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Zusammenfassung

Aerosolpartikel und Treibhausgase sind die beiden wichtigsten Faktoren die zum an-

thropogenen Klimawandel beitragen. In dieser Arbeit wird der indirekte Aerosole�ekt

simuliert. Die E�ekte von schwarzem Kohlensto� werden untersucht. Üblicherweise ver-

wenden Modelle Aerosol- und Wolkendaten die unabhängig voneinander gemessen wur-

den. Das Modell, das in dieser Arbeit entwickelt wurde verwendet simultan gemessene

Werte für das Aerosol und die daraus hervorgehende Wolke. Die Aerosol- und Wolken-

daten die im Modell verwendet werden, wurden im Rahmen des FWF Projekt P 131

43-CHE im Jahr 2000 in einer Messkampagne auf einem Berg in der Nähe von Wien

(Rax, 1680 m ü.d.M.) gewonnen.

Das Simulationsmodell besteht aus zwei Teilen, einemWolkentröpfchenwachstumsmodell

und einem Strahlungsmodell. Das Wachstumsmodell für die Wolkentröpfchen berechnet

die Wolkentröpfchengröÿenverteilung für gemessene Aerosolpartikelgröÿenverteilungen.

Der gemessene Flüssigwassergehalt der realen Wolken gibt vor welche der berechneten

Wolkentröpfchengröÿenverteilungen für die weiteren Rechnungen verwendet werden. Das

Strahlungsmodell berechnet dann den Strahlungsantrieb für diese Wolkentröpfchengrö-

ÿenverteilungen.

Das Wolkenmodell ist ein Wolkenpaketmodell, das ein aufsteigendes Luftpaket be-

schreibt welches die Wolkentröpfchen enthält. Turbulente Di�usion (die wichtig für

stratiforme Wolken ist) ist durch einen einfachen Ansatz realisiert. Das Modell bein-

haltet Nukleation, Kondensation, Koagulation und Strahlungsein�üsse. Durch die Er-

wärmung/Abkühlung der Tröpfchen durch Strahlung kann sich die Temperatur und die

kritische Übersättigung der Tröpfchen ändern. Für die Strahlungstransferrechnungen

wurde das frei erhältliche Strahlungstransferprogramm Streamer` für diese Arbeit an-

gepasst.

Streamer` berücksichtigt die Streuung und Absorption durch atmosphärische Gase und

Aerosolpartikel im ganzen Spektralbereich. Für die Albedo der Erdober�äche gibt es

vorde�nierte Typen oder die Albedo kann angegeben werden.

Die Strahlungseigenschaften der Wolken hängen von den Einzelstreuparametern der Wol-

kentröpfchen ab, die wiederum von der chemischen Zusammensetzung der Wolkentröpf-
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chen abhängt. In dieser Arbeit wird angenommen, dass die Wolkentröpfchen aus Wasser

und schwarzem Kohlensto� bestehen. Verschiedene Mischungsarten für schwarzen Koh-

lensto� in den Wolkentröpfchen werden für die Berechnungen verwendet. Die Absorption

von Sonnenstrahlung kann sich stark erhöhen wenn schwarzer Kohlensto� in den Tröpf-

chen ist.

Die Sensitivitätsanalyse hat ergeben, dass der Strahlungsantrieb des indirekten E�ekts

stark von der geometrischen Wolkendicke, der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und

der Auftriebsgeschwindigkeit des Wolkenpakets abhängt. Für eine Wolkendicke von 100

m, eine Auftriebsgeschwindigkeit von 0,35 m/s und eine Kurzwellen-Albedo von 0,35

(Eis) beträgt der Strahlungsantrieb -0,57 W/m2, für eine Kurzwellen-Albedo von 0,0

(frischer Schnee) beträgt er -0,15 W/m2 im Mittel für die gesamte Dauer der Mess-

kampagne. Der schwarze Kohlensto� bewirkt einen positiven Strahlungsantrieb von 0,02

W/m2.
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Abstract

Aerosols and greenhouse gases are the two most important contributors to the anthropo-

genic climate change. The indirect aerosol e�ect is simulated in this study. The e�ects of

black carbon are investigated. Usually, models use measured aerosol data as input, and

their predictions are compared to cloud parameters measured independently from the

aerosol measurements. The model developed in this study uses simultaneously measured

values for the aerosol and the subsequent cloud. This way, more realistic predictions for

the indirect aerosol e�ect can be expected. The model uses data from an earlier intensi-

ve measurement campaign at an Austrian background site. The aerosol and cloud data

are taken from the FWF project P 131 43 � CHE and had been collected in 2000 at a

measurement site on a mountain in the proximity of Vienna (Rax, 1680 m a.s.l.).

The simulation model consists of two parts, a cloud droplet growth model and a radiati-

ve model. The growth model for cloud droplets computes the cloud droplet distribution

originating from a measured aerosol distribution. The calculated cloud droplet size dis-

tributions that are used for further calculations are selected according to the measured

liquid water content of the real-world cloud. The radiative model then computes the

radiative forcing using the calculated cloud droplet size distribution.

The cloud model is a cloud parcel model which describes an ascending air parcel con-

taining the droplets. Turbulent di�usion (important for stratiform clouds) is realized

through a simple approach. The model includes nucleation, condensation, coagulation

and radiative e�ects. Because of radiative heating/cooling of the cloud droplets the

temperature and the critical super-saturation of the droplets can change. For radiative

transfer calculations, the radiative transfer code of the public domain program `Strea-

mer' was adapted for this study.

`Streamer' accounts for scattering and absorption of radiation in the whole spectral re-

gion by gases and particles. Built-in types of surface albedo as well as other values can

be chosen.

The radiative properties of the cloud depend on the single scattering properties of the

cloud droplets, which in turn depend on the composition of the cloud droplets. In this

study the cloud droplets are assumed to consist of water and black carbon. Di�erent
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mixing types of black carbon in the cloud droplets are used for the calculations. The

absorption of solar radiation of a cloud droplet can be signi�cantly increased by black

carbon.

Sensitivity analysis showed that the radiative forcing due to the indirect e�ect depends

strongly on the geometrical cloud thickness, shortwave surface albedo and on the rate

of ascent. For 100 m cloud thickness, 0.35 m/s rate of ascent and a shortwave surface

albedo of 0.35 (ice) the radiative forcing is -0.57 W/m2 and -0.15 W/m2 for a shortwave

surface albedo of 0.9 (fresh snow), on average for the whole measurement campaign.

Black carbon causes a positive forcing of 0.02 W/m2.
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1. Einleitung

Aerosolpartikel und Treibhausgase sind die beiden wichtigsten Faktoren des anthropo-

genen Klimawandels [1]. Während die Auswirkungen von Treibhausgasen bereits gut

erforscht sind, ist die quantitative Auswirkung der Aerosole�ekte noch mit einem relativ

groÿen Fehler behaftet. Die Unsicherheit ist dabei für den indirekten Aerosole�ekt gröÿer

als für den direkten Aerosole�ekt.

Zu Beginn der Forschung zum direkten Aerosole�ekt hat man sich auf streuende Par-

tikel konzentriert. Vor einigen Jahren wurden dann auch absorbierende Partikel stärker

miteinbezogen.

Auch beim indirekten Aerosole�ekt könnten absorbierende Partikel eine Rolle spielen [2].

Die absorbierende Wirkung der Partikel wird durch Brechung des Lichts an der Tröpf-

chenober�äche zu den Partikeln verstärkt.

Die Berechnung des indirekten Aerosole�ekts erfolgt mit globalen oder mikrophysika-

lischen Simulationsmodellen. Globale Zirkulationsmodelle können die Auswirkung des

indirekten Aerosole�ekts für die ganze Erde und für lange Zeiträume berechnen, haben

aber den Nachteil, dass der indirekte Aerosole�ekt parametrisiert werden muss.

Mit mikrophysikalischen Modellen kann der indirekte Aerosole�ekt im Detail auch mit

absorbierenden Partikeln in den Wolkentröpfchen simuliert werden. Diese Simulationen

sind aber räumlich und zeitlich stärker eingeschränkt.

In dieser Arbeit wird der indirekte Aerosole�ekt mit einem mikrophysikalischen Simu-

lationsmodell für Aerosolpartikelzusammensetzungen und Wolkendaten die auf der Rax

(1680 ü.d.M.) in einer Messkampagne im März 2000 gemessen wurden berechnet. Das

Simulationsmodell besteht aus einem Wachstumsmodell, das für diese Arbeit entwickelt

wurde und einem Strahlungsmodell, das ein frei erhältliches Strahlungstransfermodell
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(Streamer) beinhaltet. Die Innovation dieser Arbeit ist, dass simultan gemessene Daten

für die Aerosolpartikel und die Wolken verwendet werden. In anderen Wolkenmodellen

werden gemessene Werte für die Aerosolpartikel verwendet die als Kondensationskerne

und somit Ausgangspunkt für das Wolkenwachstum dienen und die simulierten Wolken

werden mit unabhängig von den Aerosoldaten gemessenen Wolkendaten verglichen.

In den ersten beiden Kapiteln werden Hintergrundinformationen und Grundlagen zu der

Erdatmosphäre, zu Aerosolpartikeln, zu Wolken und den Aerosole�ekten geliefert sowie

zum Wachstum von Wolkentröpfchen und dem Strahlungstransfer durch die Atmosphä-

re. In Kapitel 4 wird die Messkampagne auf der Rax und die dabei gemessenen Daten

beschrieben sowie die Ergebnisse für den direkten Aerosole�ekt die von [3] berechnet

wurden. Anschlieÿend �ndet sich in Kapitel 5 eine Beschreibung des Simulationsmo-

dells und in Kapitel 6 sind die Tests des Wachstumsmodells und des Strahlungsmodells

erläutert. Kapitel 7 zeigt die Abhängigkeit des Strahlungsantriebs des indirekten Aero-

sole�ekts von verschiedenen Parametern und in Kapitel 8 sind die Ergebnisse für die

einzelnen Wolken während der Messkampagne zusammengefasst. In Kapitel ?? �ndet

sich die Diskussion der Ergebnisse der Simulation des indirekten Aerosole�ekts für die

Messkampagne auf der Rax im März 2000.
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2. Hintergrundinformationen

In diesem Kapitel soll ein Überblick darüber gegeben werden welche Faktoren einen

Ein�uss auf das Klima der Erde haben. Die Stärke der Faktoren kann mit der Zeit

variieren, dies gilt sowohl für natürliche Faktoren als auch für den menschlichen Ein�uss.

Im speziellen wird dann auf Aerosolpartikel, Wolken und E�ekte der Aerosolpartikel auf

das Klima eingegangen.

2.1. Die Erdatmosphäre

In diesem Kapitel wird die Atmosphäre der Erde und der Wärmehaushalt des Systems

Atmosphäre und Erdober�äche beschrieben. Viele der Informationen in diesem Kapitel

wurden dabei von [4] (Physik unserer Umwelt: Die Atmosphäre; Walter Roedel; 1994)

und [5] (An Introduction to Solar Radiation; Muhammad Iqbal; 1983) entnommen.

2.1.1. Geometrie der Sonneneinstrahlung

Hauptsächlich hängt der Wärmehaushalt des Systems Atmosphäre und Erdober�äche

von ein paar wenigen Parametern ab. Wichtig sind hier die Bewegung der Erde um

die Sonne, die Drehung der Erde um ihre eigene Achse, die Neigung der Erdachse, die

Verteilung von Ozeanen und Landmassen auf der Erdober�äche und die Wirkung der

Gravitation der Erde auf die Komponenten der Erdatmosphäre.

Die Erde bewegt sich auf einer schwach elliptischen Bahn um die Sonne. Anfang Jänner

wird der geringste Abstand zur Sonne (Perihel) mit 147 ⋅ 10−6 km eingenommen, Anfang

Juli der weiteste Abstand (Aphel) mit 152 ⋅ 10−6 km. Die mittlere Entfernung zwischen

Erde und Sonne beträgt 149 ⋅ 10−6 km. Die Drehachse der Erdrotation ist derzeit gegen-

über der Normalen der Bahnebene (Ekliptik) um 23,5∘ geneigt (siehe Abb. 2.1). Dies hat

zur Folge, dass im Nordsommer die Nordhalbkugel und im Nordwinter die Südhalbkugel
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Abbildung 2.1.: Die Geometrie der Erdbewegung.

stärker bestrahlt wird. Um den 21. März und den 23. September (Tag- und Nachtgleiche;

Äquinoktium) werden beide Hemisphären gleich stark bestrahlt.

Die gröÿere Einstrahlung während des Sommerhalbjahres ergibt sich zum einen daraus,

dass die Tage länger dauern, zum anderen ist der Einfallswinkel der Strahlung steiler.

Wenn das Licht unter einem steileren Winkel einfällt, tri�t die Energie der Strahlung

auf eine kleinere Fläche, die Strahlungsdichte ist also höher (siehe Abb. 2.2):

Abbildung 2.2.: Der schräg einfallende Strahlungs�uss tri�t auf eine gröÿere Fläche. Die

Intensität wird dadurch abgeschwächt.

IS = IS0 ⋅ cos(�Z), (2.1)

�Z ist der Zenitwinkel, IS ist die Intensität der Sonnenstrahlung für den jeweiligen Zenit-

winkel und IS0 die Intensität der Einstrahlung wenn die Sonne im Zenit steht (�Z = 0∘).

Der Tageshöchststand der Sonne wandert ebenfalls mit der Jahreszeit. Innerhalb der

Wendekreise (23,5∘ nördliche bzw. südliche Breite) steht die Sonne zweimal während ei-

nes Jahres im Zenit. Nördlich des nördlichen Polarkreises (66,5∘ nördliche Breite) gibt es

Polartage (die Sonne geht während 24 Stunden und länger nicht unter) und Polarnächte

(die Sonne geht zumindest während eines ganzen Tages nicht auf). Dasselbe gilt auch
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südlich des südlichen Polarkreises (66,5∘ südliche Breite).

Durch die Bewegung der Erde um die Sonne ergibt sich ein Wärme-Kälte-Zyklus mit

einer Periodendauer von einem Jahr. Die Erdrotation bewirkt einen schneller wechseln-

den Wärme-Kälte-Zyklus mit einer Periodendauer von einem Tag.

Neben dem Tages- und dem jahreszeitlichen Zyklus gibt es auch Zyklen mit längerer

Periodendauer, denen die Sonneneinstrahlung auf die Erde unterliegt. Die Achse der

Erdrotation präzessiert um die Normale auf die Ekliptikebene mit einer Periodendauer

von ca. 26 000 Jahren. Die Neigung der Erdachse zur Ekliptikebene ändert sich mit

einer Periodendauer von ca. 40 000 Jahren. Die Exzentrizität der Erdumlaufbahn um

die Sonne ändert sich wiederum mit einer Periodendauer von ca. 100 000 Jahren. Diese

Zyklen tragen zur Entstehung von Eiszeiten bei (Milankovi¢-Zyklen).

Die Stärke der Sonneneinstrahlung variiert während eines Tages. Dies wird durch den

Einfallswinkel (Zenitwinkel) der Strahlung beschrieben (siehe Gl. 2.1). Daneben hängt

die Stärke der Strahlung, die auf die Erde tri�t, auch von der Abschwächung innerhalb

der Atmosphäre ab. Die Länge des Wegs den ein Lichtstrahl durch die Atmosphäre

zurücklegen muss hängt ebenfalls vom Einfallswinkel ab. Wenn die Sonne im Zenit steht

ist die Weglänge minimal. Ist die Sonne gerade noch am Horizont zu erkennen, ist der

zurückgelegte Weg maximal. Die relative optische Luftmasse mr gibt das Verhältnis

der optischen Weglänge für einen bestimmten Zenitwinkel zur optischen Weglänge in

Zenitrichtung an (siehe Abb. 2.3):

Abbildung 2.3.: Der Weg eines Sonnenlichtstrahls durch die Atmosphäre wird mit zu-

nehmendem Zenitwinkel �Z länger.

mr = 1/cos(�Z) = sec(�Z). (2.2)
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Bei �Z = 0∘, d.h. bei senkrechtem Einfall ist mr = 1. Bei sehr groÿen Zenitwinkeln muss

man auch noch die Brechung der Sonnenstrahlen in der Atmosphäre und die Krümmung

der Erdober�äche berücksichtigen. Gl. 2.2 stellt aber eine gute Näherung für die relative

optische Luftmasse dar. Für �Z = 60∘ (mr = 2) beträgt der Fehler 0,25 %, bis �Z = 85∘

(mr = 11, 5) steigt er auf 10 % an [5].

Da die Ozeane eine höhere Wärmekapazität als die Kontinente besitzen, ergibt sich ein

Temperaturunterschied zwischen Wasser und Land. Die Wassermassen der Erdober�äche

werden verglichen mit den Landmassen nur langsam erwärmt bzw. geben ihre Wärme

nur langsam wieder ab. Sie haben also eine Wärmespeicher-/Wärmepu�er-Funktion. Die

Landmassen erwärmen sich schneller und kühlen auch schneller ab. Die resultierenden

Temperaturunterschiede führen zu Druckunterschieden in der Luft wodurch es zu einer

Bewegung von Luftmassen kommt.

2.1.2. Die Zusammensetzung der Atmosphäre

Der untere Teil der Atmosphäre (bis ca. 80 km Höhe) wird als Homosphäre bezeichnet.

In dieser sind die Gase gut durchmischt. In der darüberliegenden Heterosphäre kommt

es aufgrund der geringen Schwerkraft zu einer Schichtung der Gase nach ihrer Dichte.

Die wichtigsten Komponenten der Homosphäre sind in Tabelle 2.1 aufgeführt (lt. U.S.

Standard Atmosphäre 1976).

Komponente Volumsprozent

Sticksto� (N2) 78,084

Sauersto� (O2) 20,948

Argon (Ar) 0,934

Kohlendioxid (CO2) 0,03331

Methan (CH4) 1,5 ⋅ 10−4

Wasserdampf (H2O) 0-0,04 ⋅ 10−4

Ozon (O3) 0-12 ⋅ 10−4

andere Komponenten Spuren

Tabelle 2.1.: Zusammensetzung der Atmosphäre (lt. U.S. Standard Atmosphäre 1976).

1Die CO2- und CH4-Konzentrationen in der Atmosphäre steigen an und betrugen im Jahr 2005 0,0379

und 1,8 ⋅ 10−4 % respektive [1].
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Wasserdampf, Kohlendioxid, Methan und Ozon sind die wichtigsten Treibhausgase (sie-

he Unterkapitel 2.1.7) und können stark räumlich und zeitlich schwanken. Neben den

natürlichen Komponenten be�nden sich auch durch den Menschen verursachte Verun-

reinigungen in der Luft. Neben Primärschadsto�en wie z.B.: SO2, Kohlenwassersto�en,

FCKWs oder Ammoniak können sich in der Atmosphäre Sekundärschadsto�e wie z.B.:

Ozon oder NOx bilden.

Neben den Gasen gibt es in der Atmosphäre auch �üssige oder feste Partikel. Ein Ge-

misch von Gasen und Partikeln wird Aerosol genannt. Die Aerosolpartikel haben sowohl

natürliche als auch anthropogene Quellen. Aerosolpartikel haben vielfach Ein�uss auf

das menschliche Leben. Zu nennen sind hier etwa gesundheitliche Auswirkungen durch

Einatmung von Aerosolpartikeln, die Verringerung der Sichtweite in der Atmosphäre,

der Ein�uss auf das Klima und der Ein�uss auf die Bildung von Wolken. In Unterkapitel

2.2 wird genauer auf Aerosole eingegangen.

2.1.3. Die thermische Schichtung der Atmosphäre

Die Höhe der Erdatmosphäre (oder einer anderen Planetenatmosphäre) hängt von der

Zusammensetzung der Luft, der gravitativen Anziehung durch die Erde und der Tempe-

ratur der Atmosphäre ab (vergleiche Gl. 2.4). Die Temperatur der Erdatmosphäre nimmt

dabei mit zunehmender Höhe in der Atmosphäre nicht einfach nur ab. Die Erdatmosphä-

re kann anhand ihrer thermischen Struktur in 4 Schichten unterteilt werden die durch

Grenzschichten mit konstanter Temperatur voneinander getrennt sind (siehe Abb. ??).

In der U.S. Standardatmosphäre von 1976 sind folgende Schichten festgelegt:

Troposphäre (0-11 km)

Im Modell der U.S. Standard Atmosphäre 1976 sinkt in der untersten Schicht die Tempe-

ratur mit zunehmender Höhe stetig ab. Tatsächlich nimmt die Temperatur aber bei einer

Inversion auch innerhalb der Troposphäre zu. Beinahe alle Prozesse die für das Wetter

wichtig sind spielen sich in der Troposphäre ab. Ebenso bilden sich fast alle Wolken

innerhalb der Troposphäre. Die Troposphäre ist nicht überall gleich dick. Im jährlichen

2Ich habe mich bemüht, sämtliche Inhaber der Bildrechte aus�ndig zu machen und ihre Zustimmung

zur Verwendung der Bilder in dieser Arbeit eingeholt. Sollte dennoch eine Urheberrechtsverletzung

bekannt werden, ersuche ich um Meldung bei mir.

17



Abbildung 2.4.: Der vertikale Verlauf der Erdatmosphäre (die Gra�k stammt aus Lilje-

quist, G. H. und Cehak K.; Allgemeine Meteorologie; 1990 [6]).2

Mittel erreicht sie am Äquator ihre höchste und an den Polen ihre geringste Ausdehnung.

Tropopause (11-20 km)

Die Tropopause liegt in einer Höhe von 11-20 km. Am niedrigsten liegt sie über den

Polen und am höchsten über dem Äquator. In der Höhe der Tropopause ist die Luft

auf durchschnittlich -56,5 ∘C abgekühlt. Die Tropopause ist wie auch die Strato- und

Mesopause dadurch gekennzeichnet, dass die Temperatur in dieser Schicht konstant ist.

Stratosphäre (20-32;32-47 km)

In der Stratosphäre nimmt die Temperatur mit zunehmender Höhe wieder zu. Dies liegt

an der Absorption von UV-Strahlung durch die Ozonschicht in ca. 25 km Höhe. Ozon

bildet sich in Folge der Aufspaltung des molekularen Sauersto�s in atomaren Sauersto�
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durch UV-Strahlung. Die Ozonmoleküle absorbieren wiederum UV-Strahlung wodurch

sie sich aufspalten und ein Sto�kreislauf entsteht. Die Sauersto�konzentration nimmt

mit zunehmender Höhe ab, während die Sonneneinstrahlung mit zunehmender Höhe zu-

nimmt. Das meiste Ozon wird also in einer Höhe produziert wo beide Faktoren groÿ

sind. Durch die Absorption der UV-Strahlung durch das Ozon selbst ist die Dicke der

Ozonschicht begrenzt.

Stratopause (47-51 km)

Die durchschnittliche Temperatur der Luft ist in der Stratopause auf -2,5 ∘C angestiegen.

Mesosphäre (51-85 km)

In der Mesosphäre nimmt die Temperatur ab.

Mesopause (85-86 km)

In einer Höhe von 85-86 km ist die Luft wieder auf durchschnittlich -86,2 ∘C abgekühlt.

Thermosphäre (86-500 km)

In der Thermosphäre nimmt die Temperatur stark zu. Innerhalb der Thermosphäre liegt

die Ionosphäre in der sich nennenswerte Mengen von Ionen und freien Elektronen be�n-

den. Die Ionosphäre re�ektiert elektromagnetische Strahlung weshalb sie von Bedeutung

für den weltweiten Funkverkehr ist.

2.1.4. Luftdruck

Der vertikale Verlauf des Luftdrucks wird durch die darüberliegende Luftmasse be-

stimmt. Mit zunehmender Höhe nimmt der Luftdruck daher ab:
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p(ℎ) = p(0) ⋅ e
(
−
MLuft ⋅ g

R ⋅T ⋅ℎZ
)

= p(0) ⋅ e
(
− 1
H
⋅ℎZ
)

(2.3)

(barometrische Höhenformel), MLuft ist die molare Masse von Luft, g die Schwerebe-

schleunigung der Erde, R die allgemeine Gaskonstante, T die Temperatur der Luft in

Kelvin, ℎZ die Höhe in m, H die Skalenhöhe der Atmosphäre (siehe 2.1.5), p0 der Luft-

druck auf Meeresniveau und p(ℎZ) der Luftdruck in Höhe ℎZ . Als Faustregel lässt sich

sagen, dass sich der Luftdruck alle 5000 m halbiert.

Durch Temperaturunterschiede in Bodennähe werden horizontale Druckunterschiede in

der Luft erzeugt. Um diese Druckunterschiede auszugleichen entstehen Strömungen in

der Höhe. Diese Luftmassenverschiebungen werden durch Gegenströmungen in Boden-

nähe kompensiert. Wichtige Auslöser solcher Temperaturunterschiede sind die Land-

Wasser-Verteilung auf der Erdober�äche oder die Breitengradabhängigkeit der Sonnen-

einstrahlung.

2.1.5. Skalenhöhe

Die Dichte der Atmosphäre nimmt wie der Luftdruck mit zunehmender Höhe ab. In der

Heterosphäre (ab 80 km Höhe) be�nden sich z.B. nur mehr 2 Millionstel der gesamten

Luftmasse. Durch diesen exponentiellen Verlauf ist es schwierig eine Obergrenze und

somit die Höhe der Atmosphäre anzugeben. Die Skalenhöhe ist eine praktische Gröÿe um

etwas über die Höhe der Atmosphäre auszusagen und um Berechnungen zu erleichtern.

Um beispielsweise den optischen Weg eines Lichtstrahls zu berechnen, müsste man über

die gesamte Höhe der Atmosphäre, unter Berücksichtigung der abnehmenden Dichte,

integrieren. Diese Integration müsste alle Komponenten der Atmosphäre beinhalten.

Die Skalenhöhe gibt an wie hoch die Atmosphäre (oder eine ihrer Komponenten) unter

Normalbedingungen (T=0∘C; P=1013,25 hPa) wäre. Für die gesamte Atmosphäre ergibt

sich eine Skalenhöhe von ca. 8 km (siehe Gl. 2.4).

H =
p0

�0 ⋅ g
=

R ⋅T0

MLuft ⋅ g
, (2.4)

wobei H die Skalenhöhe der Erdatmosphäre ist, g die Schwerebeschleunigung der Erde,

p0, �0 und T0 sind Druck, Dichte und Temperatur auf Meeresniveau, R ist die allgemeine

Gaskonstante undMLuft ist die molare Masse von Luft. Ein Beispiel für die Verwendung
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einer Skalenhöhe ist die Angabe der Dicke der Ozonschicht in Dobson-Einheiten (DU),

wobei 1000 DU =̂ 1 cm Skalenhöhe.

2.1.6. Standardatmosphäre

Die U.S. Standardatmosphäre ist ein Modell, das Druck, Temperatur, Dichte usw. in

100 m Höhenschritten festlegt (siehe [7]). Sie entspricht der durchschnittlichen Atmo-

sphäre in mittlerer geogra�scher Breite. Die chemische Zusammensetzung ist Tabelle 2.1

zu entnehmen. Auf Meeresniveau gelten folgende Werte: p0 = 1013, 25 hPa, T0 = 15 ∘C,

�0 = 1, 225 kg/m3.

2.1.7. Energie- und Strahlungsbilanz

Die Sonne kann in guter Näherung als schwarzer Strahler mit einer Ober�ächentempe-

ratur von ca. 6000 K (TS) beschrieben werden. Nach dem Wien'schen Verschiebungsge-

setz

�max ⋅TS = 2, 9 ⋅ 10−3 [mK ], (2.5)

ist die Wellenlänge bei der die meiste Energie abgestrahlt wird (�max) ca. 0, 5 µm.

Die Solarkonstante gibt an wieviel Energie im mittleren Abstand zwischen Erde und

Sonne (eine astronomische Einheit) auf eine Fläche von einem Quadratmeter normal zur

Einstrahlungsrichtung fällt. Ihr Wert beträgt

S0 = 1375± 5 W/m2. (2.6)

Wenn man berücksichtigt, dass die Strahlung auf die Halbkugelober�äche der Erde und

nicht auf eine Scheibe fällt und dass sich die Erde dreht wird dieser Wert um einen Faktor
1
2
⋅ 1

2
= 1

4
verringert. Die einfallende Strahlung wird innerhalb der Atmosphäre gestreut

und teilweise absorbiert bevor sie auf die Erdober�äche tri�t und diese erwärmt. Dafür

sind in der Atmosphäre hauptsächlich Luftmoleküle und Wolken verantwortlich. Bei der

Streuung an den Luftmolekülen handelt es sich um die stark wellenlängenabhängige

Rayleigh-Streuung (siehe Unterkapitel 3.3), wodurch der klare Himmel blau erscheint.
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Die Erdober�äche strahlt die aufgenommene Energie durch langwellige Wärmestrahlung

gemäÿ dem Planck'schen Strahlungsgesetz wieder ab:

I�(�, T )d� =

(
2�ℎc2

0

�5
⋅ 1

e
ℎc0
�kBT − 1

)
d�, (2.7)

I�(�, T ) ist die Strahlungsintensität die im Wellenlängenbereich d� abgestrahlt wird, ℎ

ist das Plancksche Wirkungsquantum, c0 die Lichtgeschwindigkeit und kB ist die Boltz-

mannkonstante. Bei einer globalen mittleren Ober�ächentemperatur von 14,5 ∘C [1] liegt

das Strahlungsmaximum bei ca. 10 µm.

Abbildung 2.5.: Darstellung des Planckschen Strahlungesetzes für verschiedene Tempe-

raturen (die Gra�k stammt von de.wikipedia.org)

Diese langwellige Strahlung wird nun wiederum in der Atmosphäre gestreut und absor-

biert. Dabei können Gase die die kurzwellige Sonnenstrahlung relativ ungehindert pas-

sieren lassen, die langwellige terrestrische Strahlung absorbieren und einen Teil davon
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wieder auf die Erdober�äche zurückstrahlen (Gegenstrahlung der Atmosphäre). Dieser

E�ekt führt zu einer zusätzlichen Erwärmung der Erdober�äche und wird als Treibhaus-

e�ekt bezeichnet. Die beteiligten Gase werden Treibhausgase genannt.

Die Strahlungsbilanzgleichung kann geschrieben werden als (siehe Abb. 2.6):

Abbildung 2.6.: Strahlungsbilanzgleichung des Systems Atmosphäre/Erdober�äche.

RB = RS +Rd − �E(RS +Rd)−Re +Ra. (2.8)

RB Strahlungsbilanz

RS direkte Sonnenstrahlung

Rd di�use Sonnenstrahlung

�E Albedo

Re Abstrahlung der Erde

Ra Gegenstrahlung der Atmosphäre

Die Albedo �E der Erdober�äche gibt das Verhältnis zwischen einfallender und re�ek-

tierter Strahlung an der Erdober�äche an. Sie hängt von der Bescha�enheit der Erdober-

�äche ab und kann für kurzwellige Strahlung und langwellige Strahlung unterschiedlich

groÿ sein.

Im Infrarotbereich stellt sich ein Gleichgewicht zwischen der Abstrahlung der Erde und

der Gegenstrahlung der Atmosphäre ein. Dadurch kann die scheinbare Abstrahlung der

Erde sogar gröÿer sein als die Einstrahlung durch die Sonne (siehe Abb. 2.7).

