poten-
tielle Wirbelstarkenoberflache von 2PVU.

Die geographische Breite, wo der Austausch stattfindet, wird
von der Brewer-Dobson-Zirkulation vorgegeben: Eintrag von
tropospharischer Luft in die Stratosphare in den Tropen und
in mittleren und hohen Breiten umgekehrt.

Der vertikale Transport in den Tropen findet wahrscheinlich
durch Cumulonimbuswolken statt, die iber die Grenze neu-
tralen Auftriebs bis in die Stratosphéare hinausschief3en. Be-
vorzugte Gebiete flir starke Konvektionswolken liegen in In-
donesien und im Gebiet des indischen Monsuns (Andrews et
al., 1987).

In hohen und mittleren Breiten dringt in sogenannten Tropo-
pausenfalten die dynamische Tropopause tief in die Tro-
posphére ein. Tropopausenfalten entstehen bei der Fronten-
bildung synoptischer Wettersysteme in Verbindung mit Wel-
lenaktivitaten im Jet. An den Randern der Tropopausenfalte
wird durch kleinskaliges Mischen die stratospharische Lutft ir-
reversibel in die Troposphare eingebracht.

Eine ausfiihrliche Beschreibung der Austauschprozesse findet
sich in dem Uberblick von Holton et al. (1995).

Der Luftaustausch in beiden Richtungen durch die Tropo-
pause geschieht in relativ kurzlebigen Strukturen.
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3 DOAS

Dic Spektroskopie nutzt das Prinzip der Dispersion von
Licht zur Analyse von Materie. Jede Substanz besitzt ein cha-
rakteristisches Emissions- und Absorptionsspektrum. Feste
oder flissige Stoffe senden ein kontinuierliches Spektrum
aus. Bei Gasen beobachtet man sowohl kontinuierliche als
auch diskrete Spektren mit scharfen Spektrallinien. Diese Li-
nien koénnen sich auch in sehr kurzen regelmal3igen Abstan-
den verdichten, so dal3 sie nur bei hoher Auflésung getrennt
werden koénnen und sonst wie kontinuierliche Emissionsban-
der erscheinen. Die Ansammlung solcher Linien wird des-
halb Bande genannt. Banden erhélt man in Spektren von
Molekiilen, da zusatzlich zu den Elektronentibergéngen ein-
atomiger Gase die Bewegung der Atomkerne zueinander
oder um eine gemeinsame Achse mit unterschiedlichen
Energiezustanden verbunden sind.

Bei Molekilspektren unterscheidet man drei Gruppen von
Energielibergéngen und damit Spektrallinien:

Die Elektronenstruktur: Die Elektronen der Molekiile

kénnen in verschiedene Energieniveaus angeregt wer-
den. Ubergange zwischen den Niveaus benétigen Licht der
Wellenlangen des sichtbaren und ultravioletten Spektralbe-
reichs.

Die Schwingungsstruktur: Fir jedes Elektronenener-

gieniveau existieren mehrere Schwingungszustande, die
durch die relative Bewegung der Kerne zueinander entste-
hen. Die Abstande der Energieniveaus entsprechen Wellen-
langen der Mikrowellen bis hin zum fernen infraroten Spek-
trum.

Die Rotationsstruktur: Das ganze Molekil kann auch

zu Rotationen um eine Achse angeregt werden. Dadurch
spalten die einzelnen Schwingungsenergieniveaus noch ein-
mal in mehrere Rotationszustande mit Ubergangen im infra-
roten Spektrum auf.

Emissionsspektren werden von einem Korper in Abhangig-
keit von seiner Temperatur ausgesandt und wenn die Atome
oder Molekiile des Korpers angeregt wurden. Bei der Ab-
sorptionsspektroskopie bringt man einen Stoff in den Strah-
lengang von Licht mit einem kontinuierlichen Spektrum. An-
hand der charakteristischen Position der Absorptionslinien im
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Spektrum kann dann der Absorber identifiziert und durch die
Starke der Absorption auch quantifiziert werden.

In dieser Arbeit wird das Sonnenlicht auf Absorptions-
charakteristika von Spurengasen der Erdatmosphére mittels
der Methode der differentiellen optischen Absorptions-
spektroskopie (DOAS) untersucht. Differentiell bedeutet
hier, dal3 von einem Spektrum, welches in eine hoch- und
eine tieffrequente Komponente zerlegt wurde, nur der hoch-
frequente Beitrag betrachtet wird. Mit dieser Methode kon-
nen also nur Gase detektiert werden, die schmale Spektralli-
nien im sichtbaren und ultravioletten Spektralbereich aufwei-
sen, wie z. B. die Absorber O; und NO,. Dabei handelt es
sich hauptsachlich um Vibrationsstrukturen, die elektroni-
schen Ubergangen tberlagert sind.

Die DOAS kann in vielféltigen Bereichen der Fernerkundung
der Atmosphére aber auch bei Laborexperimenten (Deters,
1996) eingesetzt werden. In der Atmosphare ist die Auswer-
tung von Direkt- oder Streulichtmessungen mit der DOAS
moglich. Bei Direktmessungen kann man entweder tagstiber
die Sonne oder nachts den Mond (Schiieter, 2001; Sanders
et al., 1987) oder Sterne (Roscoe et al., 1994) in Okkultation
beobachten, ansonsten werden auch mit Hilfe von kiinstli-
chen Lichtquellen sogenannte Langpfadmessungen (Perner
und Platt, 1979) parallel zum Erdboden durchgeftihrt. Letzte-
res ist anwendbar flir Spurengase in der planetaren Grenz-
schicht. Streulicht kann in verschiedenen Beobachtungsgeo-
metrien vom Boden (Brewer et al., 1973; Noxon, 1975,
1979; Solomon et al., 1987), vom Flugzeug oder auch vom
Satelliten aus gemessen werden. Bei bodengebundenen
Messungen unterscheidet man zwischen Zenit- und Schrag-
messungen!. Flir Zenitmessungen zeigt das Teleskop senk-
recht nach oben und fiir Schragmessungen in Richtung
Horizont.

Der neue MeBBaufbau, der im Rahmen dieser Arbeit instal-
liert wurde, ist in der Lage automatisch das Streulicht der
Sonne im Zenit und nacheinander in vier Richtungen unter
verschiedenen Hohenwinkeln nahe des Horizontes aufzu-
nehmen. Der Nutzen des simultanen Messens wird anhand
von Geometriebetrachtungen in Abschnitt 3.2 beschrieben.
Die mathematische Beschreibung und die Grundlagen der
DOAS folgen in den Abschnitten 3.3 bis 3.5. Zunachst
mochte ich aber die Eigenschaften der Sonne behandeln,
welche die oben beschriebenen Messungen erst ermoglichen
(Abschnitt 3.1).

Engl: off-axis-Messungen. Dieser Begriff wird auch haufig im Deutschen verwendet.
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3.1

Spektrale Energiedichte [W/ i / nm]

Die Sonne

Der Gaskorper der Sonne besteht iberwiegend aus Wasser-
stoff, also Protonen, und Helium. Die Energie, welche in
Form von Sonnenstrahlung freigesetzt wird, wird durch Kern-
fusion im Inneren der Sonne erzeugt. Dort fusionieren stets
vier Protonen zu einem Heliumatom. Durch elektromagneti-
sche Strahlung weiter im Inneren und dann weiter au@en
durch Konvektion wird diese Energie zur Oberflache der
Sonne transportiert.

225 | ' | ' | ' | ' | ' |
2004 —— Extraterrestrisch
T —— Meereshohe mit Luftmasse 1.5
L7+ — Schwarzer Strahler bei 5800 K
1504+
1251
100l
0751
050
0.25 -
0.00 - | | | . +— —
800 1200 1600 2000 2400 2800
Wellenlénge [nm]

Abbildung 3.1: Die Solarstrahlung am Oberrand der Atmo-
sphéare und an der Erdoberflache im Vergleich mit der Schwarz-
korperstrahlung. Die Absorption am Erdboden wird
hauptsachlich durch O, O,, O;, H,O und CO, verursacht.

Der von der Erde aus sichtbare Teil der Sonne wird Pho-
tosphare genannt. Tatsachlich handelt es sich dabei aber
nicht um die Oberflache der Sonne sondern um eine diinne
Schicht der Sonnenatmosphére, deren Temperatur ungefahr
5800 K betragt. Die Photosphare kann annahernd als
schwarzer Strahler angesehen werden, der ein kontinuier-
liches Spektrum nach dem Planckschen Strahlungsge-
setz emittiert. Das Spektrum der Sonne umfaBt Wellenlén-
gen von den langen Radiowellen bis hin zur Gammastrah-
lung. Das Maximum des Strahlungsflusses liegt im sichtbaren
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Spektralbereich, genauer bei etwa 460 bis 480 nm. 43% der
gesamten Strahlung wird mit sichtbaren, 49% mit nahinfraro-
ten und 7% mit ultravioletten Wellenléngen abgegeben.

Bereits im extraterrestrischen Spektrum der Sonne kénnen
starke Absorptionslinien beobachtet werden, die nach ihrem
Entdecker Fraunhofer-Linien benannt wurden. Atome und
Ionen in der Photosphéare und in der weiter auBen gelege-
nen Chromosphére absorbieren die von der Photosphare
selbst abgegebene Strahlung. Die Fraunhofer-Linien sind im
ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich erheblich star-
ker als die Absorption in der Erdatmosphére.

Die Strahlungsintensitat der Sonne unterliegt zumindestens
fir Wellenlangen kleiner als 200 nm starken Schwankungen
wie z. B. durch den elfjahrigen Sonnenzyklus oder durch
Sonnenfleckenaktivitat. Die Sonnenaktivitaten werden durch
die sich verandernde magnetische Struktur der Sonne her-
vorgerufen.

Dieser Abschnitt basiert auf der Darstellung in dem Buch von
Phillips (1992).

Die Beobachtungsgeometrie

In diesem Abschnitt soll der Lichtweg
der Photonen von der Sonne durch
die Atmosphére beschrieben werden.
Dieser hangt von dem Sonnenzenit-

winkel (SZW2) ab. Der Sonnenzenit-

winkel wird definiert als der Winkel
zwischen der Oberflachennormalen

I e und der Verbindungslinie zwischen

Sonne und Erde (Abb. 3.2). Bei ei-
nem SZW von 90° steht die Sonne
am Horizont und bei 0° im Zenit. Die
Saulendichte eines Absorbers entlang
des Lichtweges wird schrage Saule

P w-)em‘\o“

\

genannt und ist somit ebenfalls eine
Funktion des Sonnenzenitwinkels.

Bei den Zenitmessungen zeigt das
Teleskop senkrecht nach oben und
fangt nur Photonen ein, die unter ei-
Abbildung 3.2: De- nem kleinen Offnungswinkel in das
finition der Winkel. Teleskop gelangen. Im folgenden wird
davon ausgegangen, dafd die Photo-
nen nur einmal, und zwar im Zenit,

Oftmals findet man auch SZA fiir den englischen Begriff solar zenith angle.
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gestreut werden. Der Lichtweg ist in Abb. 3.3 veranschau-
licht: Die Photonen legen einen langen, schréagen Weg, daher
der Name schrage Séaule, durch die obere Atmosphare zu-
rtiick und werden dann senkrecht nach unten in das Teleskop
gestreut. Zum genauen Lokalisieren des Lichtweges ist es
notwendig, dal3 die Hohe, in der das Licht gestreut wird, be-
kannt ist. Die Streuwahrscheinlichkeit fiir ein Photon ist pro-
portional zum Produkt aus der Lichtintensitat und der Dichte
der Streuzentren, also in erster Naherung der Luftdichte. Die
Lichtintensitat nimmt mit der Hohe zu, da diese in tieferen
Schichten der Atmosphare durch Streuung geschwacht wird.
Die Luftdichte hingegen nimmt mit zunehmender Hohe ex-
ponentiell ab. Es muf3 also eine Hohe existieren, wahr-
scheinlichste Streuhohe genannt, fir welche die Streu-
wahrscheinlichkeit maximal wird. Die Lichtintensitat ist aber
nattirlich abhangig vom Sonnenzenitwinkel. Bei sinkender
Sonne nimmt die Intensitat nahe dem Erdboden stark ab, so
da sich die wahrscheinlichste Streuhthe rasch nach oben
verschiebt. Flir Photonen einer Wellenlange von 440 nm
liegt diese bei ca. 5 km fiir 30° SZW, bei ca. 15 km fir 90°
SZW und bei ca. 25 km fir 93° SZW (Karlsen Tarrnkuvist,
2000).

zur Sonne
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Abbildung 3.3: Darstellung der Geometrie flir Zenitmessungen.

Abb. 3.3 zeigt die Beobachtungsgeometrie fiir drei unter-
schiedliche Sonnenzenitwinkel. Das Teleskop fangt selbstver-
standlich auch Photonen ein, die aus einem Bereich auf3er-
halb der wahrscheinlichsten Streuhohe stammen. Daher stellt
die schrage Saule fir einen gegebenen Sonnenzenitwinkel
eine Mittelung tber die Intensitaten entlang eines Ensembles
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von Lichtwegen dar. Der Verlauf der schragen Saule in Ab-
hangigkeit vom Sonnenzenitwinkel wird durch die relative
Lage der wahrscheinlichsten Streuhdhe zur Absorberschicht
bestimmt. Bei einem stratospharischen Absorber nimmt die
schrage Saule mit dem SZW so lange zu, wie die Streuhche
zunachst unterhalb und dann innerhalb der Absorberschicht
liegt. Wenn dann bei sehr tiefstehender Sonne sich die wahr-
scheinlichste Streuhthe Uber der Absorberschicht befindet,
wird diese vertikal durchlaufen und die schrage Saule wird
wieder Kleiner.

Ein tropospharisches Spurengas absorbiert unterhalb der
wahrscheinlichsten Streuhthe auf einem relativ kurzen Licht-
weg, der sich kaum mit dem Sonnenzenitwinkel andert. Die
typischen Verlaufe der schragen Saulen eines stratosphéri-
schen und eines tropospharischen Absorbers werden in Abb.
3.4 flr Zenitmessungen verglichen.
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Abbildung 3.4: Die Grafik zeigt jeweils einen Halbtagesgang
(Messungen vom 6. April 2001) fiir einen stratosphérischen Ab-
sorber (hier Ozon) und fiir ein Spurengas, welches im wesentli-
chen in der Troposphéare vorkommt (hier O,). Die Variation der
schragen Saule fur einen troposphérischen Absorber ist deutlich
geringer (hier noch um den Faktor 10 tiberhoht dargestellt!).

Das oben beschriebene, anschauliche Modell stellt natiirlich
nicht die reale Atmosphére dar. Es ist allerdings eine gute
Naherung flir stratosphérische Absorber. In der Troposphéare
miussen weitere Uberlegungen fiir die moglichen Lichtwege
der Photonen mit einbezogen werden. So werden zusatzlich
zur Streuung an Luftmolekiilen die Photonen an Aerosolen
und Wassertropfchen in Wolken gestreut. Dies kann je nach
relativer Lage des Absorbers zu den Streuzentren zu einer
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Verlangerung oder Verkiirzung des Lichtweges fiihren. Ferner
konnen Photonen selbstverstandlich auch mehrfach, z. B. in
Wolken, gestreut werden, was den Lichtweg und damit auch
die schrage Saule, wenn sich der Absorber innerhalb der
Wolke befindet, erheblich vergroBern kann. AulBerdem hat
die Bodenalbedo einen groBen EinfluB: Je grolBer die Albe-
do, desto wahrscheinlicher ist es, dafd Photonen vom Boden
reflektiert und dann in das Teleskop gestreut werden. Fiir die
Beurteilung der gemessenen schréagen Saule ist der Vergleich
mit einem Strahlungstransportmodell notwendig (s. Kapitel
4).

Bei den Schragmessungen zeigt das Teleskop in Richtung
Horizont. Der Winkel zwischen der Beobachtungsrichtung
und der Tangentenebene der Oberflache wird im folgenden
Hohen- oder Elevationswinkel ¢ genannt. Fiir die Beob-
achtungsgeometrie ist neben diesem und dem Sonnenzenit-
winkel noch ein weiterer Winkel von Bedeutung: der relati-

ve Sonnenazimut 3 zwischen dem Teleskop und dem Son-
nenstand (s. Abb. 3.2, S. 36).

,-‘ e

Abbildung 3.5: Darstellung der Geometrie fiir Schragmessun-
gen.

Die Idee der Schragmessungen ist es, den Lichtweg in der
unteren Atmosphare zu verléngern, um so die schragen Sau-
len empfindlicher fir Absorber in der Troposphére zu ma-
chen. Abb. 3.5 zeigt mdogliche Lichtwege fiir unterschiedliche
Hoéhenwinkel.
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Gerade fiir die Auswertung der Schragmessungen sind Ver-
gleiche mit Ergebnissen von einem Strahlungstransportmo-
dell erforderlich, da die oben beschriebenen Effekte sich bei
dieser Beobachtungsgeometrie noch verstarken.

3.3 Die DOAS-Gleichung

Beim Durchgang durch Materie wird Strahlung einer Wellen-
lange A abgeschwacht. Die Intensitat I betragt nach einer
Wegstrecke s nach dem Lambert-Beer-Gesetz:

G3.1:1(M)=1,(1)exp|[ -spo (1)]

Dabei ist I, die Anfangsintensitat, p die Teilchendichte® des
Absorbers und ¢ der Absorptionsquerschnitt?. Die Gleichung
3.1 muB fir die Atmosphare modifiziert werden, da zuséatz-
lich zur Absorption durch verschiedene Absorber i auch
Streuprozesse an Molekiilen, Wassertropfchen und Aeroso-
len, welche die Intensitat gleichfalls verringern, berticksichtigt
werden mussen. AulBerdem ist die Teilchendichte eines Ab-
sorbers nattirlich héhenabhangig. Der Absorptionsquerschnitt
eines Gases hangt von der Temperatur und dem Druck der
Atmosphare und somit ebenfalls von der Hohe ab.

G3.2:1(0)=1, (K)exp{—jdszi: p.(s)c, (k,s)}

Bei der Streuung in der Erdatmosphéare unterscheidet man
die folgenden drei Falle:

Die elastische Streuung an Luftmolekilen (Durch-

messer ~10* um) wird durch die Rayleigh-Theorie be-
schrieben, die nur fiir Streuzentren Giiltigkeit besitzt, deren
Durchmesser klein gegen die Wellenlange ist. Fir den
Streuquerschnitt oy, gilt: og,, ~ A*.

Der Durchmesser von Aerosolen (~1um) und Tropfchen

(~10um) liegt in der GréBenordnung der Wellenléngen,
welche die Sonne vorrangig abstrahlt. Die einfallende
Strahlung wird elastisch gestreut. Eine Moglichkeit zur Be-
schreibung der Streuung von Photonen an Aerosolen ist die
Mie-Theorie. Der Querschnitt o, wird bestimmt durch:
Opme ~ A¥mit k zwischen 0 und 2.

Die Raman-Streuung ist eine inelastische Streuung an
Luftmolekiilen, die zum sogenannten Ring-Effekt fiihrt
und in Abschnitt 3.5 behandelt wird.

3 Einheiten: [Molekiile/cm3]
4 Einheiten: [cm?Molekiil]
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Damit lautet die vollstandige Lambert-Beer-Gleichung fiir die
Atmosphare:

Zpi (S)G[(X,S)

G 33:100) =1, (M)exp| ~[ ds| *Pro () (2o5)
+pMie (S)GMie (X’S)
+pR[ng (S)GR[ng (7\‘35')

I, ist dabei das extraterrestrische Sonnenspektrum, pg., me. Ring;
die Teilchendichte der Streuzentren bzw. der Absorber und
ORay, Mie, Ring, i di€ Streu- bzw. Absorptionsquerschnitte. Mit die-
ser Gleichung kann man noch nicht die Konzentrationen der
Absorber entlang des Lichtweges bestimmen, da die Beitrage
der einzelnen Prozesse nicht getrennt werden kénnen und
auch die Gesamtintensitat [ z. B. durch Wolken stark variie-
ren kann. Deshalb wird eine Reihe von Vereinfachungen ein-

geftihrt:

Die Hohenabhangigkeit der Absorptionsquerschnitte

o, wird vernachlassigt. Dies ist moglich, wenn man in
der Auswertung Querschnitte verwendet, die bei den Tem-
peraturen aufgenommen wurden, wie sie auch in der Atmo-
sphare in der Absorberschicht vorkommen. Damit kann
man in Gleichung 3.3 die Summation und das Integral ver-
tauschen und folgende Abkirzung fir die schrage Saule S
einfiihren:

G3.4:5,=[p,(s)-ds

Der Ring-Effekt wird wie von Solomon et al. (1987) vor-
geschlagen als zusatzlicher Absorber angesehen (siehe

Abschnitt 3.5).

An dieser Stelle setzt nun die DOAS-Methode an: Die

Absorptionsquerschnitte werden in einen schnell und ei-
nen langsam mit der Wellenlange variierenden Anteil &’
bzw. o zerlegt:

G3.5: 0o, ZGiUFG?
Die Anteile mit den sich langsam &ndernden Absorp-
tionsquerschnitten ¢° und die Rayleigh- und Mie-Streu-

terme, die, wie oben beschrieben, einfachen Potenzgesetzen
folgen, werden durch ein Polynom P ersetzt:

G3.6:P=Ya\’
P

Also ergibt sich:

G3.7:1(h)=1, (k)exp{—zilci '()S, —Zapk”}
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Zum Auswerten der Messungen wird der Logarithmus der
Gleichung gebildet:

G38:InI(A)=Inl,(A)->c,'(V)S, - a,r”
i 4

Uber eine lineare Ausgleichsrechnung lassen sich bei bekann-
tem Bezugsspektrum I, und bekannten differentiellen Absorp-
tionsquerschnitten o, die schragen Saulen S, der verschiede-
nen Spurengasen und die Koeffizienten a, des Polynoms aus
dieser Gleichung ermitteln. Sie wird deshalb DOAS-Glei-
chung genannt.

3.4 Das Bezugsspekirum |,

Ein ideales Bezugsspektrum I fiir die DOAS-Gleichung wére
ein extraterrestrisches Sonnenspektrum, das mit dem Gerat
aufgenommen wurde, mit dem auch die Streulichtmessun-
gen durchgefiihrt werden. Dies ist nattirlich nicht moglich.
Ein Sonnenspektrum, gemessen von einem Instrument auf
einem Satelliten, ist aber ungeeignet, da dieses immer auch
gerétespezifische Eigenschaften aufweist, die bei einem Ver-
gleich mit Spektren eines anderen Instruments zu Fehlern in
der Auswertung fihren. Zusatzlich konnen sich die Gerateei-
genschaften mit der Zeit andern. Deshalb wird als Bezugs-
spektrum das Spektrum mit dem kleinsten Sonnenzenitwin-
kel vom selben Tag oder das Mittagsspektrum eines beliebi-
gen Referenztages gewahlt. Dadurch kompensieren sich alle
multiplikativen Gerateeigenschaften. Die Nachteile liegen na-
tlrlich darin, dal@ im Bezugsspektrum ein unbekanntes Aus-
mald an atmospharischer Absorption enthalten ist.

Durch die doppelte Beobachtungsgeometrie von Zenit- und
Schragmessungen ergeben sich insgesamt mehrere Moglich-
keiten die Spektren mit Bezugsspektren zu vergleichen. So-
wohl fir die Auswertung der Zenitspektren F als auch fir die
der Schragspektren IS wurde als Bezug in der Regel das Ze-
nitmittagsspektrum verwendet.

Die DOAS-Gleichung mu3 also umgeschrieben werden:
M Z ( )
G3.9: 0.) = exp ZG (X)(S SMZ) Za 2P
Mit dieser Gleichung kann man jetzt nur noch die Differenz

AS der schragen Saulen zwischen den beiden MeBBspektren
ermitteln.
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3.5 Der Ring-Effekt

Beobachtungen haben ergeben, daB die Fraunhofer-Li-
nien im Streulicht der Sonne weniger deutlich ausgepragt
sind als bei direktem Sonnenlicht. Dieses Phanomen ist nach
den Entdeckern Grainger und Ring (1962) als Ring-Effekt
bekannt geworden. Der Ring-Effekt verstéarkt sich mit sinken-
der Sonne, also mit einer Verlangerung des Lichtweges durch
die Atmosphare. Wenn man folglich Spektren desselben Ta-
ges bei unterschiedlichen Sonnenzenitwinkeln vergleichen
mochte, mul3 dieser Effekt kompensiert werden.

Der Ursprung des Ring-Effekts ist im wesentlichen verstan-
den. Er entstammt inelastischer Streuung, deren Wellenléan-
genverschiebung AA durch Aufnahme oder Abgabe von
Energie in der GroBenordnung der Breite der Fraunhofer-Li-
nien liegt. Diese kann bis zu 1 nm betragen.

Die folgenden Prozesse werden als mogliche Ursachen fiir
den Ring-Effekt diskutiert:

Aerosolfluoreszenz (Noxon und Goody, 1965; Bar-
more, 1975)

2Raman—Streuung an Luftmolekiilen: Rotation und
Vibration (Fish und Jones, 1995; Joiner et al., 1995;
Burrows et al., 1996)

Rayleigh-Brillouin-Streuung aufgrund von Dichte-
schwankungen der Luft (Kattawar et al., 1981)

Der dominierende ProzeB ist dabei die Rotations-Ra-
man-Streuung. Klassisch ist der Raman-Effekt folgenderweise
zu verstehen: Licht einer sehr viel héheren Frequenz als die
Rotations- oder Schwingungsfrequenzen der Kernbewegung
fallt auf ein Molekul. Dabei induziert das Licht ein Dipolmo-
ment, indem die Elektronenhtille im Takt der Welle gegen die
Kerne verschoben wird. Dieser oszillierende elektrische Dipol
kann zum einen wiederum elektromagnetische Wellen der
Erregerfrequenz abstrahlen (Rayleigh-Streuung) oder aber
Wellen mit veranderter Energie und somit Frequenz (Ra-
man-Streuung), wobei entweder Energie des Photons dem
Molekiil zugefiihrt wird, um es in ein anderes Rotations- oder
Schwingungsniveau anzuregen, oder Energie des Molekiils
wird an die Welle abgegeben. Dabei geht das Molekiil in ei-
nen niedrigeren Schwingungs- oder Rotationszustand tiber.

Wenn man Molekiile monochromatischem Licht aussetzt, be-
obachtet man im Streuspektrum neben der Rayleigh-Linie
bei der Erregerfrequenz eine Reihe von &quidistanten Sto-
kes- bzw. Anti-Stokes-Linien, mit niedrigerer bzw. héherer
Frequenz als die Erregerfrequenz. Der Abstand dieser Linien
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entspricht den Abstanden der Schwingungs- oder auch Rota-
tionsniveaus (Hellwege, 1974).

Neben dem Auffiillen der Fraunhofer-Linien werden durch
den Ring-Effekt nattirlich auch die Absorptionsstrukturen der
Erdatmosphare veréndert. Dies wird molekularer Ring-Ef-
fekt genannt und kann zu einer Unterschatzung der schra-
gen Saulen fiihren.

In der Auswertung der Spektren wird der Ring-Streuquer-
schnitt einfach als Absorptionsquerschnitt behandelt. Da-
durch erhélt man mit der linearen Ausgleichsrechnung aus
der DOAS-Gleichung eine schrdge Sdule des Rings.

Der Streuquerschnitt wird aus einem mit dem Strahlungs-
transportmodell SCIATRAN (sieche Abschnitt 4.1) berechne-
ten simulierten Ring-Spektrum ermittelt. Daftir ist in
SCIATRAN die Rotations-Raman-Streuung an Sauerstoff-
und Stickstoffmolekiilen implementiert (Vountas et al., 1998).
Die Strahlungsintensitat am Erdboden wird zum einen ohne
und dann mit Rotations-Raman-Streuung berechnet. Der Lo-
garithmus des Intensitatsverhaltnisses gibt den Streuquer-
schnitt an.

Die Rotations-Raman-Streuung kann in SCIATRAN zur Zeit
nur flr Zenitgeometrie simuliert werden. Der Ring-Effekt &n-
dert sich aber mit der Beobachtungsgeometrie. Dies stellt ei-
ne mogliche Fehlerquelle in der Auswertung dar.
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4 Die vertikale Saule

G 4.1: LMF(0,0,9,))=

G42:V

G43: V=

Bisher konnen aus den gemessenen Spektren nur die schra-
gen Differenzensédulen AS der Absorber ermittelt werden. Um
schrage Saulendichten in vertikale Saulendichten V oder
kurz vertikale Sdaulen umzurechnen, benétigt man einen so-
genannten Luftmassenfaktor LMF. Dieser wird als Quo-
tient aus schrager und vertikaler Saule definiert:

S$0,9,93,1)
Vv

Der Luftmassenfaktor beschreibt also die Wichtung der Ab-
sorption aufgrund des sich andernden Lichtweges der Photo-
nen in Abhangigkeit von Sonnenzenitwinkel und relativen
Azimut sowie der Wellenlénge. Der Verlauf des Luftmassen-
faktors folgt im Tagesgang somit der schragen Séule, sofern
der Gesamtgehalt und ebenfalls das Profil des betrachteten
Absorbers tiber den Tag konstant bleiben.

Da als Bezugsspektrum I, in der DOAS-Gleichung ein Mit-
tagsspektrum verwendet wird, berechnet sich die vertikale
Saule nach:
_ AS(0,9,9,1)

LMF(0,9,9,))-LME) ©",))

Zenit

Diese Gleichung wird verwendet, wenn das Mittagszenitspek-
trum des jeweiligen Tages als Bezug gewahlt wurde. Verwen-
det man Uber einen langeren Zeitraum ein festes Mittagsze-
nitspektrum, wirkt sich der Fehler, der eventuell bei der Be-
stimmung der schragen S&ulendichte S™? im Bezugsspek-
trum gemacht wurde, auf alle Messungen gleich aus. Aller-
dings nimmt auch das Signal-zu-Rausch-Verhéltnis (siehe
auch Abschnitt 6.1) ab, da die Eigenschaften der Geréte sich
iber den Zeitraum von der Messung des Bezugs bis zur aktu-
ellen Messung verandern. Die vertikale Saule erhalt man in
diesem Fall aus:

AS(0,9,8,1)+85 0", 3)

Zenit

LMF(0,9,3,))

Der Luftmassenfaktor mu@ mit einem Strahlungstransport-
modell berechnet werden. Dafiir wurde das am IUP der Uni-
versitat Bremen entwickelte Modell SCIATRAN in der voll-
sphérischen Version (CDIPI) verwendet. Dieses Modell wird

Die vertikale Saule
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4.1

Cdi(re) _

im nachsten Abschnitt 4.1 beschrieben. Im Abschnitt 4.2
wird gezeigt, wie der Luftmassenfaktor vom Modell berech-
net wird. Der darauffolgende Abschnitt 4.3 gibt einen Uber-
blick tber die hé&ufig verwendeten Parameter von
SCIATRAN und tiber die Auswirkungen, die bei Anderungen
dieser erwartet werden. Fur die Ermittlung der vertikalen
Saulen von Ozon wird eine leicht abgeanderte Form der
Auswertung benutzt, welche die Anpassung von schragen
optischen Dicken an Stelle von Absorptionsquerschnitten in
dem Fitprogramm NLin D (siehe Abschnitt 6.3) involviert.
Diese erweiterte Form der DOAS wird im Abschnitt 4.4 dar-
gestellt.

Strahlungstransport in der
Atmosphdre: Das Modell
SCIATRAN

Dic Sonnenstrahlung wird in der Atmosphére durch unter-
schiedlichste Einfliisse verandert. So werden Photonen von
Molekiilen absorbiert, was zu einer Intensitatsschwéachung
der Strahlung flihrt, oder die Photonen werden an Molekii-
len oder Aerosolen elastisch gestreut. Bei der inelastischen
Streuung andert sich nicht nur die Richtung der Strahlung
wie bei der elastischen Streuung sondern es tritt zusatzlich
auch eine Energie-, bzw. Wellenléngenéanderung der Photo-
nen auf. Eine Veranderung der Bodenalbedo bewirkt eine
Anderung sowohl in Einfach- als auch in Mehrfachstreuung.
Dies gilt nattirlich auch ftir Wolken. Durch Refraktion werden
die Sonnenstrahlen zum dichteren Medium, also zum Erdbo-
den hin gebeugt. Die Emissionsstrahlung von atmosphari-
schen Gasen kann hier vernachlassigt werden, da diese
hauptsachlich im infraroten Spektrum auftritt.

Das Strahlungsfeld I der Sonne in der Erdatmosphare am
Ort r in Richtung e, wird durch die Strahlungstransport-
gleichung beschrieben, welche die oben dargestellten Effek-
te mathematisch quantifiziert. In der allgemeinen, koordina-
tenunabhéangigen Form lautet diese:

—a(r)l(r,e)+o(r)B(r,e,)
ds

Dies ist eine partielle Differentialgleichung erster Ordnung.
Die linke Seite zeigt die Anderung der Strahlung auf einer
Wegstrecke s. Der erste Term auf der rechten Seite der Glei-
chung beschreibt die Schwachung der Strahlung durch Ab-
sorption und durch Streuung. Der Extinktionskoeffizient o
bildet die Summe aus dem Absorptions- und dem Streukoef-
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fizienten. Der zweite Term steht fiir den Gewinn an Strah-
lung, die im Ort r in die Richtung e, gestreut wird. B stellt da-
bei die Quellfunktion dar. Die Strahlungstransportgleichung
kann nur gelést werden, wenn ein Koordinatensystem defi-
niert wird.

Flr das vollsphérische Strahlungstransportmodell SCIATRAN
(Rozanov et al., 2000; Rozanov et al., 2001) wird wie folgt
vorgegangen. Man bendtigt zwei Koordinatensysteme, zum
einen, um den Ort r global zu beschreiben und zum ande-
ren, um lokal die Richtung e, im Ort r festzulegen. Fir die
globale Orientierung werden Kugelkoordinaten verwendet,
deren Zentrum im Erdmittelpunkt liegt. Die z-Achse zeigt da-
bei immer in Richtung der Sonne. Man definiert: r = (1, ‘P,
®). Die Richtung im Punkt r wird durch zwei Winkelvaria-
blen, also ebenfalls durch Kugelkoordinaten dargestellt: e, =
(6, ). Die z-Achse bildet die Normale zur Oberflache. Diese
beiden Koordinatensysteme sind so gewahlt, dafd jeder
Punkt in der vollspharischen Atmosphare dem Koordinaten-
system der planparallelen bzw. pseudosphérischen Atmo-
sphare des Vorgangermodells GOMETRAN (Rozanov et al.,
1997) entspricht.

Um die Strahlungstransportgleichung in den oben beschrie-
benen Koordinaten vollspharisch zu losen, wird diese in eine
Integralform umgewandelt. Dabei integriert man beide Sei-
ten der Gleichung 4.4 entlang einer Charakteristik s.. Diese
stellt aufgrund des Einflusses der Refraktion eine gekrimmte
Linie zwischen dem Ort r und der oberen oder unteren Be-
grenzung der Atmosphare dar. Diese Verbindungslinie wird
Sichtlinie genannt. Die Strahlung I kann in einen direkten
und in einen diffusen Anteil zerlegt werden. In dieser Arbeit
interessiert nur die Streustrahlung I;;. Fiir diese gilt:

G4.5: 1, (re)= If,}e‘r“ + J.dSOtefr(S)BES + J.dSOLeft(S)BMS

0 0

Die einzelnen Terme auf der rechten Seite werden im folgen-
den beschrieben:

Die erste Komponente beschreibt die diffuse Strahlung

am Ende der Charakteristik s.. Je nach Beobachtungs-
geometrie entspricht dies der oberen oder der unteren
Grenze der Atmosphére. In dieser diffusen Strahlung wird
die Bodenalbedo berticksichtigt.

Fir die optische Dicke 7 gilt allgemein:

G 4.6: 1 = [ dsa(s)

1, ist hier die optische Dicke entlang der gesamten Sichtlinie.
Die Grenzen des Integrals bilden also 0 und s,. Insgesamt be-
schreibt der erste Term der Strahlungstransportgleichung die
Extinktion auf der Sichtlinie.

Die vertikale Saule
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Der zweite Term steht fiir den Gewinn durch Einfach-

streuung der direkten Strahlung in die Richtung der
Sichtlinie. Diese wird durch die Quellfunktion B¢ beschrie-
ben und lautet:

G4.7: B (r,y,p)= wir) 1’5;)P(r,yR)exp{—]I dso (S)J

Dabei ist vz der Winkel zwischen Sonnenstrahl und Sichtlinie.
Dieser andert sich entlang der Sichtlinie, wenn Refraktion in
der Atmosphére berticksichtigt wird. Die Einfachstreualbedo
o gibt das Verhaltnis von Streuung zur Gesamtextinktion an.
Die solare Einstrahlung an der oberen Grenze der Atmospha-
re ist F,. Die Phasenfunktion P der Streuung beschreibt die
Wichtung der Streuung in die Richtung unter dem Winkel vx.
Der Exponent der Exponentialfunktion in der Quellfunktion
ist wiederum die optische Dicke, diesmal entlang des Son-
nenstrahls durch die Atmosphéare und dann ab dem Ort der
Streuung entlang der Sichtlinie.

Im dritten Term wird der Anteil beschrieben, der durch
diffuse Streuung gewonnen wird. Fiir die Quellfunktion
Bys der Mehrfachstreuung gilt:

~\ 27 e
G 4.8: B, (7,0,¢) = m(nr) [ d [ sin® P(r,y)1,, (7.6.6)
0 0

4
Die Koordinaten mit Tilde sind die globalen, bzw. lokalen
Koordinaten irgendwo auf der Sichtlinie. Diese kénnen aus
den urspriinglichen Koordinaten r und e, berechnet werden
(Rozanou et al., 2001). Der Winkel y ist der Streuwinkel. Die
Wahl der lokalen Koordinaten hangt von der Lésungsme-
thode der Strahlungstransportgleichung ab.

Fur die Quellfunktion gilt allgemein:
G4.9:B=B, +B,,

Da die Quellfunktion B,,5 eine Funktion der gesuchten Gro-
Be I ist, bietet sich als Lésung dieser Strahlungstransport-
gleichung ein lterationsverfahren an. Rozanov et al. (2000)
verwenden daher die Picard-lteration als Naherung fiir die
Losung. Als Ausgangsintensitat wird mit Hilfe des Strahlungs-
transportmodells GOMETRAN das Strahlungsfeld in einer
pseudospharischen Atmosphare berechnet. Pseudospha-
risch bedeutet, da3 fir das diffuse Strahlungsfeld eine plan-
parallele Atmosphare angenommen wird, aber fiir die Ab-
schwéachung der direkten und der einfach gestreuten Strah-
lung von einer spharischen Atmosphare ausgegangen wird.
In GOMETRAN wird die Strahlungstransportgleichung in der
Integro-Diffentialform (Gleichung 4.4) durch die Separation
der Winkelvariablen in ein Gleichungssystem umgewandelt
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und dieses wird dann mit der Methode der Finiten Differen-
zen gelost (Rozanov et al., 1997).