Wolken beein�ussen sowohl lang- als auch kurzwellige Strahlung. Zum einen führt die

Streuung der kurzwelligen Sonnenstrahlung zu einer Abkühlung zum anderen trägt die

Absorption langwelliger terrestrischer Strahlung zum Treibhause�ekt bei und führt so-

mit zu einer Erwärmung. Die Wirkung von Wolken auf die Strahlungsbilanz hängt also
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von weiteren Parametern ab wie z.B.: ob es Tag oder Nacht ist, die Höhe in der sich

die Wolke be�ndet, die Dicke der Wolke etc.. Global gesehen überwiegt im Mittel die

abkühlende Wirkung der Wolken.

Neben dem Wärmetransfer durch Strahlung haben auch Konvektion und der Transport

latenter Wärme innerhalb der Atmosphäre und die Wärmeleitung im Boden eine Bedeu-

tung für den Wärmehaushalt des Systems Atmosphäre und Erdober�äche (siehe Abb.

2.7). Die durch die Sonne eingestrahlte Energie ist in Abbildung 2.7 auf 100% normiert.

Im globalen Jahresmittel werden 27% der Energie durch die Atmosphäre und 3% durch

die Erdober�äche in den Weltraum zurückgestrahlt. Der direkte Einfall auf die Erdober-

�äche beträgt 26% und 24% tre�en nach di�user Streuung in der Atmosphäre auf die

Erdober�äche. Die absorbierte Energie wird groÿteils durch thermische Infrarotstrahlung

abgestrahlt. Diese langwellige Strahlung wird wiederum von der Atmosphäre absorbiert

und teilweise zurückgestrahlt. Es stellt sich ein Strahlungsgleichgewicht ein, wodurch die

scheinbare Energie der Abstrahlung der Erde 109%, der durch die Sonne eingestrahlten

Energie beträgt. Die direkte Abstrahlung der Erde beträgt 5% und die Gegenstrahlung

der Atmosphäre 96%. Die Atmosphäre strahlt 65% durch Infrarotstrahlung in den Welt-

raum zurück. Neben dem Transport der Wärme durch Strahlung, wird diese auch durch

Konvektion der Luft von der Erdober�äche in die Atmosphäre transportiert (5%). Ein

weiterer Transportmechanismus ist der Transport latenter Wärme (24%).

Abbildung 2.7.: Globale Energiebilanz des Systems Atmosphäre/Erdober�äche. QH ist

der Wärmetransfer durch Konvektion und QL der Transport laten-

ter Wärme. Rote Zahlen stehen für langwellige Strahlung. Die Gra�k

stammt aus [8].
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2.2. Aerosole

Dieses Kapitel orientiert sich an [9] (Hinds, W. C.; Aerosol Technology; 1999). Ein Aero-

sol ist eine Mischung �üssiger bzw. fester Partikel mit einem Gas. Luft ist ein Beispiel für

ein Aerosol. Überall auf der Welt kann man Aerosolpartikel �nden. Selbst in den entle-

gensten Gebieten der Kontinente gibt es noch Konzentrationen von gröÿenordnungsmä-

ÿig 100 Partikel/cm3. Auch über den Ozeanen sind Konzentrationen von mehreren Dut-

zend bis 100te Partikel/cm3 üblich. Die Aerosolpartikel haben sowohl natürliche als auch

menschliche Quellen. Natürliche Aerosolquellen sind z.B.: Vulkane, Waldbrände, Emis-

sionen von P�anzen, die Meeresober�äche usw. Die wichtigsten anthropogenen Quellen

sind Kraftwerke, Industrieanlagen, Verkehr und Wohnraumheizung. Durch menschliche

Aktivitäten werden groÿe Mengen an Aerosol erzeugt. Dementsprechend groÿ sind die

Aerosolkonzentrationen die sich in der Nähe oder innerhalb groÿer Städte �nden. Dort

sind Werte von 10000-100000 Partikel/cm3 üblich. Neben einer Autobahn sind sogar

Werte von 106 Partikel/cm3 möglich.

Aerosolpartikel haben für den Menschen eine direkte Bedeutung da sie die Gesundheit

des Menschen schädigen können (Herzkreislauf- bzw. Atemwegserkrankungen). Weiters

beeinträchtigen Aerosolpartikel die Sichtweite in der Atmosphäre.

Aerosolpartikel haben aber auch einen Ein�uss auf das Wetter und das Klima. Einfal-

lende Sonnenstrahlung wird durch die Aerosolpartikel gestreut bzw. je nach chemischer

Zusammensetzung der Partikel auch absorbiert. Dadurch wird ein Teil der Strahlung in

den Weltraum zurückgestrahlt (direkter Aerosole�ekt). Dies führt zu einer Abkühlung an

der Erdober�äche, da weniger Strahlung auf diese tri�t. Wird die einfallende Strahlung

durch die Aerosolpartikel auch absorbiert, führt dies zu einer Erwärmung der Partikel

und deren Umgebung. Die Wärmestrahlung der Partikel wird zur Hälfte in Richtung

Weltraum abgestrahlt und zur Hälfte in Richtung der Erdober�äche. Dadurch kommt

es zu einer zusätzlichen Erwärmung der Erdober�äche, im Gegensatz zu dem Fall dass

die Aerosolpartikel die Sonnenstrahlung nur streuen. Aerosolpartikel ändern aber auch

die Strahlungseigenschaften von Wolken. Eine Klasse der Aerosolpartikel bildet die Kon-

densationskerne an denen die Wolkentröpfchen heranwachsen. Durch eine Änderung der

Konzentration bzw. der chemischen Zusammensetzung der Aerosolpartikel können die

Albedo und die Lebensdauer einer Wolke beein�usst werden (indirekte Aerosole�ekte).

Diese direkten und indirekten Aerosole�ekte werden in den Unterkapiteln 2.4.1 und 2.4.2
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genauer beschrieben.

Laut IPCC Report 2007 [1] sind Aerosole, durch den direkten und die indirekten E�ekte,

neben den Treibhausgasen die wichtigsten Faktoren die zum anthropogenen Klimawan-

del beitragen.

2.2.1. Beschreibung von Aerosolpartikeln und -verteilungen

Aerosolpartikel können anhand ihrer Gröÿe, ihrer Konzentration in der Atmosphäre, ih-

rer chemischen Zusammensetzung und sonstiger Eigenschaften charakterisiert werden.

Anhand ihrer Gröÿe werden unterschieden:

Grobe Partikel: Teilchen mit einem aerodynamischen Durchmesser > 1 µm

Feine Partikel: Teilchen mit einem aerodynamischen Durchmesser ≤1 µm

Ultrafeine Partikel: Teilchen mit einem aerodynamischen Durchmesser ≤ 0, 1 µm

Aerosolverteilungen werden meist mittels logarithmischer Normalverteilungen beschrie-

ben. Das atmosphärische Aerosol ist polydispers (die Partikel haben verschiedene Grö-

ÿen) und weist oft drei klar unterscheidbare Moden auf (siehe Abb. 2.8). Der Modalwert

ist der am häu�gsten vorkommende Wert einer Verteilung. Wenn ein Aerosol durch

mehrere log-Normalverteilungen beschrieben werden kann ist es üblich, die einzelnen

log-Normalverteilungen als Moden zu bezeichnen. Die häu�g in der Atmosphäre vorkom-

menden Moden sind der Nukleations-, der Akkumulations- und der Grobstaubmode. Die

Partikel dieser Moden unterscheiden sich durch verschiedene Entstehungsmechanismen,

unterschiedliche Verweildauer in der Atmosphäre und verschiedene Abscheidemechanis-

men.

Im Nukleationsmode sind sehr kleine Primärpartikel wie sie z.B. bei Verbrennungsprozes-

sen oder durch Gas-zu-Partikel-Konversion entstehen. Sie koagulieren rasch mit gröÿeren
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Abbildung 2.8.: Die Moden eines typischen atmosphärischen Aerosols. Die Gra-

�k stammt von http://www.ems.psu.edu/~lno/Meteo437/Aermode3.

jpg.

Partikeln wodurch sie nicht lange als Einzelpartikel in der Atmosphäre bleiben.

Im Akkumulationsmode be�nden sich Partikel aus dem Nukleationsmode die durch Kon-

densation bzw. Koagulation angewachsen sind. Diese Partikel verbleiben am längsten

in der Atmosphäre. Ihre Koagulationsrate und ihre Sedimentationsgeschwindigkeit sind

niedrig, sodass sie hauptsächlich durch Impaktion und Auswaschen aus der Atmosphä-

re entfernt werden. Diese Partikel haben Durchmesser die vergleichbar der Wellenlänge

sichtbaren Lichts sind, weshalb sie die optisch wichtigste Klasse der Aerosolpartikel dar-

stellen (siehe Unterkapitel Streuung 3.3).
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Im Grobstaubmode be�nden sich Primärpartikel wie sie z.B. durch Staubaufwirbelungen

oder dem Zerplatzen von Meerwasserblasen entstehen. Diese Partikel sind relativ schwer

und besitzen somit eine hohe Sedimentationsgeschwindigkeit. Deshalb verweilen sie nur

kurz in der Atmosphäre.

2.2.2. Messmethoden

Im folgendem werden die Messgeräte beschrieben, die bei der Messkampagne auf dem

Berg Rax in den Jahren 1999 und 2000 verwendet wurden.

Zur Messung von Aerosolgröÿenverteilungen gibt es verschiedene Messmethoden. Die-

se unterscheiden sich einerseits durch den Gröÿenbereich der Aerosolpartikel der er-

fasst werden kann und andererseits durch die Eigenschaft der Partikel die zur Mes-

sung verwendet wird. Realimpaktoren liefern Massengröÿenverteilungen, Di�erentielle-

Mobilitäts-Analysatoren (DMA's) mit nachgeschaltetem Partikelzähler Anzahlgröÿen-

verteilungen, Kondensationskernzähler und Wolkenkondensationskernzähler Anzahlkon-

zentrationen und der Particle Volume Monitor (PVM, Gerber - Zähler) den Flüssigwas-

sergehalt einer Wolke.

Realimpaktor

Abbildung 2.9.: Schematischer Aufbau eines Realimpaktors.

Die Aerosolpartikel folgen dem Luftstrom durch eine Düse. Nach dem Ende der Düse

be�ndet sich in gewissem Abstand eine Prallplatte normal zum Luftstrom. Die kleineren

Partikel (mit kleiner ist nicht die geometrische Gröÿe gemeint; siehe Äquivalentdurch-

messer) können dem Luftstrom über die Prallplatte folgen während gröÿere Partikel,
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aufgrund ihrer gröÿeren Masse, nur schwer dem Luftstrom folgen können und auf der

Platte impaktieren (siehe Abb. 2.9). Die Gröÿe bei der genau 50 % der Partikel abge-

schieden werden nennt man Abscheidegrenze des Impaktors. Die Abscheide-Kurve hat

typischerweise einen S-förmigen Verlauf d.h. es werden auch ein paar gröÿere Partikel

nicht abgeschieden und ein paar kleinere Partikel impaktieren. Bei einem mehrstu�gem

Impaktor werden mehrere Düsen und Prallplatten hintereinandergeschaltet, wobei die

Geschwindigkeit von Stufe zu Stufe zunimmt. Damit erhält man die Gröÿenverteilung

der Aerosolpartikel.

Realimpaktoren haben eine typische kleinste Abscheidegrenze von ca. 1-0,5 µm Bei

Niederdruckimpaktoren oder Mikroö�nungsimpaktoren (MOUDI; micro-ori�ce-uniform-

deposit-impactor) ist die kleinste Abscheidegrenze um etwa eine Gröÿenordnung kleiner.

Di�erentieller-Mobilitäts-Analysator (DMA)

Um Partikel mit einem DMA messen zu können, muss ihre elektrische Ladung einer

Boltzmann-Ladungsgleichgewichtsverteilung entsprechen. Dazu werden die Partikel vor

der Messung in einen Neutralisierer gegeben (meist eine schwach radioaktive Quelle).

Danach haben die Partikel je nach Gröÿe mit einer bekannten Wahrscheinlichkeit eine

gewisse Ladung. Im DMA strömen die Aerosolpartikel zusammen mit der Schleierluft

zwischen dem äuÿeren Zylinder und der inneren Elektrode eines Zylinderkondensators.

Der äuÿere Zylinder ist geerdet und die Spannung an der inneren Elektrode kann variiert

werden. Auf die Partikel wirkt sowohl die Stokes'sche Reibungskraft in einem laminaren

Fluss, als auch die elektrostatische Anziehung im Feld des Zylinderkondensators. Je nach

Ladung der Partikel und ihrer Gröÿe wandern die Partikel von der Einlassö�nung beim

äuÿeren Zylinder, zur Auslassö�nung in der inneren Elektrode. DMA's messen also nicht

die Gröÿe, sondern die elektrische Mobilität von Partikeln. Die elektrische Mobilität ist

gegeben durch:

Z =
nLad ⋅ e0 ⋅Cs(DP )

3� ⋅ �Luft ⋅DP

, (2.9)

Z ist die elektrische Mobilität, nLad ist die Anzahl der Elementarladungen auf dem Parti-

kel, e0 ist die Elementarladung, Cs ist die Schlupfkorrektur der Partikel (siehe [9]), �Luft
die dynamische Viskosität von Luft und DP der Partikeldurchmesser. Die elektrische

Mobilität hängt also von der Anzahl der Ladungen auf dem Partikel und der Partikel-

gröÿe ab. Durch Änderung der Spannung an der inneren Elektrode kann rasch ein groÿer

29



Mobilitätsbereich gemessen werden. Die Anzahlkonzentration bei jeder Mobilität kann

mit nachgeschalteten Geräten gemessen werden (z.B. einem Kondensationskernzähler).

Die Partikel am Auslass sind meist nur einfach geladen (eine Elementarladung) und

monodispers. Dennoch werden auch gröÿere Partikel mit mehreren Ladungen, wenn sie

die entsprechende Mobilität haben, den DMA verlassen. Mit Hilfe von Ladungswahr-

scheinlichkeiten erhält man die Gröÿenverteilung der Aerosolpartikel.

Kondensationskernzähler

In einem Kondensationskernzähler (CN-Zähler) werden die Aerosolpartikel in einen Be-

reich mit übersättigtem Dampf gebracht. Der Dampf kondensiert an den Partikeln und

sie wachsen rasch an. Da das Wachstum durch Kondensation verkehrt proportional zum

Durchmesser der Partikel ist, wachsen diese auf etwa dieselbe Gröÿe an (siehe Unterka-

pitel 3.1). Die Anzahl der nun groÿen Partikel bzw. Tröpfchen kann optisch gemessen

werden. Die Übersättigung wird durch ein rasches Abkühlen des Arbeitsmediums z.B.

Butanol erzeugt.

Wolkenkondensationskernzähler

Die Funktionsweise ist dieselbe wie beim Kondensationskernzähler. Beim Kondensations-

kernzähler will man allerdings alle Partikel zählen, weshalb sehr hohe Übersättigungen

(>400%) verwendet werden. Beim Wolkenkondensationskernzähler (CCN-Zähler) wird

eine niedrigere Übersättigung, wie sie auch real innerhalb von Wolken vorkommt, ver-

wendet (z.B. 0,5 % Übersättigung). Als Arbeitsmedium dient Wasserdampf.

Particle Volume Monitor (PVM)

Mit dem PVM �Gerber-Zähler� wird der Flüssigwassergehalt von Wolken und Nebeln

gemessen. Ein Lichtsensor misst das durch die Tröpfchen vorwärts gestreute Licht eines

Lasers. Für sichtbares Licht ist die Streue�zienz durch Miestreuung in Vorwärtsrichtung

in etwa proportional zum Durchmesser der Tröpfchen. Dadurch wird der Flüssigwasser-

gehalt unabhängig von der Gröÿenverteilung der Tröpfchen und direkt proportional zum

vorwärts gestreuten Licht.
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Äquivalentdurchmesser

Bei den hier vorgestellten Messmethoden werden verschiedene physikalische Prinzipi-

en und Eigenschaften der Partikel verwendet. Um nach einer Messung die Gröÿe des

Partikels angeben zu können gibt es das Prinzip des Äquivalentdurchmessers. Der ae-

rodynamische Äquivalentdurchmesser z.B. ist der Durchmesser eines sphärischen Was-

sertröpfchens (� = 1000 kg/m3) mit derselben Sedimentationsgeschwindigkeit wie das

untersuchte Partikel. Bei der Auswertung von Messungen muss man berücksichtigen,

dass die Ergebnisse strikt genommen nur für sphärische Partikel mit einer bestimmten

Dichte gelten. Weicht die Form des Partikels zu stark von der Kugelform ab, sagt der

gemessene Durchmesser nur mehr wenig über die tatsächliche Gröÿe des Partikels aus.

Bei bekannter Form der Partikel können die Ergebnisse korrigiert werden. Ebenso muss

für die tatsächliche Dichte der Partikel eine Korrektur erfolgen.

2.3. Wolken

2.3.1. Wolkenarten

Dieses Kapitel orientiert sich an [10] (Houze, R. A.; Cloud dynamics; 1994). Wolken

lassen sich grob in zwei Klassen unterteilen: Schichtwolken und Haufenwolken. Schicht-

wolken treten bei einer stabilen Schichtung der Atmosphäre auf und Haufenwolken bei

einer labilen Schichtung.

Da der Luftdruck mit zunehmender Höhe abnimmt, steigt ein Luftpaket das wärmer

als seine Umgebung ist auf, dehnt sich dabei aus und kühlt ab. Wie weit das Luftpaket

aufsteigen kann, hängt vom vertikalen Temperaturverlauf der Atmosphäre ab. In der

Troposphäre (in der sich so gut wie alle Wolken be�nden) nimmt die Temperatur mit

zunehmender Höhe ab. Ist das Luftpaket nach der Abkühlung durch die Ausdehnung

noch immer wärmer und damit weniger dicht als seine Umgebung, kann es weiter aufstei-

gen. Der Temperaturgradient eines trockenen Luftpakets das aufsteigt, ist der trocken-

adiabatische (Temperatur-)Gradient. Ist der Temperaturgradient der Atmosphäre klei-

ner als der adiabatische Gradient, d.h. ändert sich die Temperatur nur langsam mit

zunehmender Höhe spricht man von einer stabilen Schichtung. Ein Gradient der gröÿer
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ist als der adiabatische kommt bei einer labilen Schichtung vor.

Ein Luftpaket kann bei labiler Schichtung also ungehindert aufsteigen, während es bei

stabiler Schichtung in seiner Ausgangshöhe verharrt. Bei einem feuchten Luftpaket muss

auch das Freiwerden latenter Wärme durch Kondensation von Wasserdampf berücksich-

tigt werden. Durch diese zusätzliche Wärme erhöht sich die Temperatur des Luftpakets,

der feucht-adiabatische Gradient ist also kleiner als der trocken-adiabatische Gradient.

Eine atmosphärische Schichtung die für ein trockenes Luftpaket noch stabil ist, kann

also für ein feuchtes Luftpaket bereits labil sein.

Damit lässt sich die Struktur der Haufenwolken erklären. Ab einen gewissem Niveau

kommt es zu Kondensation von Wasserdampf, Freiwerden von latenter Wärme was ein

weiteres Aufsteigen des Luftpakets bewirkt, Abkühlung des Luftpakets, weiterer Kon-

densation usw.

Wolken lassen sich aber noch weiter unterteilen. Laut dem Wolkenklassi�kationsschema

der World Meteorological Organization (WMO) gibt es 10 Hauptwolkenarten, die an-

hand ihrer Höhe, ihrem Typ (Schicht-, Haufen- oder Regenwolke) und ihrem vertikalem

Ausmaÿ unterschieden werden (siehe Abb. 2.10). Schichtwolken sind mit dem Zusatz

Stratus und Haufenwolken mit dem Zusatz Cumulus versehen. Zu den niederen Wolken

(bis 2 km Höhe) zählen Stratus und Stratocumulus. In mittlerer Höhe (2-7 km Höhe)

gibt es Altostratus und Altocumulus und zu den hohen Wolken (über 7 km Höhe) zählen

die Eiswolken Cirrus, Cirrostratus und Cirrocumulus. Nimbostratus sind Regenwolken

und Cumulus und Cumulonimbus haben eine groÿe vertikale Erstreckung. Die Gewit-

terwolken Cumulonimbus erstrecken sich dabei über die ganze Höhe der Atmosphäre in

der Wolken existieren können. Der obere Teil einer Cumulonimbuswolke besteht daher

aus Eiskristallen.

2.3.2. Entstehung von Wolken

Damit sich Wolken bilden können muss der Wasserdampfdruck in der Atmosphäre über

dem Sättigungsdampfdruck liegen (Übersättigung). Zu einer Übersättigung der Atmo-

sphäre mit Wasserdampf kommt es wenn die Temperatur abnimmt oder der Wasser-

dampfgehalt zunimmt.

Zu den typischen Entstehungsmechanismen zählen die Strahlungsabkühlung, advektive

Abkühlung, Hebung und die Mischung von kalter und warmer Luft. Zur Strahlungs-
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Abbildung 2.10.: Die 10 Hauptwolkenarten nach der Klassi�kation der WMO. Das Bild

stammt von www.klima-der-erde.de.

abkühlung kann es kommen wenn in der Nacht die Wärmeausstrahlung des Bodens die

bodennahen Luftschichten abkühlt. Advektive Abkühlung liegt vor wenn sich z.B. warme

Luftmassen über kühleren Boden bewegen. Die Mischung von kalter und warmer Luft

erfolgt beispielsweise an der Küste. Zur Hebung von Luftmassen kann es durch Kon-

vektion, Konvergenz, bei Warm-/Kaltfronten oder durch ein Aufgleiten auf Gebirgszüge

(Orographie) kommen.

Der Wasserdampf kondensiert bei Übersättigung an den Aerosolpartikeln der Luft. Je

nach Gröÿe und chemischer Zusammensetzung der Partikel können einige der Partikel

aktiviert werden und zu Wolkentröpfchen anwachsen. Diese Partikel bilden die Klasse

der Wolkenkondensationskerne. In der Atmosphäre sind dafür meist genügend Partikel

vorhanden.
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2.3.3. Wolken und Klima

Wolken haben auf zwei Arten einen Ein�uss auf das Klima der Erde. Zum einen streuen

sie sichtbares Sonnenlicht, wodurch ein Teil davon zurück in den Weltraum gelangt, was

zu einer Abkühlung des Systems Atmosphäre und Erdober�äche führt. Zum anderen

absorbieren Wolken die thermische Ausstrahlung der Erdober�äche und strahlen diese

in alle Richtungen wieder ab, wodurch ein Teil der Wärmestrahlung zurück zur Erd-

ober�äche gelangt. Wolken tragen somit zu einer Erwärmung der Erdober�äche bei.

Welcher der beiden E�ekte überwiegt hängt von weiteren Parametern ab wie etwa die

Dicke der Wolken, ihre Höhe in der Atmosphäre, die Tageszeit usw. Dünne, hohe Wolken

beispielsweise re�ektieren nur wenig des einfallenden Sonnenlichts, absorbieren aber die

Wärmestrahlung der Erde und strahlen diese zum Teil zurück zur Erdober�äche. Auf-

grund ihrer niedrigen Temperatur strahlen diese Wolken nur wenig Wärmestrahlung in

den Weltraum ab. Sie führen deshalb meist zu einer Erwärmung. Umgekehrt überwiegen

bei dicken Wolken in niederer Lage die Re�ektion des Sonnenlichts und die Abstrahlung

meist die Rückstrahlung der Wärmestrahlung der Wolke und führen deshalb zu einer

Abkühlung.

Tagsüber kann der Abkühlungs- oder der Erwärumgse�ekt dominieren, während es

nachts nur den Treibhause�ekt gibt. Im globalen Mittel überwiegt die abkühlende Wir-

kung der Wolken.

Im jährlichen Mittel sind etwa 66% (ISSCP-NASA) der Erdober�äche mit Wolken be-

deckt. Am häu�gsten treten Wolken in der innertropischen Konvergenzzone und in ge-

mäÿigten Breiten auf.

2.4. Aerosole�ekte

2.4.1. Direkter Aerosole�ekt

Der direkte Aerosole�ekt kommt dadurch zustande, dass die einfallende Sonnenstrahlung

von den Aerosolpartikeln gestreut bzw. absorbiert wird. Durch die Streuung an den

Partikeln wird ein Teil der Strahlung zurück in den Weltraum gestrahlt. Dies führt zu

einer Abkühlung. Wenn die Partikel die sichtbare Strahlung auch absorbieren, führt dies

zu einer Erwärmung die der Abkühlung durch die Streuung entgegenwirkt.
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2.4.2. Indirekte Aerosole�ekte

Aerosolpartikel haben einen indirekten E�ekt auf das Klima der Erde indem sie die

Strahlungseigenschaften und die Lebensdauer von Wolken verändern. Dies geschieht des-

halb, weil eine Klasse der Aerosolpartikel die Kondensationskerne der Wolkentröpfchen

bildet.

Wolkenalbedoe�ekt

Durch anthropogene Quellen kommen zusätzliche Aerosolpartikel und damit zusätzliche

Wolkenkondensationskerne in die Atmosphäre. Wenn sich eine Wolke bildet, kondensiert

der Wasserdampf nicht nur an den Wolkenkondensationskernen die durch natürliche

Quellen entstanden sind, sondern auch an den zusätzlichen, vom Menschen in die At-

mosphäre beförderten Wolkenkondensationskernen. Wenn man davon ausgeht, dass sich

der Flüssigwassergehalt der Wolke nicht ändert, entstehen also mehr, aber kleinere Wol-

kentröpfchen als ohne menschlichen Ein�uss. Bei konstantem Flüssigwassergehalt haben

mehr aber kleinere Tröpfchen eine gröÿere Gesamtquerschnitts�äche, als weniger und

gröÿere Tröpfchen. Die zahlreicheren und kleineren Tröpfchen strahlen insgesamt mehr

Strahlung zurück in den Weltraum, wodurch sich die Albedo der Wolke erhöht und es

zu einer Abkühlung kommt. Der E�ekt wird deshalb Wolkenalbedoe�ekt genannt und

wurde erstmals von Twomey [11] detailliert beschrieben. Andere Bezeichnungen sind 1.

indirekter E�ekt oder Twomey-E�ekt. Die Simulationen in dieser Arbeit wurden für den

1. indirekten E�ekt durchgeführt der im Rest der Arbeit kurz als indirekter Aerosole�ekt

bezeichnet wird.

In [11] wird die optische Dicke einer Wolke in einer einfachen Näherung als

� =
�

2
Nd̄2z (2.10)

angegeben. N ist die Tröpfchenkonzentration, z die geometrische Dicke der Wolken-

schicht und d̄ der e�ektive Durchmesser der Tröpfchen:

d̄ =

∫∞
0
n(d′) ⋅ d′3dd′∫∞

0
n(d′) ⋅ d′2dd′

. (2.11)

Der konstante Flüssigwassergehalt (FWG) ist in dieser Näherung:

35



FWG =
�

6
d̄3N�W , (2.12)

�W ist die (als konstant angenommene) Dichte von Wasser. Aus Gl. 2.10 und Gl. 2.12

folgt:

� ∝ N1/3. (2.13)

Für eine Wolke in der die einfallende Strahlung nicht absorbiert wird, lässt sich die

Albedo � der Wolke in einer einfachen Näherung schreiben als (siehe [12]):

� =
�(1− g)

2 + �(1− g)
, (2.14)

wo g der Asymmetrieparameter ist (siehe Unterkapitel 3.4.1). Mit zunehmender Tröpf-

chenkonzentration nimmt also die optische Dicke der Wolke und damit deren Albedo

zu, was zu einer Abkühlung führt. Wenn in den Wolkenkondensationskernen und somit

in den Tröpfchen schwarzer Kohlensto� enthalten ist, der die einfallende Strahlung ab-

sorbiert, kommt es wie beim direkten E�ekt zu einer Erwärmung, die der Abkühlung

entgegenwirkt.

Um die Stärke des Wolkenalbedoe�ekts zu bestimmen muss man eine Wolke deren Kon-

densationskerne nur von natürlichen Quellen stammen (eine �saubere� Wolke), mit einer

Wolke vergleichen deren Kondensationskerne natürliche und anthropogene Quellen ha-

ben (eine �verschmutzte� Wolke)(siehe Abb. 2.11).

Abbildung 2.11.: Auf der linken Seite sieht man die Skizze einer Wolke deren Kondensa-

tionskerne von natürlichen Quellen stammen und auf der rechten Seite

sieht man eine Wolke mit dem gleichen Flüssigwassergehalt aber mit

Kondensationskernen von natürlichen und menschlichen Quellen.
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Im vierten IPCC Report [1] wird der Wolkenalbedoe�ekt im globalen Mittel mit -0,3 bis

-1,7 W/m2 angegeben.

Wolkendauere�ekt

Da die Tröpfchen in den Wolken durch zusätzliche anthropogene Kondensationskerne

zwar zahlreicher aber kleiner sind, dauert es länger bis sich gröÿere Tröpfchen bilden.

Dadurch dauert es auch länger bis es zum Ausregnen der Wolke kommt, was wiederum

zu einer Verlängerung der Wolkendauer führt [13]. Der Wolkendauere�ekt wird auch

noch 2. indirekter E�ekt oder Albrecht-E�ekt genannt. Die Stärke des globalen Wolken-

dauere�ekts ist in etwa mit der des Wolkenalbedoe�ekt vergleichbar [14]. Im Rest der

Arbeit ist mit indirekter Aerosole�ekt aber der 1. indirekte E�ekt gemeint, für diesen

wurden in dieser Arbeit die Simulationen durchgeführt.

weitere indirekte E�ekte

Aerosolpartikel haben nicht nur einen Ein�uss auf Wasserwolken sondern auch auf Eis-

wolken und auf Wolken in denen beide Phasen vorkommen. Manche Aerosolpartikel

können als Kristallisationskerne für Eiskristalle dienen. Dies führt zu weiteren indirekten

E�ekten, deren Stärke aber nicht oder nicht so gut bekannt sind wie beim Wolkenalbedo-

oder Wolkendauere�ekt von Wasserwolken.
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3. Grundlagen

3.1. Wachstum durch Di�usion

Die Darstellung in diesem Kapitel folgt dem Buch von [15] (Pruppacher H. R. und Klett

J. D.; Microphysics of Clouds and Precipitation; 1997).

3.1.1. Köhlertheorie

Raoult'sches Gesetz Wenn ein Sto� z.B. Wasser in �üssiger und gasförmiger (Was-

serdampf) Phase in einem geschlossenem System vorliegt, so stellt sich mit der Zeit ein

Gleichgewicht ein und der Wasserdampf hat einen bestimmten Sättigungsdampfdruck

der nur von der Temperatur abhängt. Wenn imWasser nun ein Salz gelöst ist, ändert sich

der Sättigungsdampfdruck des Wasserdampfs. Das Raoult'sche Gesetz besagt, dass das

Verhältnis des Sättigungsdampfdrucks von Wasserdampf über einer idealen Lösung zum

Sättigungsdampfdruck über reinem Wasser gleich dem Molenbruch von Wasser ist:

eSätt,S
eSätt,W

= xW =
nW

nW + nS
, (3.1)

nW , nS sind die Anzahl der Mole von Wasser bzw. des Salzes.

Dies gilt für eine ideale Lösung, in der die Wassermoleküle nicht mit den Molekülen des

Salzes wechselwirken. Bei einer realen Lösung muss man die Wechselwirkung berück-

sichtigen:

eSätt,S
eSätt,W

= aW =
nW

nW + i ⋅nS
≈ nW
nW + �ΦS ⋅nS

, (3.2)
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aW ist die Wasseraktivität, i der sogenannte van't Ho� Faktor, � die Zahl der Ionen

in die ein Salzmolekül dissoziiert und ΦS ist der molare osmotische Koe�zient. Der

Sättigungsdampfdruck von Wasserdampf über einer Lösung ist also kleiner als über

reinem Wasser. Das Verhältnis der Sättigungsdampfdrücke bei Salzlösungen hängt vom

Salzanteil der Lösung sowie vom verwendeten Salz ab. Für Ammoniumsulfat ist � = 3

[16].

Kelvin Gleichung Der Sättigungsdampfdruck über einer gekrümmten Ober�äche ist

gröÿer als über einer ebenen Fläche (d.h. es be�nden sich mehr Moleküle in der Gas-

phase), da im Druckgleichgewicht zwischen �üssiger und gasförmiger Phase auch die

Ober�ächenspannung pro Krümmungsradius eine Rolle spielt. Für einen Wassertropfen

in feuchter Luft gilt:

er,W
eSätt,W

= exp

(
2MW�W/L
RT�W r

)
, (3.3)

MW ist die molare Masse von Wasser, �W/L die Ober�ächenspannung zwischen �üssigem

Wasser und feuchter Luft, T die Gleichgewichtstemperatur, R die allgemeine Gaskon-

stante, �W die Dichte von Wasser und r der Radius des Tropfens.

Für eine Temperatur T von +40 ∘C bis 0 ∘C gilt [17], [18], [19]:

�W/L =
(
76, 1− 0, 155 ⋅T

)
⋅ 10−3, (3.4)

für �W/L in J/m2. Für den Temperaturbereich von -45 ∘C bis 0 ∘C kann �W/L mit

�W/L =
(
75, 93 + 0, 155 ⋅T + 0, 06818 ⋅T 2 + 6, 511 ⋅ 10−3 ⋅T 3

+2, 933 ⋅ 10−4 ⋅T 4 + 6, 283 ⋅ 10−6 ⋅T 5 + 5, 285 ⋅ 10−8 ⋅T 6
)
⋅ 10−3 (3.5)

genähert werden [17], [18], [15].

Köhler Gleichung Für einen Tropfen der aus einer wässrigen Lösung besteht gilt in

feuchter Luft:

er
eSätt,W

= aW exp

(
2MW�W/L
RT�W r

)
. (3.6)
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Für aW = 1 (reines Wasser) ergibt sich die Kelvin Gleichung, für eine ebene Lösung

(r →∞) das Raoult'sche Gesetz. Für eine hinreichend verdünnte Lösung gilt:

aW = exp

(
− 3�mSMW

4�MS�W r3

)
. (3.7)

Damit lässt sich Gl. 3.6 schreiben als:

SD,W =
er

eSätt,W
= exp

(
2MW�W/L
RT�W r

− 3�mSMW

4�MS�W r3

)
, (3.8)

oder kürzer als:

lnSD,W =
�

r
− �

r3
(3.9)

mit

� =
2MW�W/L
RT�W r

; � =
3�mSMW

4�MS�W
. (3.10)

Dies lässt sich weiter vereinfachen wenn das Sättigungsverhältnis der Luft SD,W nahe

bei 1 liegt (gesättigte Luft), wie es bei atmosphärischen Wolken meist der Fall ist. Für

er/eSätt,W = SD,W ≈ 1 ergibt sich:

sD,W = SD,W − 1 =
�

r
− �

r3
, (3.11)

sD,W ist die Übersättigung der Luft. Der Sättigungsdampfdruck über einem reinen Was-

sertropfen ist immer gröÿer als der Sättigungsdampfdruck über einer ebenen Fläche.

Wenn der Tropfen aber aus einer Salzlösung besteht, kann der Dampfdruck sowohl hö-

her als auch niedriger sein, je nachdem welcher Term auf der rechten Seite von Gl.

3.11 mehr beiträgt. Ein Tropfen aus einer wässrigen Lösung kann also auch mit einer

untersättigten Atmosphäre im Gleichgewicht sein.

Die Änderung des Gleichgewichtsradius eines Lösungstropfens mit der Übersättigung

der Atmosphäre ist in Abb. 3.1 dargestellt. Die linke Seite der sogenannten Köhlerkurve

stellt den stabilen Ast dar. Solange ein Tropfen sich auf diesem Ast be�ndet, behält er

seinen Gleichgewichtsradius bei. Sollte durch eine kleine Störung zusätzliches Wasser an

dem Tropfen kondensieren, so ist der Gleichgewichtsdampfdruck für diesen nun gröÿeren
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Abbildung 3.1.: Die Tropfengröÿe in Abhängigkeit von der Übersättigung der Atmosphä-

re. Neben der Köhlerkurve sind auch die Kelvinkurve und die Kurve für

das Raoult'sche Gesetz für den aus einer wässrigen Lösung bestehenden

Tropfen dargestellt.

Tropfen höher und Wasser wird solange vom Tropfen verdunsten bis er den ursprüng-

lichen Radius erreicht hat. Wenn der Tropfen an Gröÿe verliert, wird durch den nun

niedrigeren Gleichgewichtsdampfdruck Wasser am Tropfen kondensieren bis er seinen

Gleichgewichtsradius erreicht.

Die Tropfen am rechten Ast der Köhlerkurve be�nden sich nicht im Gleichgewicht. Ein

Tropfen an dem zusätzliches Wasser kondensiert wird immer weiter wachsen, solange

eine Übersättigung der Atmosphäre mit Wasserdampf vorliegt (sD,W > 0).

Das Maximum der Köhlerkurve stellt also für den Tropfen eine Barriere dar. Wird die-

se überwunden kann der Tropfen ungestört wachsen und man bezeichnet den Trop-

fen als aktiviert. Der Radius der diesem Maximum entspricht wird kritischer Radius

rkrit = (3�/�)1/2 oder Aktivierungsradius genannt. Die Übersättigung bei diesem Maxi-

mum heiÿt dementsprechend kritische Übersättigung skrit = (4�3/27�)1/2.

3.1.2. Kondensation/Verdunstung
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Di�usionskoe�zient Der Di�usionskoe�zient von Wasserdampf DD in Luft ist für

Temperaturen von −40 bis 40 ∘C gegeben durch [20]:

DD = 0, 211 ⋅ 10−4

(
T

T0′

)1,94(
p0

p

)
(3.12)

mit T0′ = 273, 15 K, p0 = 1013, 25 mb und DD in m2/s. Für die Di�usion von Wasser-

dampf an sehr kleine Tröpfchen ist eine Korrektur für gaskinetische E�ekte notwendig:

D∗D =
DD[

r
r+ΔD

+ DD
r�K

(
2�MW

RTr

)1/2
] (3.13)

mit der �Dampf-Sprung� Länge ΔD ≈ �Luft und dem Kondensationskoe�zienten �K .

Diese Korrektur ist notwendig, da für Tröpfchen die eine Gröÿe haben die vergleichbar

der mittleren freien Weglänge der Luftmoleküle �Luft ist, man nicht von einer konstanten

Wasserdampfdichte der Umgebung der Tröpfchen ausgehen kann.

Wärmeleitfähigkeit Die Wärmeleitfähigkeit von feuchter Luft ist gegeben durch

[21]:

kLuft = (5, 69 + 0, 017 ⋅T ) ⋅ 4, 1868 ⋅ 10−3 (3.14)

mit T in ∘C und kLuft in Wm−1∘C−1. Mit einer analogen Korrektur für gaskinetische

E�ekte wie beim Di�usionskoe�zienten ergibt sich:

k∗Luft =
kLuft[

r
r+ΔT

+
kLuft
r�T �cp

(
2�MLuft

RTr

)1/2
] , (3.15)

� ist die Dichte von Luft und cp deren spezi�sche Wärmekapazität, ΔT die �Wärme-

Sprung� Länge, �T der Wärmeaufnahmekoe�zient und MLuft ist die molare Masse von

Luft.
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Kondensations-/Verdampfungsgleichung Die Di�usion vonWasserdampf an einen

Tropfen in der Atmosphäre ist gegeben durch ein geschlossenes System von 4 Di�eren-

tialgleichungen. Die Änderung des Tropfenradius ist gegeben durch:

r
dr
dt

=
D∗DMW

R�
′′
S

(
e∞
T∞
− eSätt(Tr)

Tr

)
, (3.16)

wo �
′′
S die Dichte der wässrigen Salzlösung ist. Für die Temperatur des Tropfens gilt:

Tr = T∞ +
LV �

′′
S

k∗Luft
r
dr
dt
, (3.17)

LV ist die spezi�sche Verdampfungswärme von Wasser, Tr die Temperatur des Tropfens

und T∞ die Umgebungstemperatur.

Der Wasserdampfdruck er an der Ober�äche des Tropfens ist gegeben durch Gl. 3.8:

er(Tr) = eSätt,W (Tr) ⋅ exp
(

2MW�W/L
RT�W r

− 3imSMW

4�MS�W r3

)
= eSätt,W (Tr) ⋅ exp

(
�

r
− �

r3

)
. (3.18)

Aus der Clausius-Clapeyron Gleichung folgt:

eSätt,W (Tr) = eSätt,W (T∞) ⋅ exp
[
LVMW

R

(
Tr − T∞
TrT∞

)]
. (3.19)

Diese 4 Gleichungen können zu einer Gleichung zusammengefasst werden. Mit zahlrei-

chen Vereinfachung (z.B.: Tr/T∞ − 1 ≪ 1, �
′′
S ≈ �W , LV ≈ LV,0 usw.) erhält man die

Kondensations- bzw. Verdampfungsgleichung:

dr
dt

=
1

r
⋅

sD,W − �
r

+ �
r3

�WRT∞
eSätt,W (T∞)D∗DMW

+
L2
V,0MW �W

k∗LuftT
2
∞R

, (3.20)

oder kürzer als

dr
dt

=
B

r
⋅
(
sD,W −

�

r
+
�

r3

)
(3.21)
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mit

B =
�W

FD + Fk
, FD =

RT∞
eSätt,W (T∞)D∗DMW

und Fk =
L2
V,0MW

k∗LuftT
2
∞R

. (3.22)

Gln. 3.20 bzw. 3.21 können numerisch gelöst werden. Für groÿe Tropfen können der zwei-

te und der dritte Term auf der rechten Seite der Gleichungen 3.20 und 3.21 vernachlässigt

werden. Dadurch erhält man die (1/Radius)-Abhängigkeit des Kondensationswachstums

und die Kondensations-/Verdampfungsgleichung lässt sich analytisch lösen:

r =
√
r0 + konst. ⋅ t. (3.23)

Korrektur für fallende Tropfen Für einen Tropfen der in der Atmosphäre fällt,

ändert sich die Rate des Di�usionswachstums bzw. der Verdunstung. Dies wird durch

den mittleren Ventilationskoe�zienten f̄V berücksichtigt. Empirisch wurden folgende

Werte gefunden [21], [22]:

f̄V = 1, 00 + 0, 108
(
N

1/3
Sc,dN

1/2
Re

)2

, (3.24)

für N1/3
Sc,dN

1/2
Re < 1,4, d.h. r0 ≤ 60 µm mit NSc,d = 0, 71; und

f̄V = 0, 78 + 0, 308N
1/3
Sc,dN

1/2
Re , (3.25)

für 1,4 ≤ N
1/3
Sc,dN

1/2
Re ≤ 51,4, d.h. für 60 µm ≤ r0 ≤ 1500 µm mit NSc,d = 0, 71;

NSc,d ist die Schmidt Zahl für Wasserdampf in Luft und NRe ist die Reynolds Zahl. Die

Reynolds Zahl hängt von der Fallgeschwindigkeit und der Gröÿe der Tropfen sowie von

der dynamischen Viskosität von Luft ab. Damit wird B in Gl. 3.21 zu:

B' = B ⋅ f̄V =
f̄V ⋅ �w
FD + Fk

. (3.26)
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3.1.3. Erweiterte Köhlertheorie

Ein Tropfen in der Atmosphäre absorbiert langwellige, thermische Strahlung der Erde

und (schwach) die kurzwellige Sonnenstrahlung. Dadurch erhöht sich die Temperatur des

Tropfens. Gleichzeitig gibt jeder Körper mit einer bestimmten Temperatur Wärmestrah-

lung ab. Der Tropfen hat im Gleichgewicht also eine Temperatur die nicht unbedingt

der Temperatur seiner Umgebung entsprechen muss. Dadurch ändert sich der Gleichge-

wichtsradius auf der Köhlerkurve, sowie der kritische Radius und die kritische Übersät-

tigung des Tropfens. Dies hat einen Ein�uss auf die Rate des Di�usionswachstums bzw.

der Verdunstung und ist für stratiforme Wolken und für Nebel von Bedeutung (siehe [23],

[24], [25], [26], [27]), [28]. Gl. 3.21 wird unter Berücksichtigung der Strahlungsein�üsse

zu:

dr
dt

= B' ⋅
(
sD,W
r
− �

r2
+
�

r4
− QabsS

)
(3.27)

mit

 =
LV,0MW

k∗LuftT
2
∞R

, (3.28)

Qabs = �abs/�r
2 ist die Absorptionse�zienz des Tropfens und S der Strahlungsterm:

S =
1

2
(F ↑lw,kw +F ↓lw,kw +Fdirekt,kw)− �T 4

r , (3.29)

� ist die Stefan-Boltzmann Konstante. Im kurzwelligen Bereich hat also der Fluss der

direkten Sonneneinstrahlung (Fdirekt,kw) und der Gesamt�uss der di�usen Strahlung

(F ↑kw +F ↓kw) einen Ein�uss. Im langwelligen Bereich hat der Gesamt�uss der ther-

mischen Strahlung der Erde (F ↑lw +F ↓lw) und die Abstrahlung nach dem Stefan-

Boltzmann-Gesetz einen Ein�uss.

Da der Strahlungsbeitrag durch Qabs = �abs/�r
2 die selbe Abhängigkeit vom Radius hat

wie der Ober�ächenterm, kann er mit diesem zusammengefasst werden.
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3.2. Kontinuierliche und stochastische Koagulation

Dieses Kapitel orientiert sich an dem Buch von Pruppacher und Klett [15]; Microphysics

of Clouds and Precipitation. Da sich die Tröpfchen in einer Wolke bewegen können sie

aufeinandertre�en und sich dabei zu neuen Tröpfchen verbinden. Dies wird durch die

Koagulationsgleichungen beschrieben. Bei der kontinuierlichen Koagulation geht man

davon aus, dass die Tröpfchenverteilung aus zwei Teilen für groÿe und kleine Tröpfchen

besteht. Die Masse aller groÿen Tröpfchen nimmt auf Kosten der kleinen Tröpfchen

kontinuierlich zu.

Beim Wachstum durch stochastische Koagulation nimmt nur ein Teil der Tröpfchen

einer bestimmten Gröÿe an Masse zu. Es wird berücksichtigt, dass ein paar der groÿen

Tröpfchen zufällig mit mehreren kleineren Tröpfchen kollidieren und daher schneller

wachsen.

3.2.1. Kontinuierliche Koagulation

Die Tröpfchen in einer Wolke interagieren miteinander. Dies wird durch verschiedene

Faktoren wie Brown'sche Di�usion, Sedimentation, Auftrieb, Turbulenzen usw. bewirkt.

Es reicht dabei aus, nur die Interaktion von zwei Tröpfchen miteinander zu betrach-

ten. Für die Koagulation E(d, d′) zweier Tröpfchen z.B. durch Sedimentation benötigt

man sowohl die Wahrscheinlichkeit, dass die beiden Tröpfchen miteinander kollidieren

Ek(d, d
′), als auch die Wahrscheinlichkeit, dass sich die beiden Tröpfchen bei der Kolli-

sion miteinander verbinden Ev(d, d′):

E(d, d′) = Ek(d, d
′) ⋅Ev(d, d′), (3.30)

d und d′ sind die Durchmesser der Tröpfchen. Für letztere wird gewöhnlich Ev(d, d′) = 1

angenommen. Ek(d, d′) wird häu�g als das Verhältnis von tatsächlichem Wirkungsquer-

schnitt zu geometrischem Wirkungsquerschnitt de�niert (Kollisionse�zienz). Der Ko-

agulationskern aufgrund von Sedimentation ist gegeben durch:

K(d, d′) =
�

4

(
d+ d′

)2
E(d, d′)

(
VS,d − VS,d′

)
, (3.31)

VS,d und VS,d′ sind die Sedimentationsgeschwindigkeiten der Tröpfchen und d und d′ de-

ren Durchmesser. Der Koagulationskern hängt also von der Gröÿe der Tröpfchen und
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deren Geschwindigkeitsdi�erenz ab. Eine polynomische Näherung für den Koagulations-

kern aufgrund von Sedimentation ist weiter unten beschrieben.

Bei kontinuierlicher Koagulation geht man davon aus, dass die Tröpfchenverteilung aus

einer Verteilung für groÿe Tröpfchen und einer Verteilung für kleine Tröpfchen besteht.

Die groÿen Tröpfchen wachsen indem sie kleinere Tröpfchen einfangen die dadurch ver-

schwinden. Alle groÿen Tröpfchen einer bestimmten Gröÿe nehmen dabei gleich viel

an Volumen (Masse) zu. Die Koagulationsgleichung für kontinuierliche Koagulation der

groÿen Tröpfchen ist somit gegeben als:

dv
dt

=

∫ vg

0

K(v, v′)v′n(v′)dv′, (3.32)

v und v′ sind die Volumina der groÿen bzw. kleinen Tröpfchen und n(v′) ist die Anzahl-

konzentration bei der Tröpfchengröÿe v′. Integriert wird bis zu einer bestimmten Gröÿe

der Tröpfchen vg, die die Grenze zwischen kleinen und groÿen Tröpfchen darstellt.

Koagulationskerne

Für Wolkentröpfchen sind die Geschwindigkeitsdi�erenzen der Tröpfchen aufgrund von

Brown'scher Di�usion und von Sedimentation für die Koagulation wichtig.

Der Koagulationskern aufgrund von Brown'scher Di�usion ist gegeben durch [9]:

K(d, d′)kont =
2kbT

3�Luft

(d+ d′)2

d ⋅ d′
, (3.33)

kb ist die Boltzmannkonstante, T und �Luft sind die Temperatur und die Viskosität

der Luft. Dieser Kern gilt für den Kontinuumsbereich, also solange die Tröpfchengröÿe

sehr viel gröÿer ist als die mittlere freie Weglänge �′Luft der Luftmoleküle. Für kleine

Tröpfchen muss man deshalb eine Korrektur verwenden. Diese ist laut Dahneke gegeben

durch [29]:

K(d, d′) = K(d, d′)kont ⋅ �D mit (3.34)

�D =
1 +Kn

1 + 2Kn(1 +Kn)
, (3.35)
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Kn =
�′Luft
d+ d′

=
2(Dd +Dd′)

Cdd′(d+ d′)
und (3.36)

Cdd′ =

(
48kbT

�2�Wv
+

48kbT

�2�Wv′

)1/2

. (3.37)

�D ist ein Korrekturfaktor nach Dahneke, Cdd′ ist die mittlere Geschwindigkeit der Mo-

leküle, Dd und D′d sind die Di�usionskoe�zienten der Tröpfchen in Luft und �W ist die

Dichte von Wasser.

Für den Koagulationskern aufgrund von Sedimentation gibt es eine polynomische Nähe-

rung [30]. Für kleine Tröpfchen hängt der Koagulationskern von der Summe der Quadrate

der Volumen der Tröpfchen ab und für groÿe Tröpfchen ist er proportional zur Summe

der Volumen:

K(v, v′) =

⎧⎨⎩9, 44 ⋅ 1015(v2 + v′2), d ≤ 50 µm

5, 78 ⋅ 103(v + v′), d > 50 µm
(v > v′), (3.38)

für v und v′ in m und K(v, v′) in m3/s.

Der für die Simulation verwendete Koagulationskern ist die Summe aus dem Brown'schen

Koagulationskern und dem Koagulationskern aufgrund von Sedimentation.

3.2.2. Stochastische Koagulation

Bei stochastischer Koagulation nimmt nur ein Teil der Tröpfchen einer bestimmten Grö-

ÿe an der Koagulation mit den anderen Tröpfchen Teil. Die wenigen Tröpfchen die ko-

agulieren bilden dabei neue, gröÿere Tröpfchen. Durch stochastische Koagulation bilden

sich also rascher sehr groÿe Tröpfchen, die zu Regenbildung führen können, als durch

kontinuierliche Koagulation. Bei der stochastischen Koagulation wird die Tröpfchenver-

teilung nicht in zwei Klassen unterteilt, sondern alle Tröpfchen koagulieren miteinander.

Die stochastische Koagulationsgleichung ist:

dn(v)

dt
dv =

1

2

∫ v

0

K(v − v′, v′)n(v − v′)n(v′)dv′ −
∫ ∞

0

K(V, v)n(V )dV, (3.39)
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n(v), n(v−v′) und n(v′) sind die Anzahlkonzentrationen der Tröpfchen mit den Volumen

v, v−v′ und v′. Die Zahl der Tröpfchen einer bestimmten Gröÿe ändert sich also aufgrund

von zwei Termen. Der erste Term auf der rechten Seite von Gl. 3.39 stellt den Tröpfchen-

gewinn dar, wenn sich zwei kleinere Tröpfchen zu einem neuen Tröpfchen dieser Gröÿe

verbinden. Der zweite Term stellt den Tröpfchenverlust dar, da einige Tröpfchen dieser

Gröÿe sich mit anderen Tröpfchen verbinden und damit gröÿere Tröpfchen bilden. Die

Koagulationskerne sind wie bei kontinuierlicher Koagulation durch Gln. 3.34 und 3.38

gegeben.

Multivariate Koagulation

In den vorherigen Kapiteln wurde angenommen, dass die Tröpfchen nur eine einzige

Eigenschaft, nämlich eine bestimmte Gröÿe besitzen. Für Strahlungsrechnungen ist es

aber wichtig die Gröÿe des Kondensationskerns des Tröpfchens bzw. den Massenanteil

von schwarzem Kohlensto� des Tröpfchens zu kennen. Wenn das Tröpfchen also zwei oder

mehrere Eigenschaften besitzt, muss dies in den Gleichungen für die kontinuierliche bzw.

die stochastische Koagulation berücksichtigt werden (siehe Gln. 3.32 und 3.39). Wenn

man beispielsweise mit vk die Gröÿe der Kondensationskerne der Tröpfchen annimmt

wird Gl. 3.39 zu:

dn(v, vk)

dt
dvdvk =

1

2

∫ vk

0

∫ v

0

K(v − v′, v′)n(v − v′, vk − v′k)n(v′, v′k)dv
′dv′k

−
∫ ∞

0

∫ ∞
0

K(V, v)n(V, Vk)dV dVk. (3.40)

In Gl. 3.40 wird der Koagulationskern als unabhängig von der Gröÿe der Kondensati-

onskerne angenommen.

3.3. Streuung von elektromagnetischer Strahlung

durch Partikel

Dieses Kapitel orientiert sich an dem Buch [31] (Bohren, C. F. und Hu�man, D. R.;

Absorption and Scattering of Light by Small Particles; 1983).
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Die Streuung von elektromagnetischer Strahlung durch Partikel entsteht dadurch, dass

elektrische Ladungen in den Partikeln durch die elektromagnetische Welle zu Oszillatio-

nen angeregt werden und diese Energie in alle Richtungen wieder abstrahlen. Wird ein

Teil der aufgenommen Energie in eine andere Energieform umgewandelt, kommt es zur

Absorption.

Die Streuung von elektromagnetischer Strahlung durch homogene, sphärische Partikel

wird durch die Mie-Theorie beschrieben. Sie hängt von den optischen Eigenschaften des

Partikelmaterials relativ zum umgebenden Medium ab. Diese werden durch den Bre-

chungsindex m des Partikels beschrieben:

m =
c0

c
=

√
" ⋅�

√
"0 ⋅�0

= mR − i ⋅mI , (3.41)

c, " und � sind die Lichtgeschwindigkeit im Medium, die Dielektritätskonstante und die

Permeabiltität des Mediums, c0, "0 und �0 bezeichnen die gleichen Gröÿen für das Vaku-

um. Der imaginäre Anteil mI des Brechungsindex gibt an, ob die einfallende Strahlung

absorbiert wird.

Neben dem Brechungsindex hängt die Streuung stark vom Verhältnis von Partikeldurch-

messer DP zu Wellenlänge � der Strahlung ab. Dieses Verhältnis wird durch den soge-

nannten Gröÿenparameter �P beschrieben:

�P =
�DP

�
. (3.42)

Wenn �P ≪ 1 ist, kann der Streuprozess durch die einfachere Rayleigh-Streuung be-

schrieben werden. Ebenso geht für �P ≫ 1 die Mie-Theorie in die geometrische Optik

über.

3.3.1. Rayleigh-Streuung

Die Intensität I(�) des Streulichts kann durch zwei Komponenten beschrieben werden:

eine parallel (I2) und eine normal (I1) auf die Streuebene. Die Streuebene ist die Ebene

in der der einfallende und der gestreute Lichtstrahl liegen. Die Abhängigkeit vom Azi-

mutwinkel kann für beide Komponenten gemittelt werden. Die Komponente normal zur

Streuebene ist vom Streuwinkel � unabhängig, während die Komponente parallel zur
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Streuebene mit zunehmendem Streuwinkel abnimmt (∝ cos2(�)). Damit ergibt sich für

die Streulichtintensität:

I(�) = I0 ⋅
�2

8�2r2
I

⋅
(
I1 + I2

)
= I0 ⋅

�4

8r2
I

⋅ D
6
P

�4
⋅
∣∣∣∣m2 − 1

m2 + 1

∣∣∣∣2 ⋅(1 + cos2(�)
)
, (3.43)

rI ist der Abstand vom Partikel. Für einen Streuwinkel � von 90∘ ist das Streulicht

linear polarisiert. Die Rayleigh-Streuung ist sehr stark wellenlängenabhängig. Der blaue

Anteil des Sonnenlichtspektrums wird deshalb an den Luftmolekülen stärker gestreut

als der restliche Teil des Spektrums, wodurch der klare Himmel blau erscheint. Der

Anteil an vorwärts gestreutem Licht ist bei Rayleigh-Streuung gleich groÿ dem rückwärts

gestreuten Anteil.

3.3.2. Mie-Streuung

Die Mie-Streuung beschreibt die Streuung an sphärischen (absorbierenden und nicht-

absorbierenden) Partikeln für beliebige Gröÿenparameter �P . Die Streulichtintensität

I(�) lässt sich wiederum durch zwei Komponenten I1 und I2 beschreiben:

I(�) = I0 ⋅
�2

8�2r2
I

⋅
(
I1(�, �P ,m) + I2(�, �P ,m)

)
, (3.44)

mit

I1(�, �P ,m) = ∣S1∣2 und I2(�, �P ,m) = ∣S2∣2, (3.45)

wo

S1 =
∑
n

2n+ 1

n(n+ 1)
(an�n + bn�n) (3.46)

und

S2 =
∑
n

2n+ 1

n(n+ 1)
(an�n + bn�n). (3.47)

Die winkelabhängigen Funktionen �n und �n sind gegeben durch:
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�n(�) =
P l
n

sin(�)
und �n(�) =

dP l
n

d�
, (3.48)

wo P l
n die zugeordneten Legendrepolynome sind. an und bn sind durch die Riccati-Bessel

Funktionen  n und �n gegeben:

an(m,�P ) =
m n(m�P ) ′n(�P )−  n(�P ) ′n(m�P )

m n(m�P )�′n(�P )− �n(�P ) ′n(m�P )
, (3.49)

bn(m,�P ) =
 n(m�P ) ′n(�P )−m n(�P ) ′n(m�P )

 n(m�P )�′n(�P )−m�n(�P ) ′n(m�P )
. (3.50)

Der Apostroph zeigt die Ableitung nach dem Argument in der Klammer an. Wenn man

davon ausgeht, dass die Reihenentwicklung des Streufelds einheitlich konvergent ist, kann

man den Fehler der Reihenentwicklung umso kleiner machen, je mehr Terme man be-

rücksichtigt.

Mie-gestreutes Licht weist einen starken Vorwärtsanteil und eine starke Winkelabhän-

gigkeit auf (siehe folgendes Kapitel).

3.3.3. Extinktionse�zienz

Die Extinktionse�zienz Qext eines Teilchens ist das Verhältnis des tatsächlich durch ein

Teilchen gestreuten und absorbierten Flusses, zum geometrisch einfallenden Fluss auf

das Teilchen:

Qext =
4 ⋅ (�st + �abs)

�D2
P

=
4 ⋅�ext
�D2

P

, (3.51)

�st, �abs und �ext sind der Streu-, Absorptions- und Extinktionsquerschnitt eines Teil-

chens. Diese sind gegeben durch:

�st =
2�

k2

∞∑
n=1

(2n+ 1)(∣an∣2 + ∣bn∣2), (3.52)

�ext =
2�

k2

∞∑
n=1

(2n+ 1)Re{an + bn}, (3.53)

�abs = �ext − �st, (3.54)
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k = 2�/� ist die Wellenzahl der elektromagnetischen Strahlung.

Die Extinktionse�zienz eines Teilchens hängt vom Gröÿenparameter �P und seinem Bre-

chungsindex m ab. In Abb. 3.2 sieht man die Extinktionse�zienz für ein Teilchen mit

Brechungsindex m = 1, 33− i ⋅ 0 (blaue, durchgezogene Linie) für eine Wellenlänge von

500 nm und variable Teilchengröÿe. Für sehr kleine Teilchen im Vergleich zur Wellenlän-

ge ist die Extinktionse�zienz niedrig. Dies ist der Bereich der Rayleigh-Streuung. Mit

zunehmender Gröÿe des Teilchens nimmt die Extinktionse�zienz zu, erreicht ein Maxi-

mum und oszilliert dann gegen einen Wert von 2. Die Gröÿe des Maximums hängt vom

Brechungsindex ab, in diesem Fall ist das Maximum ungefähr 4. Zum Vergleich dazu sieht

man in Abb. 3.2 ebenfalls wie sich die Extinktionse�zienz ändert wenn das Teilchen die

einfallende Strahlung auch absorbiert (schwarze, strichlierte Linie; m = 1, 75− i ⋅ 0, 45).

Abbildung 3.2.: Extinktionse�zienzen für Teilchen mit den angegebenen Brechungsin-

dizes und eine Wellenlänge von 500 nm. Die E�zienzen wurden mit der

Mie-Routine BHMIE von Bohren und Hu�man [31] berechnet.

Wie man sieht ist die Extinktionse�zienz eine sehr komplizierte Funktion. Für ein Was-

sertröpfchen zum Beispiel, das durch Kondensation anwächst, nimmt die Extinktions-

e�zienz nicht einfach monoton zu. Die Extinktionse�zienz eines gröÿeren Tröpfchens

kann geringer sein als die eines kleineren Tröpfchens.
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3.3.4. Optische Dicke

Die optische Dicke gibt an, wie stark die Intensität von elektromagnetischer Strahlung

in einem Medium abgeschwächt wird. Die Abschwächung erfolgt durch Streuung und

Absorption. Die optische Dicke eines Mediums ist gegeben durch:

� =
�

4

∫ z

0

∫ ∞
0

D2
pQext(Dp)n(Dp)dDpdz

′. (3.55)

Neben der geometrischen Dicke z hängt die optische Dicke auch von der Teilchenkon-

zentration n, deren Extinktionse�zienzen Qext und deren Gröÿe Dp ab.

Die optische Dicke ist auch ein Maÿ dafür ob es in einem Medium zu Mehrfachstreuung

kommt. Für � < 0.1 genügt es die Einfachstreuung der Teilchen zu berechnen. Bei grö-

ÿeren optischen Dicken wie sie in Wolken auftreten, muss auch die Mehrfachstreuung an

den Wolkentröpfchen berücksichtigt werden (siehe Unterkapitel 3.4.1).