Mit dieser Lésung wird dann die Quellfunktion By fiir ein
optimales Ensemble von Knotenpunkten 0,¢ berechnet und
dann mit der Methode der kubischen Polynome auf die tibri-
gen, vom Benutzer definierten Gitterpunkte interpoliert.
Nach wenigen Iterationen wird Konvergenz erzielt. Die ersten
beiden Terme in Gleichung 4.5 werden extra berechnet, da
diese durch die Iterationen nicht beeinflul3t werden.

Die hier benutzte, vollsphéarische Version von SCIATRAN
wird als CDIPI-Version bezeichnet. CDIPI steht ftir Combi-
ned Differential-Integral Approach involving the Picard Iterati-
ve Approximation.

4.2 Berechnung des

Lufimassenfakiors

G 4.10: LMF(0,¢,9,))=

Um den Luftmassenfaktor zu ermitteln, werden in
SCIATRAN zwei Rechnungen durchgefiihrt, die sich nur dar-
in unterscheiden, daf3 die Intensitaten einmal mit und einmal
ohne den betreffenden Absorber j bestimmt werden. Der
Luftmassenfaktor ergibt sich dann aus:

1 ln[fﬁ(e,cp,a,x)J
voD,(A) | 1,(0,9,9,%)

Dabei sind I,; und I; die Intensitaten mit und ohne Absorber
j. Die vertikale optische Dicke VOD; vom Boden bis zur obe-
ren Grenze z, der Atmosphare ist definiert durch:

G 4.11: ¥OD; ()= [ dzp, (z)o (A, 2)
0

Der so berechnete Luftmassenfaktor besitzt nur in einer op-
tisch diinnen Atmosphare Giiltigkeit: Die Lichtwege der Pho-
tonen mussen fiir eine Atmosphéare mit und ohne Absorber

gleich sein. Dies ist nicht der Fall fir Ozon im ultravioletten
Spektrum (siehe Abschnitt 4.4).

Die Luftmassenfaktoren werden fiir unterschiedliche Wellen-
langen, Beobachtungsgeometrien und Absorber berechnet
und nach Hoéhenwinkel und Absorber sortiert in verschiede-
ne Tabellen geschrieben. Die Unterscheidung verschiedener
Beobachtungsgeometrien wurde im Rahmen dieser Arbeit
zum ersten Mal durchgefiihrt.

Die vertikale Saule
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4.3 Modellstudien for den
Lufimassenfaktor des

Saverstoffdimers O,

Schrage Saule

Dic prinzipielle Eignung des verwendeten Strahlungstrans-
portmodells SCIATRAN zur Interpretation sowohl von Zenit-
als auch von Schragmessungen wurde bereits in mehreren
Studien z. B. von Rozanov (2001) und Wittrock (2000b und
2002) belegt (Abb. 4.1). Deshalb erfolgt in diesem Abschnitt

Messung vs. Modell fur O,

14000 F

12000 -

10000 -

x Messung
= Modell x

70 75 80 85
Sonnen-Zenitwinkel [?]
Abbildung 4.1: Vergleich von Modellrechnungen und Messun-
gen der schragen Differenzensaule des Absorbers O, fiir den 27.
April 1999 in Ny-Alesund (Blickrichtung 4°), iibernommen von
Wittrock, 2000b.

eine genauere Untersuchung des Einflusses der zur Simulie-
rung notwendigen Eingabeparameter. So muf3 eine Klimato-
logie tibergeben werden, die Hohenprofile vom Druck, von
der Temperatur und den Mischungsverhéltnissen der relevan-
ten Absorber enthalt. Essentiell ist dabei das Ozon und nattir-
lich der Absorber, fiir den die Luftmassenfaktoren berechnet
werden sollen. Fir Ozon und O, stehen dafiir Ozon- und
Wettersonden zur Verfiigung, die regelméBig in Ny-Alesund
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G4.12: 6V=100-[

gestartet werden. Diese Daten werden auf das Hohengitter
von SCIATRAN interpoliert und ab der Platzhéhe der Son-
den (mindestens 27 km) bis zu einer Héhe von 65 km mit
Daten aus der MPI-Klimatalogie (Briihl und Crutzen, 1992)
und dariiber mit der US-Standardatmosphére erganzt. Fiir
das Stickstoffdioxid NO, wird in der Stratosphare die
MPI-Klimatologie und fiir Brommonoxid ein an stratosphari-
sche Ballonmessungen (Harder et al., 1998) angelehntes,
synthetisches Profil benutzt. Die Mischungsverhaltnisse in der
Troposphare werden individuell angepal3t (Kapitel 7).

Auch die Aerosole in der Atmosphare lassen sich in Profilen
angeben. Als Standardszenario wurde in der Troposphére ei-
ne maritime Zusammensetzung der Aerosole gewahlt. In der
Stratosphare befinden sich lediglich gealterte, vulkanische
Aerosole und dartiber Meteoritenstaub. In den untersten 5
km wurde eine Luftfeuchtigkeit von 50% gewahlt. Die Ex-
tinktion wird in einem Profil (ibergeben, das an Messungen
angepaldt wurde (siehe auch Abb. 4.5, S. 55, Herber, 2002)

In der hier genutzen Version von SCIATRAN finden Wolken
derzeit keine Berticksichtigung.

Fir die Albedo wurde im Februar ein Wert von 0,9 ange-
nommen, was der Albedo von frisch gefallenem Schnee ent-
spricht. Im Marz ist der Schnee bereits gealtert und fangt
auch schon an zu schmelzen. AuBerdem bricht der Fjord auf.
Daher wurde in diesem Monat die Albedo auf 0,7 gesetzt.
Fuir April und Mai wurde mit einer Albedo von 0,5 und flir
den Rest des Jahres mit einer Albedo von 0,15, was der Al-
bedo von Wasser gleichkommt, gerechnet.

Um einen Eindruck von den Auswirkungen durch Anderun-
gen der Parameter zu erhalten, wurde eine Reihe von Luft-
massenfaktoren flir den tropospharischen Absorber O, (siehe
Abschnitt 6.3 und 7.1) berechnet und daraus ermittelt, wie
sich die veranderten Luftmassenfaktoren LMF ~ auf die verti-
kalen Saulen im Vergleich zu einem Referenzwert LMF?ef
auswirken. Die prozentuale Anderung 8V der vertikalen Séu-
le ergibt sich aus:

LMF" - LMFy”
LMF'— LMF,,

Der Index M kennzeichnet einen Luftmassenfaktor, der dem
Mittagsbezug entspricht. Die Diagramme der Abbildungen
4.1 bis 4.8 sind also folgendermaf3en zu verstehen: Die verti-
kale Saule V (berechnet mit dem Bezug LMF?¥) erhélt man
aus der vertikalen Saule V’ (berechnet mit dem aktuel-
len LMF’) vergrofBert oder verkleinert um die prozen-
tuale Anderung 6V,

Die vertikale Saule
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4.3.1 Azimut

Fiir unterschiedliche Hohenwinkel, namlich 3°, 10° und 18°
wurden Luftmassenfaktoren berechnet und nach dem relati-
ven Azimut sortiert. Die Diagramme in Abbildung 4.2, S. 53,
geben an, um wieviel Prozent sich die vertikale Saule &ndert,
wenn in der Berechnung dieser statt eines Luftmassenfaktors
mit einem relativen Azimut, der in der Legende angegeben
ist, einer mit einem Azimutwinkel von 90° verwendet wird.
Generell werden die Abweichungen groBer, je hoher der
Elevationswinkel der Beobachtungsgeometrie ist. Der Fehler
wird schnell grolBer, wenn die Blickrichtung sich der Richtung
der Sonne nahert und erreicht hier bis zu 200%. Hierbei sind
jedoch zwei Dinge zu beachten:

SCIATRAN berticksichtigt nicht den direkten Strahl, so

daB das Modell in jedem Fall die Strahlung fiir 0° relati-
ven Azimut und Elevationswinkel gleich SZW falsch berech-
net.

Der MefBaufbau ist so konfiguriert, da3 Schragmessun-

gen mit £10° relativen Azimut ausgeschlossen werden,
um Beschadigungen am Aufbau zu vermeiden (siehe auch
Kapitel 5). Aus Konsistenzgriinden werden jedoch auch die-
se Modellergebnisse dargestellt.

Die Abweichung zu kleinen relativen Azimutwinkeln ist im
wesentlichen Folge der im Modell implementierten Aerosol-
phasenfunktion (Mie-Theorie), die ihr Maximum in Vorwarts-
richtung hat.

Maxima der Abweichung ergeben sich generell bei SZW von
65° sowie 85° bei kleinen Elevationswinkeln. Uberraschen-
derweise verandert sich die Lage des Maximums auch dann
nicht, wenn ein Mittagsbezug bei einem anderen SZW ge-
wahlt wird. Lediglich die Absolutabweichung wird kleiner bei
einem Bezug mit kleinerem SZW und groBBer bei einem Be-
zug mit groBerem SZW.
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Generell ist der Fehler fur relative Azimutwinkel groBer als
90° (von der Sonne abgewandt) Kleiner als 10%.
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Abbildung 4.2: Einflu3 des relativen Azimutwinkels auf die vertikale
Saule.

4.3.2 Albedo

Dic Diagramme in Abbildung 4.3, S. 54, zeigen den Fehler
in der vertikalen Saule, wenn mit einem falschen Albedo ge-
rechnet wird. Bei einem Héhenwinkel von 3° ergibt sich eine
relativ konstante Uberschatzung, wenn mit zu niedriger Albe-
do gerechnet wird und eine Unterschatzung der vertikalen
Saulen bei zu grolBer Albedo. Bei 18° Elevation erhalt man

Die vertikale Saule
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&V [%), Bezug: Albedo von 0.5

die gleiche Tendenz, allerdings grofBe Fehler bei einem relati-
ven Azimut von 0° (Interpretation siehe Abschnitt 4.3.1). Un-
ter Vernachlassigung des relativen Azimuts von 0° und 45° ist

die Abweichung infolge eines falsch angenommenen Wertes
fir die Albedo Kkleiner als 20% ftir alle SZW.
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Abbildung 4.3: Einflud der Albedo auf die vertikale Saule.

Das Diagramm 4.4, S. 55, zeigt den relativen Luftmassenfak-
tor, also die Differenz aus aktuellem Luftmassenfaktor und
dem Luftmassenfaktor des Mittagszenitbezugs. Man kann er-
kennen, daf3 ALMF mit groBerer Albedo kleiner wird. Da-
durch ergibt sich fir die Schragmessungen eine groBere
Empfindlichkeit bei kleiner Albedo. Dieses etwas tiberra-
chende Ergebnis 1aBt sich anschaulich so erklaren, da3 der
EinfluB der Mehrfachstreuung sowie der einmaligen Refle-
xion am Erdboden und nachfolgender Einfachstreuung in
das Teleskop fiir Zenitmessungen bei kleiner Albedo zu ver-
nachlassigen ist, mithin die Differenz des Lichtweges zwi-
schen Zenitmessung und Schragmessung grolBer wird.
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Abbildung 4.4: EinfluB der Albedo auf den LME Die Streuung
der Werte kommt durch die verschiedenen Azimutwinkel zu-
stande, die hier aus Griinden der Ubersicht nicht gekennzeichnet
sind.

4.3.3 Aerosole

Hier wurde der Extinktionskoeffizient der Aerosole veran-
30— : : : . dert. Einmal wurden Luftmas-
senfaktoren vollig ohne Aerosole
berechnet und dann mit zwei
unterschiedlichen Extinktions-
1 1 profilen: einer Hintergrundkon-
20 Erhohtes Aerosol zentration und mit stark erhéhter
—— Hintergund Extinktion (Abb. 4.5). Wie be-
T 1 reits einleitend erwéhnt sind die
= 15 Profile an Messungen angelehnt,
% ] ] die wahrend der ASTAR-Kampa-
gne im Jahr 2000 durchgefiihrt

\ wurden (Herber, 2002).
\\ g Bei falsch gewahlter Extinktion,
K N wie auch schon bei der Albedo,
1 — Tz 1 sind die EinfliBe besonders
ol N — I grol3, wenn das Teleskop unter
000 001 002 0B 004 006 einem groBen Hohenwinkel
Extinktionskoeffizient bei 550 nm [kni’] Richtung Sonne zeigt. Man er-
Abbildung 4.5: Typische halt dadurch nicht nur eine ein-
Extinktionsprofile fir arkti. fache Skalierung, sondern zu-

Proi1ile rur arktr

sches Aerosol satzlich einen fehlerhaften Tages-
' gang (Abb 4.6, S. 56).

Die vertikale Saule 55



T 1 1 ~

14 1 ) Fohenwinkel 1U°

L ﬁo,ltﬁttttr
¢ LR I

)
PO -
ph--

SO A

L I L L L
[ B P

. - |

| ohne Aerosdle:
s OPAzmut o 45°
A 9 v 1357« 187

SB o883 58850588

J " | erthéhte Extinktion:
. < (F Admut 45°
P o A x 135° « 187F
R e e g
f - - Em
& . Hohenwinkel 18° | *
§ ol |
A 60 —
o
> I P
o 10—_4 ¢ a £ i IR %"“‘Q}A{rﬁ'
O « <
10 . +-_
PN ERNE SN SN S - B RO 11113
old Lo i
] I Hohenwinkel 3°
401 O O O 0O0O0Oo@O @
O &6 60 6 M0 75 8&8& & D %5
Sonnerzenitwinkel [°]
Abbildung 4.6: EinfluB des Aerosolszenarios auf die wahre ver-
tikale Saule.

Auch ohne die relativen Azimutwinkel von Kkleiner gleich 45°
kann der durch ein falsches Aerosolszenario verursachte Feh-
ler bis zu 20% betragen.

4.3.4 Refraktion

Durch die Refraktion kann die Sonnenscheibe in der Dam-
merungsphase noch tiber dem Horizont gesehen werden,
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obwohl sie geometrisch bereits untergegangen ist. Dadurch
wird also der Lichtweg verlangert und die relativen Luftmas-
senfaktoren troposphéarischer Absorber fiir gro3e Sonnenze-
nitwinkel vergréBert. Der Fehler, der sich in der Bestimmung
der vertikalen S&ule ergibt, wenn Refraktion nicht bertick-
sichtigt wird, betragt ab 80° Sonnenzenitwinkel etwa 1%, je
nach Beobachtungsgeometrie. Somit kann in den meisten
Féllen auf die Berticksichtigung der Refraktion verzichtet wer-

denl.
= 3 I R B |
S +  Hohenwinkel 3° ot
ﬁ 2 + Hohenwinkel 18°
— i *X 4 :*1;
é; Qq% 1 *:iﬁ LA M
h= 11 T3222
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N 5 60 66 70 75 &8 & 9D 9%
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Abbildung 4.7: EinfluB der Refraktion auf vertikale Saule und
LME
1 Alle hier gezeigten Anwendungen wurden jedoch mit Refraktion gerechnet!
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4.3.5 lterationen

ALMF bei 370 nm
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Abbildung 4.8: Einflu3 der Anzahl der Iterationen auf vertikale

Saule und LME

Dic Anzahl der lterationen entscheidet tiber die Geometrie
in der mathematischen Behandlung der Atmosphére. Bei ei-
ner Iteration wird lediglich die Strahlungstransportgleichung
in ihrer Differentialform fiir die pseudospharische Atmospha-
re gelost. Erst ab zwei Iterationen wird die vollsphérische
Geometrie der Atmosphare berticksichtigt. Unterschiede in
den Luftmassenfaktoren ergeben sich annéhernd nur bei
sehr grolBen Sonnenzenitwinkeln. Erst fir SZW > 92° wird
der Fehler groBer als 1%.
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4.3.6 Zusammenfassung der Ergebnisse

Dic Modellstudien der vorangegangenen Abschnitte haben
gezeigt, da@ die Modellparameter Refraktion sowie Anzahl
der lterationen als Fehlerquellen fast zu vernachlassigen sind.
Sie spielen nur bei sehr groBen SZW eine Rolle. Dies hat un-
mittelbare Folgen flir die praktische Einsetzbarkeit des Strah-
lungstransportmodells, denn durch Vernachlassigung beider
Parameter kann insgesamt etwa ein Faktor 50 in der Rechen-
zeit gewonnen werden (Iteration 10, Refraktion 5). Von ent-
scheidender Bedeutung ftir die Interpretation der Ergebnisse
ist jedoch die Berticksichtigung des relativen Azimutwinkels
bei der Bestimmung von vertikalen Saulen. Dies ist innerhalb
der Arbeit durchgeftihrt worden (siehe Kapitel 6 und 7).

Wahrend die Albedo noch relativ genau bertiicksichtigt wer-
den kann (siehe auch Kapitel 7), bleiben bei der Frage nach
dem richtigen Aerosolszenario doch groBe Unsicherheiten.
Dieser Eingabeparameter ist somit die groBte Fehlerquelle
bei der Interpretation der Schragmessungen. Es sind insbe-
sondere noch weitere Informationen tiber das Streuverhalten
der verschiedenen Aerosoltypen notwendig.

4.4 Erweitertes DOAS

Dic 1dee hinter DOAS bildet die Trennung von Strahlungs-
transport und Absorption: Zuerst werden im DOAS-Fit die
Absorptionen quantifiziert und dann erst durch die Umwand-
lung der schragen in vertikale Saulen mit dem Luftmassen-
faktor der Weg der Photonen durch die Atmosphére bertick-
sichtigt. Ozon absorbiert allerdings im ultravioletten Spektral-
bereich so stark, dafd der Lichtweg der Photonen nicht mehr
als unabhangig von der Ozonkonzentration angesehen wer-
den kann: Es sind diejenigen moglichen Photonenwege
wahrscheinlicher, die eine kiirzere Strecke durch Gebiete mit
hoher Ozonkonzentration zurlickgelegt haben. Daraus resul-
tiert eine starke Wellenléngenabhangigkeit des Luftmassen-
faktors von Ozon. Ferner ergeben sich aus der groBen Tem-
peraturabhangigkeit des Absorptionsquerschnittes von Ozon
im betrachteten Wellenlangenbereich ebenfalls Schwierigkei-
ten in der Ermittlung der Luftmassenfaktoren (Richter, 1997).

Diese Probleme lassen sich umgehen, wenn in Gleichung 3.3
im ersten Term im Exponenten der Exponentialfunktion eine
schrage optische Dicke SOD,, , allerdings hier nur fir
Ozon, eingefiihrt wird, die analog zu der vertikalen optischen
Dicke formuliert werden kann:

G 4.13: SOD,,,,(0,0,8,1) = [ dsp,,,, (5)-C o,y (h.5)
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Damit wird die Temperaturabhangigkeit des Absorptions-
querschnittes nicht langer vernachlassigt und es ergibt sich:

-SOD,,_,.(0,¢,9,1)
_ch *)s;
J

-, S

Ray™ Ray

G4.14:1(\)=1,())exp

—O MieSMie

Die vertikalen optischen Dicken werden in SCIATRAN be-
rechnet. Daraus erhélt man die schragen optischen Dicken,
indem die vertikalen optischen Dicken mit dem entsprechen-
den Luftmassenfaktor multipliziert werden. AuBerdem wer-
den diese noch mit der vertikalen Saulendichte der Modellat-
mosphare normiert:

LMF(0,9,9,1)-VOD,
Gesamtsaule

G 4.15: SODY Ozon

Ozon

(e ,(P’S:A’):

Der Ubergang zu den Differenzen der schragen optischen
Dicken:

G 4.16: ASOD,,, = SOD,,, —SOD}”
und die Approximation von langsam variierenden Anteilen
inklusive der Streuung erfolgt analog zu der Darstellung in

den Abschnitten 3.3 und 3.4:
wﬂxp[rf (ASOD,), )'+Zc ‘A)-Da,n’
Ozon Ozon J P
](7\‘) J P

Die Skalierungsfaktoren in der linearen Anpassung ergeben
somit direkt die vertikalen Saulendichten fiir Ozon.