3.3.5. Vermischung der Brechungsindizes von Wasser und

schwarzem Kohlensto�

Für die Strahlungsrechnungen muss man die optischen Eigenschaften von Wassertröpf-

chen die schwarzen Kohlensto� enthalten kennen. Es gibt mehrere Möglichkeiten wie

man die Eigenschaften der Wassertröpfchen und die der Kerne aus schwarzem Kohlen-

sto� miteinander verbinden kann.

Volumsmischung Die rechnerisch einfachste, wenn auch unphysikalische Methode,

ist die Mischung der Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Kohlensto� gemäÿ

ihrem jeweiligen Volumen:

md =
vW

vW + vEC
mH2O +

vEC
vW + vEC

mEC , (3.56)

md ist der Brechungsindex des Tröpfchens inklusive Kohlensto�kern, mH2O und mEC

sind die Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Kohlensto�, vW und vEC sind die

Volumen von Wasser und schwarzem Kohlensto�. Es wird also angenommen, dass der

schwarze Kohlensto� imWasser gelöst ist. Dies ist in der Realität nicht der Fall, trotzdem

ist die Volumsmischung eine einfache und gute Näherung für die Einzelstreueigenschaften

der Tröpfchen.
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Die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen bei Volumsmischung erfolgt mit

der Mie-Routine BHMIE von Bohren und Hu�mann [31].

Umhüllte Kugeln (�coated spheres�) Bei dieser Methode geht man von einem

festen, kugelförmigen Kern aus schwarzem Kohlensto� der im Zentrum des Tröpfchens

sitzt aus. Der Kern ist von einer Wasserhülle umgeben.

Die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen erfolgt mit der Mie-Routine

BHCOAT von Bohren und Hu�mann [31].

�E�ektives Medium�-Näherung Bei den �e�ektives Medium�-Näherungen handelt

es sich um spezielle Vermischungsregeln für die Brechungsindizes der verschiedenen Ma-

terialien aus denen ein Partikel besteht. Chýlek führte für Wassertröpfchen die schwarzen

Kohlensto� enthalten Berechnungen durch wo er annahm, dass der schwarze Kohlensto�

sich als fester, kugelförmiger Kern irgendwo im Tröpfchen be�ndet [2]. Solange die Auf-

enthaltswahrscheinlichkeit des Kerns für jeden beliebigen Ort im Tröpfchen gleich groÿ

ist, stellen die e�ektives Medium-Vermischungsregeln eine gute Näherung für Wasser-

tröpfchen mit schwarzem Kohlensto� dar. Eine von Chýlek in einem anderen Artikel [32]

empfohlene Näherung ist die Maxwell-Garnett-Vermischungsregel:

"MG = "H2O
"EC + 2"H2O + 2�("EC − "H2O)

"EC + 2"H2O − �("EC − "H2O)
(3.57)

mit

� =
vEC

vW + vEC
. (3.58)

Die Maxwell-Garnett-Vermischungsregel wird auch von [33] für Wassertröpfchen mit

Einschlüssen von schwarzem Kohlensto� empfohlen. Gl. 3.57 gibt die Vermischungsregel

für die komplexe dielektrische Konstante an. Der Zusammenhang zwischen komplexer

relativer dielektrischer Konstante � = �R − i ⋅ �I und komplexem Brechungsindex m =

mR − i ⋅mI für nichtmagnetische Materialien (� = �0) ist:

�R =
"R
"0

= m2
R −m2

I ,

�I =
"I
"0

= 2mRmI , (3.59)
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mR =

√√
�2R + �2I + �R

2
,

mI =

√√
�2R + �2I − �R

2
. (3.60)

Die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen erfolgt wie bei Volumsmischung

mit der Mie-Routine BHMIE.

3.4. Strahlungstransfer

Die Darstellung in diesem Kapitel folgt den Büchern von [34] (Chandrasekhar, S.; Ra-

diative Transfer; 1950) und [35] (Mishchenko, M. I., Travis, L. D. und Lacis, A. A.;

Multiple Scattering of Light by Particles; 2006).

3.4.1. Strahlungstransfergleichung

Wenn Strahlung sich in einem optisch dicken Medium ausbreitet, wird sie an den zahl-

reichen Teilchen des Mediums gestreut (z.B. an den Tröpfchen in einer Wolke). Dabei

kommt es zu Mehrfachstreuung der Strahlung. Unter bestimmten Annahmen lässt sich

diese durch die Strahlungstransfergleichung beschreiben. In der Strahlungstransferglei-

chung kommen nur die Einzelstreueigenschaften der Teilchen des Mediums vor, wodurch

die Strahlungstransfergleichung relativ einfach zu lösen ist. In [35] �ndet sich eine Her-

leitung der Strahlungstransfergleichung aus den Maxwellgleichungen und damit der Zu-

sammenhang zwischen Strahlungstransfertheorie und klassischem Elektromagnetismus.

Eine einfachere Herleitung der Strahlungstransfergleichung bietet ein phänomenologi-

scher Ansatz. Die Energieänderung dE in einem kleinen Strahlungskegel der eine kurze

Strecke durch ein Medium geht, ist gleich der Di�erenz von Emission und Extinktion:

dE = dI�dAdΩ = j�dAdΩdz − kext ⋅ I�dAdΩdz, (3.61)

I� ist die Intensität der einfallenden Strahlung mit Frequenz �, dAdz ist das Volumen

des Mediums, dΩ ist der Raumwinkel der durch den Kegel aufgespannt wird, kext ist der
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Extinktionskoe�zient und j� ist der Emissionskoe�zient.

Eine Division von Gl. 3.61 durch dAdΩdz ergibt:

dI�
dz

= j� − kext ⋅ I� (3.62)

Ab jetzt wird zur besseren Lesbarkeit der Index � weggelassen. Wenn es keine Quellen

gibt (j� = 0) folgt aus Gl. 3.62 das Beer'sche Gesetz:

dI

dz
= −kext ⋅ I bzw. I = I0 ⋅ e−� , (3.63)

wo � =
∫ z

0
kextdz

′ die optische Dicke des Mediums ist (siehe Unterkapitel 3.3). Gl. 3.62

lässt sich mit der Quellfunktion Je umschreiben zu:

− dI

kextdz
= I − Je. (3.64)

Für planparallele Probleme, wie sie bei atmosphärischen Berechnungen vorkommen, ist

es sinnvoll die Strahlungstransfergleichung in Polarkoordinaten anzugeben. Die Höhe z

ist dabei normal auf die planparallelen Begrenzungs�ächen.

− cos(�Z)
dI(z, �Z , �)

kextdz
= I(z, �Z , �)− Je(z, �Z , �), (3.65)

�Z ist der Zenitwinkel und � der Azimutwinkel. Mit � = cos(�Z) dem Kosinus des Zenit-

winkels, der optischen Dichte � und der Quellfunktion Je für eine �streuende Atmosphäre�

(siehe [34]) wird Gl. 3.65 zu:

�
dI(�, �, �)

d�
= I(�, �, �)− !0

4�

∫ +1

−1

∫ 2�

0

p(�, �;�′, �′)I(�, �′, �′)d�′d�′, (3.66)

!0 = kstreu/kext die Einzelstreualbedo und p(�, �;�′, �′) die Phasenfunktion ist. Bei einer

�streuenden Atmosphäre� geht man davon aus, dass die einzige Emissionsquelle die Streu-

ung der Strahlung aus anderen Richtungen �′, �′ in die Richtung des Strahlungskegels

�, � ist. Die Phasenfunktion p(�, �;�′, �′) beschreibt die Winkelverteilung der gestreuten

Strahlung und hängt von der Art der Strahlung ab (siehe Unterkapitel 3.3). Die Strah-

lungstransfergleichung ist eine Integro-Di�erentialgleichung. Zu ihrer Lösung muss man
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die Randbedingungen kennen. Ein Beispiel wäre der Einfall von Sonnenstrahlung an der

Obergrenze der Atmosphäre aus einer bestimmten Richtung und die Annahme, dass die

Untergrenze (Erdober�äche) nicht re�ektiert (oder emittiert):

I(z, �, �) = �(�− �0)�(�− �0)I0 (3.67)

I(0, �, �) = 0. (3.68)

Eine häu�g verwendete Parametrisierung der Phasenfunktion ist die Henyey-Greenstein

Phasenfunktion pHG(�HG):

pHG(�HG) =
1

2

1− g2

(1− 2g�HG + g2)3/2
, (3.69)

wo �HG = cos(�′Z − �Z) ist und g der Asymmetrieparameter, der Mittelwert des Kosinus

aller Streuwinkel.

3.4.2. Strahlungsantrieb

Durch Lösen der Strahlungstransfergleichung des vorangegangen Kapitels können der

transmittierte und re�ektierte Strahlungs�uss (für Sonnenstrahlung bzw. Wärmestrah-

lung) durch die Atmosphäre oder durch eine Wolke berechnet werden und wie sich

diese ändern wenn sich Eigenschaften der Wolke bzw. der Wolkentröpfchen ändern. Der

Mensch ändert die Eigenschaften der Wolkentröpfchen indem er zusätzliche Wolkenkon-

densationskerne zur Verfügung stellt (siehe Kapitel 2.4.2) und hat auch auf andere Weise

Ein�uss auf das Klima der Erde. Der Strahlungsantrieb ist eine wichtige Gröÿe um die-

sen Ein�uss zu quanti�zieren.

Im viertem Report des IPCC [1] sind die wichtigsten Faktoren die zum anthropogenen

Klimawandel beitragen aufgelistet (siehe Abb. 3.3).

Dort ist der Strahlungsantrieb folgendermaÿen de�niert:

�Der Strahlungsantrieb des Systems Erdober�äche-Troposphäre durch eine Störung oder

durch Einführung eines neuen Faktors ist die Veränderung im Netto�uss in der Tropo-

pause, nachdem die Temperatur der Stratosphäre sich dem neuen Strahlungsgleichge-

wicht angepasst hat, die Temperaturen der Erdober�äche und der Troposphäre aber ihre
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Abbildung 3.3.: Strahlungsantrieb (�radiative forcing �) der wichtigsten Faktoren des Kli-

mawandels. Die Werte sind globale Mittelwerte für 2005 verglichen mit

1750. Das Bild stammt aus dem viertem Report des IPCC [1].

ungestörten Werte behalten.�

Im weiteren wird unter Strahlungsantrieb bzw. kurz Antrieb, allerdings der instantane

Antrieb verstanden. Bei diesem behält die Temperatur in der ganzen Atmosphäre ihren

ungestörten Wert bei (siehe [36]). Der instantane Antrieb entspricht der Veränderung

des Netto�usses in der Tropopause.

59



4. Experimentelle Daten und frühere

Ergebnisse

4.1. Raxmesskampagne 2000

Für die Berechnung des indirekten Aerosole�ekts werden simultan gemessene Daten für

das Aerosol und die Wolken die sich aus diesem Ausgangsaerosol gebildet haben verwen-

det. Die experimentell bestimmten Daten stammen von einer 4-wöchigen Messkampagne

im März 2000 (5.-28. März) auf dem Berg Rax, an der Wissenschafter der Universität

Wien und der Technischen Universität Wien beteiligt waren.

Die Ergebnisse der Messkampagne wurden in mehreren Artikeln verö�entlicht. Die Ar-

beit von [37] beschäftigte sich mit dem Ruÿgehalt im alpinen Aerosol und Wolkenwasser.

In der Arbeit von [38] wurde der Ein�uss von organischem Kohlensto� auf die Ober�ä-

chenspannung des Wolkenwassers und die Aktivierung von Wolkenkondensationskernen

zu Wolkentröpfchen untersucht. Die Arbeit von [39] analysierte die Zusammensetzung

des organischen Anteils des Wolkenwassers, und die Arbeit von [40] untersuchte den

Beitrag von Bakterien und Pilzsporen zum organischen Aerosol und im Wolken- und

Niederschlagswasser der Rax.

Die Messungen wurden beim Otto-Schutzhaus auf dem Hochplateau der Rax auf 1644 m

ü. d. M. durchgeführt. Die Rax ist etwa 100 km südwestlich von Wien an der steirisch-

niederösterreichischen Grenze gelegen und weist ein leicht hügeliges Hochplateau auf. Auf

dem Plateau selbst gab es keine Quellen für anthropogene Verschmutzung, da während

der Messkampagne mit Elektrizität geheizt und gekocht wurde. Auch in der Umgebung

der Rax be�nden sich keine gröÿeren anthropogenen Aerosolquellen, wodurch während

der Messkampagne das Hintergrundaerosol in Österreich gemessen wurde (siehe auch die

Arbeit von [3]).

Da die Messkampagne im März durchgeführt wurde, hat es während der Messkampagne

häu�g geschneit und die Erdober�äche war mit Eis oder frischem Schnee bedeckt. Die
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Vegetation auf der Rax besteht aus alpinem Weideland und Latschen.

4.2. Messmethoden

Die prinzipielle Funktionsweise der Messmethoden wird auch in Unterkapitel 2.2 be-

schrieben.

4.2.1. Messungen während einer Wolke

Während einer Wolke wurden der Flüssigwassergehalt (FWG) der Wolke gemessen und

das Wolkenwasser und das interstitielle Aerosol für eine spätere chemische Analyse ge-

sammelt.

Der FWG der Wolken wurde mit einem Particle Volume Monitor (PVM-100, Gerber-

Zähler [41]) gemessen. Das Wolkenwasser wurde mit einem Wolkenwassersammler ge-

sammelt (siehe [42]), der wie ein Impaktor funktioniert. Der Wolkenwassersammler hat

nur eine Impaktionsstufe mit einer unteren Abscheidegrenze von 7 µm aerodynamischen

Äquivalentdurchmesser. Mehrere Wasser- und Eisproben (von der Impaktion unterkühl-

ten Wassers im Impaktor) wurden zu einer Wolkenwasserprobe zusammengefasst.

Das interstitielle Aerosol wurde auf verschiedenen Filtern gesammelt und auf anorgani-

sche Ionen, Mineralien, �total carbon� (TC), �black carbon� (BC) und �elemental carbon�

(EC) untersucht.

4.2.2. Messungen während der gesamten Messkampagne

Die Anzahlgröÿenverteilung des Aerosols wurde mit einem �Vienna-type� Di�erentiellen-

Mobilitäts-Analysator (DMA) und sechs- bzw. acht-stu�gen Berner Niederdruck-Impaktoren

gemessen. In Tab. 4.1 sind die unteren Abscheidedurchmesser der Impaktoren ange-

führt.

Auf den einzelnen Stufen der Impaktoren wurden Proben des Aerosols gesammelt und

später auf ihre Masse und ihren Gehalt an TC und EC untersucht. Der Gehalt an TC

wurde mit einer Verbrennungsmethode bestimmt (siehe [43]). Der Anteil von EC wurde

mit einer zwei-Schritt Verbrennungsmethode eruiert (siehe [44]).
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unterer Abscheidedurchmesser dae, µm

Stufe sechs-stu�g acht-stu�g

1 0,1 0,06

2 0,215 0,13

3 0,464 0,26

4 1,0 0,51

5 2,15 1,0

6 4,64 2,0

7 10,0∗ 4,0

8 8,0

9 16,0∗

Tabelle 4.1.: Untere Abscheidegrenze der Stufen von zwei Impaktortypen. Die Nieder-

schläge der mit ∗ gekennzeichneten Stufen wurden nicht für die Analysen

verwendet.

Die Anzahl der Kondensationskerne und der Wolkenkondensationskerne wurde mit ei-

nem Kondensationskernzähler und einem Wolkenkondensationskernzähler gemessen [45].

Während der Messkampagne wurden meteorologische Daten gemessen und die Sichtwei-

ten und Witterungsverhältnisse vor Ort wurden protokolliert. Zusätzlich werden Daten

der Zentralanstalt für Meteorologie und Geodynamik (ZAMG) für den Zeitraum der

Messkampagne verwendet um festzustellen, ob es während einer Wolke zu einem Luft-

massenwechsel kam.

4.3. Wolkenereignisse während der Messkampagne

Wenn der Flüssigwassergehalt länger als 15 Minuten über 0,05 g/m3 liegt, wird ange-

nommen, dass der PVM den Flüssigwassergehalt einer Wolke gemessen hat. Kurzzeitig

kann das Signal im PVM z.B. auch durch die hohe Aerosolpartikelkonzentration einer

lokalen Emission ansteigen. In Tab. 4.2 �nden sich die Anfangszeitpunkte und die Dauer

aller Wolkenereignisse während der Messkampagne und in Tab. 4.3 wichtige Daten der

Wolken.
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Beginn

Wolkennummer Datum Uhrzeit Dauer, Std.

1 5.3. 12.28 21,10

2 6.3. 10.02 1,15

3 6.3. 11.58 4,40

4 6.3. 23.01 8,83

4b 7.3. 19.44 1,67

5 7.3. 22.08 0,88

6 8.3. 01.58 11,28

7 8.3. 21.32 0,88

8 9.3. 02.14 4,55

9 9.3. 21.51 4,28

10 10.3. 03.18 15,58

11 10.3. 22.26 0,82

12 10.3. 23.46 1,38

13 11.3. 03.11 8,63

14 11.3. 18.52 0,67

15 11.3. 21.24 12,90

16 13.3. 02.44 3,37

17 13.3. 13.26 5,50

18 15.3. 01.36 35,37

19 17.3. 20.04 14,10

20 18.3. 17.45 23,17

21 19.3. 18.04 9,38

22 20.3. 04.21 8,73

23 21.3. 01.12 2,25

24 21.3. 04.21 8,67

25 25.3. 21.19 1,50

26 26.3. 20.33 5,42

27 27.3. 05.43 2,18

28 27.3. 08.46 6,38

29 27.3. 15.43 1,60

30 27.3. 20.30 9,73

Tabelle 4.2.: Anfangszeitpunkt und Dauer aller Wolkenereignisse der Rax-

Messkampagne im März 2000.
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Wolken-

nummer

mittlerer

FWG,

g/m3

Luftmassen
Tröpfchen,

1/cm3
Anmerkung

1 0,13 1 - -

2 0,10 1 - -

3 0,09 1 - -

4 0,08 1 - -

4b 0,09 1 - -

5 0,08 1 - Nacht

6 0,24 1 669,0 -

7 0,07 1 - -

8 0,07 1 - Nacht

9 0,19 1 100,8 Nacht

10 0,20 2 - -

11 0,07 1 48,0 Wolkenfetzen

12 0,06 1 153,6 Wolkenfetzen

13 0,29 1 198,8 -

14 0,07 1 - -

15 0,50 - 117,0 -

16 0,08 1 78,0 Nacht

17 0,45 1 152,8 -

18 0,34 2 - -

19 0,19 - - Schneefall

20 0,21 - - Schneefall

21 0,17 - - Nacht

22 0,19 - - -

23 0,07 - - Nacht

24 0,19 - - -

25 0,09 - - Nacht

26 0,15 - - Nacht

27 0,08 1 - -

28 0,36 - 96,8 -

29 0,19 1 8,3 -

30 0,33 1 184,5 Nacht

Tabelle 4.3.: Wichtige Daten aller Wolkenereignisse der Rax-Messkampagne im März

2000.
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Ist es während eines Wolkenereignisses zu einem Luftmassenwechsel gekommen, wird

diese Wolke nicht für die Berechnung des indirekten Aerosole�ekts verwendet, da sich mit

der Luftmasse auch das Ausgangsaerosol ändert. Die Tröpfchenkonzentration während

einer Wolke ergibt sich aus der Di�erenz der Wolkenkondensationskernkonzentration vor

der Wolke mit der Wolkenkondensationskernkonzentration während der Wolke. Während

der gesamten Messkampagne lag die Wolkenhäu�gkeit bei 43%, was gut mit dem von

der ZAMG angegebenen Wert von ca. 50% übereinstimmt.

4.4. Ausgangsaerosolverteilung für die Simulation

Für die Simulationsrechnungen wird die Anzahlgröÿenverteilung der streuenden Aero-

solpartikel und der absorbierenden Partikel zu Beginn einer Wolke benötigt. Ammoni-

umsulfat, (NH4)2SO4 wird als Stellvertreter für die streuenden Partikel genommen. Für

die Gröÿenverteilung der Ammoniumsulfat-Partikel (AS-Partikel) wird, von der mittels

DMA gemessenen Gröÿenverteilung des Gesamtaerosols, die Gröÿenverteilung der ab-

sorbierenden Partikel abgezogen. Als Stellvertreter für die absorbierenden Partikel dient

schwarzer Kohlensto� (�elemental carbon�, EC). Die Anzahlgröÿenverteilung wird dafür

aus einem Fit mit log-Normalverteilungen der Massengröÿenverteilungen der Impaktor-

messungen für EC bestimmt (siehe [46]). Wenn am Beginn einer Wolke kein Impaktor

in Betrieb war, wird zwischen den Massengröÿenverteilungen der vorhergehenden und

der darau�olgenden Messung linear interpoliert.

Das auf der Rax gemessene Aerosol ist schon gealtert, da es in der Umgebung keine

nennenswerten Quellen gibt. Daher ist anzunehmen, dass sich die schwarzer Kohlensto�-

Partikel schon mit anderen Partikeln verbunden haben. Aufgrund der verwendeten Mess-

methoden ist es nicht möglich zu sagen, wie der schwarze Kohlensto� mit den restlichen

Aerosolpartikeln gemischt war. Es wird daher angenommen, dass das Ausgangsaerosol

aus AS-Partikeln besteht die alle einen gewissen Anteil an schwarzem Kohlensto� auf-

weisen. Der Anteil an schwarzem Kohlensto� entspricht dem Verhältnis der Konzentra-

tion der gesamten Partikel bei einer bestimmten Gröÿe aus der DMA-Gröÿenverteilung,

zu der Partikelkonzentration des schwarzen Kohlensto�s aus der EC-Impaktormessung.

Weiters wird angenommen, dass alle Partikel die chemischen Eigenschaften von Am-

moniumsulfat besitzen. Dadurch sind alle Partikel leicht aktivierbar und die Zahl der

simulierten Wolkenkondensationskerne wird im Durchschnitt etwas höher sein, als die

Zahl der gemessenen Wolkenkondensationskerne.
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4.5. Ergebnisse für den direkten Aerosole�ekt

Neben dem indirekten Aerosole�ekt ist der direkte Aerosole�ekt ein bedeutender Faktor

für den Klimawandel (siehe [1] und Kapitel 3.4.2) und deshalb werden die Ergebnisse

für den direkten Aerosole�ekt hier kurz dargestellt um sie später mit den Ergebnissen

für den indirekten E�ekt vergleichen zu können.

In der Arbeit von [3] wurde der direkte E�ekt des Aerosols in Österreich (Rax, Sonnblick,

Wien, Graz, Linz) auf die Strahlungsbilanz berechnet und der Ein�uss der Kurzwellen-

Bodenalbedo sowohl auf den Betrag des Strahlungsantriebs als auch auf seine Richtung

(kühlend oder erwärmend) untersucht. In dieser Arbeit wurden die Aerosolpartikel in

Ionen, black carbon (BC; absorbierend), Mineralien und nicht identi�zierte Partikel (aus

Wasser bestehend angenommen) aufgeteilt. In Tab. 4.4 ist der prozentuelle Anteil der

Komponenten des Aerosols an der gesamten Massenkonzentration angegeben.

Ionen BC Mineralien
nicht

identi�ziert

50,7 6,3 9,8 33,3

Tabelle 4.4.: Der mittlere Beitrag der Komponenten des Aerosols zur gesamten Massen-

konzentration in Prozent (aus Iorga et al., 2007 [3]).

Tab. 4.5 zeigt die Stärke des Strahlungsantriebs in W/m2 für interne und externe Mi-

schung der Aerosolpartikel, für unterschiedliche Annahmen über die Kurzwellen-Albedo

der Erdober�äche, einerseits für trockene Aerosolpartikel, andererseits bei einer relativen

Luftfeuchte von 90%.

Antrieb, W/m2 Antrieb, W/m2

trockenes Aerosol Kurzwellen- 90% Luftfeuchte

interne

Mischung

externe

Mischung

Albedo der

Erdober�äche
interne Mischung

0,95 0,30 0,35 0,60

1,95 1,10 0,5 1,99

3,87 2,53 0,8 4,52

Tabelle 4.5.: Strahlungsantrieb des direkten Aerosole�ekts für intern bzw. extern ge-

mischte Aerosolpartikel (aus Iorga et al., 2007 [3]).
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Bei interner Mischung werden die Brechungsindizes der verschiedenen Komponenten,

nach ihrem Volumenanteil gewichtet, zu einem Brechungsindex für das Verbundpartikel

gemittelt (siehe Kapitel 3.3.5). Bei externer Mischung bestehen die Partikel nur aus einer

Substanz mit einem Brechungsindex. Die optischen Parameter wurden mit der Mierou-

tine BHMIE [31] berechnet. Die Werte für die Brechungsindizes stammen vom MIM

Modell [47], das die Basis für das weitverbreitete OPAC Modell [48] ist. Der regionale

direkte Antrieb wurde mit dem Boxmodell von [49] berechnet. Für die Berechnung der

Gröÿe der Partikel bei höheren Luftfeuchten wurden gemessene Wachstumsfaktoren von

[50] verwendet.

Alle Werte für den Strahlungsantrieb des direkten E�ekts auf der Rax sind positiv,

führen also zu einer Erwärmung. Dies liegt einerseits an dem hohen Anteil einer ab-

sorbierenden Aerosolkomponente (BC), anderseits an der hohen Kurzwellen-Albedo der

Erdober�äche, da der Boden während der Messungen mit Eis oder mit frischem Schnee

bedeckt war. Die interne Mischung gibt positivere Werte als die externe Mischung. Die

beiden Mischungsarten stellen eine obere und untere Schranke für die Gröÿe des Antriebs

dar. Die Luftfeuchte hat nur einen sehr geringen Ein�uss auf den Strahlungsantrieb auf

der Rax.
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5. Beschreibung des

Simulationsmodells

Existierende Modelle basieren auf der Lösung von mehr oder weniger stark vereinfach-

ten Gleichungen für die Kinematik der Atmosphäre und die mikrophysikalischen Pro-

zesse der Aerosolpartikel und Wolkentröpfchen (siehe [15, 10]). Üblicherweise verwenden

Modelle Aerosoldaten als Eingabe und ihre Vorhersagen werden mit Wolkenparame-

tern verglichen die unabhängig von den Aerosolmessungen bestimmt wurden (siehe z.B.

[51, 52, 14, 53, 54, 55]). Die Neuerung bei dieser Arbeit ist die Einbindung von simultan

gemessenen Eigenschaften von Aerosolen und den daraus entstandenen Wolken. Dadurch

ist zumindest für kontinentales Aerosol eine realistischere Vorhersage für den indirekten

Aerosole�ekt zu erwarten.

Das Simulationsmodell ist in zwei Teile unterteilt:

1. ein Wachstumsmodell, das aus einer vorgegebenen Aerosolverteilung die Tröpf-

chenverteilung einer Wolke und deren Flüssigwassergehalt berechnet.

2. ein Strahlungstransfermodell, mit dem der Strahlungsantrieb der gemessenen Wol-

ken bestimmt wird. Dafür wird eine Tröpfchenverteilung verwendet, die mit dem

Wachstumsmodell gewonnen wurde und mit dem gemessenen Flüssigwassergehalt

der Wolken übereinstimmt.
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5.1. Verknüpfung der experimentellen Daten für das

Aerosol und die Wolke mit dem

Simulationsprogramm

Als Ausgangspunkt der Simulation dienen die gemessenen, trockenen Aerosolverteilun-

gen. Sie sind die Eingabe für das Wachstumsmodell. Der Flüssigwassergehalt der Wolke

und die Masse des schwarzen Kohlensto�s, den die Tröpfchen enthalten, werden während

der Simulation laufend ausgegeben. Daraus kann der Anteil von schwarzem Kohlensto�

am Wolkenwasser berechnet und mit den gemessenen Daten verglichen werden. Die ge-

messene Tröpfchenanzahl ergibt sich aus der Di�erenz der gemessenen Wolkenkondensa-

tionskerne vor und während der Wolke. Die Messung im Wolkenkondensationskernzäh-

ler erfolgt bei ca. 0,5% Übersättigung. Die gemessene Tröpfchenanzahl kann somit mit

der simulierten Tröpfchenanzahl bei 0,5% Übersättigung verglichen werden. Die mittels

Wachstumsmodell berechneten Tröpfchenverteilungen und der gemessene Flüssigwasser-

gehalt der realen Wolken werden an das Strahlungsmodell übergeben.

5.2. Wachstumsmodell

Das Wachstumsmodell ist ein Eulersches Wolkenpaketmodell, das den Aufstieg eines

Luftpakets, das trockene Luft, Wasserdampf und Wolkentröpfchen enthält beschreibt

(das Modell folgt dem Lagrangeschen Modell von [56, 57]). Als Eingabe für das Modell

dient die trockene Aerosolverteilung, die am Beginn einer Wolke gemessen wurde. Es

wird angenommen, dass die Partikel aus Ammoniumsulfat bestehen, und einen gewissen

Anteil an schwarzem Kohlensto� enthalten. Für die Vergleichsrechnung für die vorin-

dustrielle Zeit wird der Anteil an schwarzem Kohlensto� weggelassen da angenommen

wird, dass dieser den wesentlichen Beitrag des Menschen zum Hintergrundaerosol in Ös-

terreich darstellt (für historische Trends von schwarzem Kohlensto� in der Luft siehe

z.B. [58], [59], [60]).

5.2.1. Gröÿenklassen der Kondensationskerne und der Partikel

Das Wachstumsmodell ist ein Eulersches Modell. Alle Partikel (Wolkentröpfchen und

interstitielle Aerosolpartikel) werden nach ihrem Durchmesser in Gröÿenklassen unter-

teilt. Es wird angenommen, dass alle Partikel einer Gröÿenklasse dieselben Eigenschaften
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haben, die durch ein einziges, stellvertretendes Partikel beschrieben werden. Dadurch

lassen sich die mikrophysikalischen Prozesse für die hohen Partikelkonzentrationen, wie

sie in der Atmosphäre vorkommen, berechnen. Zusätzlich ist jedes Partikel anhand des

Durchmessers seines ursprünglichen Kondensationskerns (der nach der Nukleation im

Partikel gelöst ist) in weitere Gröÿenklassen unterteilt. Diese Gröÿenklassen werden hier

als Kondensationskern-Gröÿenklassen bezeichnet.

Die Unterteilung die hier verwendet wird entspricht der von [61]. Dabei handelt es sich

um eine Struktur, bei der die Mittelwerte der Gröÿenklassen in der Masse (Volumen)

logarithmisch äquidistant verteilt sind. Diese Struktur eignet sich für die Verwendung

der Methode der Momente. Diese Methode vermindert die numerische Dispersion bei

den Koagulationsrechnungen, die bei der Verwendung weniger Gröÿenklassen auftritt.

Numerische Dispersion bedeutet in diesem Zusammenhang eine Verbreiterung der Tröpf-

chenverteilung, die von der numerischen Aufteilung der Tröpfchen in Gröÿenklassen her-

rührt und nicht von physikalischen Prozessen stammt.

Abbildung 5.1.: Die stückweise lineare Tröpfchenvolumen-Koordinate.

Die Volumsgröÿenklassen sind folgendermaÿen festgelegt:

V (J) = V0 ⋅ e(J−1)/J0 , J = 1, 2, 3, ..., (5.1)

70



V0 und J0 = 1 sind Konstante. Als Wert für V0 wurde 8 ⋅ 10−24 m3 gewählt. Jede Grö-

ÿenklasse ist im J-Raum genau eine Einheit breit. Innerhalb der Gröÿenklasse steigt das

Volumen linear an und ist um J = 1, 2, 3, ... zentriert (siehe Abb. 5.1). Die Steigung

Λ(J) innerhalb der Gröÿenklasse ist so gewählt, dass sich eine stückweise lineare Struk-

tur ergibt und das Verhältnis der Steigungen benachbarter Gröÿenklassen  konstant

ist:

Λ(J) = 2 ⋅V (J) ⋅ tanh(1/2J0), (5.2)

 = e1/J0 . (5.3)

In der folgenden Darstellung bezeichnen Groÿbuchstaben für V und J die Mittelwerte

der Gröÿenklassen, während Kleinbuchstaben für v und j beliebige Werte des Volumens

bzw. der Volumskoordinate j bezeichnen.

Die Gröÿenverteilung der Tröpfchen innerhalb einer Gröÿenklasse wird durch eine recht-

eckige Verteilung beschrieben. Diese wird durch drei Gröÿen charakterisiert:

C =

∫ 0.5

−0.5

n(j)dj, (5.4)

F =

∫ 0.5

−0.5

j ⋅n(j)dj, (5.5)

R2 =
12

C
⋅
∫ 0.5

−0.5

(j − F )2 ⋅n(j)dj, (5.6)

C ist die gesamte Anzahlkonzentration einer Gröÿenklasse, F ist die Abweichung vom

Zentrum und R ist die Breite der rechteckigen Verteilung (siehe Abb. 5.2).

C, F und R bilden das 0., 1. und 2. Moment der rechteckigen Gröÿenverteilung.

5.2.2. Das geschlossene System von Di�erentialgleichungen

Die Di�erentialgleichung für die Temperatur T des mit der Vertikalgeschwindigkeit uz
aufsteigenden Luftpakets ist:
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Abbildung 5.2.: Verteilung des Tröpfchenvolumens innerhalb einer Gröÿenklasse.

dT

dt
=
−(GL +GD)(g + duz/dt)uz − LV (dGD/dt)

(GL +GD)cp + cWGW

, (5.7)

wo LV die spezi�sche Verdampfungswärme von Wasser ist und cW ist die spezi�sche

Wärmekapazität von Wasser. GL, GD und GW sind die Massen von trockener Luft,

Wasserdampf und �üssigem Wasser im Luftpaket. cp ist die spezi�sche Wärmekapazität

von Luft und g die Schwerebeschleunigung der Erde.

Für den Druck p gilt:

dp

dt
=
−p(g + duz/dt)uz

RDT
, (5.8)

wo RD = (1 + 0, 608w)RL die spezi�sche Gaskonstante von feuchter Luft ist. RL ist die

spezi�sche Gaskonstante von trockener Luft und w = GD/GL ist das Wasser-Dampf-

Mischungsverhältnis.

Während des Aufstiegs ist GD + GL erhalten (ausgenommen turbulente Di�usion wird

berücksichtigt) und es gilt:

− dGD

dt
=
dGL

dt
=
∑
i

ni
dri
dt
�W

8�

3
r2
i , (5.9)

dri/dt ist das Wachstum des Tröpfchens mit Radius ri in der Gröÿenklasse i durch

Di�usion, das gegeben ist durch:
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dri
dt

= B' ⋅
(
sD,W
ri
− �

r2
i

+
�

r4
i

− QabsS

)
(5.10)

(siehe auch Gl. 3.27 in Unterkapitel 3.1). � und � sind die Koe�zienten der Köhlertheorie

für den Ober�ächen- und den Lösungsterm und QabsS beschreibt den Ein�uss der

Strahlung auf das Wachstum in der erweiterten Köhlertheorie. Die Übersättigung der

Luft ist sD,W = ed/es(T ) − 1, wo ed = p ⋅w/(0, 622 + w) der Wasserdampfdruck der

Umgebung ist. Der Sättigungsdampfdruck es(T ) ist nach [62]:

es(T ) = 610, 82 ⋅ exp
[

17, 2694 ⋅ (T − 273, 15)

T − 35, 86

]
. (5.11)

Gln. 5.7, 5.8, 5.9 und 5.10 können numerisch gelöst werden um das di�usive Wachstum

der Tröpfchen zu berechnen. Wenn turbulente Di�usion berücksichtigt wird, ist der Ge-

samtwassergehalt (Wasserdampf + �üssiges Wasser) nicht erhalten. Durch Koagulation

ändert sich sowohl die Anzahl der aktivierten Wolkentröpfchen als auch die Anzahl der

nichtaktivierten Partikel des interstitiellen Aerosols.

Die Übersättigung sD,W wird mit einer statistischen Methode vorhergesagt (siehe [63]).

Dabei werden die Werte der Übersättigung der letzten Zeitschritte gespeichert und mit

der Brownschen quadratischen exponentiellen Glättungsmethode [64] wird der neue Wert

vorhergesagt. Diese Methode ist e�zienter und genauer als eine analytische Methode

[63].

5.2.3. Kinematik

Das Luftpaket steigt mit einer konstanten vertikalen Geschwindigkeit uz auf. Für stra-

tiforme Wolken ist der turbulente Austausch von Luft zwischen der Wolke und ihrer

Umgebung von Bedeutung [15]. Zu dessen Berechnung wird die turbulente Bewegung

der Wolkentröpfchen als Zufallsbewegung (�random walk�) behandelt, bei dem die untere

und die obere Wolkengrenze absorbierende Barrieren darstellen (siehe [65, 66]). Jedes

Tröpfchen das über eine der Grenzen transportiert wird ist für die Wolke verloren, wird

aber durch ein unaktiviertes Tröpfchen mit dem selben Kondensationskern und dem sel-

ben Anteil an schwarzem Kohlensto� ersetzt. Der Flüssigwassergehalt der Wolke ändert

sich also durch diese turbulente Di�usion aber die Tröpfchenanzahl, die Aerosolmasse
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und die Masse an schwarzem Kohlensto� bleiben konstant. Die Wahrscheinlichkeit, dass

ein Tröpfchen nach einer Zeit t noch in der Wolke verbleibt ist [65]:

P (t) = erf(x) +
∑
i

(−1)i ⋅
(
erf(2i+ 1) ⋅x− erf(2i− 1) ⋅x

)
(5.12)

mit

x =
z0√
4Det

, (5.13)

De ist der turbulente Di�usionskoe�zient, ±z0 sind die obere bzw. untere Grenze der

Wolke, t ist die Verweildauer in der Wolke und erf(x) ist die Fehlerfunktion. Es wird

angenommen, dass die Halbwertszeit � für alle Tröpfchen gleich lang ist mit P (�) = 0, 5

und x = 0, 81. Die Halbwertszeit wird mit der Formel von [67] abgeschätzt:

2�2
p = 0, 082(u ⋅ t)1.75, (5.14)

�p ist die Standardabweichung von Rauchpartikeln von ihrem mittleren Weg in einer

Rauchwolke und u ist die horizontale Windgeschwindigkeit. Die Halbwertszeit der Tröpf-

chen hängt also von der Dicke der Wolke und der Windgeschwindigkeit ab. Für eine 300

m dicke Stratuswolke, 2�p = 300 m und einer Windgeschwindigkeit u = 5, 5 m/s ergibt

sich eine Halbwertszeit � von ca. 1500 s.

5.2.4. Mikrophysikalische Prozesse

Das Wachstumsmodell beinhaltet die mikrophysikalischen Prozesse der Nukleation, des

di�usivenWachstums, der Koagulation und der Strahlungsein�üsse auf das Wachstum.

Nukleation

Hygroskopische Partikel wie Ammoniumsulfatpartikel wachsen in der Atmosphäre durch

Di�usion an, auch wenn die Sättigung der Atmosphäre unterhalb der kritischen Übersät-

tigung liegt. Die Partikel können bis zu einer Gröÿe anwachsen die ihrer Gleichgewichts-

gröÿe laut der Köhlertheorie entspricht (siehe Unterkapitel 3.1). Sehr groÿe Partikel

wachsen aber sehr langsam und können Tage brauchen bis sie ihre Gleichgewichtsgröÿe

erreicht haben. [68] entwickelten eine Parametrisierung des Radius rk dieser Partikel
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anhand der vertikalen Geschwindigkeit der Luft uz. Wenn der Partikelradius kleiner als

der kritische Kondensationskernradius rk < r∗k ist, mit

r∗k = 0, 09 ⋅u−0,16
z (5.15)

haben die Partikel ihren Gleichgewichtsradius der Köhlertheorie. Für rk > r∗k gilt:

rk = k ⋅ rk0 (5.16)

mit:

k = 5, 8 ⋅u−0,12
z ⋅ r−0,214

k (5.17)

(siehe auch [69]). Dies ist leicht zu verstehen. Je gröÿer die Auftriebsgeschwindigkeit der

Luft ist, desto weniger Zeit haben die Partikel um anzuwachsen und gröÿere Partikel

wachsen langsamer als kleinere.

Wachstum durch Di�usion

Für das Wachstum durch Di�usion wird die Kondensations- und Verdampfungsgleichung

gelöst:

dr
dt

=
B'
r
⋅
(
sD,W −

�

r
+
�

r3
−  ⋅Qabs ⋅S ⋅ r

)
(5.18)

(siehe Unterkapitel 3.1). Das Wachstum der Tröpfchen ist also verkehrt proportional

zu ihrem Radius. Tröpfchen die gerade aktiviert wurden, wachsen sehr rasch an und

deshalb muss die Berechnung ihres Wachstums in kleine Zeitschritte unterteilt werden.

Für gröÿere Tröpfchen können gröÿere Zeitschritte gewählt werden. Eine Möglichkeit die

Kondensations- und Verdampfungsgleichung e�zient zu lösen ist es also, den Zeitschritt

je nach Tröpfchengröÿe zu variieren. Eine andere Möglichkeit, die von [70] gewählt wur-

de, ist es das Wachstums des Tröpfchendurchmessers während eines Rechenschritts auf

einen gewissen Prozentsatz einzuschränken und daraus die Dauer des Zeitschritts zu be-

rechnen.

Für einen kleinen Zeitschritt �t ist die Änderung im Tröpfchenradius �r gegeben durch:
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�r =

(
dr

dt

)
�t, (5.19)

wo
(
dr/dt

)
die mittlere Änderungsrate von r während �t ist. Mit dem Mittelwertsatz

für Integrale [71] ergibt sich folgende Näherung:

(
dr

dt

)
=

∫ r1
r0

dr
dt
dr∫ r1

r0
dr

=
B'
�r

[
sD,W ⋅ ln

r1

r0

+ � ⋅
(

1

r1

− 1

r0

)
− �

3
⋅
(

1

r3
1

− 1

r3
0

)
−  ⋅Qabs ⋅S ⋅ (r1 − r0)

]
=
B∗

�r
. (5.20)

Damit gilt:

�t ≈ (�r)2

B∗
. (5.21)

Wenn �r jetzt auf einen �xen, kleinen Wert beschränkt wird, kann mit Gl. 5.21 der Zeit-

schritt berechnet werden. Der Zeitschritt für das ganze Modell kann somit gröÿer gewählt

werden, da dieser für die Kondensations- und Verdampfungsgleichung je nach Wachs-

tumsgeschwindigkeit des Tröpfchens in mehrere Teilschritte unterteilt werden kann.

Um die numerische Dispersion bei der Berechnung der Koagulation klein zu halten wird

die Methode der Erhaltung der Momente verwendet (siehe nächstes Unterkapitel). Des-

halb müssen nach jedem Rechenschritt des Wachstums durch Di�usion die Momente der

Gröÿenverteilungen innerhalb aller Gröÿenklassen aktualisiert werden. Durch Kondensa-

tionswachstum verschiebt sich die rechteckige Verteilung zu gröÿeren Volumina hin und

durch Verdampfung zu kleineren. Dabei kann es sein, dass ein Teil oder die ganze Ver-

teilung in eine benachbarte Gröÿenklasse wandert. Der Anteil von C der Gröÿenklasse

J der in die Gröÿenklasse J + 1 wandert ist:

f ∗ = (F + � + 0, 5 ⋅R− 0, 5)/R, (5.22)

wo � = Δj das Wachstum durch Di�usion auf der j-Skala ist (C, F und R sind in

Unterkapitel 5.2.1 de�niert). Für f ∗ ≤0 bleibt die Verteilung in der Gröÿenklasse J und

nur FJ = F + � ändert sich. In der Gröÿenklasse J bleiben:
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CJ = (1− f ∗) ⋅C, (5.23)

FJ = (1− (1− f ∗) ⋅R)/2, (5.24)

RJ = (1− f ∗) ⋅R. (5.25)

Für 0 < f ∗ < 1 wird ein Teil in die J + 1 Gröÿenklasse transportiert, dies wird durch

den Index t angezeigt. Die Steigung in Gröÿenklasse J + 1 ist steiler als in J , darum

muss die Breite R mit einem Faktor 1/ korrigiert werden:

CtJ+1 = f ∗ ⋅C, (5.26)

FtJ+1 = (f ∗ ⋅R/ − 1)/2, (5.27)

RtJ+1 = f ∗ ⋅R/. (5.28)

Für f ∗ > 1 wird die ganze Verteilung in die J + 1 Gröÿenklasse transportiert:

CJ = 0, (5.29)

FJ = 0, (5.30)

RJ = 13, (5.31)

CtJ+1 = C, (5.32)

FtJ+1 = (F + � − 0, 5)/ − 0, 5, (5.33)

RtJ+1 = R/. (5.34)

Ähnliche Gleichungen �nden für die Verdampfung Anwendung, wenn ein Teil oder alle

Tröpfchen in die nächstkleinere Gröÿenklasse wandern (siehe Anhang C).

Während der Simulation werden einige der Aerosolpartikel aktiviert und wachsen rasch

zu Wolkentröpfchen an. Die nichtaktivierten Partikel behalten ihren Gleichgewichts-

durchmesser laut der Köhlertheorie bei. Sie bilden die interstitiellen Aerosolpartikel, die

mit den Wolkentröpfchen koagulieren können.

3Aus numerischen Gründen wird RJ ∕= 0 gesetzt. Da CJ = 0 ist, be�nden sich aber keine Partikel in

Gröÿenklasse J .
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Koagulation

Es werden die Gleichungen für kontinuierliche und stochastische Koagulation gelöst.

Solange sehr groÿe mit sehr kleinen Tröpfchen koagulieren, genügt die kontinuierliche

Koagulation. Für ähnlich groÿe Tröpfchen muss die stochastische Koagulationsgleichung

gelöst werden (siehe Unterkapitel 3.2.2). Würde nur die stochastische Koagulation Ver-

wendung �nden, könnte es zu negativen Anzahlkonzentrationen in den Gröÿenklassen

kommen. Die Abnahme der Anzahlkonzentration innerhalb einer Gröÿenklasse durch

stochastische Koagulation hängt von den Anzahlkonzentrationen der beteiligten Gröÿen-

klassen, dem Koagulationskern und dem Zeitschritt ab. Wenn sehr viele kleine Tröpfchen

mit sehr wenigen, aber groÿen Tröpfchen koagulieren, ist die Koagulationswahrschein-

lichkeit hoch und es könnte zu unphysikalischen, negativen Anzahlkonzentrationen in

einer oder mehreren Gröÿenklassen kommen. Dies wäre nur durch einen sehr kleinen

Zeitschritt zu verhindern, der die Simulation sehr stark verlangsamen würde. Durch die

Verwendung von kontinuierlicher Koagulation kann ein gröÿerer Zeitschritt gewählt wer-

den.

Es werden die Gleichungen für multivariate Koagulation gelöst. Jedes Tröpfchen hat zwei

Eigenschaften: das Volumen des Tröpfchens und die Gröÿe des Kondensationskerns4 bzw.

den Anteil an schwarzem Kohlensto�. Einerseits koagulieren die Tröpfchen miteinander,

wodurch sich die Anzahlkonzentrationen in den Gröÿenklassen der Tröpfchen ändern

bzw. neue Tröpfchen entstehen, die in ihrer Gröÿe entsprechende Gröÿenklassen gege-

ben werden. Andererseits verbinden sich auch die Kondensationskerne der Tröpfchen bei

der Koagulation miteinander und die neu entstandenen, gröÿeren Kondensationskerne

kommen in Gröÿenklassen für die Kondensationskerne die der Gröÿe der neuen Konden-

sationskerne entsprechen.

Multivariate Koagulation ist nur mit einer relativ geringen Anzahl an Gröÿenklassen

für die Tröpfchen und die Kondensationskerne in vernünftiger Zeit lösbar. Um nume-

rische Dispersion durch die geringe Anzahl der Gröÿenklassen zu verhindern wird die

Methode der Erhaltung der Momente verwendet (siehe [61, 72, 73]). Bei der hier ver-

wendeten Implementation nach [61] wird die Gröÿenverteilung der Tröpfchen innerhalb

4Die wasserlöslichen Teile des Kondensationskerns lösen sich nach der Nukleation im Tröpfchen auf.

Mit der Gröÿe des Kondensationskerns ist hier die Summe der Volumina des wasserlöslichen und

des wasserunlöslichen Anteils des ursprünglichen Kondensationskerns gemeint.
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einer Gröÿenklasse durch eine rechteckige Verteilung beschrieben. Von diesen Verteilun-

gen werden das 0., 1. und 2. Moment gespeichert: die gesamte Anzahlkonzentration, der

Abstand des Zentrums der Verteilung vom Zentrum der Gröÿenklasse und die Breite

der Verteilung. In jedem Zeitschritt müssen die Momente nach den Rechnungen für das

Wachstum durch Di�usion und die Koagulation aktualisiert werden. Dafür werden die

Moment-erhaltenden Gleichungen von [72] verwendet:

Ct+1 = Ct + Cn, (5.35)

F t+1 = Ct ⋅F t + Cn ⋅Fn, (5.36)

Ct+1 ⋅ (R2)t+1 = Ct[(R2)t + 12 ⋅ (F t+1 − F t)2] +

Cn[(R2)n + 12 ⋅ (F t+1 − Fn)2], (5.37)

wo der Index t den Wert der Momente zum Zeitpunkt t bezeichnet und der Index n die

zur Gröÿenklasse neu hinzugekommenen Tröpfchen. Bei der stochastischen Koagulation

entsteht eine neue rechteckige Verteilung mit einem mittleren Volumen vm,n und einer

Breite Rn. Diese sind durch folgende Gleichungen gegeben:

vm,n = vm,1 + vm,2, (5.38)

R2
n = R2

1/
(Jn−J1) +R2

2/
(Jn−J2), (5.39)

wo vm,1, vm,2, R1 und R2 die mittleren Volumina und Breiten der Verteilungen der bei-

den beteiligten Gröÿenklassen sind.

Für die Berechnung der Einzelstreuparameter der Partikel als umhüllte Kugeln wird

angenommen, dass sich der schwarze Kohlensto� als fester, sphärischer Kern in den

Partikeln be�ndet. Durch Koagulation können sich diese sphärischen Kerne zu neuen,

gröÿeren Kernen verbinden. Diese werden wiederum als sphärisch angenommen.

Strahlungsein�üsse durch Absorption auf das Wachstum

Der Ein�uss von kurzwelliger Sonnenstrahlung und langwelliger, thermischer Strahlung

auf des Wachstum der Wolkentröpfchen wird berücksichtigt (siehe Unterkapitel 3.1). Der
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Strahlungsein�uss liefert einen zusätzlichen Term in der Kondensations- und Verdamp-

fungsgleichung. Zu deren Lösung muss darum die Absorptionse�zienz Qabs für jedes

Tröpfchen in jedem Zeitschritt bekannt sein. Da eine Berechnung mit einer Mieroutine

in jedem Zeitschritt zuviel Rechenzeit beanspruchen würde, wird eine Mie-Tabelle ver-

wendet. In ihr sind die Absorptionse�zienzen für Tröpfchen mit verschiedenen Gröÿen

und verschieden groÿem Anteil an schwarzem Kohlensto� gespeichert. Für Tröpfchen

deren Gröÿe oder deren Anteil an schwarzem Kohlensto� zwischen den gespeicherten

Werten liegen, wird zwischen den benachbarten Werten linear interpoliert.

Weiters muss man die kurzwelligen und langwelligen Strahlungs�üsse kennen. Dazu wird

die Strahlungstransfergleichung mit der gerade berechneten Tröpfchenverteilung gelöst.

Diese Berechnung erfolgt alle 10 Sekunden und nicht in jedem Zeitschritt, da die Be-

rechnung sehr zeitintensiv ist und der Fehler der dadurch gemacht wird sehr klein ist,

wie Testrechnungen gezeigt haben.

5.2.5. Ein- und Ausgabeparameter des Wachstumsmodells

Alle Werte werden, wenn nicht anders angegeben, in SI-Einheiten berechnet.

Eingabeparameter Als Eingabeparameter für das Wachstumsmodell dienen die ge-

messenen trockenen Aerosolverteilungen. Die Anzahlgröÿenverteilung des gesamten Ae-

rosols wird direkt eingelesen. Für den schwarzen Kohlensto� werden die Parameter der

log-Normalverteilungen übernommen und der EC-Anteil der Partikel berechnet. Datum

und Uhrzeit der Wolke werden für die Berechnung des Strahlungsein�usses auf das dif-

fusive Wachstum eingelesen. Die vertikale Verteilung von Temperatur, Druck und den

atmosphärischen Gasen, die Eigenschaften der Erdober�äche und Angaben über die Wol-

ke werden über eine De�nitionsdatei an das Strahlungstransferprogramm übergeben.

Ausgabeparameter Zu Beginn wird die Gröÿenverteilung des feuchten Aerosols

(durch Nukleation) in eine Datei ausgegeben.

Während der Simulation wird für bestimmte Werte des Flüssigwassergehalts der Wolke,

die Anzahlgröÿenverteilung der Wolkentröpfchen, die Gröÿe der Kondensationskerne der

Wolkentröpfchen, deren Volumsanteil an schwarzem Kohlensto� sowie die Momente der

Tröpfchengröÿenklassen in Dateien geschrieben. Für jeden Flüssigwassergehalt gibt es

eine Datei. Alle Dateien zusammen bilden eine Datenbank mit Tröpfchengröÿenvertei-

lungen für verschiedene Flüssigwassergehalte.
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Am Ende der Wachstumssimulation wird der zeitliche Verlauf der Konzentrationen der

gesamten Partikel (Tröpfchen und interstitielle Partikel), der aktivierten Tröpfchen und

der groÿen Tröpfchen (mit einem Durchmesser ≥ 10 µm) ausgegeben. Der zeitliche Ver-

lauf der Umgebungsvariablen wie Druck, Temperatur, Übersättigung der Atmosphäre

mit Wasserdampf usw. werden ebenfalls in eine Datei geschrieben.

5.3. Verbindung von Wachstumsmodell und

Strahlungstransferprogramm

Als Ausgangspunkt der Simulation dienen die gemessenen, trockenen Aerosolverteilun-

gen. Sie sind die Eingabe für das Wachstumsmodell. Der Flüssigwassergehalt der simu-

lierten Wolke nimmt während der Simulation ständig zu, da während des Aufstiegs des

Wolkenpakets laufend mehr Wasserdampf für die Kondensation zur Verfügung steht. Die

Wolkentröpfchenverteilungen werden für diese verschiedenen Werte des Flüssigwasserge-

halts in einer Datenbank gespeichert.

Während der Messkampagne wurde laufend der Flüssigwassergehalt der realen Wolken

gemessen. Für jeden Wert des Flüssigwassergehalts dieser Wolken hat man somit eine

zugehörige Wolkentröpfchenverteilung aus dem Wachstumsmodell. Das Strahlungstrans-

fermodell liest den gemessenen Verlauf des Flüssigwassergehalts ein und aus der Da-

tenbank der Wolkentröpfchenverteilungen die entsprechenden Gröÿenverteilungen. Mit

dieser Eingabe wird der Strahlungsantrieb der Wolke berechnet.

5.4. Strahlungstransfermodell

Das Strahlungstransfermodell besteht aus zwei Teilen. Zuerst werden mittels Mietheo-

rie die Einzelstreuparameter berechnet und dann wird mit dem Strahlungstransferpro-

gramm Streamer der Nettostrahlungs�uss in Höhe der Tropopause berechnet.

5.4.1. Einzelstreuparameter der Wolkentröpfchen

Für die Lösung der Strahlungstransfergleichung muss man die Einzelstreuparameter der

Wolkentröpfchen aus der Mietheorie kennen (siehe Unterkapitel 3.3). Die notwendigen
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Einzelstreuparameter sind die Absorptions- und die Streue�zienz und der Asymme-

trieparameter. Daraus können die optische Dicke der Wolke und die Einzelstreualbedo

berechnet werden. Die Berechnung erfolgt für 60 verschiedene Wellenlängen. Dazu wer-

den erweiterte Versionen der Mieroutinen BHMIE und BHCOAT von [31] verwendet.

Die erweiterten Versionen berechnen auch den Asymmetrieparameter. Die Erweiterung

der Mieroutine BHMIE stammt von Bruce T. Draine von der Princeton University. BH-

COAT wurde für die vorliegende Arbeit ergänzt.

Für die Berechnung der Einzelstreuparameter wird der Anteil an schwarzem Kohlen-

sto� in den Tröpfchen auf verschiedene Arten berücksichtigt. Die Einzelstreuparameter

werden für Volumsmischung, umhüllte Kugeln, die �e�ektives Medium�-Näherung und

reine Wassertröpfchen berechnet (siehe Unterkapitel 3.3.5). Die dazu notwendigen Bre-

chungsindizes für die 60 verwendeten Wellenlängen stammen aus dem Modell von [47],

das die Basis für das weitverbreitete OPAC Modell ist [48] (die wellenlängenabhängigen

Brechungsindizes �nden sich in Anhang B).

Für jede Wellenlänge müssen die Einzelstreuparameter aller Tröpfchen gemittelt bzw.

addiert werden. Dies geschieht unter der Annahme von Einfachstreuung. Der Asym-

metrieparameter wird, mit dem Streukoe�zienten kstreu gewichtet, über alle Tröpfchen

gemittelt (siehe [74]):

g =

∑
i gi ⋅ kstreu,i∑
i kstreu,i

. (5.40)

Der Absorptions- und Streukoe�zient der Wolke ist einfach die Summe über die

Absorptions- und Streukoe�zienten der Wolkentröpfchen.

5.4.2. Strahlungstransferprogramm - Streamer

Zur Berechnung des Strahlungsantriebs muss die Strahlungstransfergleichung gelöst wer-

den (siehe Unterkapitel 3.4.1). Dafür wird das frei erhältliche Programm Streamer

[75] verwendet, das am National Environmental Satellite, Data, and Information Ser-

vice (NESDIS) der National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) entwi-

ckelt wurde. Streamer berechnet den Strahlungstransfer durch die gesamte Atmosphä-

re und verwendet zur Lösung der Strahlungstransfergleichung das Programm DISORT
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[76, 77, 78] oder ein two-stream-Verfahren [79].

Streamer bietet einige Vorzüge. Es können Flüsse und Intensitäten berechnet werden,

sowohl für kurzwellige Sonnenstrahlung als auch für langwellige, thermische Strahlung.

Dafür stehen 24 Frequenzbänder für den kurzwelligen Bereich und 105 Bänder für den

langwelligen Bereich zur Verfügung. Die Absorption der Strahlung durch atmosphärische

Gase ist parametrisiert und die Skalenhöhe der einzelnen Gase kann verändert werden.

Es stehen verschiedene atmosphärische Pro�le und Eigenschaften der Erdober�äche zur

Verfügung aber es kann auch ein Wert für die Albedo der Erdober�äche angegeben wer-

den. Es können eine oder mehrere Wolken in verschiedenen Höhen und mit verschiedenen

Eigenschaften für eine sogenannte �Szene� angegeben werden.

Zur Lösung der Strahlungstransfergleichung stehen zwei Programme zur Verfügung. DI-

SORT kann bis 48-streams (Zenitwinkel) berechnen und liefert daher sehr genaue Ergeb-

nisse, ist aber etwas langsam. Das two-stream-Verfahren von [79] ist wesentlich schneller

und liefert Ergebnisse, die nur für kleine Zenitwinkel und dünne Wolken gröÿere Fehler

im kurzwelligen Bereich aufweisen.

Streamer wurde für diese Arbeit zur Berechnung des indirekten E�ekts angepasst. Die

mit den Mieroutinen berechneten Einzelstreuparameter werden nun automatisch in das

Programm eingelesen. Weiters können viele Parameter wie Datum und Uhrzeit der Wol-

ke oder die Albedo der Erdober�äche direkt an Streamer übergeben werden. Für die

Berechnung des Strahlungsein�usses auf das Wachstum der Wolkentröpfchen muss man

die Flüsse der kurzwelligen und langwelligen Strahlung in der Höhe der Wolke ken-

nen. Diese werden mittels Streamer berechnet und nun direkt an das Wachstumsmodell

übergeben. Streamer verwendet intern andere Wellenlängen als die, die für die Berech-

nung der Einzelstreuparameter Verwendung �nden (siehe Abb. 5.3). Deshalb müssen

die Strahlungs�üsse die von Streamer ausgegeben werden an die Wellenlängen für die

Berechnung der Einzelstreuparameter im Wachstumsmodell angepasst werden.

Die Anpassung erfolgt folgendermaÿen:

Für ein Wellenlängenintervall �j+1,WM − �j,WM des Wachstumsmodells, wird zunächst

der Strahlungs�uss von Streamer bei der Wellenlänge �j,WM genommen. Beginnen in
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Abbildung 5.3.: Streamer und das Wachstumsmodell verwenden verschiedene

Wellenlängenintervalle.

diesem Intervall ein oder mehrere neue Wellenlängenintervalle von Streamer, ändert sich

der Strahlungs�uss an der entsprechenden Wellenlänge. Dies wird bis zur Wellenlän-

ge �j+1,WM fortgesetzt. Der Strahlungs�uss im Wellenlängenintervall �j+1,WM − �j,WM

ergibt sich als mit den entsprechenden Intervallbreiten gewichteter Mittelwert der Strah-

lungs�üsse. Damit bleibt der gesamte Strahlungs�uss über das gesamte Wellenlängen-

spektrum erhalten.

Im folgenden wird die Funktionsweise von Streamer beschrieben. Die Informationen

stammen aus dem Handbuch für Streamer [75],

(http://stratus.ssec.wisc.edu/streamer/documentation.html). Zuerst werden alle Funk-

tionen die Streamer bietet dargestellt und dann wird erläutert welche der Funktionen

und Parameter für diese Arbeit verwendet wurden. Wenn Funktionen oder Parameter

des Programms für diese Arbeit geändert wurden, wird dies explizit angegeben, ansons-

ten handelt es sich um Standardfunktionen oder -parameter.

Atmosphärische Gase

Die Gasdaten stammen aus [80]. Die Absorption wird mit dem exponentiellen Summen-

Fit für Transmissionen (ESFT) bestimmt. Bei dieser Technik werden in einem Frequenz-

bereich die Absorptionslinien durch die Summe über mehrere Exponentialfunktionen

parametrisiert:

TΔ�(am) =
∑
i

ai ⋅ e−ki ⋅ ami , (5.41)
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TΔ� ist die Transmission in einem Frequenzbereich Δ�, ai sind Gewichte, ki Absorpti-

onskoe�zienten und ami sind die Mengen an absorbierendem Gas i.

Vier Gase werden in Streamer parametrisiert: Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon und

Sauersto�. Deren jeweilige Menge und Verteilung in der Atmosphäre kann über Eingabe-

parameter variiert werden. Der Kohlendioxidgehalt liegt standardmäÿig bei 355 ppm.