G4.17:
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5 Messungen in Ny-Alesund

In diesem Kapitel werden
der Aufbau und die auto-
matischen Messungen dar-
gelegt, mit denen die Spek-
tren von gestreutem Son-
nenlicht und die Kalibra-
tionsmessungen auf Spitz-
bergen aufgenommen wer-
den. Zunachst mochte ich
aber den Standort auf Spitz-
bergen kurz beschreiben:

Der Ort Ny-Alesund
(78°55’'N, 11°56’0), im
Nordwesten von Spitzber-
gen (Abb. 5.1), liegt am
Kongsfjord umgeben von
Bergen und Gletschern (sie-
: 7 he auch das Bild auf der Ti-

Abbildung 5.1: Lage des telseite). Aufgrund des mil-

MeBstandorts. den Klimas ist die Inselgrup-
pe Svalbard, zu der Spitz-
bergen gehort, besonders
geeignet flir naturwissen-
schaftliche Forschung in der
Arktis. Ny-Alesund, gegriin-
1 nvhena  det Anfang des letzten Jahr-
hunderts als Siedlung fir
Arbeiter eines Kohleberg-
werks, dient heute als inter-

&

Breitengrad ['N]
3

6 nationale Forschungsbasis.
7 Mitternachtssonne herrscht
5 n dort vom 17. April bis zum
© o™ 217, August, vollstandige
0 W0 B 20 B 0 W Dunkelheit vom 13. No-
Tag des Jahres

vember bis zum 31. Januar.
Abbildung 5.2: Jahresgang der Die Lichtverhéltnisse lassen
SZW. Griin gekennzeichnet sind Messungen von Mitte Fe-
die Tage im Jahr, an denen so- bruar bis Ende Oktober zu.
wohl 80 als auch 93° SZW am Dann wird der notwendige
jeweiligen Standort erreicht wer- Sonnenzenitwinkel von we-
den. niger als 95° erreicht. Ein
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kontinuierlicher MeBBbetrieb findet von Mitte April bis Anfang
September statt. Die stetig wechselnden zur Verfligung ste-
henden SZW (siehe auch Abb. 5.2, S. 61) schaffen besonde-
re Probleme bei der Auswertung der Streulichtspektren. So
sind z.B. im Sommer SZW und mithin Ozonabsorptionen re-
lativ klein, was im Vergleich zu Bremen andere Techniken zur

Bestimmung der vertikalen Ozonsaulen notwendig macht (s.
auch die Abschnitte 4.4 und 7.4).

Fir die Schragmessungen von Sonnenlichtspektren sind vor
allem die Sichtverhaltnisse interessant. Auf Spitzbergen ist der
Himmel haufig bedeckt. Gerade im Sommer und Herbst
zieht auch Nebel auf. Klare Tage tiber einen langeren Zeit-
raum kommen oft nur im Frithjahr vor, wobei man dann je-
doch zum Teil bis zu 100 km weit sehen kann. Um die Sicht-
verhéltnisse zu Uberpriifen, wurde eine Kamera, die einmal
pro Stunde ein Bild aufnimmt, in die gleiche Richtung wie
das Seitenteleskop aufgestellt. Das Teleskop und der tibrige
MeRBaufbau sind im NDSC!-Gebaude untergebracht. Auf
dem Dach der Station ist die Eingangsoptik so montiert, dal3
das Seitenteleskop in Richtung Fjordausgang zeigt, da nur
dort Beobachtungen unter kleinsten Hohenwinkeln moglich
sind.

5.1 Aufbau

Der MeBaufbau ist in Abb. 5.3, S. 63, skizziert. Streulicht
wird Uber ein Teleskop in einen Lichtleiter eingekoppelt und
dann in einem Gitterspektrometer spektral zerlegt. Die Spek-
tren werden mit einem Detektor erfal3t und von dem PC, der
ebenfalls die MeRBgerate steuert, gespeichert.

Eine detaillierte Beschreibung der einzelnen Komponenten

folgt.

Eingangsoptik Dic Teleskopkiste wurde aus einem handelstblichen Edel-
mit integrier- stahlkasten mit wasserdicht verschlieBbarer Tur hergestellt.
Sie flgt sich aus einem oberen und einem unteren Teil, der
inheit Teleskop- und der Kalibriereinheit, zusammen, wie in Abb.
elnhell 54, 5. 63, dargestellt wird.

Der obere Teil dient dazu, diffuses Sonnenlicht aus verschie-
denen Richtungen einzufangen. Dafiir wurden im Dach der
Kiste ein rundes Quarzglasfenster A fiir die Zenitmessungen
und in der linken Wand ein rechteckiges Fenster B fiir Mes-
sungen in verschiedenen Hohenwinkeln eingefiigt. Das
Quarzglas ist durchlassig fiir ultraviolette Strahlung. Um Ein-
strahlung von direktem Sonnenlicht zu vermeiden, werden
die Fenster mit einem Tubus bzw. mit Blenden beschattet.

1 NDSC steht fiir Network for Detection of Stratospheric Change
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Abschattung

Kontrolle des Aufba
und Sicherung der Da
iiber das Internet

KLichtleiter

Fasereinkopplung mit Filter
k

lerschlu@blende

Umlenk: Steuereinheit u.a.
spiegel fiir Drehmotor =
Gitterturm A ﬁi ﬁ
Abbildende Spektromete
Isolierkiste] tter iegel elektronik ] Themostatisierung
1200 I/mm
Steuerung aller Geréte tiber den PC
ccp
L
Abbildung 5.3: Schema des MeBaufbaus in Ny-Alesund.
(a) (b)
A
B
F
J K
h
—— A4
pH
A Zenitfenster E  Drehmagnet mit Blende J  WeiBlichtlampe
B  Off-Axis-Fenster F Offnung in Trennwand K  Spektrallampe
C  Motor mit Drehtisch G Linse L Heizfolie
D  Spiegel H Lichtleiterhalterung M  Temperaturfiihler

Abbildung 5.4: Schema des neuen Eingangsteleskops. Es er-
moglicht die freie Wahl von Beobachtungswinkeln zwischen O
und 30° tiber dem Horizont (s. auch Text).
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Lichileiter

Abb. 5.4(a), S. 63, zeigt die Optik im Zenitmodus. Das Son-
nenlicht, welches durch das Fenster A eindringt, fallt durch
die Offnung F auf eine plankonvexe Linse G. Die Linse ist
mit einem Reiter auf einer optischen Schiene befestigt, die es
ermdglicht, die Linse im Abstand der Brennweite f = 50 mm
vom Lichtleiterhalter H zu positionieren.

Im Schragmodus (Abb. 5.4(b), S. 63) schrankt der Spiegel D
das Gesichtsfeld des Fensters B ein und verdeckt simultan
das Fenster A. Nur das Licht, welches unter einem bestimm-
ten Hohenwinkel durch das Fenster B fllt, wird vom Spiegel
in Richtung der Offnung F reflektiert und von der Linse G
auf den Lichtleiter fokussiert. Der Spiegel D ist auf einem
Drehtisch C montiert, der von einem Motor gesteuert wird.
Der Drehmotor C kann den Spiegel in beliebige Positionen
fahren, um Licht aus Héhenwinkeln zwischen 0° und 30° zu
untersuchen.

Der obere Teil der Kiste sowie die Innenseiten der Sonnen-
blenden wurden geschwarzt, um Streulicht zu unterdriicken.
Heizfolien L wurden an die Riickseite, an die Decke und in
die Ttur der Kiste eingeklebt, um die Betriebstemperatur von
mindestens -5°C des Drehmotors C zu gewahrleisten und um
ein Zufrieren der Fenster zu vermeiden.

Die Kalibriereinheit befindet sich im unteren Teil der Tele-
skopkiste, der vom oberen Teil lichtundurchlassig separiert
werden kann, indem die Offnung F in der Trennwand mit ei-
ner Blende von einem Drehmagneten E geschlossen wird.
Die Quecksilber-Cadmium-Lampe K dient zur Wellenlangen-
kalibrierung der Spektren, und die Halogenlampe J hilft bei
der Erkennung des Etaloneffektes. Die Kalibration wird wei-
ter unten beschrieben. Um moglichst viel Licht der Lampen
in den Lichtleiter einzukoppeln, wurde der untere Teil des
Kastens mit hochreflektierender Folie ausgekleidet.

Eine Steuerungseinheit, die vom PC Befehle erhalt, betatigt
die Lampen und den Magneten der Blende und fahrt den
Drehmotor. AuBerdem erhalt sie Signale vom Temperatur-
fihler L zum Schalten der Heizfolien.

Im Lichtleiter sind zylindrische Quarzfasern zu einem Fa-
serblindel zusammengefa@Bt. Lichtleiter nutzen das Prinzip
der Totalreflexion. Eine Faser besteht aus einem Kern mit
groBerer Brechzahl als die, welche die Ummantelung auf-
weist. Lichtleiter ermdglichen flexible Transmission tiber lén-
gere Wegstrecken mit geringem Lichtverlust.

Auf der Teleskopseite sind die 76 Einzelfasern mit einem je-
weiligen Durchmesser von 150 um des Kerns in einem Kreis
angeordnet. Zum Spektrometer hin teilt sich der Lichtleiter
nach 5 m und die jeweils zweimal 38 Fasern reihen sich un-
tereinander in den Endstticken zu Spalten von 150 um Breite
und ca. 7 mm Hoéhe an. Die Y-Faser ermoglicht es, zwei
Spektrometer simultan mit nur einer Eingangsoptik zu betrei-
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ben. Insgesamt ist der Lichtleiter 6 m lang.

Jede Einzelfaser im Lichtleiter allein wirkt depolarisierend.
Polarisation von Sonnenlicht entsteht z. B. durch Streuung an
Luftmolekiilen. Um die Giite der Depolarisation zu tiberpri-
fen, wurden Spektren des Lichts der Halogenlampe aufge-
nommen. In einem Fall wurde das Licht der Lampe direkt
liber einen Polarisator in das Spektrometer eingekoppelt und
bei einer zweiten Versuchsreihe mit Hilfe des Lichtleiters, vor
den der Polarisator gehalten wurde. Die Testmessungen zeig-
ten deutlich, da3 der verwendete Lichtleiter ausreichend de-
polarisierend wirkt. Die Unabhéngigkeit von der Polarisation
der einfallenden Strahlung ist wichtig, um Messungen mitein-
ander vergleichen zu konnen, die bei verschiedenen Azimut-
winkeln und somit differierenden Polarisationsrichtungen auf-
genommen wurden.

Spekirometer Das dispersive Element des verwendeten Spektrometers ist
ein Reflexionsgitter: Auf einer Glasplatte befinden sich in
regelmaligen Abstanden Rillen. Die Oberflache des Gitters
ist mit Aluminium beschichtet. Im Querschnitt besitzt das Git-
ter eine Sagezahnform (s. Abb. 5.5). Paralleles Licht, das auf
das Gitter fallt, zeigt in der Reflexion Interferenzerschei-
nungen durch die Uberlagerung von Kugelwellen. Vergleicht
man zwei Lichtstrahlen gleicher Wellenlénge A, die unter ei-
nem Winkel o auf zwei benachbarte Rillen im Abstand d ein-
fallen, so entsteht konstruktive Interferenz in solchen Richtun-
gen von B, flir welche die Gittergleichung:

G 5.1: d (sina +sin B ) = mi

erfillt ist. Dabei ist m die Ordnung der Interferenz. Der Ein-

fallswinkel o wird positiv definiert, der Beugungswinkel 3 po-

sitiv, wenn er auf der gleichen Seite der Gitternormalen liegt,
- ansonsten negativ.

Die Sagezahnform des Gitters be-
wirkt, dal@ fast die gesamte Intensi-
tat in einem bestimmten Winkelbe-
reich reflektiert wird. In einem
y Spektrum erscheint deshalb dieje-
i nige Wellenlénge eines Interferenz-

Py maximums m-ter Ordnung unter
dem zugehorigen Beugungswinkel
B besonders intensiv, wenn gilt:
20=0+p. Der Winkel 6 zwischen
der Gitter- und der Furchennorma-
Abbildung 5.5: Aufbau len wird Glanzwinkel oder auch
eines Gitters Blazewinkel? genannt. Der Einfalls-

Furchen- Gitter-
normale normale

I
I
|
1
|
|

‘I

o
L
|
|
|
\l
N

2 Es ist im deutschen Sprachgebrauch tblich von einem Gitter zu sprechen, das bei einer bestimmten
Wellenlange geblazed ist.
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winkel o wird von der Konstruktion des Spektrometers vor-
gegeben.

In diesem MeBaufbau wird das Spektrometer MS257, Mo-
dell 77700a der Firma L.O.T. Oriel verwendet. Es handelt
sich dabei um ein abbildendes Spektrometer in asymmetri-
scher Czerny-Turner-Konfiguration. Abbildend bedeutet,
da der Eingangsspalt Punkt flir Punkt in der Ausgangsebe-
ne nachgebildet wird. Allerdings wird dieses Bild vergroBert
und zwar um einen Faktor 1,1 in der Horizontalen und um
1,6 in der vertikalen Richtung. Abb. 5.3, S. 63, zeigt den
Strahlengang im Spektrometer: Das Licht fallt von der Ein-
trittsebene auf einen Planspiegel und wird von diesem auf
den ersten torusféormigen Hohlspiegel umgelenkt. Die
Brennweite f = 222,0 mm des Hohlspiegels entspricht der
Lange des optischen Weges von der Eintritts6ffnung tiber
den Umlenkspiegel zum Hohlspiegel, der das Licht also in
Parallelstrahlen auf das Gitter reflektiert. Von dort wird das
spektral zerlegte Licht auf den zweiten Hohlspiegel mit einer
Brennweite f = 257,36 mm geworfen. Dieser bildet das
Spektrum in der Ausgangsebene in einem flachen Feld der
GroBe 28 x 10 mm? ab. Das Gitter kann um eine senkrechte
Achse gedreht werden, um das interessierende Wellenlén-
genintervall einzustellen. Diese Einstellungen lassen sich vom
PC aus vornehmen. Das Spektrometer ist mit einem auto-
matischen Gitterturm ausgestattet, der es zulal3t, bis zu vier
Gitter der GroRBe 50 x 50 mm? gleichzeitig einzubauen und
nacheinander anzufahren, ohne das Spektrometer 6ffnen zu
mussen. Hier stehen zwei Gitter zur Verfligung: eines mit

1200 Linien/mm, geblazed bei 350nm und ein weiteres mit
600 Linien/mm, geblazed bei 400nm.

Die Interferenzmaxima zweier Lichtstrahlen mit den Wellen-
langen A und A+d\ treten in den Richtungen B und B+df
auf. Das Verhéltnis des Winkelunterschieds dff zum Wellen-
langenunterschied di wird Winkeldispersion genannt.
Man erhalt sie durch Differentiation der Gittergleichung:

Gso. 4B __m
dh dcosp

Die lineare Dispersion bezieht sich auf das gesamte Sy-
stem des Spektrometers und hangt von der Brennweite f des
zweiten Hohlspiegels ab:

ds dp _ fin

G53; —=
g S esB =

Die reziproke lineare Dispersion ist die eigentlich interessante
GroBe eines Spektrometer, da sie angibt, wie gro3 das Wel-
lenlangenintervall ist, das auf einer Breite von 1 mm in der
Austrittsebene des Spektrometers verteilt wird. Fir das Gitter
mit 1200 I/mm ergibt sich dA/dx = 3,2 nm/mm und fiir das
600 /mm-Gitter dA/dx = 6,5 nm/mm. Bei einer Lénge von
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insgesamt 27,6 mm(3) erhélt man einen Bandpal3. Dies ist
der nutzbare Wellenlangenbereich von 88,3 nm flir das Gitter
mit 1200 /mm und 179,4 nm fiir das Gitter mit 600 I/mm.

Vom 1. bis zum 19. Marz 2002 wurden Spektren im Wellen-
langenintervall von 324 nm bis 503 nm mit dem 600
/mm-Gitter aufgenommen. Am 20. Méarz wurde dieses Gitter
gegen das Gitter mit 1200 [/mm ausgetauscht und seitdem
von 325 nm bis 413 nm gemessen. Die Entscheidung zugun-
sten des hoherauflosenden Gitters erfolgte, um die Nach-
weisgrenze fiir schwache Absorber im UV zu verbessern.

Bei Verwendung des Gitters mit 1200 I/mm wird kein extra
Spalt am Eingang des Spektrometers benétigt (s. u. Abschnitt
Uiber Auflosung). Der Lichtleiter wird am Spektrometer mit
einem Adapter befestigt, der das eine Lichtleiterende direkt in
der Eingangsbrennebene des Spektrometers positioniert*. Fiir
Messungen mit dem 600 [/mm-Gitter steht ein zweiter Adap-
ter zur Verfligung, mit dem man den Lichtleiter méoglichst
nah an einen Spalt mit 100 um Breite bringen kann. Dabei
befindet sich der Spalt in der Brennebene des Spektrometers.
In beide Adapter kann ein Filter eingesetzt werden. Der ver-
wendete Farbglasfilter tragt die Bezeichnung UG 5. In Abb.

5.6 wird die wel-

. . . . —= lenlangenabhéngi-
ge Transmission flir
einen Filter von 1
1 mm Dicke darge-
| stellt. Der Filter ist
also besonders ge-
eignet flir Messun-
41 gen im ultraviolet-
ten Bereich des
Spektrums.

Das Spektrometer
ist thermisch iso-
1 liert in einer Alu-
. . . . ! | miniumkiste, die

250

300

350 400 450 500 550 mit Isolationsmate-
Wellenlange [nm] rial ausgegekleidet
Abbildung 5.6: Transmissionskurve fir wurde, unterge-
den Schott-Filter UG 5. bracht. AuBBerdem
wird das Spektro-
meter mit aufgeklebten Heizfolien (iber einen Regler auf etwa
35 °C thermostatisiert, um Wellenlangenverschiebungen
durch Ausdehnung oder Zusammenziehen zu minimieren.

Das Feld des Spektrometers ist zwar 28,0 mm breit, allerdings ist die Detektorebene kiirzer (siche un-
ten)

Das zweite Ende des Lichtleiters wird ab Friihjahr 2003 in ein zweites Spektrometer Licht einkop-
peln, das dann im sichtbaren Spektrum auf Absorptionsstrukturen hin untersucht werden kann.
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Detektor

-

Pixel

Der Detektor beruht auf dem Prinzip der sogenannten
Charge-Coupled Devices (CCD). Das Kernstliick von
CCDs ist ein Halbleiter-Nichtleiter-Metall-Kondensator: Als
Basis dient ein Halbleiterplattchen aus Silizium. Auf dieses ist
eine Schicht aus Siliziumdioxid (SiO,) gewachsen. Darauf
wurden in einem Rastermuster Metallquadrate, die soge-
nannten Pixel, angeordnet. Ein Photon mit einer Energie
groBer als die Bandliicke erzeugt ein Elektron-Loch-Paar,
welches von dem Pixel gespeichert wird. Durch Spannungs-
impulse werden die Ladungen von einem Pixel zum nach-
sten verschoben und dann an einen A/D-Wandler weiterge-
geben (DeCusatis, 1998). Wahrend des Auslesens darf der
Chip nicht weiter beleuchtet werden. Deshalb mul3 das
Spektrometer mit einer VerschluBblende betrieben werden.
Diese befindet sich an dessen Eingang.

j CCDs zeichnen sich durch ein

sehr gutes Signal-zu-Rausch-Ver-

haltnis und niedrigen Dunkel-

strom aus. Dunkelstrom entsteht

— durch thermische Energie, so

da sich auch ohne Einstrahlung

von Photonen Ladungen im

Chip entwickeln. Kihlung redu-
ziert den Dunkelstrom.

S — Durch die Pixelstruktur (Abb.
5.7) auf dem Chip werden Pho-
tonen mit einer Wellenlange Kklei-
ner als 400 nm reflektiert. Um

Licht

trotzdem CCDs fur ultraviolette

3 >\ o Strahlung einsetzen zu koénnen,
. Silizium wird die Siliziumrtckflache so
S|Oz dinn gemacht, da@ Licht durch

Abbildung 5.7: Schnitt diese hindurch gesgmmelt wer-
durch eine CCD-Oberfli- dgn kam.l. Man spricht .dann von
einer thinned, back-illumina-
ted CCD. Zusatzlich wird die
Riickseite mit einer Antirefle-
xionsschicht, die im Ultravioletten optimiert ist, versehen.
Das verhindert, da3 die diinne Ruckflache als Etalon® wirkt.

Bei der verwendeten Kamera DV 440-BU von Andor ist die
GroBe des back-illuminated Chips 2048 x 512 Pixel oder
27,6 x 6,9 mm? bei einer PixelgroBe von 13,5 x 13,5 um?.
Der Detektor ist mit einem Peltier-Element versehen, das es

che.

5 Ein Etalon ist ein diinnes und transparentes optisches Element mit zwei stark reflektierenden Oberfla-
chen. Durch Vielfachreflexion wirkt das Etalon als Kammfilter, da nur Wellenléngen, die als ganzzahli-
ges Vielfaches der Dicke des Etalons auftreten, dieses wieder verlassen und interferieren kénnen.
Wenn die Reflexion weniger als 100% betragt oder die Schicht ungleichmaig dick ist, erhalt man ei-
nen aufgeweichten Filter mit breiteren Interferenzstreifen.
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ermoglicht, die Kamera auf bis zu -55°C zu kiihlen. Der Chip
selbst befindet sich in einem evakuierten Gehause, um wie-
derum Etalon-Effekte zu vermeiden, diesmal verursacht
durch einen diunnen Eisfilm, der sich auf der Kamera durch
die starke Kiihlung bilden kann.

Vor dem Transport des MeBaufbaus nach Ny-Alesund wur-
den in Bremen Testmessungen zur Charakterisierung des De-
tektors durchgefiihrt. Das Hintergrundsignal ohne Einstrah-
lung von Licht wurde fiir verschiedene Temperaturen der Ka-
mera und Uber unterschiedliche Zeitspannen aufgenommen.
Es zeigte sich, da3 es vollig ausreicht, die Kamera auf -40°C
zu kihlen, da in den interessierenden Belichtungszeitréumen
von bis zu 51,2 s der Hintergrund einfach ein konstantes Sig-
nal darstellt.

Ebenfalls wurde die Sattigungsgrenze und die Linearitat des
Signals tberpriift. Allerdings wurde erst nach der Installation
des Gerates auf Spitzbergen durch zusatzliche Testmessungen
festgestellt, dal3 die Sattigungsgrenze und auch die Linearitat
keineswegs der Geratespezifikation des Herstellers entspre-
chen. Auf die speziellen Probleme, die sich durch einen Kon-
struktionsfehler ergeben haben, weise ich an entsprechender
Stelle hin.

Spekirale Auf- Das Auflésungsvermogen R = A / AL eines Spektrometers
losung st ein MaB dafiir, ob die Maxima zweier unterschiedlicher
Wellenléngen A und A+AL getrennt werden konnen.

Das Auflésungsvermaogen eines Gitters ist gegeben durch:

G54 r =mN
d\

und ist somit unabhangig von der Gitterkonstanten d. N ist
die Strichanzahl des Gitters. In erster Ordnung ergibt sich fiir
das Gitter mit 1200 [/mm das Auflésungsvermogen R =
60.000 und fir das 600 I/mm-Gitter R = 30.000. Bei einer
Wellenlange von 400 nm kann man also Linien mit einem
Wellenlangenunterschied von AL = 0,007 nm bzw. AL =
0,013 nm ftir das 1200 I/mm- bzw. 600 I/mm-Gitter auflésen.

Die Auflosung AL des Detektors wird durch die lineare Dis-
persion und die Breite eines Pixels bestimmt. Auf einem Mil-
limeter des Detektorchips befinden sich 74,2 Pixel (2048 Pi-
xel auf 27,6 mm). Die Auflésung berechnet sich also nach:
1/74,2 mm * d)M/dx, und somit ist die Auflosung des Gitters
um einen Faktor von fast sieben besser als die Auflésung des
Detektors: 0,043 nm fiir das Gitter mit 1200 /mm und 0,088
nm fir das Gitter mit 600 [/mm.

In der Praxis kann eine so gute Auflésung aber nie erreicht
werden, da diese auch vom Eingangsspalt und der Justage
der Spiegel im Spektrometer abhangt. Die reale Auflésung
laBt sich mittels Linienspektren bestimmen. Die Linie einer
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Spektrallampe stellt eine gaussformige Intensitatsverteilung
dar, die Spaltfunktion (siehe auch Abbildung und Abschnitt
6.2) genannt wird. Die Auflésung entspricht dann gerade der
Halbwertsbreite. Fir die verwendete Anordnung betragt
diese ca. 0,5 nm fiir das 1200 I/mm-Gitter.

Lichtdurchsatz Dic F-Zahl ist das Verhaltnis von Brennweite f zum Durch-
messer d der beleuchteten Flache:
G55 Fl#= i _ |

2sina

Dabei ist a der halbe Offnungswinkel. Eine kleinere F-Zahl
bedeutet mehr Licht. Um den Lichtverlust in einem opti-
schen System gering zu halten, sollten die F-Zahlen der ein-
zelnen Komponenten gut tibereinstimmen. Fir das Spektro-
meter wurde vom Hersteller eine F-Zahl von F/3,9 angege-
ben. Fur Lichtleiter wird gewohnlich die Numerische Aper-
tur NA angegeben, die durch die Brechzahl des Materials be-
stimmt wird. Sie gleicht dem Sinus des halben Offnungswin-
kels a.. Die Numerische Apertur von NA = 0,12 einer Einzel-
faser entspricht F/4,2. Daher wurde flr die Linse in der Ein-
gangsoptik F/4,0 gewahlt (d = 12,5 mm, f = 50 mm).

Die Geratespezifikationen sind den zugehorigen Datenblét-
tern und dem Buch The Book of Photon Tools von Oriel In-
struments entnommen. Die Grundlagen in der Optik basie-
ren auf den Biichern von Schmidt (1994) und Demtroeder
(1999).

5.2 Der automatische MeBbeirieb

Der PC, der an den MeBBaufbau angeschlossen ist, koordi-
niert iber das MeBprogramm MAX_OMA (Richter, 1997)
die Messungen.

Das Programm ermoglicht neben der Aufnahme einzelner
Spektren im automatischen MeBbeBtrieb auch die Steue-
rung der gesamten Anlage sowie das Speichern der Spek-
tren, so dald kein Eingriff von auBen notig ist.

Die Einstellungen, die in MAX OMA vorgenommen werden
konnen, umfassen flir die Teleskopbox die Wahl der Beob-
achtungsgeometrie durch Drehen des Spiegels, das Schalten
der Lampen und das Offnen und SchlieBen der Blende. Im
Spektrometer kann zwischen den beiden Gittern gewahlt
werden, und es kann ein individueller Spektralbereich ange-
fahren werden. Auch die Verschluf@blende des Spektrometers
wird durch MAX OMA gesteuert und simultan dazu die Be-
lichtungszeit des Detektors. Die Belichtungszeit kann ma-
nuell eingestellt werden oder es kann auch die optimale Be-
lichtungszeit vom Programm selbst bestimmt werden. Daftir
wird eine Testmessung mit getffneter und danach mit ge-
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schlossener VerschluBblende durchgefiihrt, und die Belich-
tungszeit wird dann so berechnet, dal3 das zu erwartende
Signal Zweidrittel der Sattigungsgrenze der Kamera erreicht.
Weitere wichtige, regulierbare Parameter des Detektors sind
dessen Temperatur und die Auslesegeschwindigkeit.

Im automatischen MefBbetrieb beginnt und endet die
Aufnahme von Streulichtspektren bei einem Sonnenzenitwin-
kel von 96°. Die Belichtungszeit wird vom Programm selbst
bestimmt. Die kleinstmdgliche Belichtungszeit betragt 0,05 s.
Die maximale Belichtungszeit ist auf 51,2 s gesetzt. Die Be-
lichtungszeit wird immer dann halbiert, wenn das Signal in
Sattigung zu gehen droht. Die Spektren werden tiber alle Zei-
len und auBBerdem (iber eine Zeit von einer Minute gemittelt,
worauf durch Drehung des Spiegels die nachste Blickrichtung
angefahren wird. Insgesamt kénnen fiir den automatischen
MeRBbetrieb bis zu vier verschiedene Winkel fiir die Schrag-
messungen eingetragen werden. Diese betragen hier 3°, 6°,
10° und 18° Gber dem Horizont. Die Streulichtspektren
werden flr jede der finf Blickrichtungen tageweise in einzel-
ne Dateien geschrieben.

Jede Nacht, bzw. nachmittags, wenn Polartag herrscht, wer-
den jeweils nacheinander zehn Spektrallampen- und zehn
WeiBlichtlampenspektren bei einer optimalen Belich-
tungszeit aufgenommen, gemittelt und dann abgespeichert.
Um ein stabiles Signal zu gewahrleisten, werden die Lampen
zuvor 20 min aufgewarmt.

AuBerdem wird das Hintergrundsignal des Detektors mit
geschlossener VerschluBblende des Spektrometers fiir jede
der elf moglichen Belichtungszeiten gemessen und in eine
Datei geschrieben.

Zusétzlich zu den Spektren wird fiir jeden Tag eine Proto-
kolldatei angelegt, die Auskunft tiber die eingestellten Para-
meter von MAX-OMA und tiber Fehler gibt, die im Laufe des
Tages aufgetreten sind: z.B. Uberbelichtung.

Die Me3daten und die Bilder kénnen per FTP® nach Bre-
men transferiert werden.

Auf dem MeBrechner ist auBerdem ein Programm installiert,
um einmal pro Tag die Uhrzeit (iber einen Zeitserver im In-
ternet mit der westeuropaischen Zeit abzugleichen. Eine
moglichst genaue Uhrzeit ist flir die exakte Bestimmung des
Sonnenzenit- und des Sonnenazimutwinkels unerla@lich. Alle
weiter unten angegebenen Uhrzeiten sind UTC’.

Auf den MefBrechner kann, um noétige Anpassungen zu un-
ternehmen, direkt aus Bremen tiber ein Fernsteuerungs-

6 FTP: File Transfer Protocol

7 Akronym fiir Coordinated Universal Time. Sie entspricht der Westeuropaischen Zeitzone.

Messungen in Ny-Alesund 71



programm zugegriffen werden, wenn z.B. Probleme mit
dem System auftreten. So fiel des 6fteren die VerschluBblen-
de des Spektrometers aus, da diese durch mangelhafte Ver-
arbeitung eine sehr geringe Lebensdauer hatte. Bis ein Er-
satzverschlu3 eingebaut werden konnte, wurde die Kamera
mit konstanter Belichtungszeit betrieben, da ohne Verschlul3
keine exakte Bestimmung der Belichtungszeit vorgenommen
werden kann.
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1

Dicses Kapitel beschreibt die einzelnen Schritte der Auswer-
tung von der Kalibrierung der Rohspektren (Abschnitte 6.1
und 6.2), Giber die lineare Anpassung zur Ermittlung der
schragen Saulen (Abschnitt 6.3) bis hin zur Ermittlung der
vertikalen Séaulen (Abschnitt 6.4). Der Abschnitt 6.5 gibt ei-
nen AbriB tiber mégliche Fehlerquellen in der Auswertung.

6.1 Die Kalibration

Bisher liegen die Spektren in der Form von Zahlrate in Ab-
héngigkeit vom Pixel vor (Abb. 6.1(1), S. 73). Die Pixel mis-
sen in physikalische Einheiten, ndmlich Wellenlange konver-
tiert werden. Ferner miissen die Spektren flir geratespezifi-
sche Signale korrigiert werden. Daflir wird das Nullspektrum
(in Abb. 6.1 unten rechts) der entsprechenden Belichtungs-
zeit von den Rohspektren subtrahiert. Das Signal ohne Ein-
wirkung von Photonen wird durch den Dunkelstrom und
durch einen voreingestellten Versatz im Hintergrundsignal
verursacht. Der Dunkelstrom ist der Ruhestrom der Kame-
ra. Dabei werden spontan freie Ladungstréger erzeugt. Damit
ein positives Signal am A/D-Wandler gewahrleistet ist, wird
ein konstantes Signal dem eigentlichen vorgeschaltet.

Eine Division der Spektren durch das Halogen- oder Weif3-
lichtspektrum (Abb. 6.1, unten links), um das Signal fir mog-
liche Pixel-zu-Pixel-Inhomogenitaten in der Empfindlichkeit
oder fiir den Etalon-Effekt zu korrigieren, ergab keine Verbes-
serung in den Ergebnissen, weshalb darauf verzichtet wurde.

Die Kamera ist ebenfalls in der Lage, kosmische Strahlung zu
detektieren. Diese hochenergetischen Teilchen kénnen auf
einzelnen Pixeln eine extrem hohe Zahlrate verursachen.
Diese Pixel werden vom MeBprogramm MAX OMA verwor-

In dem Diagramm sind die beiden Kalzium-Linien K und H der Fraunhofer-Strukturen (s. Abschnitt 3.1, S.

35) gekennzeichnet
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Abbildung 6.1: Beispiel flr die verschiedenen, vom MefBsy-
stem aufgenommenen Spektren (hier exemplarisch Messungen
vom 1. Mai 2002).

Fir die Zuordnung der Wellenlangen an die Pixel wird das
HgCd-Lampenspektrum des entsprechenden Mef3tages ver-
wendet (Abb. 6.1, oben rechts). Dabei beschrankt man sich
auf symmetrische Linien mit ausreichender Intensitét: Linien
bei 326,106 nm, 340,365 nm, 346,620 nm, 361,051 nm
und 404,656 nm. Aus der Dispersion des Gitters und aus
den Einstellungen des Spektrometers kennt man die unge-
fahre Position dieser Linien. Das Maximum wird auf Bruch-
teile eines Pixels genau mit der Schwerpunktsmethode be-
stimmt (Falk, 1984). Die exakten Wellenlangen der Linien
sind aus der Literatur bekannt. Der Zusammenhang zwi-
schen den Pixeln und den Wellenlangen wird in einem linea-
ren Fit durch ein Polynom dritten Grades ermittelt. Mit die-
sem Polynom werden alle Spektren des gleichen Tages wel-
lenlangenkalibriert.

Um das Signal-zu-Rausch-Verhaltnis zu verbessern, werden
die kalibrierten Streulichtspektren tiber einen Sonnenzenit-
winkelbereich von 0,5° gemittelt. Das Rauschen des Signals
setzt sich aus drei Effekten zusammen: Das Photonenrau-
schen ist eine Eigenschaft der Quantenmechanik des Lichtes
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6.2

Die

und tritt in jedem Sensor auf, der auf dem inneren Photoef-
fekt beruht. Dieser Rauschpegel ist proportional zur Wurzel
aus dem Signalpegel. Das Dunkelrauschen wird durch die
statistische Variation der thermischen Elektronen verursacht.
Das Ausleserauschen entsteht durch die MeBunsicherheit
bei der Quantifizierung des elektronischen Signals.

Spalifunktion

Dic Spaltfunktion der MeBanordnung ist ein wichtiger Para-
meter in der Auswertung. Die Absorptionsquerschnitte, die in
die DOAS-Gleichung eingesetzt werden, haben in der Regel
nicht die selbe Auflésung, wie das benutzte MefBsystem. Hier
mul3 also eine Anpassung vorgenommen werden, um unno-
tige Reststrukturen zu vermeiden. Hierzu wird die Spaltfunk-
tion genutzt.

&

—0o-3036nm|
/L\‘ —*—346.62nn$ |

Intensitat [willkiliche Einheit]
S

S

2 0-0-0-90-0-0-9-% . . e-@-
-15 -10 05 0.0 05 10 15
Abweichung von der Linienmitte [nm]

Abbildung 6.2: Spaltfunktionen fir die Messung vom 1. Mai
2002. In der Auswertung wurde die Linie bei 346,62 nm benutzt.

Die Spaltfunktion (Abb. 6.2) wird aus den Linienspektren ge-
wonnen. Daftir wird eine Spektrallinie mit dem Akima-Ver-
fahren (Hilberg, 1989) auf ein Wellenlangengitter mit Abstén-
den von 0,1nm interpoliert. Fiir diese Linie muB das Ny-
quist-Kriterium erfiillt sein: Die Linie mu@ auf mehrere Pixel
abgebildet sein. Die Referenzspektren sind ebenfalls auf das
gleiche Wellenlangengitter interpoliert und werden im Aus-
werteprogramm mit der Spaltfunktion gefaltet. Die Auflésung
der hier verwendeten MeBBanordnung betragt etwa 0,5nm.
Wie bereits in Abschnitt 5.1 dargelegt, erfolgt die Abtastung
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des Spektrums in Schritten von 0,043nm. Somit kann die
Spaltfunktion gut abgetastet werden. Die Faltung der Labor-
referenzen mit der Spaltfunktion funktioniert nur dann richtig,
wenn die eigentliche Auflésung der Referenzspektren groBBer
ist als die der Streuspektren. Das ist mit dem hier verwende-
ten System aus Spektrometer und Detektor nur noch bedingt
gegeben und kann Probleme in der Auswertung verursa-
chen. Die Auswirkungen werden derzeit noch untersucht.

6.3 Die schrdgen Saulen

yAT Auswertung der kalibrierten Streulichtspektren wurde
von Richter (1997) und Eisinger (1994) das Programm
NLin_D entwickelt. Dieses Programm liest die kalibrierten
Streulichtspektren I, das Bezugsspektrum I, und die Absorp-
tionsquerschnitte bzw. optischen Dicken ein. Die Querschnit-
te und optischen Dicken werden zunachst mit der Spaltfunk-
tion gefaltet (s.0.) und dann durch die Subtraktion eines ent-
sprechenden Polynoms in differentielle Absorptionsquer-
schnitte bzw. differentielle schrage optische Differenzendicken
umgewandelt. Die Polynomgrade konnen dafiir individuell
angegeben und somit den Strukturen der Absorber angepal3t
werden. Ferner mu3 ein Wellenléngenbereich gewahlt wer-
den, in dem der Fit durchgeftihrt wird.