In Tab. 5.1 ist das atmosphärische Pro�l dargestellt, das für die Berechnungen mit

Streamer verwendet wurden. Es entspricht dem eingebauten Pro�l �Winter in gemäÿigten

Breiten� (siehe Unterkapitel 5.4.2) und wurde für diese Arbeit an die Höhe der Messstätte

(ca. 1600 m ü.d.M.) angepasst. Die Werte der sonstigen Gase wie CO2, O2 usw. und die

Aerosol-Extinktionskoe�zienten wurden von dem eingebauten Pro�l übernommen.

Solare Einstrahlung

Der gesamte Fluss der Sonneneinstrahlung im kurzwelligen Bereich (0, 28− 4 µm) be-

trägt in Streamer 1354,2 W/m2. Dies ist der Fluss an der Obergrenze der Atmosphäre

(TOA). Wäre der kurzwellige Bereich gröÿer gewählt, würde dieser Wert näher an der

Solarkonstante S0 = 1375±5 W/m2 liegen. Der angegebene Fluss entspricht dem gesam-

ten Fluss der Sonneneinstrahlung im kurzwelligen Bereich für die mittlere Distanz (eine

astronomische Einheit) zwischen Sonne und Erde. Je nach Datum der Wolke ändert sich

die Distanz zwischen Sonne und Erde und der Fluss wird von Streamer automatisch

angepasst.

Optische Eigenschaften der Wolken

Mit Streamer kann der Strahlungs�uss berechnet werden wenn sich Wolken in der Atmo-

sphäre be�nden. Dazu stehen Standardwerte für die optischen Eigenschaften von Wasser-

und Eiswolken zur Verfügung. Die optischen Eigenschaften der Wasserwolken in Stre-

amer stammen von [81] und die optischen Eigenschaften der Eiswolken von [82] und

[83]. Diese Eigenschaften werden aber in der vorliegenden Arbeit nicht verwendet, denn

die optischen Eigenschaften der Wolken können als Parameter an Streamer übergeben

werden. Es werden die optischen Eigenschaften verwendet, die mittels Mieroutinen für

die Wolkentröpfchenverteilungen der Wolken auf der Rax berechnet wurden (siehe Un-

terkapitel 5.4.1). Die Wolkentröpfchenverteilungen wurden mit dem Wachstumsmodell

berechnet sind und in einer Datenbank abgespeichert.
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Aerosol -

Höhe Druck Temperatur Wasserdampf Ozon Extinktionskoe�zient

(km) (mbar) (K) (g/m3) (g/m3) (1/km)

100.00 0.00000 211.100 0.000000000 0.0000000000 0.000000000

70.00 0.05000 230.900 0.000000000 0.0000001000 0.000000000

50.00 0.68000 265.600 0.000004000 0.0000043000 0.000001000

45.00 1.29000 258.900 0.000007000 0.0000130000 0.000002000

40.00 2.53000 244.000 0.000015000 0.0000410000 0.000005000

35.00 5.18000 227.900 0.000032000 0.0000920000 0.000010000

30.00 11.10000 217.300 0.000071000 0.0001900000 0.000041000

25.00 24.30000 215.400 0.000157000 0.0003400000 0.000081000

20.00 53.70000 215.200 0.000304000 0.0004500000 0.000366000

15.00 117.80000 217.200 0.000764000 0.0003400000 0.000245000

14.00 137.80000 217.700 0.001130000 0.0003200000 0.000275000

13.00 161.00000 218.200 0.001720000 0.0003000000 0.000321000

12.00 188.20000 218.700 0.002720000 0.0002600000 0.000398000

11.00 219.90000 219.200 0.004440000 0.0002100000 0.000496000

10.00 256.80000 220.600 0.007657977 0.0001633700 0.000722913

9.20 290.72000 224.600 0.016674036 0.0001250550 0.001178646

8.40 328.06000 229.200 0.037211682 0.0000956872 0.002226322

7.50 374.45000 234.600 0.092920615 0.0000834876 0.004197149

6.70 419.93000 239.400 0.208905136 0.0000707404 0.005294474

5.80 476.42000 244.800 0.425772327 0.0000653301 0.006514992

5.00 531.30000 249.600 0.791737364 0.0000562248 0.007271362

4.10 599.53000 255.150 1.355470545 0.0000572569 0.010599546

3.30 665.03000 260.000 2.141230909 0.0000582891 0.019216358

2.40 746.66000 263.800 3.026590909 0.0000653744 0.031215048

1.90 795.54750 265.550 3.829315341 0.0000707041 0.011705643

1.89 796.52525 265.585 3.845369830 0.0000708107 0.011315455

1.60 824.88000 266.600 4.310950000 0.0000739020 0.000000000

Tabelle 5.1.: Das atmosphärische Pro�l, das für die Berechnung der Strahlungs�üsse

verwendet wurde.

Aerosol

Für die Aerosolverteilung auÿerhalb der Wolke stehen bei Streamer 6 verschiedene Mo-

delle zur Verfügung:
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1. troposphärisches Aerosol

2. Hintergrundaerosol

3. städtisches Aerosol

4. maritimes Aerosol

5. arktischer Dunst (�arctic haze�)

6. Rauch

Für die Berechnungen der Strahlungs�üsse wurde das Modell �Hintergrundaerosol� ver-

wendet. Die vertikale Aerosolkonzentration auÿerhalb der Wolke wird in Streamer durch

eines von vier Standardpro�len beschrieben. Diese Pro�le sind eine Kombination zweier

unterschiedlicher Aerosolkonzentrationen in der Troposphäre und der Stratosphäre:

1. troposphärisches Hintergrundaerosol mit 50 km Sichtweite; stratosphärisches Hin-

tergrundaerosol

2. hohe troposphärische Aerosolkonzentration mit 5 km Sichtweite in 0-2 km Höhe

und 23 km Sichtweite in 2-10 km Höhe; stratosphärisches Hintergrundaerosol

3. troposphärisches Hintergrundaerosol; hohe, vulkanische stratosphärische Aerosol-

konzentration

4. hohe troposphärische Aerosolkonzentration; hohe, vulkanische stratosphärische Ae-

rosolkonzentration

Pro�l Nr. 1 wurde für die Berechnungen der Strahlungs�üsse verwendet. Die optischen

Eigenschaften der Aerosolpartikel wurden aus den Standardmodellen und -pro�len von

Streamer übernommen und stammen aus LOWTRAN-7 [84] und [85] und aus Berech-

nungen mit dem Mie-Code von [86].

DISORT

DISORT steht für �Discrete Ordinates Radiative Transfer Program for a Multi-Layered

Plane-Parallel Medium�. Die Strahlungstransfergleichung wird für bis zu 48-streams (Ze-

nitwinkel) für die planparallele Atmosphäre gelöst, obwohl meist weit weniger streams

erforderlich sind. DISORT wird in mehreren atmosphärischen Strahlungstransferpro-

grammen verwendet.
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Pro�le für die Atmosphäre und die Erdober�äche

Die vertikale Verteilung von Druck, Temperatur und atmosphärischen Gasen können in

Streamer selbst angegeben werden, oder man wählt eines der Standardpro�le:

1. tropisch

2. Sommer in gemäÿigten Breiten

3. Winter in gemäÿigten Breiten

4. subpolarer Sommer

5. subpolarer Winter

6. arktischer Sommer

7. arktischer Winter

Die Standardpro�le basieren auf Daten von [87] und von arktischen Beobachtungsstatio-

nen. Für die Berechnungen für diese Arbeit wurde Pro�l Nr. 3 an die Höhe der Messstätte

(ca. 1600 m ü.d.M.) angepasst.

Für die Albedo der Erdober�äche stehen 12 verschiedene Ober�ächentypen zur Auswahl,

die auch miteinander gemischt werden können:

1. Meerwasser [88]

2. Süÿwasser

3. ein Schmelzgebiet auf Meereis [88]

4. schmelzender Schnee (groÿe Körnung, etwas Ruÿ)

5. frischer Schnee (kleine Körnung, etwas Ruÿ)

6. Meereis [89]

7. trockener Sand [90]

8. Vegetation [90]

9. Gras [90]

10. trockenes Gras [90]

11. Laubwald [90]
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12. Nadelwald [90]

Die Albedo der Erdober�äche bzw. ein Ober�ächenpro�l können aber auch direkt ange-

geben werden.

Für diese Arbeit wurde frischer Schnee (Pro�l Nr. 5) als Ober�ächentyp verwendet.

Für die Berechnungen der Strahlungs�üsse in dieser Arbeit wird die Kurzwellen-Albedo

der Erdober�äche variiert (siehe Unterkapitel 7.2). Für jede angegebene Albedo ska-

liert Streamer intern die Albedos je Wellenlänge des gewählten Ober�ächentyps, sodass

die Albedo für den gesamten sichtbaren Spektralbereich der angegebenen Albedo ent-

spricht.

Ein- und Ausgabeparameter

Alle Werte werden, wenn nicht anders angegeben, in SI-Einheiten berechnet.

Eingabeparameter Der zeitliche Verlauf des Flüssigwassergehalts dient als Eingabe

für das Strahlungsmodell. Je nach Flüssigwassergehalt wird dann die zugehörige Tröpf-

chengröÿenverteilung (mit dem selben Flüssigwassergehalt), die mit dem Wachstumsmo-

dell berechnet wurde, eingelesen. Die vertikale Verteilung von Temperatur, Druck und

den atmosphärischen Gasen, die Eigenschaften der Erdober�äche und Angaben über die

Wolke werden über eine De�nitionsdatei an Streamer übergeben.

Ausgabeparameter Das Strahlungsmodell gibt den zeitlichen Verlauf des Netto�us-

ses in der Höhe der Tropopause, sowie an der Obergrenze der Atmosphäre (�TOA�) aus.

Zusätzlich wird der zeitliche Verlauf des e�ektiven Tröpfchendurchmessers und die op-

tische Dicke ausgegeben. Die optische Dicke wird für 0,71 µm ausgegeben, da die solare

Einstrahlung dort ihren Medianwert hat [91].
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6. Tests der Modelle

6.1. Tests des Wachstumsmodells

Das Wachstumsmodell liefert eine Reihe von Tröpfchengröÿenverteilungen die für jede

Berechnung in einer eigenen Datenbank gespeichert werden. Die Ergebnisse für zwei

oder mehr Testrechnungen mit dem Wachstumsmodell werden auf zwei Arten miteinan-

der verglichen.

Zum einen wird für jede Tröpfchengröÿenverteilung aus den Datenbanken die Gesamtan-

zahl (N), die Gesamtquerschnitts�äche (Flges), der Flüssigwassergehalt (FWG), das

gesamte Volumen der ursprünglichen Kondensationskerne (VKges) und die gesamte EC-

Masse berechnet (MECges):

N =
∑

Gröÿe(enklassen)

n, (6.1)

Flges =
∑

Gröÿe(enklassen)

n
�

4
d2, (6.2)

FWG =
∑

Gröÿe(enklassen)

n
�

6
(�wvW − �ECvEC), (6.3)

VKges =
∑

Gröÿe(enklassen)

n ⋅ vk, (6.4)

MECges =
∑

Gröÿe(enklassen)

n
�

6
�ECvEC . (6.5)

Diese Werte ergeben zusammen die Testgröÿen und werden für jede Tröpfchengröÿen-

verteilung der Testrechnungen miteinander verglichen. Dazu wird eine Testrechnung als

Basis ausgewählt. Die Testgröÿen der anderen Rechnungen werden durch die Testgröÿen

der Basis dividiert und von diesem Verhältnis wird Eins subtrahiert z.B:
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Abweichung in der Gesamtanzahl = N/NBasis − 1. (6.6)

Diese Abweichungen von den Basis-Testgröÿen werden zum Vergleich der Ergebnisse

der Testrechnungen des Basismodells herangezogen. Die Abweichungen werden für je-

de Tröpfchengröÿenverteilung aus der jeweiligen Datenbank berechnet und anschlieÿend

wird die maximale, minimale und durchschnittliche Abweichung, sowie die Standardab-

weichung � der Abweichungen berechnet.

Um die Ergebnisse der Testrechnung noch auf eine andere Art zu vergleichen wird mit

dem Strahlungstransfermodell der Nettostrahlungs�uss in Höhe der Tropopause für die

jeweilige Testrechnung berechnet. Die Eingabegröÿen des Strahlungstranfermodells sind

die Tröpfchengröÿenverteilungen der jeweiligen Testrechnung und der zeitliche Verlauf

des Flüssigwassergehalts einer Wolke. Entweder wird ein kontinuierlich steigender Flüs-

sigwassergehalt verwendet oder der gemessene, zeitliche Verlauf des Flüssigwassergehalts

einer Wolke während der Rax-Messkampagnen wird für die Berechnung des Nettostrah-

lungs�uss herangezogen. Die Absolutwerte (W/m2) der Nettostrahlungs�üsse der Test-

rechnungen werden miteinander verglichen bzw. es werden wie oben beschrieben Abwei-

chungen berechnet (Testgröÿen sind die optische Dicke der Wolke bei 0,71 µm Wellen-

länge und der e�ektive Tröpfchendurchmesser). Für die Strahlungstransferrechnungen

werden 25 Stützstellen je Gröÿenklasse und 12 �streams� verwendet.

6.1.1. Implementation des Strahlungsein�uss auf das Wachstum

durch Di�usion

Für die Berechnung des Strahlungsein�usses auf das Wachstums durch Di�usion müssen

zu jedem Zeitschritt die Strahlungs�üsse (vomWeltraum Richtung Erdober�äche �down-

welling� und von der Erdober�äche Richtung Weltraum �upwelling �) für sichtbares Licht

und thermische Strahlung an der Unter- und Obergrenze der Wolke bekannt sein. Die

Berechnung erfolgt mit Streamer. Diese Strahlungsrechnungen sind sehr rechenintensiv,

deshalb wurden verschiedene Möglichkeiten getestet die Strahlungsrechnungen e�zien-

ter zu implementieren, ohne dass die Rechengenauigkeit zu sehr darunter leidet. Die vier

getesteten Möglichkeiten sind:

1. Berechnung der Einzelstreuparameter und der Strahlungs�üsse zu jedem Zeit-

schritt mit 15 Stützstellen je Gröÿenklasse der Tröpfchendurchmesser und 2 �stre-
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ams � (Mittelung der Einzelstreuparameter über die Gröÿenklassen der Konden-

sationskerndurchmesser); diese Implementation wird als Referenz verwendet

2. Berechnung der Einzelstreuparameter und der Strahlungs�üsse zu jeder 10. Sekun-

de mit 2 �streams � (ohne Stützstellen; keine Mittelung über die Gröÿenklassen der

Kondensationskerndurchmesser)

3. Berechnung der Einzelstreuparameter und der Strahlungs�üsse zu jeder 10. Sekun-

de mit 15 Stützstellen je Gröÿenklasse der Tröpfchendurchmesser und 2 �streams

� (Mittelung über die Gröÿenklassen der Kondensationskerndurchmesser)

4. Berechnung der Strahlungs�üsse zu jedem Zeitschritt mit 2 �streams � (ohne Stütz-

stellen; keine Mittelung über die Gröÿenklassen der Kondensationskerndurchmes-

ser); die Einzelstreuparameter stammen aus einer Mietabelle (300 Klassen für die

Tröpfchengröÿe, 300 Klassen für die Gröÿe des EC-Kerns)

Die Ergebnisse der Testrechnungen werden mit der 1. Implementation verglichen. Dabei

zeigt sich, dass die 2. und 3. Implementation ähnliche Ergebnisse liefern und die Ergeb-

nisse der 4. Implementation um etwa eine Gröÿenordnung genauer sind (siehe Tab. 6.1),

aber dafür benötigt die 4. Implementation ca. 50 % mehr Rechenzeit als die 2. und 3.

Implementation.

N Flges FWG

Implementation � � �

1. 0, 0 0, 0 0, 0

2. 2 ⋅ 10−6 2 ⋅ 10−4 4 ⋅ 10−4

3. 2 ⋅ 10−6 2 ⋅ 10−4 4 ⋅ 10−4

4. 4 ⋅ 10−7 6 ⋅ 10−5 9 ⋅ 10−5

Tabelle 6.1.: Vergleich der verschiedenen Strahlungsimplementationen im Wachstums-

modell. � ist die Standardabweichung der Abweichungen (siehe vorher-

gehendes Unterkapitel). Die Abweichungen des gesamten Volumen der

ursprünglichen Kondensationskerne (VKges) und der gesamten EC-Masse

(MECges) sind nur durch die Rechengenauigkeit der verwendeten Computer

beschränkt und deshalb nicht aufgeführt.

Bei den Nettostrahlungs�üssen liefern sowohl die 2. und 3. als auch die 4. Implementation

ähnliche Ergebnisse. Die Standardabweichung � aller Abweichungen von der Referenz-

implementation ist von der Gröÿenordnung 10−4.
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Die 3. Implementation wurde für die weiteren Berechnungen ausgewählt, da sie einen

akzeptablen Kompromiss zwischen Rechengenauigkeit und benötigter Rechenzeit dar-

stellt.

6.1.2. Anzahl der Gröÿenklassen für die Tröpfchen und für die

Kondensationskerne

Die Rechenzeit für die Koagulationsrechnungen hängt quadratisch von der Anzahl der

Gröÿenklassen der Tröpfchendurchmesser und ebenfalls quadratisch von der Anzahl der

Gröÿenklassen der Durchmesser für die ursprünglichen Kondensationskerne ab. Dadurch

werden die Koagulationsrechnungen bestimmend für die gesamte Rechenzeit des Wachs-

tumsmodells.

Deshalb wurde getestet, wie sehr sich die Rechenzeit und die Rechengenauigkeit mit der

Anzahl der Gröÿenklassen für die Tröpfchendurchmesser bzw. Kondensationskerndurch-

messer ändern. Für die Tröpfchendurchmesser wurden 100, 170, 230 und 300 Gröÿenklas-

sen getestet und 100, 200 und 300 Gröÿenklassen für die Kondensationskerndurchmesser.

Dies ergibt insgesamt 12 Testrechnungen die für Wolke #15 durchgeführt wurden.

Als Basis dienten 100 Gröÿenklassen für die Tröpfchendurchmesser und auch für die

Kondensationskerndurchmesser. Die mit dem DMA gemessene Anzahlverteilung wurde

für 44 verschiedene Durchmessern gemessen, die nicht mit den mittleren Durchmessern

der Gröÿenklassen des Wachstumsmodells übereinstimmen. Damit trotzdem jeder ge-

messene Datenpunkt in eine separate Gröÿenklasse fällt, wurden 100 Gröÿenklassen für

die Kondensationskerndurchmesser und auch für die Tröpfchendurchmesser gewählt. Die

Gesamtanzahl, die Gesamtober�äche und der Flüssigwassergehalt haben für alle geteste-

ten Gröÿenklassen der Tröpfchen und der Kondensationskerne eine Standardabweichung

� der Abweichungen von der Gröÿenordnung 10−3 − 10−4. Die Abweichungen für das

gesamte Volumen der ursprünglichen Kondensationskerne und der gesamten EC-Masse

sind vernachlässigbar klein.

Als Basis für den Vergleich der Nettostrahlungs�üsse wurden ebenfalls 100 Gröÿenklas-

sen für die Tröpfchendurchmesser und die Kondensationskerndurchmesser genommen.

Die Nettostrahlungs�üsse zeigen keinen Unterschied bei Veränderung der Anzahl der

Gröÿenklassen für die Kondensationskerndurchmesser der über die Rechengenauigkeit

der verwendeten Computer hinausgeht. Die Nettostrahlungs�üsse hängen aber von der
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Anzahl der Gröÿenklassen für die Tröpfchendurchmesser ab. Eine weitere Testreihe mit

100, 150, 200, 250, 300, 350, 400, 450 und 500 Gröÿenklassen für die Tröpfchendurch-

messer und 100 Gröÿenklassen für die Kondensationskerndurchmesser zeigte, dass für

100 bzw. 150 Gröÿenklassen die �Zacken� im Strahlungsantrieb am kleinsten sind (siehe

Unterkapitel 6.2.1). Dies ist so, da mit dem DMA die Anzahlverteilung für eine �xe

Anzahl von Durchmessern (44 Durchmesser) gemessen wurde. Auch wenn mehr Grö-

ÿenklassen für die Tröpfchen verwendet werden ändert sich diese Anzahl nicht. Mehr

Gröÿenklassen bedeutet, dass die einzelnen Gröÿenklassen schmäler sind. Die Verwen-

dung der Methode der Erhaltung der Momente zur Parametrisierung der Verteilung der

Tröpfchen ermöglicht es die Gröÿenklassen weiter zu unterteilen (mittels Stützstellen).

Bei mehr Gröÿenklassen werden die �Zacken� gröÿer, da dann ein paar wenige Gröÿen-

klassen (Stützstellen) die Einzelstreuparameter der Wolkentröpfchen dominieren und

somit auch die Strahlungs�üsse durch die Wolke.

In Tab. 6.2 ist der relative Rechenzeitbedarf angegeben, wenn die Anzahl der Gröÿenklas-

sen für die Tröpfchendurchmesser und die Kondensationskerndurchmesser variiert wird.

Als Basis dienen 100 Gröÿenklassen für die Tröpfchendurchmesser und 100 Gröÿenklas-

sen für die Kondensationskerndurchmesser.Die angegebenen relativen Rechenzeiten in

Prozent wurden für die Geschwindigkeiten der unterschiedlichen, verwendeten Computer

korrigiert. Ein polynomischer Fit ergibt folgende Abhängigkeit der relativen Rechenzeit

(RZ) von der Anzahl der Gröÿenklassen für die Tröpfchendurchmesser (ANZTR) und

der Anzahl der Gröÿenklassen für die Kondensationskerndurchmesser (ANZKK):

RZ (%) ∝ 5, 0 ⋅ 10−5 ⋅ (ANZTR)2 + 4, 6 ⋅ 10−3 ⋅ANZTR, (6.7)

RZ (%) ∝ 1, 0 ⋅ 10−5 ⋅ (ANZKK)2 + 8, 4 ⋅ 10−3 ⋅ANZKK, (6.8)

mit

RZ (%) = RechenzeitANZTR,ANZKK/Rechenzeit100,100. (6.9)

6.1.3. Stabilitätsanalyse

Zur Überprüfung der Stabilität von mikrophysikalischen Wolkenmodellen wird für ge-

wöhnlich eine Versuch-und-Irrtum-Methode gewählt. Dabei beginnt man z.B. mit einem
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Anzahl der Gröÿen- Anzahl der Gröÿen- relative Rechenzeit

klassen für die klassen für die in Prozent; Basis:

Tröpfchen- Kondensationskern- 100 x 100

durchmesser durchmesser Gröÿenklassen

100 100 100 %

100 200 190 %

100 300 321 %

170 100 208 %

170 200 421 %

170 300 773 %

230 100 310 %

230 200 758 %

230 300 1251 %

300 100 470 %

300 200 1249 %

300 300 2085 %

Tabelle 6.2.: Relativer Rechenzeitbedarf des Wachstumsmodell in Abhängigkeit von

der Anzahl der Gröÿenklassen für die Tröpfchendurchmesser und

die Kondensationskerndurchmesser. Als Basis dienen 100 Gröÿenklas-

sen für die Tröpfchendurchmesser und 100 Gröÿenklassen für die

Kondensationskerndurchmesser.

kleinen Zeitschritt und steigert diesen sukzessive bis sich eine signi�kante Änderung in

sensiblen Gröÿen des Modells, z.B. der maximalen Übersättigung, einstellt. Der kleinste

Zeitschritt bei dem die Änderungen noch gering sind ist das Stabilitätslimit. In dem

mikrophysikalischen Modell von [69] wurde für eine kontinentale Aerosolverteilung als

Ausgangsverteilung der Simulation ein Zeitschritt von 0,5 s gewählt.

Eine analytische Untersuchung der Stabilität ist aufgrund der gekoppelten Di�eren-

tialgleichungen sehr schwierig. Für das Kondensationswachstum haben [92] aber eine

analytische Untersuchung durchgeführt. Als Stabilitätslimit für den Zeitschritt einer

kontinentalen Tröpfchenverteilung mit 9673 Tröpfchen/cm3 geben sie 0,2 s an.

95



Für die Stabilitätsanalyse des Wachstumsmodells wurde für die Wolken #15 und #29

zuerst das Wachstum der Wolkentröpfchen und dann mit dem Strahlungstransfermodell

der Strahlungsantrieb für Zeitschritte von 0,05; 0,1; 0,2 und 0,5 s berechnet.

Zeitschritt Abweichung des Antrieb (W/m2)

(s) Wolke #15 Wolke #29

0,05 -0,05 ± 0,02 -0,03 ± 0,02

0,20 0,08 ± 0,02 0,10 ± 0,06

0,50 0,33 ± 0,14 0,30 ± 0,21

Tabelle 6.3.: Mittlere Abweichung vom Strahlungsantrieb der Wolken #15 und #29 für

verschiedene Zeitschritte in W/m2. Es wurde über die gesamte Wolkendauer

gemittelt. Als Basis dient eine Berechnung mit einem Zeitschritt von 0,1 s.

In Tab. 6.3 sind die Ergebnisse dargestellt. Bei einem Zeitschritt von 0,5 s zeigen sich

deutliche Abweichungen im Strahlungsantrieb der Wolken gegenüber einem Zeitschritt

von 0,1 s.

Die maximal in einer Simulation erreichte Übersättigung stellt einen sensiblen Parameter

dar, der einen groÿen Ein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen hat. Für die

Wolken #15 und #29 wurde deshalb die maximale Übersättigung für Zeitschritte von

0,05; 0,1; 0,15; 0,2; 0,5; 1 und 2 s berechnet.

Zeitschritt maximale Übersättigung

(s) Wolke #15 Wolke #29

0,05 0,289% 0,565%

0,10 0,287% 0,563%

0,15 0,286% 0,563%

0,20 0,286% 0,563%

0,50 0,285% 0,561%

1,00 0,281% 0,555%

2,00 0,265% 0,520%

Tabelle 6.4.: Maximal erreichte Übersättigung bei der Simulation des Wachstums der

Tröpfchen der Wolken #15 und #29 für verschiedene Zeitschritte.
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Wie in Tab. 6.4 zu sehen ist, kommt es erst ab einem Zeitschritt von 1 bzw. 2 s zu einer

starken Änderung der maximalen Übersättigung. Die Unterschiede in der maximalen

Übersättigung bei kleineren Zeitschritten sind zu klein um eine signi�kante Auswirkung

auf das Tröpfchenwachstum zu haben. Der für die Berechnungen verwendete Zeitschritt

von 0,1 s be�ndet sich somit im stabilen Bereich.

6.1.4. Tests der Routine für das Wachstum durch Di�usion

Zum Test der Routine für das Wachstum durch Di�usion wird das simulierte Wachstum

von Natriumchlorid-Partikeln (NaCl-Partikel) mit Werten für das Wachstum aus der

Literatur verglichen.

In [93] ist das Wachstum eines trockenen NaCl-Partikels mit einem Durchmesser von 1

µm bis zum Erreichen des Gleichgewichtsdurchmessers der Köhlertheorie (de�niert als

95% der Masse der Gleichgewichtsgröÿe) in Abhängigkeit von der relativen Luftfeuchte

dargestellt. Die Umgebungstemperatur beträgt 25∘C und der Di�usionskoe�zient von

Wasserdampf DD = 2, 6 ⋅ 10−5 m2/s. Für die Ober�ächenspannung zwischen �üssigem

Wasser und Luft �W/L, die Wärmeleitfähigkeit der Luft kLuft und die Aktivität von

Wasser ak wurden die Werte des Wachstumsmodells verwendet, da diese nicht in [93]

angegeben sind. Abb. 6.1 zeigt den Vergleich der Werte aus [93] mit Werten die mit der

Di�usionswachstumsroutine des Wachstumsmodells berechnet wurden. Es gibt eine gute

Übereinstimmung mit den Werten von [93] bei höheren Feuchten, die Abweichungen

könnten von verschiedenen Parametern stammen, die für die Berechnung verwendet

wurden.
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Abbildung 6.1.: Die Zeit die zum Erreichen der Gleichgewichtsgröÿe der Köhlertheorie

notwendig ist für ein 1 µm NaCl-Partikel in Abhängigkeit von der rela-

tiven Luftfeuchtigkeit.

Die Wachstumskurven von Wasser-NaCl-Lösungströpfchen sind in [15] für verschiede-

ne Massen der Kondensationskerne ms dargestellt. Die Daten stammen von [94]. Das

Wachstum fand bei einer Temperatur von 20∘C und einer Übersättigung von 1% statt.

Zu Beginn der Simulation hatten die Tröpfchen ihre Gleichgewichtsgröÿe der Köhlertheo-

rie bei der relativen Luftfeuchtigkeit, bei der das Salz in Lösung geht. In Abb. 6.2 sind die

Ergebnisse der Tests für die Routine für das Wachstum durch Di�usion zu sehen. Für das

Wachstum wurden die selben Parameter wie in [94] verwendet, sofern diese angegeben

waren. Die Wachstumskurven zeigen eine gute Übereinstimmung mit der Darstellung in

[15].
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Abbildung 6.2.: Wachstumskurven von Wasser-NaCl-Lösungströpfchen für verschiede-

ne Salzmassen mS bei 1% Übersättigung und 20∘C auf einer doppelt-

logarithmischen Skala.
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Abbildung 6.3.: Wachstumskurven von Wasser-NaCl-Lösungströpfchen für verschiedene

SalzmassenmS bei 1% Übersättigung und 20∘C auf einer linearen Skala.

Abb. 6.3 zeigt das Wachstum auf einer linearen Skala. Es zeigt sich eine gute Überein-

stimmung mit der Darstellung in [15].

Für groÿe, stark verdünnte Tröpfchen sind der Kelvine�ekt und das Raoult'sche Ge-

setz für das di�usive Wachstum vernachlässigbar. Der Tröpfchenradius r nimmt dann

parabolisch mit der Wachstumszeit zu (siehe Unterkapitel 3.1.2):

r =
√
r0 + konst. ⋅ t, (6.10)

r0 ist der Radius zu Beginn des Wachstums (t = t0).
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Abbildung 6.4.: Wachstumskurven von Wasser-NaCl-Lösungströpfchen für verschiede-

ne Salzmassen mS bei 1% Übersättigung und 20∘C auf einer doppelt-

logarithmischen Skala.

In Abb. 6.4 ist für die Wasser-NaCl-Lösungströpfchen zum Vergleich auch das parabo-

lische Wachstum dargestellt. Die Tröpfchen haben zu Beginn die selbe Gröÿe wie bei

der Simulation mit der Routine für das Wachstum durch Di�usion. Man sieht, dass die

Tröpfchen schneller wachsen wenn der Kelvine�ekt und das Raoult'sche Gesetz berück-

sichtigt werden solange die Tröpfchen relativ klein sind. Werden die Tröpfchen gröÿer

und stärker verdünnt, wird der Unterschied wie erwartet vernachlässigbar.

6.1.5. Tests der Koagulationsroutine

Um die Funktionalität der Koagulationsroutine zu überprüfen wurde diese separat vom

Wachstumsmodell mit drei Arten von Tests untersucht.
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Massenerhaltung Die mittleren Durchmesser der Partikel (Wolkentröpfchen und in-

terstitielle Aerosolpartikel) sind logarithmisch äquidistant verteilt. Für eine polydisper-

se Verteilung kleiner Partikel stehen viele Gröÿenklassen zur Verfügung. Die Verteilung

kann mit einer gröÿeren Au�ösung numerisch dargestellt werden als eine Verteilung grö-

ÿerer Partikel (siehe Abb. 6.5).