In einem linearen Fit werden dann zur gleichen Zeit ein Po-
lynom, die ausgewahlten differentiellen Absorptionsquer-
schnitte bzw. schragen optischen Differenzendicken und der
Logarithmus eines aktuellen MeBspektrums an den Logarith-
mus des Bezugsspektrums angepal3t. Die Wellenléngenach-
sen der Querschnitte und des Bezugsspektrums kéonnen,
wenn notig, innerhalb eines wahlbaren Toleranzbereichs oder
auch nur um einen festen Wert verschoben und verzerrt wer-
den. Daftir wird der lineare Fit in einer nichtlinearen Anpas-
sung nach Levenberg-Marquard (Press et al., 1989) so lan-
ge iteriert bis ein Konvergenzkriterium erreicht wird oder die
maximale Zahl der lterationen tiberschritten wird. Die Verzer-
rungen und Verschiebungen der Wellenlangenachse des Be-
zusspektrums sind nétig, da die Kalibration nur einmal pro
Tag durchgefiihrt wird, aber die Zuordnung der Wellenlange
liber den Tag minimal durch Temperaturanderungen im
Spektrometer variieren kann. AulBerdem kann die Wellenlén-
genachse der Absorptionsquerschnitte mit Fehlern belastet
sein.

Die Ergebnisse der Anpassung bilden die schragen Differen-
zensaulen der Absorber oder fir Ozon die vertikale Saule,
die Fehler des linearen Fits fir die einzelnen Absorber, die
Verzerrungen und Verschiebungen sowie das Verhéltnis von
Residuum zur differentiellen Absorption.
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Spurengase, die differentielle Strukturen in dem genutzten
Wellenléngenbereich von 325nm bis 413nm aufweisen und
in der Arktis als wichtige Absorber vorkommen, sind das
Ozon, Stickstoffdioxid, Brommonoxid und das Sauerstoffdi-
mer O,. Wie oben gezeigt, wird von dem Programm NLin D
auch der Ring-Effekt wie ein effektiver Absorber behandelt.

Abbildung 6.3 zeigt die Absorber im entsprechenden Wellen-

langenfenster.
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Abbildung 6.3: Absolute Absorptionsquerschnitte, wie sie in
dieser Arbeit verwendet wurden.
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Ozon

Dic starkste Absorption durch Ozon stellt das Hartley-Kon-
tinuum dar. Das Maximum liegt bei etwa 255nm. Bis
350nm fallt der Absorptionsquerschnitt um fiinf GréB8enord-
nungen ab. Zwischen 300nm und 360nm sind dem Kontinu-
um die Strukturen der Huggins-Banden {iberlagert. Im
sichtbaren Spektralbereich absorbiert Ozon in den Chap-
puis-Banden zwischen 440nm und 850nm (Finlayson-Pitts
und Pitts, 2000). Der in Abbildung 6.3, S. 77, dargestellte
Absorptionsquerschnitt (Burrows et al., 1999b) von Ozon
wurde bei einer Temperatur von 221K gemessen. Bei der
Berechnung der optischen Dicken werden Absoptionsquer-
schnitte mit unterschiedlichen Temperaturen berticksichtigt.

Der Absorptionsquerschnitt (Vandaele et al., 1998) von
Stickdioxid in Abbildung 6.3 zeigt eine Reihe von stark struk-
turierten Banden in dem interessierenden Spektralbereich,
die durch die Uberlagerung von mehreren Ubergangen vom
ersten angeregten Zustand in hohere elektronische Zusténde
verursacht werden. Dieser Querschnitt wurde bei einer Tem-
peratur von 220K aufgenommen.

Fiir Brommonoxid wurde das Absorptionsspektrum bei ei-
ner Temperatur von 228K gemessen (Wahner et al., 1988).
Im ultravioletten Spektralbereich existieren mehrere schmal-
bandige Strukturen. Dabei handelt es sich um die Schwin-
gungsniveaus eines elektronischen Ubergangs.

Ih dem Absorptionsquerschnitt des Sauerstoffmolekiils kon-
nen Strukturen beobachtet werden, die linear von der Kon-
zentration abhangen. Diese Strukturen stammen von dem
Kollisionskomplex zweier Sauerstoffmolekiile, dem Sauer-
stoffdimer O,. Die Natur der Bindung ist nicht vollstandig
verstanden. Neueste Studien zeigen, daB die O,-O,-Bindung
durch van-der-Waals-Krafte mit geringen Beitragen von
Spin-Spin-Wechselwirkungen entsteht (Aquilanti et al., 1999).
Das O,-Dimer absorbiert unter anderem im nahen ultravio-
letten Spektralbereich. Der Absorptionsquerschnitt ¢ multipli-
ziert mit der Gleichgewichtskonstanten k aus der Reaktion:

R6.1: 0, +0,<*>0,

ist ebenso in Abbildung 6.3 dargestellt. Die Einheiten des
Absorptionsspektrums (Greenblatt et al., 1990) sind [cm?® /
Molekiile?].

Der wichtigste Parameter fiir die Ermittlung der schragen
bzw. flir Ozon vertikalen Saulen mit dem Programm NLin D
ist die Wahl des Wellenlangenfensters, in dem die Anpassung
durchgefiihrt wird. Der Absorber, fiir den die Saulendichte
ermittelt werden soll, sollte in diesem Bereich mehrere ausge-
pragte Absorptionslinien aufweisen. Diese sollten moglichst
wenig mit den Absorptionsstrukturen der anderen Absorber
in dem Bereich korreliert sein. Allgemein sollten wenig ande-
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re Gase in diesem Fenster absorbieren. Starke Fraunhofer-Li-
nien (wie z.B. die Kalzium-Linien) beeintrachtigen ebenfalls
die Auswertung.

Die Uberlegungen oben und zahlreiche Vergleiche haben als
optimale Wahl fir die Parameter die folgenden Einstellun-
gen ergeben:

Fl’ir die Ermittlung der schragen Saulen von NO, ist es
nur notig den Absorptionsquerschnitt vom Ring anzu-
passen, wenn der Wellenléngenbereich in einem Fenster
von 398nm bis 411nm liegt. Ein Polynom zweiten Grades
wurde im Fit berticksichtigt.

m Fit fir Ozon wurden die Absorber O,, NO,, O,, BrO
und Ring und ebenfalls ein Polynom zweiten Grades ver-
wendet. Das Wellenlangenfenster umschlie@t fiinf Banden

von 336,5nm bis 357nm.

Die Auswertung von BrO beinhaltet die schragen opti-
schen Dicken von Ozon und die Absorptionsquer-
schnitte von NO,, BrO und Ring. Durch den fehlerhaften
Detektor war es nicht moglich, ein groBeres Wellenléngen-
fenster als von 345,5nm bis 357,0nm zu wéahlen und somit
konnten nur zwei Absorptionslinien verwendet werden. Als
Folge ergaben sich etwas hohere Fitfehler, als zuvor erwar-
tet wurde (siehe Abschnitt 6.5). Allerdings erhalt man trotz
dieser Einschrankung gute Ergebnisse (siche Abschnitt 7.3).
O, absorbiert ebenfalls in dem Fitfenster von BrO. Zumal
O, dort keine wirklichen Absorptionsbanden aufweist, wur-
de darauf verzichtet, den Querschnitt von O, in der Auswer-
tung mit einzubeziehen und statt dessen ein Polynom drit-
ten Grades angepal3t, um die Absorptionseffekte von O, zu
kompensieren.

Das O, selbst wird etwas mehr zum Sichtbaren hin ver-
schoben, im Fenster von 354nm bis 387nm, ausge-
wertet. Dort absorbiert Ozon nur wenig und es wurden le-
diglich die Absorber NO,, BrO und Ring zusammen mit ei-
nem Polynom dritten Grades angepal3t.

Fur BrO wurde als Bezug ein festes Mittagszenitspektrum fiir
das gesamte Jahr verwendet. Die Fits flir alle anderen Absor-
ber wurden mit dem aktuellen Mittagszenitspektrum ausge-
wertet.
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Abbildung 6.4: Exemplarische Darstellung eines BrO-Fits vom
21. April 2002.

Als Beispiel werden hier die Ergebnisse eines BrO-Fits vom
21. April 2002 dargestellt (Abbildung 6.4). Aufgetragen ist
die differentielle optische Dicke, die aus dem Produkt aus dif-
ferentiellen Absorptionsquerschnitt und schrager Differenzen-
saule gebildet wird. Das aktuelle Spektrum und das Bezugs-
spektrum sind bei einem Sonnenzenitwinkel von 77° bzw.
67° aufgenommen worden. Die schrage BrO-Saule betragt
hier 3-10*Molek/cm? mit einem Fitfehler von 2,4%.

Das erste Diagramm in Abbildung 6.4 vergleicht die Gesamt-
absorption, die aus der Anpassung gewonnen wurde, mit
dem Residuum. Dieses bildet sich aus den Strukturen, die
keinem Absorber zugeordnet werden konnten. Die unteren
drei Diagramme zeigen ftir die drei Absorber BrO, NO, und
O; zum einen das Referenzspektrum multipliziert mit der
schragen Saule und zum anderen die Strukturen des Spek-
trums, die tbrig bleiben, wenn alle anderen Absorber aus
dem Spektrum entfernt wurden. Der Ringabsorptionsquer-
schnitt wurde in diesem Fit ebenfalls berticksichtigt. Aller-
dings ist die Ringstruktur in diesem speziellen Fall so Klein,
daB auf eine Darstellung verzichtet wurde. Eine sehr gute
Anpassung an die Laborspektren und ein geringes Residuum
im Vergleich zur Absorption konnte fiir dieses Spektrum er-
zielt werden.
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6.4 Berechnung der vertikalen

Sdaulen

Fir die Ermittlung der vertikalen Saulen aus den schragen
Saulen unter Einbeziehung der Luftmassenfaktoren (sieche
Gleichung 4.2 und 4.3) wurden im Rahmen dieser Arbeit
Programme erstellt, welche

lTagesgémge von vertikalen Saulen,
2Halbtagesmittel fir jeweils vor- und nachmittags und

3 Tagesmittelwerte

berechnen kénnen. Diese Programme lesen selbstandig den
Luftmassenfaktor mit sowohl dem korrekten Sonnenzenit-,
relativen Azimut- und Elevationswinkel, als auch mit der
richtigen Wellenlange aus den Tabellen der Luftmassenfakto-
ren ein. Wenn noétig, wird zwischen den Luftmassenfaktoren
interpoliert. Als Wellenlange wird automatisch die Mitte des
Fitfensters gewahlt. Alternativ kann auch eine feste Wellen-
lange angegeben werden. Die Berlicksichtigung des Azimut-
winkels wurde als Folge der in Abschnitt 4.3 dargestellten
Modellstudien erstmals im Rahmen dieser Arbeit durchge-
fahrt.

Fur die Halbtages- und auch Tagesmittel beschréankt man
sich auf einen Bereich von wenigen Grad Sonnenzenitwin-
kel, fir den der Fitfehler (siehe auch Abschnitt 6.5) gering ist.
Da der Sonnenzenitwinkelbereich, der innerhalb eines Tages
durchlaufen wird, an den Polen stark tiber das Jahr variiert
(sieche auch Abbildung 5.2, S. 61), werden fiir jeden Monat
individuell die Grenzen festgelegt. Der hochstzulassige Fitfeh-
ler kann ebenso als Parameter ibergeben werden. Fir die
Berechnung der Tagesgange wird die Fehlergrenze immer et-
was hoher gewahlt als fir die Mittelwerte.

Um nun Informationen tiber das Profil eines Absorbers zu er-
halten, werden die vertikalen Saulen fiir alle finf Blickrich-
tungen miteinander verglichen. Entsprechen sich die Saulen-
dichten, so ist das Profil korrekt, das zur Berechnung der
Luftmassenfaktoren verwendet wurde. Ansonsten wird das
Profil und somit die Luftmassenfaktoren so lange angepaf3t,
bis die vertikalen Saulen aller Beobachtungsgeometrien
libereinstimmen.

Diese Art der Auswertung ist nattirlich nur moglich, wenn der
Himmel sich wolkenlos zeigt.

Durch Wolkenbedeckung verandert sich der Lichtweg der
Photonen von der Sonne zum Teleskop, wodurch sich ande-
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6.5

re schrage Saulen speziell fiir tropospharische Absorber erge-
ben. Es ist also noétig, die Wolkenbedeckung zu kennen, da
ansonsten die Ergebnisse falsch interpretiert werden konnten.

Fehler der Auswertung

Die drei Hauptquellen fiir Fehler in der Auswertung sind:
1 der lineare Fitfehler (8AS%AS
2 falsche Luftmassenfaktoren und

3 fehlerhafte Absorptionsquerschnitte

Der lineare Fitfehler wird von NLin D ausgegeben. Dies
ist ein statistischer Fehler, der sich aus der Anpassung im
DOAS-Algorithmus ergibt. Typische GroBen sind fiir Ozon
weniger als 1%, fir NO, um 3%, O, um 5% und fiir BrO et-
wa 30%. Dies sind die Unsicherheiten eines einzelnen DO-
AS-Fits zur Bestimmung einer schragen Differenzensaule re-
sultierend aus dem Rauschen der Messung, einer moglichen
Wellenlangendrift des Spektrometers, Interpolationsfehler,
vernachlassigte Absorber etc.. Durch Mittelung tiber einen
sinnvollen Zeitraum bzw. Gber einen SZW-Bereich kann der
Fehler entsprechend verringert werden. So werden z.B. fiir
Ozon und NO, die Ergebnisse tiblicherweise tiber einen
SZW-Bereich von mindestens 0,5° zusammengefa3t. Gene-
rell stellt dieser Fehler zumindestens fiir die starken Absorber
wie Ozon und NO, gegentiber den anderen Fehlerquellen ei-
ne fast zu vernachlassigende GroBe dar.

Wichtigster Fehler ist die Unsicherheit in der Parametrisierung
des Strahlungstransports. Hieraus resultieren falsche Luftmas-
senfaktoren. Die wichtigsten moglichen Quellen fiir Unsicher-
heiten, die aus nicht korrekt angenommenen Parametern in
SCIATRAN entstehen koénnen, wurden bereits im Abschnitt
4.3 diskutiert.

Diese beiden Fehlerquellen konnen tiber das Fehlerfort-
pflanzungsgesetz wie folgt zusammengefal3t werden:

v _ \/ (BAS)’ +(6LMF)2

v \Nas+s"?y? | LMF

In der Regel kann AS+ S™#“ ~ AS gesetzt werden. Dann ist
der erste Term der oben beschriebene lineare Fitfehler.

Durch fehlerhafte Absorptionsquerschnitte entstehen Proble-
me bei der Anpassung dieser an die Absorptionslinien der
Atmosphére. Verschieben und Verzerren der Wellenlangen-
achse im verwendeten Fitprogramm NLin D kann eine feh-
lerhafte Zuordnung teilweise korrigieren. Zudem geht diese
Art des Fehlers auch in die Berechnung des linearen Fitfeh-
lers (siehe oben) ein. Fehler im Absolutwert des Absorptions-
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querschnittes gehen jedoch direkt proportional als systemati-
scher Fehler in das Ergebnis der Auswertung ein.

Folgende Tabelle versucht die Fehlerquellen fiir die in dieser
Arbeit betrachteten Absorber zusammenzufassen:

§ /o /9
Q @) ™
/d\’ S Q" @)
3

Linearer Fitfehler aus dem DOAS-Algorithmus 1 30 | 5
Zufdlliger Fehler im Luftmassenfaktor 15 15| 20 15
Fehler im Gehalt des Bezugsspekirums 1 5 10| 1
Fehler im Absorptionsquerschnitt 3 3 20 5
Sonstige Fehler im Luftmassenfaktor 2 2 2 2
Wellenlangenfehler im Bezugsspekirum 05/ 2 |10 3
Unsicherheit durch Wahl des Fitfensters 1 5 15| 5
Resultierender Gesamtfehler (Abschiitzung) 4 | 20 30 20

Tabelle 6.1: Zusammenstellung der Fehlerquellen fiir die in die-
ser Arbeit betrachteten Absorber. Alle Angaben sind in % und
unter der Annahme von Schragmessungen bei klaren Sichtver-
haltnissen (ohne Wolken). Unter zufalliger Fehler fiir den LMF
wird hier die Unsicherheit durch die Abweichung des realen at-
mosphérischen Profils vom benutzten Modellprofil verstanden
(z.B. auch durch Veranderungen der meteorologischen Bedin-
gungen wahrend eines Tages, falsche Szenarien fiir den Aerosol-
gehalt, Albedo, etc.). Sonstige Fehler flir den LMF umfasst die
Abschatzung fir unzulassige Vereinfachungen im Strahlungs-
transport z.B. bei groBen SZW. Der resultierende Gesamtfehler
kann nur eine grobe Abschatzung sein, zumal die Einzelfehler
zum Teil nicht voneinander unabhéangig sind.

Aus den Zahlen wird deutlich, da3 der Gesamtfehler in der
Regel von den Unsicherheiten im Strahlungstransport (fal-
scher LMF) dominiert wird. Eine Ausnahme ist Ozon.

Dieser Abschnitt beruht im wesentlichen auf Studien von
Richter (1997). Weiterflihrende Betrachtungen mit dem Fo-
kus auf die Schragmessungen werden von Wittrock (2002)
gemacht.
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7.1

G7.1:V,, =]

In diesem Kapitel sollen fiir die vier Absorber O, (7.1), NO,
(7.2), BrO (7.3) und Os (7.4) die Ergebnisse dargestellt wer-
den. Dabei werden zum einen Fallstudien aus dem Jahr
2002 und zum anderen Jahresgange von 2000 bis 2002 ge-
zeigt. Details zum benutzten MeBaufbau der vergangenen
Jahre finden sich in der Arbeit von Wittrock (2002) sowie in
verschiedenen Veroffentlichungen, z.B. in Wittrock et al.

(2000a).

Das Sauerstoffdimer O,

Im Abschnitt 6.3 wurde beschrieben, dalB O, einen Kolli-
sionskomplex zweier Sauerstoffmolekiile darstellt. Man kann
also in guter Naherung davon ausgehen, da8 die Konzentra-
tion von O, proportional zum Quadrat der Dichte der Sauer-
stoffmolekiile ist. Da das Druckprofil taglich mit Wetterson-
den in Ny-Alesund bestimmt wird und der Druck iiber den
Tag kaum Schwankungen unterliegt, sollte das tatsachliche
Profil von O, sehr gut bekannt sein.

Unter Einbeziehung des idealen Gasgesetzes kann aus dem
Sondenprofil eine Vertikalsédule von O, bestimmt werden, die
analog zu der schragen Saule in den Einheiten [Molek?/cm®]
angegeben wird:

Z"[VMRO wv(z)}2
- - - 7 dZ
T(z)-k,

0

Trotz der genannten guten Voraussetzungen ist der Vergleich
von Absolutwerten aus theoretischen Berechnungen mit de-
nen aus Streulichtmessungen abgeleiteten problematisch.
Dies liegt vor allem an der groBen Ungenauigkeit der Litera-
turwerte flr die GroBe k-o, mit k aus Reaktion 6.1 (siehe
auch Abschnitt 6.3).

In dem Kapitel 7 sollen anhand einiger Beispiele die Anwen-
dungsmaglichkeiten der O,-Auswertung dargestellt werden.

Zunachst folgt eine weitere Modellstudie im Zusammenhang
mit Arktischem Aerosol.
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Bei arktischem Dunst dominieren RulBpartikel in der Aero-
solzusammensetzung der Troposphare. Es wurden Modell-
rechnungen durchgefiihrt, bei denen die Aerosolzusammen-
setzung zu der einer stark verschmutzten Atmosphare gean-
dert wurde. AulBerdem wurde der erhohte Extinktionskoeffi-
zient aus der Abbildung 4.5, S. 55, verwendet. Die Luftmas-
senfaktoren fiir Hintergrundaerosole, flr eine erhéhte, mariti-
me Aerosoledichte (vergleiche auch Abschnitt 4.3) und fiir
den Fall von arktischem Dunst wird in Abbildung 7.1 gezeigt.
Wegen der unterschiedlichen Azimutwinkel fachern die Luft-
massenfaktoren fiir jeden Sonnenzenitwinkel in mehrere
Werte auf. Die Verlaufe der Luftmassenfaktoren lassen ver-
muten, dad arktischer Dunst detektiert werden kann durch
eine Absenkung der schragen Saulen der Schragmessungen.
Im Jahr 2002 gab es allerdings keine auswertbaren Ereignis-
se von arktischem Dunst.
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Abbildung 7.1: LMF fir verschiedene Aerosolszenarien. Arkti-

scher Dunst fiihrt insgesamt zu kleineren LMF aber vor allem auch
zu einer geringeren Variation mit dem SZW.

Neben den Bildern der Kamera dienen die Verlaufe der
schragen Saulen von O, als gute Indikatoren fiir mogliche
Wolkenbedeckung. Daher werden in den folgenden Ab-
schnitten, speziell bei Fallstudien entsprechende Abbildungen
gezeigt. Bei klarem Himmel weisen die schréagen Saulen ei-
nen extrem glatten Verlauf auf und die Saulen der unter-
schiedlichen Blickwinkel sind gut voneinander zu trennen.
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7.2 Stickstoffdioxid NO,

Um Informationen tiber die tropospharischen Hintergrund-
werte von NO, zu erhalten, wurden Luftmassenfaktoren fiir
zwei verschiedene Profile berechnet, die sich nur in den un-
tersten 1,4 km(!) der Troposphére unterscheiden. Zum einen
wurde ein Profil ohne tropospharisches NO, verwendet und
zum anderen ein Profil mit einem Mischungsverhaltnis von
30 ppty in der unteren Troposphére (siehe Abb. 7.2). Fir die
stratosphéarischen Profile wurden jeweils die entsprechenden
Monatsprofile der MPI-Klimatologie benutzt. Mit diesen Luft-
massenfaktoren wurden flir ausgewéhlte Tage die Verlaufe
der vertikalen Saulen berechnet. Dafiir wurden Tage ausge-
wahlt, an denen die schragen Saulen einen extrem glatten
Verlauf aufweisen. In diesem Fall kénnen lokale Emissionen
mit hoher Sicherheit ausgeschlossen werden, da diese sich
an einzelnen Spitzen oder auch an langer anhaltenden er-
hohten Werten in den schragen Differenzensaulen der
Schragmessungen gut erkennen lassen. Exemplarisch wer-
den hier drei Tage gezeigt. Solche Tagesgange von schrégen
Saulen von NO, bilden aber eher die Ausnahme.

60
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+ \
30 _z
/
_ I —
g 2 —
2 T — 30 ppt - Hintergrundkonzentration
E 10 —— 3 ppb - starke lokale Emission T
24%F —— 1,5 ppb - moderate Emission =2
16
- \ —
00 — + t
0,03 2 4 6

NO,-Mischungsverhéltnis [ppb]

Abbildung 7.2: Exemplarische Darstellung einiger in dieser
Studie benutzter NO,-Profile.

1 Der Wert von 1,4 km ergibt sich aus dem in dieser Arbeit benutzten Hohengitter fir das Strahlungs-
transportmodell SCIATRAN.
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Schrige Differenzensiule NO, [ 10" Molek / cm’ ]

Am 18. April 2002
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Abbildung 7.3: Schrage Differenzen- len Saulen der ver-
saulen. Gezeigt wird auBerdem auch schiedenen Blickrich-
der Verlauf des SZW. Fallbeispiel 1 tungen gut (ibereinan-
der (Abb. 7.4).
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Abbildung 7.4: Verlauf der vertikalen Saule von NO, - Beisp. 1

An 12. Marz 2002 deuten die Nachmittagswerte eher dar-
auf hin, daB zu diesem Zeitpunkt kein NO, in der Tro-
posphére vorhanden war (Abb. 7.5, S. 89). Dieses Beispiel
wurde gewahlt, um den Tagesgang von NO, darzustellen:

Nach einer raschen Abnahme der Saulendichte mit Sonnen-
aufgang (Abb. 7.6, S. 89, s. auch Verlauf des SZW in Abb.
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Schréige Differenzenséule NO, [ 10" Molek / e’ |

7.5) steigt diese tiber den Tag langsam an und mit Sonnen-
untergang nimmt sie wieder schnell zu.

Durch den Tagesgang

; ; ; 100
- laBt sich der korrekte
] A Wert fir den Luftmas-
A % senfaktor natirlich
80 ~__ - '," — schwer vom Modell
E ¥ s g nachvollziehen, da sich
0= ' H 5 das Profil tber den Tag
3 L sheminkel ? § andert. Daher miite fiir
40 Sl ,’ 1" & die Berechnung der
\ . 3 3 4 1 & Luftmassenfaktoren ein
20 % ! ; 4 60 Modell verwendet wer-
\ ] '_',._;?'. | den, in dem die Chemie
. M. o patst ,  Mmit dem Strahlungs-
4 6 8 10 12 14 1l I8 transport gekoppelt ist 2.
Uhrzeit am 12. Mirz 2002 [ Std | Allerdings kann fir NO,
der Tagesgang quantita-
Abbildung 7.5: NO, - Fallbeispiel 2 tiv erfaBt werden. In
dem vorigen Beispiel,
am 18. April schien die Sonne vierundzwanzig Stunden. Da-
her erhalt man eine relativ konstante Séulendichte tiber den
Tag.
6 - - —
s kein troposphéirisches NO, ) .l
4 4 [ n : L] ag " - . ﬁ
_ 3wy e
“g 2. m - = Zenit -
2 AT = 180 = 10°
% 17 o o " R A
E 04+— - - - - —
Soe4 6 8 10 1p 14 16 18 20
E s]1  30ppt NO, zwischen 0 und 1400 m '} ]
S ) . o
Z . " " . n -.. -..lq'mﬂ.
3 ﬁ_ . '.'.' Ll
2 %'- : 1§ L]
1 LA .
4 By
4 6 8 10 12 14 16 18 20

Uhrzeit am 12. Méirz 2002 [ Std |

Abbildung 7.6: NO, - Vertikale Saulen. Fallbeispiel 2

Diese Kopplung ist derzeit in der Entwicklung. Erste Ergebnisse werden in Wittrock, 2002 gezeigt.
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~
[=}

Das dritte Beispiel

D
(=)

stammt aus dem Jahr

oo 2001 und wurde somit

w
[=}

[—szw] . noch mit dem alten Auf-
* bau aufgenommen. Da-
her werden nur zwei

\

5

Blickrichtungen gezeigt:

[sS3
(=}

1953
(=)

Zenit und 4° Hoéhenwin-

kel (Abb. 7.7). Am 21.

1
=
(=}

« Zenit L
+ 4° Hohenwinkel s

—_
(=]

Sonnenzenitwinkel [°]

Marz erhalt man eben-

S

¥
1
3

", . = falls noch einen ausge-
“"m”m_ —— | pragten Tagesgang. Ver-

NO, [ 10* Molek / cm’ ]

(=]

gleicht man die beiden

4.0

354
3.0
25-
2.0-
1.5-
1.0 -
0.5 -
0.0 -

4.0

3.5
3.0
2.5
2.0
1.5
1.0
0.5 -

% Diagramme in Abb 7.8
erkennt man, daB3 sich
vormittags eher 30 ppt,

Abbildung 7.7: NO, - Fallbeispiel 3. und nachmittags eher O
ppty NO, in der unteren

8I10I12I14I16I18I20
Uhrzeit am 21. Méirz 2001 [ Std ]

Troposphare befinden.
T
30 ppt NO, zwischen 0 und 1400 m
~ R e ]
. ]
w L — ]
Wes © e 4° Hohenwinkel | ]
| | | 1
4 ? E!i i 1!0 1!2 14 1I6 1I8 2IO 22
kein troposphiirisches NO, e
[ J ')
=
® [] % .
B ° &
- u
4 6 8 10 12 14 16 18 20 22

Uhrzeit am 21. Mirz 2001 [ Std ]

Abbildung 7.8: NO, - Vertikale Saulen. Fallbeispiel 3.

Es konnen folglich fir NO, Hintergrundwerte von O ppt, bis
etwa 30 ppty in der Troposphére in der Umgebung von
Ny-Alesund angenommen werden, was in guter Ubereinstim-
mung mit In Situ-Messungen auf dem Zeppelinberg ist (NI-
LU-Report, 1996).
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zuzordnen. Dies wird weiter unten anhand eines Beispiels ge-
zeigt.

Die auch bereits Ende April und im Mai erhohten NO,-Werte
in der Troposphare sind wahrscheinlich eine Folge von Fisch-
fangflotten. Die Gronlandsee ist ein ertragreiches Gebiet fiir
die Fischerei vieler Arten wie z. B. dem Seelachs und dem
Heilbutt. Auch wenn Anfang des Jahres der Kongsfjord noch
nicht zuganglich ist, ist es durchaus moglich, dafd sich diese
Schiffe in den Gewassern vor dem Fjord aufhalten kénnen
und deren Emissionen nach Ny-Alesund transportiert wer-
den.

Tropospharisches NO, wird also in der Arktis, oder zumindest
in der Umgebung von Ny-Alesund primér lokal produziert,
wobei die Abgase der Siedlung selbst eher eine untergeord-
nete Rolle spielen im Vergleich zu den Emissionen des
Schiffsverkehrs. Dies ist deutlich an dem sprunghaften An-
stieg im Frithjahr von glatten Verlaufen hin zu einer starken
Variabilitat der vertikalen Séaulen zu erkennen. Das ist der
Zeitpunkt, zu dem das Wasser wieder befahrbar wird.

Dic Abb. 7.10 zeigt die

e 0> 1" schragen Saulen von
= ] N 1™ NO, vom 13. Juli 2002.
z | 1o  Am Nachmittag erhalt
ni S0 T { = man extrem hohe Werte.
A I 1% 8 Zu diesem Zeitpunkt fuhr
g | L= A 40;5 ein Kreuzfahrtschiff in
2 7 § den Fjord und lag dann
2 _ 1% & ab etwa 18 Uhr fiir eini-
5 Julo 1, & ge Stunden im Hafen
£ ] N . von Ny-Alesund (Abb.
5 0 \ {0 7.11, S. 93). Die Stufen
sl 1o in den schragen Séulen
20 2 4 6 8 10 um etwa 6 Uhr und zwi-

[N
N

Uhrzeit am 13. Juli 2002 [ Std ] schen 14 und 17 Uhr

sind von der defekten

Abbildung 7.10: NO, - Fallbeispiel Kamera verursacht wor-

4. den (s. Kapitel 5). Diese

Stufen lassen sich leicht vom tatsachlichen Signal unterschei-

den. Die schragen Saulen von O, (Abb. 7.12, S. 93) zeigen,
daB es an diesem Tag Klar war.

Berechnet man die vertikalen Saulen von NO, mit einer Hin-
tergrundkonzentration von 30 ppt, in der unteren Tro-
posphére, erhélt man fiir den frithen Vormittag eine recht gu-
te Ubereinstimmung der Saulendichten der unterschiedlichen

3 Die Bilder sind im Internet unter http://www.misu.su.se/~baseline/ zu finden. Diese Kamera wurde
von dem meteorologischen Institut der Universitat Stockholm in der Zeppelin-Forschungsstation in ei-
ner Hohe von etwa 450m siidlich von Ny-Alesund installiert.
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Geometrien (Abb. 7.13,
S. 94, oben). Nach zahl-
reichen Tests wurde ein
Profil gefunden, daB3 zu-
mindest in der Zeit zwi-
schen 18:30 und 19:00
Uhr die Messungen gut
annahert (Abb. 7.13 un-
ten, im grau unterlegten
Bereich). Das Profil weist
ein Maximum zwischen
. 100 m und 500m von

3ppby, auf (siehe Abb.
7.2). Die zugehorigen
vertikalen Saulen sind in
Abb. 7.14, S. 95, vergro-
Bert dargestellt und erge-
ben einen Wert von etwa

Abbildung 7.11: Aufnahme mit
der Webcam des MeBaufbaus vom

13. Juli 2002. 15-1015Molekiile/cm?.

Abb. 7.13 oben zeigt fiir

— 0T ’_l_‘ I die Zeit zwischen 0 und
5 8000wt — ] 2 Uhr eine Vertikalsaule
U 7000 femmma L _,_,a"' i von ungefahr
S ] N wenn T 1% 510Molekille/om?. So-
N S . et lso= mit ist die troposphari-
= . gy E sche Saule von NO,, die
R 1“% von dem Schiff verur-
% w00l Z;:---...‘_L . 13 § sacht wird, etwa doppelt
ST - e § so groB, wie die stra-
é 07 éoo *™ tospharische.

?»D 10 e 1% Die Vertikalsaule der
I — Blickrichtung unter 3°
2 0

I4I6I8I10I12I14I16I18I20I22I
Uhrzeit am 13. Juli 2002 [ Std ]

(=]
)
[N}
S

Hohenwinkel konnte
nicht mit denen der an-

deren Blickwinkel syn-
Abbildung 7.12: NO, - Fallbeispiel . onisiert werden. Das

4 hier: Verlauf derschragen Differen- 5010 swei Ursachen

zensaulen von O,. haben. Zum einen

kénnte eine sehr tiefe
Wolkenschicht iber dem Fjordausgang gelegen haben, was
eine durchaus nicht seltene Situation darstellt. Eine andere
Erklarung ware, da3 im Strahlungstransportmodell eine un-
endlich ausgedehnte Schicht mit homogenen NO,-Mi-
schungsverhaltnis von 1ppb,, bzw. 3ppb, angenommen wird
und dadurch der lange Lichtweg ftir 3° Hohenwinkel durch
diese Schicht einfach nicht der Realitat entspricht. Aus einfa-
chen Geometriebetrachtungen ergibt sich bei einem Hohen-
winkel von 3° ein schrager Lichtweg durch eine Absorber-
schicht, der ungeféahr dem zwanzigfachen der Dicke dieser
Schicht entspricht. Bei 6° Hohenwinkel ist der Weg nur noch
halb so lang. Bei einer Absorberschicht mit einer Héhe von
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1000m betragt also der Lichtweg durch diese Schicht bei 3°
Hohe etwa 20km und bei 6° Hohe entsprechend nur die
Halfte. Es ist eher unwahrscheinlich das am Fjordausgang,
dieser befindet sich etwa in 15km Entfernung, noch die glei-
che NO,-Konzentration zu finden ist, wie direkt im Hafen.

100
1 30 ppt NO, zwischen 0 und 1400 m
80 - M
60 4 | —=— 18° Hohenwinkel \ f..‘o /\ \\
e 10° . 1 Ninr
] /| [1]] ) =
—n—6° . v | ‘
(\’|_| 40 - / | ,L\ L
g 20
=
= 0
> 0
1:2 20
ON 15
“ o r
10 _
1 i ] -‘F—l..l\ /ll / \ ..—- .I
5 ...I. oy /m | H [ | \
.
0

4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

Uhrzeit am 13. Juli 2002 [ Std ]

Abbildung 7.13: NO, - Vertikale Saulen. Fallbeispiel 4.

Mit einem halbierten troposphéarischen Profil (1,5 ppb,) wur-
den ebenfalls die Vertikalséulen ermittelt, um zu untersuchen,
ob das Verfahren mit der manuellen Anpassung der Profile
auch eindeutige, quantitative Ergebnisse erbringt und nicht
nur Informationen tber die Profilform liefert. Die Abb. 7.15,
S. 95, zeigt keine Ubereinstimmung der vertikalen Saulen.
Die Informationen tiber Profile, die durch die flinffache Be-
obachtungsgeometrie gewonnen werden, sind folglich ein-
deutig.

Die an SCIATRAN tibergebenen drei unterschiedlichen Profi-
le, die in den hier gezeigten Berechnungen verwendet wur-
den, sind in Abb. 7.2, S. 87, dargstellt. Abb. 7.16, S. 95,
zeigt die daraus errechneten Differenzen der Luftmassenfako-
ren exemplarisch fiir die Zenitgeometrie und fiir einen Eleva-
tionswinkel von 3°. Bei den Schragmessungen spalten die
Luftmassenfaktoren? in unterschiedliche Werte auf, da fiir je-
den Sonnenzenitwinkel mehrere Azimutwinkel berticksichtigt

Auch wenn in Zukunft lediglich von Luftmassenfaktoren berichtet wird, ist dabei immer die Differenz

dieser gemeint.
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Abbildung 7.14: NO, - Fall-
beispiel 4 mit 3ppb,,.
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Abbildung 7.15: NO, - Fall-
beispiel 4 mit 1,5 ppb,,.
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Abbildung 7.16: NO, - Fall-
beispiel 5, hier LME

wurden. Mit einer geringen
Hintergrundkonzentration in
der planetaren Grenzschicht
liegen die Luftmassenfakto-
ren der verschiedenen Blick-
richtungen fast aufeinander.
Je hoher die Konzentration
in der unteren Troposphére
desto flacher verlaufen die
Luftmassenfaktoren. Insge-
samt nimmt auch der Ab-
stand der Luftmassenfakto-
ren zwischen den beiden
Blickrichtungen mit der tro-
pospharischen Konzentration
Zu.

Fir die Jahre 2000 bis 2002
werden die Ubereinstim-
mung von den NO,-Séulen-
dichten abgeleitet aus
GOME-Spektren mit denen
aus dem hier verwendeten
MefBaufbau untersucht. Das
Global Ozone Monitoring
Experiment oder Kkurz
GOME-Instrument ist ein
4-Kanal-Spektrometer, das
sich an Bord des europai-
schen Satelliten ERS-2 befin-
det. Gemessen wird in einem
Wellenlangenfenster von
230nm bis 800nm. Die Bo-
denpixel haben eine GroRe
von  40x320km?  bzw.
40x960km? fiir die Riick-
waértsabtastung. Das vorran-
gige Ziel ist die Erfassung der
globalen Ozonverteilung. Zu-
satzlich kénnen aber auch
andere Spurengase wie NO,
und BrO aus den Spektren
abgeleitet werden (Burrows
et al., 1999a).

Mit dem DOAS-Algorithmus
wurden die schragen Saulen
aus den Spektren ermittelt,
deren Pixelmittelpunkt im
Umkreis von 200km von
Ny-Alesund lag. Dies gilt fiir
den Absorber NO,, sowie flr
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die weiter unten gezeigten Ergebnisse von Ozon und BrO.
Der Hauptiiberflug von GOME tiber Ny-Alesund findet um
12:30 UTC statt. Die Vertikalsaulen von NO, wurden sowohl
fur die Satelliten- als auch fiir die Bodenmessungen mit den
gleichen Profilen mit einem Grenzschichtmischungsverhéltnis
von 30ppt, berechnet.

Zusatzlich zu den Saulendichten ermittelt aus GOME und
aus den Bodendaten, getrennt nach Vor- und Nachmittag,
wurde zum Vergleich die Temperatur der Stratosphére bei ei-
ner potentiellen Temperatur von 550K, was etwa einer Hohe
von 22km entspricht, in die Abb. 7.17 eingetragen.