Abbildung 6.5.: Unterteilung des Durchmessers der Partikel in Gröÿenklassen die loga-

rithmisch äquidistant im Durchmesser sind.

Ausschlaggebend für die Masse(nkonzentration) der gesamten Verteilung sind somit we-

nige groÿe Gröÿenklassen. Darum kann mit logarithmisch äquidistant verteilten Grö-

ÿenklassen die Massenerhaltung während der Koagulation gut getestet werden, wenn die

Verteilung am Anfang aus kleinen Partikeln besteht. Durch die endliche Genauigkeit

der Zahlendarstellung auf einem Computer kommt es bei der numerischen Lösung der

Koagulationsgleichungen zu einem Massenverlust (oder -gewinn). Der gesamte Massen-

verlust ΔMges muss gegenüber der gesamten Masse zu Beginn Mges,Start klein sein:

Mges,Start −Mges,Ende

Mges,Start

=
ΔMges

Mges,Start

≪ 1. (6.11)

Testrechnungen für verschiedene Partikelverteilungen und verschiedene Koagulations-

kerne (Brown'scher Kern, Sedimentationskern, konstanter Kern) zeigten, dass

ΔMges

Mges,Start

< 10−10 (6.12)

ist. Die Masse der gesamten Partikelverteilung bleibt also, abgesehen von Abweichun-

gen die von der Rechengenauigkeit der verwendeten Computer stammen, während der

Koagulationsrechnungen erhalten.
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Gesamtanzahl der Partikel Um zu überprüfen wie sich die Gesamtanzahl(konzentration)

N der Partikel während der Koagulation ändert, wurde eine beinahe monodisperse Parti-

kelverteilung als Ausgangsverteilung gewählt. Für eine monodisperse Partikelverteilung

gilt [9]:

N =
N0

1 +KN0t/2
(6.13)

bzw.

1

N
=

1

N0

+
Kt

2
, (6.14)

wo N0 die Gesamtzahl zu Beginn der Koagulation ist, K ist der Koagulationskern und

t die Koagulationszeit. In Abb. 6.6 ist für eine Testrechnung die Änderung von 1/N

mit der Koagulationszeit für eine beinahe monodisperse log-Normalverteilung mit einer

geometrischen Standardabweichung von �g = 1, 01 dargestellt. Zum Vergleich ist auch

die analytische Lösung für eine monodisperse Verteilung, Gl. 6.14 angegeben. Für die

Testrechnung wurde ein konstanter Koagulationskern von 10−16 m3/s verwendet [9].
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Abbildung 6.6.: Änderung von 1/Gesamtanzahl der Partikel für eine monodisperse Ver-

teilung und eine log-Normalverteilung mit einer geometrischen Stan-

dardabweichung �g = 1, 01 mit der Zeit durch Koagulation. Der Unter-

schied zwischen beiden Graphen ist so gering, dass nur einer deutlich zu

sehen ist.

Die Gesamtanzahl der log-Normalverteilung nimmt mit der Koagulationszeit wie bei der

monodispersen Verteilung mit gleicher Anfangsgesamtanzahl N0 ab.
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Abbildung 6.7.: Entwicklung einer log-Normalverteilung mit einer geometrischen Stan-

dardabweichung �g = 1, 01 mit der Zeit durch Koagulation.

In Abb. 6.7 ist das Ergebnis einer Testrechnung für die Entwicklung einer log-Normal-

verteilung mit �g = 1, 01 mit der Zeit durch Koagulation dargestellt. Zu Beginn ist in der

Darstellung nur eine �Spitze� bei 1,1 µm zu sehen. Nach 3000 s hat sich eine polydisperse

Partikelverteilung gebildet die bei 1,5 µm beginnt. Mit zunehmender Koagualationszeit

wird diese Verteilung breiter. Dies entspricht dem was man von der Entwicklung einer

monodispersen Partikelverteilung durch Koagulation erwartet. Im ersten Koagulations-

schritt kann sich nur eine zweite Spitze mit genau doppelt so groÿen Partikeln (im

Volumen) bilden. In den nächsten Schritten kommen gröÿere Partikel hinzu bis es ir-

gendwann keine diskreten �Spitzen� mehr, sondern eine polydisperse Partikelverteilung

gibt.

�self preserving size distribution� (SPSD) Eine log-Normalverteilung von Parti-

keln die miteinander aufgrund der Brown'schen Bewegung koagulieren nimmt nach einer

gewissen Zeit eine Form an die sich nicht mehr ändert. Dasselbe gilt für Koagulation mit

einem konstanten Koagulationskern.

Durch Koagulation entstehen neue gröÿere Partikel während die Zahl kleinerer Partikel
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abnimmt. Dadurch verändert sich die Form einer ursprünglichen log-Normalverteilung

von Partikeln. Nach einer gewissen Zeit ändert sich die Form der Verteilung nicht mehr,

obwohl die Gesamtanzahl der Partikel mit der Koagulationszeit stetig abnimmt und der

mittlere Partikeldurchmesser zunimmt. Eine solche Verteilung wird �self preserving size

distribution� kurz SPSD genannt. Für log-Normalverteilungen hängt die Form der SPSD

nur vom Koagulationskern ab und nicht von der geometrischen Standardabweichung �g
der Ausgangsverteilung. Friedlander und Wang, 1966 [95] und Lai et al., 1972 [96] un-

tersuchten dieses asymptotische Verhalten und fanden analytische und näherungswei-

se Lösungen für die Koagulationsgleichung für einen konstanten Koagulationskern und

einen Koagulationskern aufgrund von Brown'scher Di�usion nach ausreichender Koagu-

lationszeit (t→∞).

Eine Möglichkeit die Koagulationsroutine zu testen ist es eine schmale Ausgangsver-

teilung (�g = 1, 2) zu nehmen und deren Entwicklung zu beobachten. Stellt sich eine

konstante Form der Verteilung ein, so ist die SPSD erreicht. Zum Vergleich dient die

Entwicklung einer breiten log-Normalverteilung (�g = 1, 6). [95] verwenden eine dimen-

sionslose Verteilungsfunktion um die Form der Partikelverteilung zu beschreiben. Bei

Verwendung dieser dimensionslosen Verteilungsfunktion müssen beide Testverteilungen

nach einer gewissen Zeit dieselbe Form annehmen und auch dieselbe geometrische Stan-

dardabweichung aufweisen (�g gibt in diesem Fall Aufschluss über die Gestalt der Ver-

teilungen auch wenn diese keine log-Normalverteilungen mehr sind; �g kann somit als

Gestaltparameter bezeichnet werden). Als Gröÿenparameter dient das Volumen v der

Partikel. Die dimensionslose Verteilungsfunktion Φ(t) und das dimensionslose Partikel-

volumen �(t) sind folgendermaÿen de�niert [95]:

�(t) =
N(t)

�
⋅ v, (6.15)

Φ(t) =
�

N2(t)
⋅n(v, t) (6.16)

mit

N(t) =

∫ ∞
0

n(v, t)dv und (6.17)

� =

∫ ∞
0

v ⋅n(v, t)dv, (6.18)
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n(v, t) ist die Anzahlkonzentration der Partikel mit Volumen v zur Zeit t, N(t) ist die

Gesamtkonzentration der Partikel und � ist das Gesamtvolumen der Partikel pro Ein-

heitsvolumen.
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(a)

(b)

Abbildung 6.8.: Abb. (a) zeigt eine log-Normalverteilung mit �g = 1, 2 vor Beginn der

Koagulation. Abb. (b) zeigt die konstante Form der Verteilung nach

Brown'scher Koagulation. Zum Vergleich ist die asymptotische Vertei-

lung von Friedlander und Wang, 1966 [95] dargestellt.
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(a)

(b)

Abbildung 6.9.: Abb. (a) zeigt eine log-Normalverteilung mit �g = 1, 6 vor Beginn der

Koagulation. Abb. (b) zeigt die konstante Form der Verteilung nach

Brown'scher Koagulation. Zum Vergleich ist die asymptotische Vertei-

lung von Friedlander und Wang, 1966 [95] dargestellt.
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(a)

(b)

Abbildung 6.10.: Abb. (a) zeigt eine log-Normalverteilung mit �g = 1, 2 vor Be-

ginn der Koagulation. Abb. (b) zeigt die konstante Form der Ver-

teilung nach Koagulation mit einem konstantem Koagulationskern

(K = 10−16m3/s). Zum Vergleich ist die asymptotische Verteilung von

Friedlander und Wang, 1966 [95] dargestellt.
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(a)

(b)

Abbildung 6.11.: Abb. (a) zeigt eine log-Normalverteilung mit �g = 1, 6 vor Be-

ginn der Koagulation. Abb. (b) zeigt die konstante Form der Ver-

teilung nach Koagulation mit einem konstantem Koagulationskern

(K = 10−16m3/s). Zum Vergleich ist die asymptotische Verteilung von

Friedlander und Wang, 1966 [95] dargestellt.
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In den Abbn. 6.8, 6.9, 6.10 und 6.11 sind die Ergebnisse der Testrechnungen dargestellt.

Man sieht jeweils die Verteilung vor Beginn der Koagulationssimulation und nachdem

sich die SPSD eingestellt hat (strichlierte Linie). Zum Vergleich ist in jedem Diagramm

auch die zum Koagulationskern passende, asymptotische Verteilung von Friedlander und

Wang, 1966 [95] dargestellt (durchgezogene Linie). Es zeigt sich eine gute Übereinstim-

mung mit den asymptotischen Verteilungen von Friedlander und Wang, 1966 [95]. Für

den konstanten Koagulationskern ist in [95] nur die Verteilungsfunktion für groÿe Parti-

kel angegeben. Bei Brown'scher Koagulation haben beide Anfangsverteilungen (�g = 1, 2

und �g = 1, 6) nach einer gewissen Zeit eine konstante Form mit einem Gestaltparameter

�g = 1, 44. Für einen konstanten Koagulationskern von K = 10−16 m3/s ist �g = 1, 53

für die SPSD.

6.2. Tests des Strahlungstransfermodells

6.2.1. Abhängigkeit der Einzelstreuparameter der Wolke von der

numerischen Darstellung der Wolkentröpfchenverteilung

Die Einzelstreuparamter werden für jeden verwendeten Wellenlängenbereich über alle

Tröpfchen einer Wolkentröpfchenverteilung integriert (bzw. in der verwendeten Nähe-

rung für die numerische Berechnung gemittelt bzw. addiert; siehe Unterkapitel 5.4.1).

Wenn die Wolkentröpfchenverteilung eher monodispers ist, werden die Einzelstreupara-

meter für jeden Wellenlängenbereich durch einige wenige Tröpfchen(gröÿen) dominiert.

Die Einzelstreuparameter der einzelnen Tröpfchen hängen sehr stark von deren Gröÿe

ab. Wie in Unterkapitel 3.3.3 zu sehen ist, nimmt beispielsweise die Extinktionse�zienz

bei einer bestimmten Wellenlänge nur für relativ kleine Tröpfchen stetig zu. Bei rela-

tiv zur Wellenlänge groÿen Tröpfchen kann die Extinktionse�zienz mit zunehmender

Tröpfchengröÿe gröÿer oder kleiner werden. Die Konsequenz für den Strahlungsantrieb

ist, dass dieser mit zunehmendem Flüssigwassergehalt (und damit zunehmender mitt-

lerer Tröpfchengröÿe) sich nicht stetig ändert.
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Abbildung 6.12.: Änderung des Strahlungsantriebs einer Wolke mit log-normalverteilten

Tröpfchen mit der geometrischen Standardabweichung �g und dem

Flüssigwassergehalt der Wolke.

In Abb. 6.12 ist der Strahlungsantrieb einer Testwolke mit log-normalverteilter Tröpf-

chenverteilung für zunehmenden Flüssigwassergehalt der Wolke zu sehen. Um den Flüs-

sigwassergehalt zu variieren wird die mittlere Tröpfchengröÿe der Verteilung geändert.

Als �saubere� Vergleichswolke für den Strahlungsantrieb dient eine Wolke mit der sel-

ben Tröpfchenverteilung aber 5% weniger Tröpfchen in jeder Gröÿenklasse. Wenn die

Verteilung monodispers wird (�g = 1, 10;1,05) gibt es keine stetige Änderung des Strah-

lungsantriebs mit dem Flüssigwassergehalt (bzw. der mittleren Tröpfchengröÿe), sondern

es kommt zu ausgeprägten �Zacken� im Antrieb.

Diese �Zacken� treten auch bei der Berechnung des Strahlungsantriebs mit dem Strah-

lungsmodell auf, wenn 100 Gröÿenklassen für den Durchmesser der Tröpfchen verwendet

werden. In Abb. 6.13 ist dies für Wolke #15 zu sehen.
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Abbildung 6.13.: Änderung des Strahlungsantriebs von Wolke #15 mit dem Flüssig-

wassergehalt der Wolke für 100 Gröÿenklassen für die Darstellung der

Tröpfchendurchmesser.

Um diese �Zacken� zu vermeiden, müssen für die numerische Darstellung der Tröpf-

chenverteilung mehr Gröÿenklassen (bzw. mehr Information) verwendet werden. Dies

ist in Analogie zum Nyquist-Shannon-Abtasttheorem der Informationstheorie [97]. Das

Nyquist-Shannon-Abtasttheorem besagt, dass man ein Signal mit einer Maximalfrequenz

fmax und einer Minimalfrequenz fmin mit einer Mindest-Abtastfrequenz fabtast abtasten

muss um Informationsverlust zu vermeiden:

fabtast > 2(fmax − fmin). (6.19)

Für die numerische Darstellung der Tröpfchenverteilung bedeutet dies, dass eine Mindest-

Anzahl an Gröÿenklassen (bzw. zusätzlicher Information) für eine genaue Darstellung

der Tröpfchenverteilung notwendig ist. Für die Darstellung einer breiteren Struktur in

der Tröpfchengröÿenverteilung, wie z.B. eine log-Normalverteilung mit groÿem �g sind

weniger Gröÿenklassen für die Tröpfchengröÿe notwendig als für die Darstellung einer

114



engeren Struktur, wie z.B. eine log-Normalverteilung mit �g nahe bei 1. Der Rechen-

zeitbedarf der Koagulationsroutine nimmt aber in etwa quadratisch mit der Anzahl der

Gröÿenklassen zu. Deshalb wird in dieser Arbeit die zusätzliche Information die durch die

Methode der Erhaltung der Momente zur Verfügung steht verwendet, um die numerische

Darstellung der Tröpfchengröÿenverteilung für die Berechnung der Einzelstreuparameter

zu verbessern.

Durch die Methode der Erhaltung der Momente werden für jede Gröÿenklasse die gesam-

te Anzahlkonzentration C (0. Moment), die Abweichung des Zentrums der rechteckigen

Verteilung vom Zentrum der Gröÿenklasse F (1. Moment) und Breite der rechtecki-

gen Verteilung R (2. Moment) gespeichert (siehe Unterkapitel 5.2.1). Diese 3 Gröÿen

werden verwendet um die Tröpfchenverteilung innerhalb einer Gröÿenklasse durch eine

polynomische Funktion 2. Grades darzustellen. Dabei kann es zu einer negativen Tröpf-

chenanzahl innerhalb einer Gröÿenklasse kommen. In diesem Fall wird das Polynom 2.

Grades durch eine lineare Funktion ersetzt. Kommt es bei dieser Funktion ebenfalls zu

einer negativen Tröpfchenanzahl innerhalb einer Gröÿenklasse, so wird diese durch ei-

ne andere lineare Funktion ersetzt die innerhalb der Gröÿenklasse beginnt oder endet.

Somit ist die Tröpfchenanzahl(konzentration) stets Null oder positiv (die Details der

Berechnung �nden sich im Anhang D). In Abb. 6.14 sind die möglichen Funktionen für

die Anzahlkonzentrationsverteilung dargestellt.
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Abbildung 6.14.: Darstellung der Anzahlkonzentrationsverteilung der Partikel im J-ten

Intervall mittels einer polynomischen Funktion 2. Grades oder linearen

Funktionen.
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Dieses Verfahren stammt aus [70] und wird dort für die Berechnung des Kondensations-

bzw. Koagulationswachstums verwendet. In der vorliegenden Arbeit wurde die Methode

für die Verwendung mit einer 2-Moment Methode erweitert und für die Berechnung der

Einzelstreuparameter eingesetzt.

Durch die Darstellung der Anzahlkonzentration als Funktion können innerhalb einer

Gröÿenklasse Stützstellen gesetzt werden und die Anzahlkonzentration an diesen Stütz-

stellen berechnet werden. Mit dieser zusätzlichen Information können feinere Struktu-

ren der gesamten Tröpfchenverteilung dargestellt werden. Um die am besten geeignete

Anzahl an Stützstellen zu �nden wurde für die Wolken #15 und #17 die Anzahl der

Stützstellen variiert und der berechnete Strahlungsantrieb miteinander verglichen. Die

getesteten Anzahlen an Stützstellen waren 3, 5, 10, 15, 20, 25, 30, 35, 40, 45 und 50. Ab

15 Stützstellen/Gröÿenklasse kommt es zu keiner Veränderung des Strahlungsantriebs

mehr. In Abb. 6.15 ist die Änderung des Strahlungsantriebs mit dem Flüssigwassergehalt

der Wolke (und damit mit der mittleren Tröpfchengröÿe) für die selbe Tröpfchenvertei-

lung wie in Abb. 6.13 zu sehen. Für die Berechnung der Einzelstreuparameter wurden

aber 25 Stützstellen je Gröÿenklasse des Tröpfchendurchmessers verwendet im Gegensatz

zu Abb. 6.13 wo keine Stützstellen verwendet wurden.
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Abbildung 6.15.: Änderung des Strahlungsantriebs von Wolke #15 mit dem Flüssig-

wassergehalt der Wolke für 100 Gröÿenklassen für die Darstellung der

Tröpfchendurchmesser mit je 25 Stützstellen pro Gröÿenklasse.

Die �Zacken� sind im Vergleich zu Abb. 6.13 wesentlich kleiner und der Strahlungsantrieb

ändert sich beinahe stetig mit dem Flüssigwassergehalt der Wolke (bzw. der mittleren

Tröpfchengröÿe).

Die Verwendung von Stützstellen innerhalb einer Gröÿenklasse hat eine Konsequenz für

die Anzahl der Gröÿenklassen der Tröpfchendurchmesser, die die kleinsten �Zacken� und

somit die realistischsten Ergebnisse liefert. Dies ist in Unterkapitel 6.1.2 beschrieben.

+
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6.2.2. Anzahl der �streams�

In Streamer kann die Strahlungstransfergleichung mit bis zu 48 Polarwinkeln (�streams�)

gelöst werden. Die Rechenzeit (RZ) für eine Strahlungstransferberechnung nimmt leicht

exponentiell mit der Anzahl der �streams� (NSTR) zu:

RZ (min) ∝ 1, 056NSTR. (6.20)

Die Basis 1,056 gilt für einen handelsüblichen PC mit einem 2,2 GHz Intel R⃝ Core
TM

2 Pro-

zessor. Die Testrechnungen wurden für zwei polydisperse Tröpfchenverteilungen durchge-

führt. Ab sechs �streams� gibt es praktische keine Veränderung mehr in den Strahlungs-

�üssen. In der Dokumentation von DISORT (Weblink) steht, dass mehr �streams� nicht

unbedingt zu einer Erhöhung der Rechengenauigkeit führen, dass eine Verdopplung der

�streams� aber meistens die Rechengenauigkeit erhöht. Für die Strahlungsrechnungen

wurden deshalb zwölf �streams� verwendet.
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7. Sensitivitätsanalyse

In diesem Kapitel wird die Abhängigkeit des Strahlungsantriebs durch den indirekten

Aerosole�ekt von verschiedenen Parametern und implementierten Prozessen geprüft.

Untersuchte Parameter und Prozesse sind:

∙ die geometrische Dicke der Wolken,

∙ die Berechnung der Einzelstreuparameter der Wolkentröpfchen,

∙ die Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche,

∙ die Auftriebsgeschwindigkeit des Wolkenpakets,

∙ die Änderung der Tröpfchenkonzentration und die Änderung der maximalen Über-

sättigung,

∙ der Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum,

∙ der turbulente Austausch von Luft zwischen der Wolke und ihrer Umgebung und

∙ der Massen-Akkomodationskoe�zient.

Der Strahlungsantrieb durch den indirekten Aerosole�ekt wird für acht Wolken während

der Messkampagne berechnet (im folgenden wird der Strahlungsantrieb durch den in-

direkten Aerosole�ekt kurz als Strahlungsantrieb bezeichnet). Die verwendeten Wolken

sind: #6, #9, #13, #15, #16, #17, #29 und #30 (siehe Unterkapitel 4.3). Alle anderen

Wolken konnten aus verschiedenen Gründen wie z.B. ein Luftmassenwechsel während

der Wolke, Schneefall, lokale Aerosolquellen usw. nicht verwendet werden. Diese Wolken

lassen sich in verschiedene Klassen unterteilen:

∙ Wolke # 29 war tagsüber,

∙ Wolken # 9, 15, 16 und 30 waren ganz oder fast zur Gänze nachts und

∙ Wolken # 6, 13, und 17 waren sowohl tagsüber als auch nachts.
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Die Dämmerungszeit wird bei dieser Unterscheidung zwischen Tag- und Nacht aufgeteilt.

Die Wolkendauer kann aber auch in drei Teile unterteilt werden:

∙ nachts wenn keine Sonne scheint,

∙ Morgen- und Abenddämmerung wenn die Sonne tief steht (groÿer Zenitwinkel)

und

∙ tagsüber wenn die Sonne relativ hoch steht (relativ kleiner Zenitwinkel).

Bei den Wolken # 15 und 30 ist das Verhältnis von Dämmerungszeit zu tagsüber wenn

die Sonne scheint relativ hoch.

In Tab. 7.1 sind die Dauer der für die Berechnung des indirekten E�ekts verwendeten

Wolken, der mittlere Flüssigwassergehalt (FWG) und die gemessene Konzentration an

schwarzem Kohlensto� (EC) in der Atmosphäre zusammengefasst.

Dauer der

Wolke

mittlerer

FWG

EC-

Konzentration

Wolke (min) (g/m3) (µg/m3)

# 6 678 0,24 0,64

# 9 239 0,19 0,57

# 13 471 0,29 0,41

# 15 226 0,50 0,39

# 16 203 0,08 0,36

# 17 329 0,45 0,44

# 29 97 0,19 0,89

# 30 583 0,33 1,33

Tabelle 7.1.: Dauer und mittlerer Flüssigwassergehalt der für die Berechnung des in-

direkten E�ekts verwendeten Wolken sowie die in Bodennähe gemessene

Konzentration an �elemental carbon� während der Wolkendauer.
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7.1. geometrische Dicke der Wolke

Der Strahlungsantrieb einer Wolke hängt von deren optischen Dicke ab. Die optische Di-

cke wiederum hängt von der Tröpfchenkonzentration, der Extinktionse�zienz der Tröpf-

chen und deren Querschnitts�äche sowie der geometrischen Dicke der Wolke ab.

Da die optische bzw. die geometrische Dicke der Wolken während der Messkampagne

nicht gemessen wurde, ist die geometrische Dicke ein Parameter der variiert werden

kann. Stratus-Wolken haben typischerweise eine geometrische Dicke von 10 m bis einige

100 m ([10], [98]). Der Strahlungsantrieb wurde daher für 50 m, 100 m, 150 m, 200 m,

300 m, 400 m 500 m und 1000 m geometrische Dicke berechnet.

Der gemessene Flüssigwassergehalt einer Wolke an einem Ort kann mit der Zeit stark

variieren. Dies liegt an der Zellenstruktur der Wolken. In den Abbn. 7.1, 7.2 und 7.3 ist

als Beispiel der gemessene, zeitliche Verlauf des Flüssigwassergehalts der Wolken # 6, 9

und 15 zu sehen.

Abbildung 7.1.: Minutenwerte des zeitlichen Verlaufs des Flüssigwassergehalts von Wol-

ke # 6 der Rax-Messkampagne im März 2000.
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Abbildung 7.2.: Minutenwerte des zeitlichen Verlaufs des Flüssigwassergehalts von Wol-

ke # 9 der Rax-Messkampagne im März 2000.

Abbildung 7.3.: Minutenwerte des zeitlichen Verlaufs des Flüssigwassergehalts von Wol-

ke # 15 der Rax-Messkampagne im März 2000.

Da das Strahlungsmodell den zeitlichen Verlauf des Flüssigwassergehalts als Eingabe-

parameter verwendet, variiert der Antrieb durch den indirekten Aerosole�ekt ebenfalls
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stark mit der Zeit. Hinzu kommt, dass die numerische Darstellung der Tröpfchengröÿen-

verteilung zu �Zacken� im Strahlungsantrieb führen kann (siehe Unterkapitel 6.2.1). In

den Abbn. 7.4-7.8 ist der zeitliche Verlauf des Strahlungsantriebs durch den indirekten

Aerosole�ekt dargestellt. Der Antrieb wurde für jede Minute der Wolkendauer berechnet

und anschlieÿend wurden 15 Minuten-Mittelwerte für die Darstellung berechnet. Um die

Übersichtlichkeit zu bewahren, ist der Antrieb nur für jeweils drei verschiedene geometri-

sche Dicken der Wolken dargestellt, einmal mit und einmal ohne schwarzem Kohlensto�

in den Wolkentröpfchen. Der Verlauf des Strahlungsantriebs der übrigen Wolken tags-

über, nachts und in der Dämmerungszeit gleicht qualitativ dem der Wolken # 6, 9 bzw.

15 und ist deshalb nicht dargestellt.

Abbildung 7.4.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 6 für eine geome-

trische Dicke der Wolke von 50, 400 bzw. 1000m. Die Wolkentröpfchen

bestehen aus Wasser.
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Abbildung 7.5.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 9 für eine geome-

trische Dicke der Wolke von 50, 200 bzw. 1000m. Die Wolkentröpfchen

bestehen aus Wasser.

Abbildung 7.6.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 15 für eine geo-

metrische Dicke der Wolke von 100, 400 bzw. 1000m. Die Wolkentröpf-

chen bestehen aus Wasser.
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Abbildung 7.7.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 15 für eine geo-

metrische Dicke der Wolke von 100, 400 bzw. 1000m. Die Wolkentröpf-

chen bestehen aus Wasser und �elemental carbon�.

Abbildung 7.8.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 15 für eine geo-

metrische Dicke der Wolke von 100, 400 bzw. 1000m. Die Wolkentröpf-

chen bestehen aus Wasser und �elemental carbon�.
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Mit zunehmender Dicke der Wolke nimmt der Betrag des Strahlungsantrieb zunächst

zu (bei Wolke #9 wird er positiver` da diese zur Gänze in der Nacht war). Ab einer

gewissen Dicke der Wolke nimmt der Betrag des Strahlungsantrieb aber wieder ab. Die

Erklärung dafür �ndet sich weiter unten im Text.

In den folgenden Abbildungen ist nicht mehr der zeitliche Verlauf des Strahlungsantriebs

durch den indirekten Aerosole�ekt dargestellt sondern jeder Wert des Strahlungsantriebs

stellt einen Mittelwert über die gesamte Wolkendauer dar.

Die Abbn. 7.9-7.16 zeigen den Strahlungsantrieb der Wolken # 6, 9, 13, 15, 16, 17, 29

und 30 in Abhängigkeit von der geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der

Einzelstreuparameter.

Der Kohlensto�anteil der Tröpfchen wird bei der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen auf verschiedene Arten berücksichtigt (siehe Unterkapitel 3.3.5). Die Be-

rechnungen wurden mit Volumsmischung der Brechungsindizes von Wasser und schwar-

zem Kohlensto� (strichlierte Linie), einer �e�ektives Medium�-Näherung (Maxwell-

Garnett; strich-punktierte Linie) für den Brechungsindex des Tröpfchens und für um-

hüllte Kugeln (�coated spheres�; punktierte Linie) durchgeführt. Die Volumsmischung

führt dabei zur gröÿten Absorptionssteigerung der Tröpfchen und die umhüllten Kugeln

meist zur geringsten. Der Unterschied zwischen den Berechnungsarten ist aber nur bei

sehr hohen Konzentrationen von schwarzem Kohlensto� von Bedeutung. Zum Vergleich

wurde der Strahlungsantrieb auch für reine Wassertröpfchen (durchgezogene Linie) be-

rechnet.
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Abbildung 7.9.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #6 ist in Abhängig-

keit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen dargestellt.

Abbildung 7.10.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #9 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.
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Abbildung 7.11.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #13 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.

Abbildung 7.12.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #15 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.
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Abbildung 7.13.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #16 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.

Abbildung 7.14.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #17 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.
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Abbildung 7.15.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #29 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.

Abbildung 7.16.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #30 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen dargestellt.
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Alle Wolken weisen Extremwerte des Strahlungsantriebs bei gewissen geometrischen Di-

cken auf. Bei den Wolken # 6, 13, 17 und 29 gibt es jeweils einen Extremwert des

Strahlungsantriebs, der bei einer geometrischen Dicke von 500 m liegt (für reine Wasser-

tröpfchen). Dieser Extremwert (negativster` Strahlungsantrieb) ist für die kurzwellige

Sonnenstrahlung leicht zu erklären. Wenn die �verschmutzte� und die �saubere� Wolke

dünn sind, so streuen sie wenig der einfallenden Strahlung zurück in den Weltraum und

damit ist auch der Unterschied zwischen den beiden Wolken und somit der indirekte

Aerosole�ekt klein. Wenn beide Wolke dick sind, so streuen sie viel der einfallenden

Strahlung zurück in den Weltraum und es kommt relativ wenig der einfallenden Strah-

lung zur Erdober�äche. Auch in diesem Fall ist der Unterschied zwischen den beiden

Wolken und damit der indirekte Aerosole�ekt klein. Wolken mit einer mittleren` Dicke

weisen deshalb den am stärksten negativen Strahlungsantrieb auf.

Die Wolken # 9 und 16 waren zur Gänze in der Nacht. Die einzige Strahlungsquelle ist

in diesem Fall die langwellige, thermische Ausstrahlung der Erdober�äche. Hier zeigt

sich ebenfalls, dass mit zunehmender Dicke von �verschmutzter� und �sauberer� Wol-

ke zunächst mehr der Strahlung in den Wolken absorbiert bzw. zurückgestrahlt wird.

Bei ca. 200-300 m geometrischer Dicke nimmt der Betrag des Strahlungsantriebs aber

wieder ab, da sowohl die �verschmutzte� als auch die �saubere� Wolke bereits soviel der

abgegebenen thermischen Strahlung absorbieren bzw. zurückstrahlen, dass nur mehr

relative wenig durch die Wolken hindurch in Richtung Weltraum abgestrahlt wird. Des-

halb weisen Wolken in der Nacht mit einer mittleren` Dicke den am stärksten positiven

Strahlungsantrieb auf.

Die Dicke einer Wolke bei der der über die gesamte Wolkendauer gemittelte Strahlungs-

antrieb am negativsten` für kurzwellige Strahlung und am positivsten` für langwellige

Strahlung ist, ist für beide Wellenlängenbereiche unterschiedlich. Bei den Wolken # 15

und 30 ist das Verhältnis von Dämmerungszeit zu tagsüber wenn die Sonne scheint re-

lativ hoch. Diese Wolken weisen deshalb zwei Extremwerte des Strahlungsantriebs auf.

Einen bei ca. 150 m für die langwellige, thermische Strahlung und einen bei ca. 400-500

m für die kurzwellige, Sonnenstrahlung.