240

220

1 200

1 180

1 160

A4 140

S

1100

Temperatur [ K |

SEEEZENE 88EaRERE

Feb

Abbildung 7.17: Jahresgange fir NO, von 2000 bis 2002 aus
Boden- und Satellitenmessungen.

Im Jahr 2000 existiert zu Anfang der Messungen, Mitte Fe-
bruar, noch der polare Wirbel in der Stratosphére. Etwa um
den 18. Marz verschiebt sich der Vortex weg von
Ny-Alesund, so daB NO,-reiche Luft dorthin transportiert
wird. Anfang April liegt Ny-Alesund wieder kurzzeitig in dem
Gebiet des polaren Wirbels. Der Winter 1999/2000 war ex-
trem kalt. Daher fallt der Unterschied zwischen den Vor- und
Nachmittagswerten geringer aus als in den anderen Jahren,
weil dann die Bildung von NO, aus N,O; (siche Reaktion
2.61 und auch Abschnitt 2.3.6) langsamer ablauft.

Die letzte Stratospharenerwarmung im Frithjahr 2001 fand
kurz vor Beginn des Sonnenaufganges statt. Allgemein erhalt
man eine gute Ubereinstimmung von Satellitenmessungen

und den Nachmittagswerten der Bodendaten in den Jahren
2000 und 2001.
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Im Jahr 2002 ergibt sich ab etwa Mai eine Unstimmigkeit
zwischen GOME und Bodenmessungen. Der exakte Zeit-
punkt ist nicht genau feststellbar, da die GOME-Messungen
in diesem Jahr groBe Datenliicken aufweisen. Die GO-
ME-Werte scheinen im Vergleich mit den Vorjahren zu hoch
auszufallen, wahrend sich die Saulendichten der Bodenmes-
sungen in den Sommermonaten der drei gezeigten Jahre in
etwa entsprechen.

In der Auswertung der GOME-Daten muf3 ein Korrekturwert
berticksichtigt werden, der die Degradationseffekte des In-
struments kompensiert. Dieser Versatz muf3 fiir jedes Jahr
neu angepaldt werden. Fir das Jahr 2002 wurde allerdings
die Korrektur vom Vorjahr verwendet.

Das Bodenspektrometer wurde vom 29. Juni bis zum 12. Ju-
li ohne VerschluBBblende betrieben. Daher erhalt man zu die-
sem Zeitpunkt niedrigere Sédulendichten, als man erwartet.
Dies 1aBt sich auch in den Saulendichten von BrO beobach-
ten (siehe auch Abbildung 7.23, S. 101).

o0 Da in den Luft-

S ! massenfaktoren
- : fiir die Jahresgén-
N ° Jui 1 ge von NO, fast
B 40 * Mz ausschlieBlich
28 stratospharische
22 30 * hd Profile Verwen-
é 2 dung finden, kén-
EA 0 nen starke Varia-
E | tionen der tro-
2 100 hi posphérischen
> ! NO,-Mischungs-
£ I verhaltnisse zum
0pt Teil erhebliche

500

00150 2000 2500 3000 Fehler in der Ge-
NO, zwischen 0 und 1400 m [ppt] samtsaule verur-

Abbildung 7.18: Fehler der vertikalen sachen. So wurde
Saule bei erhohten NO, in der planetaren in dem Fallbei-
Grenzschicht. spiel vom 13. Juli

2002 gezeigt, dal3
die vertikale Saule tatsachlich dreimal so grof3 war, als durch
die Standardauswertung ermittelt werden kann. In der Abb.
7.9, S. 91, konnte man erkennen, dafd solche Situationen im
Sommer nicht gerade selten auftreten, sondern eher den
Normalfall darstellen. Um diesen Einfluf3 zu untersuchen,
wurden eine Reihe von Luftmassenfaktoren mit unterschied-
lichen NO,-Mischungsverhaltnissen zwischen 0 m und 1400
m berechnet. Flir die zwei Monate Mérz und Juli wurden ty-
pische Sonnenzenitwinkel sowohl als Bezug als auch fiir den
aktuellen Luftmassenfaktor gewéahlt und daraus die prozen-
tuale Abweichung der vertikalen Séule ermittelt (Abb 7.18).
Bei einem Mischungsverhaltnis von 2 ppb,, ist die tatsachli-
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7.3

che Saule bis zu 300% groBer als die vertikale Saule, die
standardgemaf3d unter Einbeziehung eines Profils mit nur 30
ppt in der unteren Troposphare angegeben wird.

Brommonoxid

In Ny-Alesund selbst findet die in Abschnitt 2.2.6 beschriebe-
ne, explosionsartige Produktion von BrO in der Grenzschicht
nicht statt wie in anderen Gebieten der Arktis. Wahrschein-
lich ist der Schnee und das Eis daftir dort nicht geeignet. Al-
lerdings werden Luftpakete mit stark erhohtem BrO nach
Ny-Alesund transportiert. Im Jahr 2002 konnten vier recht
kurze Transportereignisse in den Messungen beobachtet wer-

Zenit

3° Hohenwinkel

BrO [10" Molekiile / cm’]

S = N W P~ 0O

X

; $
%
¢

—
(@)

SO N BB~ O

AN

0, [10” Molekiile” / cm”]

/ 1\

\

/ N

\

/ -

VAL

20.04.2002

22.04.2002
Abbildung 7.19: BrO und O,-Messungen vom 20. bis zum 27.

April 2002.

24.04.2002

26.04.2002
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den (siehe auch Abbildung 7.23, S. 101). Zwei von diesen
sollen hier naher vorgestellt werden:

Abbildung 7.19, S. 98, oben zeigt die schrage Saule von BrO
liber den Zeitraum von 7 Tagen beginnend mit dem 19.
April 2002. Zum Tageswechsel vom 20. auf den 21. April
wurde ein BrO-reiches Luftpaket nach Ny-Alesund transpor-
tiert. Zu diesem Zeitpunkt war der Himmel bedeckt (s. Abb
7.19 Mitte). Dadurch kénnen die schragen Saulen der bei-
den gezeigten Blickrichtungen nicht unterschieden werden.
Am Nachmittag des 21. Aprils mul3te leider die Messung auf-
grund eines Rechnerproblems unterbrochen werden. Ab
dem 22. April um etwa 12 Uhr wurden wieder Spektren auf-
genommen und der Himmel ist auch aufgeklart. In den
nachfolgenden Tagen nimmt die schrage Saule immer mehr

ab bis sie wieder etwa

VC BrO reicht wie am 19. April

GOME BrO, 10. April 2002 die gleichen Werte er-

i

[molec cm?] vor dem Ereignis.

I:OW Anm 1112, April
2002 wurde ein Kleine-
res BrO-Ereignis beob-
achtet, das nur vier-
L 5010t undzwanzig Stunden
anhielt. Trajetorien zei-
L1 7010m gen, daB zu diesem
Zeitpunkt Luftpakete
- 6.010 aus einem Gebiet mit
erhéhtem BrO nach
5.0 10% Ny-Alesund transpor-
I4.0 1088

9.0 10%

tiert wurden (Abb.
7.20). Die schrage
Saule vom 12. April fiir
alle funf Beobach-
tungsgeometrien ist in
Abbildung 7.21, S.
100, dargestellt. Dar-
aus wurden die verti-

Abbildung 7.20: GOME-BrO vom
10. April 2002 mit Rickwartstrajekto-
rien vom 12. April (60 Stunden) fur
100, 500 und 1000 m Hoéhe. Die Luft- i .
massen aus den hoheren Bereichen kalen Saulen mit Luft-

kommen aus Gebieten mit stark er- ma§senfaktorep ver-
héhtem BrO-Gehalt. schiedener Profilszena-

rien berechnet. Zwei
der Beispiele werden hier verglichen. Die schragen Séulen
zwischen 22 und 24 Uhr werden besser von den Luftmas-
senfaktoren ohne tropospharisches BrO nachvollzogen (Abb.
7.22, S. 100, oben). Die vertikale Saule betragt dort etwa
3-103Molek/cm?. In der ersten Tageshalfte des 12. April kann
das Profil mit Sppt, zwischen 0 und 1100m den Verlauf der
Saulendichten am besten nachvollziehen und es ergibt sich
eine vertikale Saule von ca. 6-103Molek/cm? (Abb. 7.22 un-
ten). Der troposphérische Anteil davon betragt etwa die Half-
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Abbildung 7.22: Vertikale Saulen fir BrO aus verschiedenen
Szenarien abgeleitet.

vertikalen Saulen fiir einen Hintergrund von 1ppt;, in der ge-
samten Troposphére und ohne tropospharisches BrO (Abb.
7.23, S. 101). Fir den Mai bis Juni erhélt man konsistente
vertikale Saulen, wenn ein Hintergrund von 1ppt, in der Tro-
posphare vorliegt. Anfang Juni liegen wiederum die Proble-
me der defekten VerschluBblende vor, die bereits bei NO,
(Abschnitt 7.2) besprochen wurden. Im Juli und August
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scheint eher kein BrO in der Troposphéare vorhanden zu sein.
Ein solcher Jahresgang deutet auf eine Quelle organischen
Ursprungs des BrO in der freien Troposphare hin: Im Ab-
schnitt 2.2.6 wurden Mikroalgen und Phytoplankton als Pro-
duzenten von Bromkohlenwasserstoffen genannt. Die Mas-
senentwicklung von Algen, die sogenannte Algenbliite findet
im Friihjahr statt. Diese wird im Sommer von der Plankton-
bliite abgeldst. Die genaueren Bliitezeiten miissen noch mit
den MeRBdaten von BrO verglichen werden.

Hintergrund von 1 ppt BrO in der gesamten Troposphére
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Abbildung 7.23: Jahresgang fiir BrO aus Boden- und Satelli-
tendaten.

Im April fanden drei deutliche BrO-Ereignisse statt, wovon
zwei bereits oben besprochen wurden. Erhohtes BrO ereig-
nete sich auch noch einmal Mitte Juni.

Die GOME-Daten, die hier gezeigt werden, wurden mit Luft-
massenfaktoren des konstanten Hintergrunds berechnet. Im
Juni und Juli stimmen die GréBenordnungen der Boden-
und der Satellitenmessungen tiberein. Allerdings wird der
Verlauf der Bodendaten nicht getroffen. Zu Anfang des Jah-
res sind die Saulendichten von GOME viel groBer als die der
Bodenmessungen. Eine mogliche Ursache ist die Verwen-
dung eines Standard-LMF fir die GOME-Auswertung, der
bei einer niedrigen Albedo berechnet wurde. Im Friihjahr ist
die Albedo jedoch relativ hoch, was bei einem troposphéri-
schen Beitrag zur Gesamtséule zu einer Erhéhung des ent-
sprechenden LMF und mithin zu einer Verkleinerung der be-
rechneten vertikalen Séule fiihrt.

Ergebnisse
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7.4 Ozon

Ozon [ DU |

Das bisherige Verfahren fiir die Ozonauswertung bereitete
speziell im Sommer Probleme: Es wurden die Chappuis-Ban-
den im sichtbaren Spektralbereich im Fit verwendet. Durch
die relativ schwache Absorption vor allem bei kleinen Son-
nenzenitwinkeln (kleiner als 80°, siehe auch Abb. 5.2, S. 61),
war der Fit mit groBen Fehlern belastet und die vertikalen
Saulen streuten im Sommer stark.

Im ultravioletten Spektrum fallt die Ozonabsorption um ein
Vielfaches hoher aus. Durch die Anpassung der optischen
Dichten anstatt der Absorptionsquerschnitte konnte trotz der
Schwierigkeiten, die sich gerade aus der starken Absorption
ergeben (sieche Abschnitt 4.4), die Auswertung so optimiert
werden, da sich iiber das ganze Jahr eine hervorragende
Ubereinstimmung der Bodenmessungen sowohl mit Satelli-
tenergebnissen als auch mit Sondendaten finden konnte

(Abb. 7.24).

W W k

—4— Ozon - Boden

—v—Ozon-GOME;
@ Ozon- Sonde |]
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Abbildung 7.24: Jahresgange fiir Ozon aus Boden- und Satelli-
tenmessungen sowie Sondenaufstiegen. Die Sondendaten wur-
den von Peter von der Gathen, Alfred-Wegener-Institut,
Zweigstelle Potsdam zur Verfligung gestellt.

Im Zusammenhang mit Ereignissen von erhéhtem Brom-
monoxid interessiert vor allem, ob eine gleichzeitige Reduzie-
rung des tropospharischen Ozons beobachtet werden kann.
Dafiir wurden Luftmassenfaktoren mit dem tiblichen Son-
denprofil und dann mit dem entsprechenden Profil, aller-
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o

Anderung der vertikalen Ozonséule [%)]
(Bezug: typisch troposphéarischer Hintergrund)

dings ohne Ozon in der unteren Troposphére berechnet.
Werden die vertikalen Saulen zum einen mit dem korrekten
Luftmassenfaktor mit reduziertem Ozon in der Troposphére
berechnet und zum anderen mit dem Standardluftmassen-
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Abbildung 7.25: EinfluB von reduziertem
Ozon in der planetaren Grenzschicht auf

die vertikale Saule.

s 0 %

faktor, unterschei-
den sich die Sau-
lendichten nur ge-
ringftigig. Die Er-
gebnisse sind in
Abb. 7.25 darge-
stellt. Die vertika-
len Saulen sowohl
fur die Zenitgeo-
metrie als auch flr
die Schragmes-
sung unter einem
Hohenwinkel von
3° reduzieren sich
nur um etwas
mehr als 2%,
wenn der falsche,
also standardma-
Bige Luftmassen-
faktor angenom-
men wird. Das
entspricht nur un-

gefahr dem doppelten Fitfehler von Ozon. Eine Analyse von
Ereignissen mit tropospharischem Ozonabbau ist folglich im
ultravioletten Spektralbereich nicht moglich. Die Absorption
in der Stratosphare ist dort einfach dominierend. Ob die Un-
tersuchung von Licht mit sichtbaren Wellenlangen andere Ex-
gebnisse bringen kann, muf3 noch geklart werden.

Ergebnisse
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8 Zusammenfassung

8.1 Ergebnisse

Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein System aus Spektrome-
ter, Detektor und Eingangsoptik mit entwickelt und in
Ny-Alesund erfolgreich aufgebaut. Die neue Eingangsoptik
ermdglicht es, Licht in vier verschiedenen Hohenwinkeln
und einer Zenitrichtung zu untersuchen. Durch die Verlange-
rung des Lichtweges in der Troposphare bei den Schragmes-
sungen konnen durch Vergleiche der Messungen mit dem
Strahlungstransportmodell SCIATRAN Profilinformationen
fir verschiedene Absorber abgeleitet werden.

Fir diese Arbeit wurden Programme erstellt, welche die Aus-
gabedateien von der vollsphérischen SCIATRAN-Version ein-
lesen kénnen. Ferner wurden die bestehenden Auswertepro-
gramme so modifiziert, dal3 die Spektren der Schragmessun-
gen interpretiert werden konnten.

Sauerstoff-Dimer

Studien fiir Luftmassenfaktoren wurden durchgefiihrt, welche
die Einflisse der unterschiedlichen Parameter, die an
SCIATRAN tibergeben werden konnen, untersuchen sollten.
Die Ergebnisse wurden ausfiihrlich im Abschnitt 4.3 disku-
tiert. Als kritischster Faktor wurde das Aerosol identifiziert.
Gleichzeitig konnte jedoch auch belegt werden, da3 die
Schragmessungen auch Informationen tiber den Aerosoltyp
beinhalten (Stichwort: Arktischer Dunst).

Stickstoffdioxid

Die vertikale Saule und das Profil wurden fiir die lokale
Emission eines Schiffes bestimmt.

Fur die Jahre 2000 bis 2002 konnten Jahresgange ermittelt
und mit GOME-Daten verglichen werden. In den Jahren
2000 und 2001 war die Ubereinstimmung gut. Probleme in
der GOME-Auswertung im Jahr 2002 ergaben jedoch Dis-
krepanzen zwischen Satellit und bodengestiitzten Messungen.

AuBerdem wurde die Hintergrundkonzentration von NO,
untersucht und daftir Werte von O bis 30ppt, in der Grenz-
schicht gefunden, was gut zu InSitu-Messungen paf3t.

Zusammenfassung
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Brommonoxid

Im Jahr 2002 konnten vier BrO-Ereignisse beobachtet wer-
den. Fur eines dieser Ereignisse konnte erfolgreich das Profil
abgeleitet werden.

Aus dem Jahresgang von BrO wurde auf eine troposphari-
sche Hintergrundkonzentration von 1ppt, wahrend des Friih-
jahrs und Sommers geschlossen. Im Spatsommer deuten die
Messungen eher darauf hin, daB3 kein BrO in der freien Tro-
posphare vorhanden ist. Die Ursache flir diese Variabilitat
mul3 noch gefunden werden.

Ergebnisse fiir Ozon

Die Anpassung der schréagen optischen Dicke an Stelle des
Absorptionsqueschnitts von Ozon hat zu einer grof3en Ver-
besserung der Ozonsaulen speziell im Sommer gefiihrt. Die
Jahresgange ftir Ozon von 2000 bis 2002 passen gut zu den
Ergebnissen von GOME und zu Sondendaten.

Es wurde gezeigt, daf3 ein troposphérischer Ozonabbau mit
dem zur Verfligung stehenden Aufbau im ultravioletten
Spektralbereich nicht detektiert werden kann.

8.2 Ausblick

Eine Reihe von Verbesserungen konnte die Auswertung er-
leichtern und die Fehler der Messungen verringern.

So sollte schnellstmoglich die defekte Kamera repariert und
wieder in Betrieb genommen werden. Inzwischen wurde die-
se Kamera gegen eine Ersatzkamera mit einem Kleineren
Chip ausgetauscht. Diese wird bis zum Ende der Messungen
in diesem Jahr im Betrieb bleiben. Die reparierte Kamera
wird friihestens zur nachsten Mef3saison wieder eingebaut.
Ferner soll zum nachsten Frithjahr ein zweites System in
Ny-Alesund installiert werden. Dafiir wird das Spektrometer
des alten Aufbaus mit einer CCD versehen. Dieses System
soll dann mit der selben Eingangsoptik und dem selben
MefBrechner operieren wie das aktuelle MeBsystem. Der
neue MefBaufbau wird dann Spektren im sichtbaren Spek-
tralbereich aufnehmen.

Fir eine bessere Interpretation der Daten muB das Strah-
lungstransportmodell weiterentwickelt werden. Inzwischen
kénnen mit dem Modell direkt die schragen Séulen berech-
net werden, was die Vergleiche zwischen Modell und Mes-
sung vereinfacht. Eine Kopplung von Strahlungstransport
und Chemie ware fiir Absorber wie NO, nitzlich, die einen
ausgepragten Tagesgang aufweisen. Durch die Implementie-
rung der Rotations-Raman-Streung fiir andere Beobach-
tungsgeometrien als Zenit konnten Ringabsorptionsquer-
schnitte berechnet werden, welche die MeBBspektren besser
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nachvollziehen.

In dieser Arbeit wurde gezeigt, dal3 aus der multiaxialen Be-
obachtungsgeometrie troposphérische Profilinformationen
gewonnen werden konnen. Daftir wurden einzeln die Luft-
massenfaktoren berechnet und so lange angepalf3t bis die Er-
gebnisse stimmig waren. Zur Erleichterung der Auswertung
sollte ein Inversionsverfahren entwickelt werden, durch das
man direkt aus den schragen Saulen auf das Profil schlieBen
kann.
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