Die Konzentration an schwarzem Kohlensto� in der Wolke wird als konstant angenom-

men und entspricht den gemessenen Konzentrationen in Bodennähe. Die Aerosolparti-

kelkonzentrationen oberhalb der Wolke entsprechen dem Standardpro�l 1 von Streamer
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in dem die Konzentration an schwarzem Kohlensto� gering ist (siehe Unterkapitel 5.4.2).

Wenn sich die geometrische Dicke einer simulierten Wolke verdoppelt, kommt es deshalb

in etwa zu einer Verdoppelung des Gehalts an schwarzem Kohlensto� (in der Wolke

und den Luftschichten über der Wolke zusammen). Deshalb wird bei allen Wolken der

Strahlungsantrieb positiver (oder zumindest weniger negativ) wenn die geometrische Di-

cke der Wolke zunimmt und die zusätzliche Absorption durch schwarzen Kohlensto�

berücksichtigt wird.

Zum Vergleich wurde der Strahlungsantrieb auch für reine Wassertröpfchen berechnet.

Für die Wolken # 6, 13, 17 und 29 die zu einem groÿen Teil tagsüber waren, ist für alle

geometrischen Dicken der Strahlungsantrieb dadurch negativ.

In den Abbn. 7.9-7.16 ist der Strahlungsantrieb der Wolken ohne EC (�elemental car-

bon�) in den Wolkentröpfchen bzw. für eine konstante EC-Konzentration innerhalb der

Wolke zu sehen. Mit der Dicke der Wolke variiert auch der EC-Gehalt (der Wolke und

den Luftschichten über der Wolke zusammen). Im Vergleich dazu ist in den Abbn. 7.17-

7.24 zusätzlich der Strahlungsantrieb der Wolken # 6, 9, 13, 15, 16, 17, 29 und 30 in

Abhängigkeit von der geometrischen Dicke der Wolke für einen konstanten EC-Gehalt

(der Wolke und den Luftschichten über der Wolke zusammen) dargestellt (punktierte

Linie). Damit der EC-Gehalt konstant ist, muss sich die EC-Konzentration in der Wolke

entsprechend ändern (die EC-Konzentration in den übrigen Luftschichten ist vernachläs-

sigbar klein). Es wird angenommen, dass die gemessenen EC-Konzentrationen für eine

geometrische Dicke der Wolken von 200 m gelten und für dünnere bzw. dickere Wolken

wird die Konzentration entsprechend angepasst. Der Kohlensto�anteil der Tröpfchen

wurde für die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen als Volumsmischung

der Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Kohlensto� berücksichtigt, da die Vo-

lumsmischung eine Obergrenze für die zusätzliche Absorption darstellt (siehe Abbn.

7.9-7.16 und Abbn. 7.30-7.37) und der Unterschied zu den anderen Berechnungsarten

der Einzelstreuparameter gering ist (siehe weiter oben in diesem Unterkapitel).
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Abbildung 7.17.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #6 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.

Abbildung 7.18.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #9 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.
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Abbildung 7.19.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #13 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.

Abbildung 7.20.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #15 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.
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Abbildung 7.21.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #16 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.

Abbildung 7.22.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #17 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.
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Abbildung 7.23.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #29 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.

Abbildung 7.24.: Der zeitlich gemittelte Strahlungsantrieb von Wolke #30 ist in Abhän-

gigkeit von der geometrischen Dicke dargestellt. Zum Vergleich ist der

Antrieb für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-Konzentration

in der Wolke und ohne EC (reine Wassertröpfchen) abgebildet.
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Durch konstanten EC-Gehalt in der Wolke wird der Strahlungsantrieb der Wolke weniger

negativ (�positiver�). Diese Erwärmung ist fast unabhängig von der geometrischen Dicke

der Wolke. Bei dickeren Wolken ist der Erwärmungse�ekt aber aufgrund von Mehrfach-

streuung etwas gröÿer.

7.2. Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche

Die Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche gibt an wieviel der einfallenden sichtbaren

Strahlung zurück in den Weltraum re�ektiert wird. Die restliche Strahlung wird absor-

biert und führt zu einer Erwärmung des Systems Atmosphäre und Erdober�äche. Bei

hoher Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (z.B. bei Schnee- oder Eisbedeckung), wird

nur ein kleiner Anteil der einfallenden Strahlung bzw. der einfallenden Energie absor-

biert.

Beim indirekten Aerosole�ekt wird der Strahlungs�uss der auf die Erde tri�t durch ei-

ne �verschmutzte� Wolke, mit dem durch eine �saubere� Wolke verglichen. Je höher die

Albedo der Erdober�äche ist, umso weniger wirkt sich die Änderung durch den indirek-

ten Aerosole�ekt aus, da bei hoher Albedo weniger der Di�erenz der Strahlungs�üsse

durch die �verschmutzte� bzw. die �saubere� Wolke an der Erdober�äche absorbiert wird.

In den Abbn. 7.25-7.29 ist der zeitliche Verlauf des Strahlungsantriebs durch den indi-

rekten Aerosole�ekt dargestellt. Der Antrieb wurde für jede Minute der Wolkendauer

berechnet und anschlieÿend wurden 15 Minuten-Mittelwerte für die Darstellung berech-

net.
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Abbildung 7.25.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 6 für eine

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche von 0,35, 0,60 bzw. 0,90 (die

Langwellen-Albedo ist konstant 0,03). Die Wolkentröpfchen bestehen

aus Wasser.

Abbildung 7.26.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 9 für eine

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche von 0,35, 0,60 bzw. 0,90 (die

Langwellen-Albedo ist konstant 0,03). Die Wolkentröpfchen bestehen

aus Wasser.
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Abbildung 7.27.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 15 für eine

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche von 0,35, 0,60 bzw. 0,90 (die

Langwellen-Albedo ist konstant 0,03). Die Wolkentröpfchen bestehen

aus Wasser.

Abbildung 7.28.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 6 für eine

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche von 0,35, 0,60 bzw. 0,90 (die

Langwellen-Albedo ist konstant 0,03). Die Wolkentröpfchen bestehen

aus Wasser und �elemental carbon�.
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Abbildung 7.29.: Zeitlicher Verlauf des Strahlungsantriebs von Wolke # 15 für eine

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche von 0,35, 0,60 bzw. 0,90 (die

Langwellen-Albedo ist konstant 0,03). Die Wolkentröpfchen bestehen

aus Wasser und �elemental carbon�.

Mit zunehmender Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche nimmt der Strahlungsantrieb

wie erwartet ab. Für den Strahlungsantrieb von Wolke #9 die zur Gänze in der Nacht

war, hat die Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche keinen Ein�uss.

Die Abbn. 7.30-7.37 zeigen den Strahlungsantrieb der Wolken # 6, 9, 13, 15, 16, 17, 29

und 30 in Abhängigkeit von der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berech-

nung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen. In manchen Abbildungen ist der Unter-

schied zwischen den Berechnungsarten so gering, dass sich manche Graphen überlagern.

Für alle Wolken wurde eine geometrische Dicke von 100 m für die Berechnungen an-

genommen. Jeder dargestellte Wert des Strahlungsantriebs ist ein Mittelwert über die

gesamte Wolkendauer. Für den kurzwelligen Spektralbereich (bis 4 µm) wird eine Albe-

do der Erdober�äche von 0,35 (Eis), 0,60 bzw. 0,90 (frischer Schnee) angenommen [4],

[99] und für den langwelligen Bereich eine Albedo von 0,03 [100].
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Abbildung 7.30.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #6 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.

Abbildung 7.31.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #9 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.
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Abbildung 7.32.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #13 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.

Abbildung 7.33.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #15 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.
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Abbildung 7.34.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #16 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.

Abbildung 7.35.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #17 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.

144



Abbildung 7.36.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #29 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.

Abbildung 7.37.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #30 ist in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo ist kon-

stant 0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpf-

chen dargestellt.
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Mit Ausnahme von Wolke # 9 und 16 wird bei allen Wolken der Strahlungsantrieb mit

zunehmender Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche kleiner (weniger negativ). Wolke #

9 und 16 waren zur Gänze nachts und deshalb hatte die Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche für den sichtbaren Spektralbereich keinen Ein�uss auf den Strahlungsantrieb

durch den indirekten Aerosole�ekt dieser Wolken.

Der schwarze Kohlensto� in den Tröpfchen wurde für die Berechnung der Einzelstreupa-

rameter der Tröpfchen wiederum als Volumsmischung (strichlierte Linie), als �e�ektives

Medium�-Näherung (strich-punktierte Linie) und als umhüllte Kugeln (punktierte Linie)

berücksichtigt. Zum Vergleich wurde der Strahlungsantrieb auch für reine Wassertröpf-

chen berechnet (durchgezogene Linie). Die zusätzliche Absorption durch den schwarzen

Kohlensto� führt bei allen Wolken mit Ausnahme von Wolke # 9 und 16 dazu, dass der

Strahlungsantrieb weniger stark negativ ist. Bei den Wolke # 9 und 16 gibt es keine

zusätzliche Absorption, da diese zur Gänze nachts waren und langwellige, thermische

Strahlung auch von reinen Wassertröpfchen stark absorbiert wird. Bei allen anderen

Wolken wird durch den schwarzen Kohlensto� zusätzlich kurzwellige, sichtbare Strah-

lung absorbiert.

Der Unterschied im Strahlungsantrieb wenn der schwarze Kohlensto� in den Tröpfchen

berücksichtigt wird oder nicht ist umso gröÿer, je höher die Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche ist. Das liegt daran, dass die re�ektierte Strahlung wieder auf die Wolke tri�t

und zum Teil an den Wolkentröpfchen absorbiert wird. Wenn mehr Strahlung re�ektiert

wird, kann auch mehr in der Wolke absorbiert werden und der Strahlungsantrieb wird

weniger negativ.

Eine hohe Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche führt also auf zweifache Weise dazu,

dass der Strahlungsantrieb weniger negativ bzw. �positiver� wird. Zum einen wird durch

die hohe Kurzwellen-Albedo weniger Strahlung an der Erdober�äche absorbiert, wo-

durch der Strahlungsantrieb weniger negativ wird. Zum anderen wird durch die hohe

Kurzwellen-Albedo mehr Strahlung an der Erdober�äche re�ektiert, wodurch mehr in

der Wolke absorbiert werden kann und der Strahlungsantrieb wird weniger negativ bzw.

�positiver�.
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Abbildung 7.38.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #6 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.

Abbildung 7.39.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #9 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.
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Abbildung 7.40.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #13 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.

Abbildung 7.41.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #15 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.
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Abbildung 7.42.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #16 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.

Abbildung 7.43.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #17 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.
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Abbildung 7.44.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #29 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.

Abbildung 7.45.: Der Strahlungsantrieb von Wolke #30 ist in Abhängigkeit von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (die Langwellen-Albedo

ist konstant 0,03) für konstanten EC-Gehalt bzw. konstante EC-

Konzentration in der Wolke und reine Wassertröpfchen abgebildet.
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Abbn. 7.38-7.45 geben eine Übersicht über die Abhängigkeit des Strahlungsantriebs von

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und konstantem EC-Gehalt bzw. konstanter

EC-Konzentration in der Wolke. In manchen Abbildungen ist der Unterschied zwischen

den Berechnungsarten so gering, dass sich manche Graphen überlagern. Die Langwellen-

Albedo der Erdober�äche ist konstant 0,03. Die geometrische Dicke der Wolken beträgt

in allen Fällen 100 m. Für den Fall, dass die gemessenen EC-Konzentrationen für eine

200 m Dicke Wolke gelten (punktierte Linie) ist der EC-Gehalt der Wolke (plus den

Luftschichten über der Wolke) ca. doppelt so groÿ wie für den Fall, dass die gemessenen

EC-Konzentrationen für eine 100 m Dicke Wolke (strichlierte Linie) gelten. Deshalb ist

der Strahlungsantrieb in diesem Fall weniger negativ (�positiver�).

7.3. Auftriebsgeschwindigkeit

Der Strahlungsantrieb durch den indirekten Aerosole�ekt hängt auch von der Auftriebs-

geschwindigkeit des aufsteigenden Wolkenpakets ab. In den Abbn. 7.46-7.61 ist der

Strahlungsantrieb der Wolken # 6, 9, 13, 15, 16, 17, 29 und 30 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,75 m/s dargestellt. Jeder dargestellte Wert des

Strahlungsantriebs ist ein Mittelwert über die gesamte Wolkendauer. Ebenfalls zu sehen

ist die Abhängigkeit von der geometrischen Dicke der Wolke, der Kurzwellen-Albedo

der Erdober�äche und dem EC-Gehalt der Wolke. Der Kohlensto�anteil der Tröpfchen

wurde für die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen als Volumsmischung

der Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Kohlensto� berücksichtigt (punktierte

Linie für 0,75 m/s und strichlierte Linie für 0,50 m/s Auftriebsgeschwindigkeit). Der

Strahlungsantrieb wurde auch für reine Wassertröpfchen berechnet (strich-punktierte

Linie für 0,75 m/s und durchgezogene Linie für 0,50 m/s Auftriebsgeschwindigkeit). In

manchen Abbildungen ist der Unterschied zwischen den Berechnungsarten so gering,

dass sich manche Graphen überlagern. Für die Wolken # 6, 9, 15, und 30 ist der Be-

trag des Strahlungsantriebs bei der niedrigeren Auftriebsgeschwindigkeit kleiner. Für die

Wolken # 13, 16, 17 und 29 ist es genau umgekehrt, bei diesen ist der Betrag des Strah-

lungsantriebs bei der niedrigeren Auftriebsgeschwindigkeit gröÿer. Allgemein gilt, dass

bei niedrigerer Auftriebsgeschwindigkeit eine kleinere maximale Übersättigung erreicht

wird (siehe Unterkapitel 7.4). Somit werden auch weniger Aerosolpartikel zu Wolken-

tröpfchen aktiviert (siehe Unterkapitel 7.4). Für den indirekten E�ekt ist aber die relati-

ve Di�erenz der Tröpfchenkonzentration zwischen �verschmutzter� und �sauberer� Wolke

wichtig (siehe auch Unterkapitel 7.4). Bei der höheren Auftriebsgeschwindigkeit werden
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zwar sowohl für die �verschmutzte� als auch die �saubere� Wolke mehr Aerosolpartikel zu

Wolkentröpfchen aktiviert, die Di�erenz der Wolkentröpfchen von �verschmutzter� und

�sauberer� Wolke normiert auf die Konzentration der Wolkentröpfchen der �sauberen�

Wolke muss aber nicht höher sein bei höherer Auftriebsgeschwindigkeit:

relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration =

(nakt.,verscℎmutzt − nakt.,sauber)/nakt.,sauber, (7.1)

nakt.,verscℎmutzt, nakt.,sauber sind die Anzahlkonzentrationen der aktivierten Wolkentröpf-

chen der �verschmutzten� bzw. der �sauberen� Wolke. Je höher die relative Di�erenz der

Tröpfchenkonzentration ist, desto mehr Tröpfchen hat die �verschmutzte� gegenüber der

�sauberen� Wolke und desto mehr der einfallenden Strahlung wird von der �verschmutz-

ten� Wolke relativ gesehen zurück in den Weltraum gestreut und desto höher ist somit

der Strahlungsantrieb. Für die Wolken # 6, 9, 15, und 30 ist die relative Di�erenz der

Tröpfchenkonzentration bei 0,75 m/s Auftriebsgeschwindigkeit gröÿer als bei 0,50 m/s

und damit ist bei diesen Wolken auch der Betrag des Strahlungsantriebs gröÿer bei der

höheren Auftriebsgeschwindigkeit. Bei den Wolken # 13, 16, 17 und 29 ist die relative

Di�erenz der Tröpfchenkonzentration und damit auch der Betrag des Strahlungsantriebs

bei der höheren Auftriebsgeschwindigkeit geringer.
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Abbildung 7.46.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.47.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.48.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.49.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.

154



Abbildung 7.50.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.51.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.52.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.53.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.54.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.55.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.56.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.57.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.58.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.59.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.60.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.61.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,75 m/s und 0,50 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und der Berechnung der Einzel-

streuparameter der Tröpfchen.
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In den Abbn. 7.46-7.61 wird der Strahlungsantrieb der Wolken # 6, 9, 13, 15, 16, 17, 29

und 30 für eine Auftriebsgeschwindigkeit von 0,35 m/s und 0,50 m/s verglichen. Jeder

dargestellte Wert des Strahlungsantriebs ist ein Mittelwert über die gesamte Wolken-

dauer. Ebenfalls zu sehen ist die Abhängigkeit von der geometrischen Dicke der Wolke,

der Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und dem EC Gehalt der Wolke. Der Koh-

lensto�anteil der Tröpfchen wurde für die Berechnung der Einzelstreuparameter der

Tröpfchen als Volumsmischung der Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Koh-

lensto� berücksichtigt (punktierte Linie für 0,50 m/s und strichlierte Linie für 0,35 m/s

Auftriebsgeschwindigkeit). Der Strahlungsantrieb wurde auch für reine Wassertröpfchen

berechnet (strich-punktierte Linie für 0,50 m/s und durchgezogene Linie für 0,35 m/s

Auftriebsgeschwindigkeit). In manchen Abbildungen ist der Unterschied zwischen den

Berechnungsarten so gering, dass sich manche Graphen überlagern. Für die Wolken #

9, 15, 16, 17 und 30 ist die relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration bei 0,50 m/s

Auftriebsgeschwindigkeit gröÿer als bei 0,35 m/s und damit ist bei diesen Wolken auch

der Betrag des Strahlungsantriebs gröÿer bei der höheren Auftriebsgeschwindigkeit. Bei

den Wolken # 6, 13 und 29 ist die relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration und

damit auch der Betrag des Strahlungsantriebs bei der höheren Auftriebsgeschwindigkeit

geringer.

Abbildung 7.62.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.63.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.64.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.65.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 für eine Auftriebsge-

schwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.66.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.67.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.68.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.69.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.70.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.71.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.72.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.73.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.74.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.75.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.76.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

geometrischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreu-

parameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.77.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 für eine Auftriebs-

geschwindigkeit von 0,50 m/s und 0,35 m/s in Abhängigkeit von der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Für die Abhängigkeit des Strahlungsantriebs der Wolken von der Auftriebsgeschwindig-

keit ist die relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration von �verschmutzter� und �sau-

berer� Wolke von Bedeutung. Da diese von den Gröÿenverteilungen der �verschmutzen�

bzw. der �sauberen� Wolke abhängt, gibt es für die gewählten Auftriebsgeschwindigkei-

ten keinen linearen Zusammenhang zwischen dem Betrag des Strahlungsantriebs durch

den indirekten Aerosole�ekt und der Auftriebsgeschwindigkeit des Wolkenpakets.

7.4. Anzahlkonzentration der Wolkentröpfchen

In den Tabn. 7.2 und 7.3 ist die maximale, während einer Wolkensimulation erreich-

te Übersättigung der Atmosphäre für die �verschmutzten� Wolken und die �sauberen�

Vergleichswolken aufgeführt. Wenn der Strahlungsein�uss auf des Wachstum der Wol-

kentröpfchen bei der Simulation berücksichtigt wird, sinkt die maximale Übersättigung

im Mittel um 0,01 Prozentpunkte sowohl für die �verschmutzten� als auch für die �sau-

beren� Wolken. Durch Berücksichtigung des Strahlungsein�usses auf das Wachstum sind
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die Wolkenkondensationskerne (�cloud condensation nuclei�; CCN) kühler als ihre Um-

gebung und deshalb können sie den vorhandenen Wasserdampf in der Atmosphäre ef-

fektiver aufnehmen als ohne Strahlungsein�uss und damit sinkt die maximale Übersät-

tigung.

mit Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 0,34 % 0,35 % 0,28 % 0,23 %

9 0,52 % 0,53 % 0,43 % 0,35 %

13 0,89 % 0,90 % 0,75 % 0,63 %

15 0,52 % 0,52 % 0,42 % 0,35 %

16 0,44 % 0,45 % 0,36 % 0,29 %

17 0,29 % 0,31 % 0,24 % 0,19 %

29 0,78 % 0,79 % 0,64 % 0,54 %

30 0,48 % 0,49 % 0,39 % 0,32 %

Tabelle 7.2.: Maximale Übersättigung der simulierten Wolken für verschiedene Auf-

triebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachstum

der Wolkentröpfchen der �verschmutzten� Wolken.

mit Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 0,35 % 0,35 % 0,28 % 0,23 %

9 0,55 % 0,56 % 0,45 % 0,37 %

13 1,18 % 1,20 % 1,00 % 0,86 %

15 0,53 % 0,54 % 0,43 % 0,36 %

16 0,44 % 0,46 % 0,36 % 0,29 %

17 0,30 % 0,31 % 0,24 % 0,19 %

29 0,92 % 0,92 % 0,77 % 0,66 %

30 0,51 % 0,52 % 0,42 % 0,34 %

Tabelle 7.3.: Maximale Übersättigung der simulierten Wolken für verschiedene Auf-

triebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachstum

der Wolkentröpfchen der �sauberen� Vergleichswolken.
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Die maximale Übersättigung sinkt mit kleiner werdender Auftriebsgeschwindigkeit. Bei

niedriger Auftriebsgeschwindigkeit haben die Wolkentröpfchen mehr Zeit um den �über-

schüssigen� Wasserdampf aus der Atmosphäre aufzunehmen, wodurch die maximale

Übersättigung abnimmt. Von 0,75 m/s auf 0,50 m/s nimmt die maximale Übersättigung

für die �verschmutzten� Wolken im Mittel um 0,10 Prozentpunkte und für die �sauberen�

Wolken im Mittel um 0,11 Prozentpunkte ab. Beim Vergleich von 0,50 m/s mit 0,35 m/s

Auftriebsgeschwindigkeit zeigt sich ein ähnlicher Abfall: im Mittel 0,08 Prozentpunkte

weniger maximale Übersättigung für die �verschmutzten� Wolken und für die �sauberen�

Wolken.

In den Tabn. 7.4 und 7.5 ist die Anzahlkonzentration der Wolkentröpfchen für verschie-

dene Auftriebsgeschwindigkeiten für die �verschmutzten� Wolken und die �sauberen� Ver-

gleichswolken aufgeführt. Für eine Auftriebsgeschwindigkeit von 0,75 m/s wurde auch

der Strahlungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen untersucht. Die Anzahl-

konzentration ist für eine Übersättigung der Atmosphäre von 0,5% angegeben. Wenn

diese Übersättigung in einer Simulation nicht erreicht wurde, wird stattdessen die An-

zahlkonzentration der aktivierten Tröpfchen nach Erreichen der maximale Übersättigung

genommen. Bei den �verschmutzten� Wolken sind auch die gemessenen Wolkentröpfchen-

konzentrationen angeführt. Diese ergeben sich aus der Di�erenz der bei 0,5% Übersätti-

gung gemessenen CCN vor und während der Wolke.
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mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # Messung 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 - 1145,1 1145,1 934,4 195,5

9 - 381,5 381,5 395,9 351,2

13 198,8 57,5 57,5 58,4 76,4

15 117,0 429,9 429,9 426,6 397,7

16 78,0 534,6 564,6 498,8 372,0

17 152,8 690,2 690,2 94,5 94,5

29 8,3 120,3 120,3 138,2 142,4

30 184,5 459,8 459,8 446,8 399,8

Tabelle 7.4.: Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) bei 0,5% Übersättigung bzw.

Aktivierung der ersten Tröpfchen für verschiedene Auftriebsgeschwindigkei-

ten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen

der �verschmutzten� Wolken.

mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 1090,5 1090,5 894,2 491,2

9 275,5 247,8 308,4 295,3

13 7,4 7,4 7,4 12,5

15 406,4 406,4 404,4 377,8

16 520,4 550,1 484,9 440,9

17 673,6 673,6 172,4 92,0

29 59,5 59,5 71,3 83,2

30 399,9 385,4 388,9 373,1

Tabelle 7.5.: Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) bei 0,5% Übersättigung bzw.

Aktivierung der ersten Tröpfchen für verschiedene Auftriebsgeschwindigkei-

ten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen

der �sauberen� Vergleichswolken.
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Wenn der Strahlungsein�uss auf das Wachstum derWolkentröpfchen berücksichtigt wird,

ändert sich die Anzahlkonzentration der Tröpfchen zu Beginn nur wenig. Bei den �ver-

schmutzten� Wolken nimmt die Anzahlkonzentration im Mittel um 3,8 Tröpfchen/cm3

zu und bei den �sauberen� Wolken nimmt sie im Mittel um 1,6 Tröpfchen/cm3 ab. Nach

500 Sekunden Wachstum ist die Anzahlkonzentration der aktivierten Tröpfchen bei der

Berücksichtigung des Strahlungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen wegen

der niedrigeren maximalen Übersättigung aber für alle Wolken geringer als ohne Strah-

lungsein�uss. Im Mittel über alle Wolken nimmt nach 500 Sekunden Wachstum bei den

�verschmutzten� Wolken die Anzahlkonzentration um 122,3 Tröpfchen/cm3 und bei den

�sauberen� Wolken um 113,2 Tröpfchen/cm3 ab.

Mit der Auftriebsgeschwindigkeit nimmt die Anzahlkonzentration der Tröpfchen ab. In

Tab. 7.6 ist die über alle Wolke gemittelte Änderung der Tröpfchenkonzentration mit

der Änderung der Auftriebsgeschwindigkeit für die �verschmutzten� und die �sauberen�

Wolken angeführt.

Änderung der Änderung der

Anzahlkonzentration Anzahlkonzentration

Änderung der Auftriebs- �verschmutzte� �saubere �

geschwindigkeit (m/s) Wolke (1/cm3) Wolke (1/cm3)

0,75 → 0,50 −102,3 −97,6
0,50 → 0,35 −79,4 −60,7

Tabelle 7.6.: Änderung der Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) mit der Ände-

rung der Auftriebsgeschwindigkeit für die �verschmutzten� Wolken und die

�sauberen� Vergleichswolken.

Da das Ausgangsaerosol für die �sauberen� Wolken weniger Aerosolpartikel enthält als

für die �verschmutzten� Wolken und sie somit eine geringere Tröpfchenkonzentration auf-

weisen, ist bei den �sauberen� Wolken die absolute Änderung der Anzahlkonzentration

kleiner als bei den �verschmutzten� Wolken.

In Tab. 7.7 ist die relative Di�erenz (in Prozent) der Anzahlkonzentration der Tröpf-

chen zwischen den �verschmutzten� Wolken und den �sauberen� Vergleichswolken für

verschiedene Auftriebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachs-

tum der Wolkentröpfchen nach 500 s Simulationszeit. Die mit ∗ gekennzeichneten Werte
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sind beim erreichen des mittleren Flüssigwassergehalts der Wolke genommen, da bei Wol-

ke # 6 und 16 die Di�erenz der Tröpfchenkonzentration zwischen den �verschmutzten �

Wolken und den �sauberen� Vergleichswolken gering ist. Eigentlich müsste die relative

Relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration für jeden Flüssigwassergehalt berechnet

werden. Bei den übrigen Wolken sind die Unterschiede zwischen den �verschmutzten�

Wolken und den �sauberen� Vergleichswolken aber groÿ genug, dass der Wert nach 500

s Simulationszeit repräsentativ für alle Flüssigwassergehalte ist. Bei Wolke # 6 und 16

werden die Werte für die mittleren Flüssigwassergehalte der Wolken zur Analyse heran-

gezogen.

mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 3,7 % 4,2 % -16,5 %∗ 3,8 %∗

9 27,9 % 34,3 % 27,9 % 11,7 %

13 100,5 % 99,4 % 131,3 % 151,3 %

15 5,8 % 6,1 % 5,8 % 5,5 %

16 2,7 %∗ 2,6 %∗ 2,9 %∗ -15,6 %∗

17 2,4 % 2,4 % 2,4 % 2,4 %

29 16,8 % 16,8 % 25,3 % 37,3 %

30 11,5 % 16,1 % 11,5 % 4,6 %

Tabelle 7.7.: Relative Di�erenz (in Prozent) der Anzahlkonzentration der Tröpfchen zwi-

schen den �verschmutzten� Wolken und den �sauberen� Vergleichswolken

für verschiedene Auftriebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strahlungsein�uss

auf das Wachstum der Wolkentröpfchen nach 500 s Simulationszeit. ∗ Re-

lative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration beim erreichen des mittleren

Flüssigwassergehalts der Wolke.

Die relative Di�erenz der Anzahlkonzentration der Tröpfchen zwischen den �verschmutz-

ten� Wolken und den �sauberen� Vergleichswolken ist für den Betrag des Strahlungsan-

triebs relevant.
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7.5. Strahlungsein�uss auf das Wachstum durch

Di�usion

Wenn der Strahlungsein�uss auf das Wachstum durch Di�usion berücksichtigt wird,

absorbieren die Tröpfchen langwellige und kurzwellige (wenn sie schwarzen Kohlensto�

enthalten) Strahlung und strahlen langwellige Strahlung gemäÿ ihrer Temperatur ab.

Dadurch kann sich ihre Temperatur von der Umgebungstemperatur unterscheiden und

die Tröpfchen werden schwerer oder leichter aktivierbar (siehe Unterkapitel 3.1). Wie im

vorigen Unterkapitel zu sehen war nimmt die Anzahlkonzentration der Aerosolpartikel

die zu Wolkentröpfchen aktiviert werden ab, wenn der Strahlungsein�uss berücksichtigt

wird. Der Betrag des Strahlungsantriebs wird ebenfalls für alle Wolken geringer wenn der

Strahlungsein�uss berücksichtigt wird, die Änderung ist aber gering. In den Abbn. 7.78-

7.93 wird der Strahlungsantrieb der Wolken einmal mit und einmal ohne Strahlungsein-

�uss auf das Wachstum durch Di�usion dargestellt. Der Kohlensto�anteil der Tröpfchen

wurde für die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen als Volumsmischung

der Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Kohlensto� berücksichtigt (punktierte

Linie mit Strahlungsein�uss und strichlierte Linie ohne Strahlungsein�uss). Der Strah-

lungsantrieb wurde auch für reine Wassertröpfchen berechnet (strich-punktierte Linie

mit Strahlungsein�uss und durchgezogene Linie ohne Strahlungsein�uss). Die Auftriebs-

geschwindigkeit des Wolkenpakets war 0,75 m/s. Bei manchenWolken ist der Unterschied

zwischen der Berechnung mit/ohne Strahlungsein�uss so gering, dass die Graphen für

die Berechnug mit/ohne Strahlungsein�uss übereinanderliegen und nur einer der beiden

in den Abbildungen erkennbar ist.
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Abbildung 7.78.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.79.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.80.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.81.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.82.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.83.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.84.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.85.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.86.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.87.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.88.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.89.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.90.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.91.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.92.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 mit und ohne Strah-

lungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der geome-

trischen Dicke der Wolke und der Berechnung der Einzelstreuparameter

der Tröpfchen.

Abbildung 7.93.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 mit und ohne

Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum in Abhängigkeit der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche (Langwellen-Albedo ist konstant

0,03) und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Der Strahlungsantrieb ändert sich Betragsmäÿig nur gering wenn der Strahlungsein-

�uss auf das Wachstum durch Di�usion berücksichtigt wird (die Änderung ist von der

Gröÿenordnung 0,01 W/m2). Bei den Wolken mit betragsmäÿig groÿem Strahlungsan-

trieb durch den indirekten Aerosole�ekt ist der Unterschied zwischen der Berechnung

mit/ohne Strahlungsein�uss so gering, dass er in den Abbn. 7.78-7.93 nicht zu sehen ist.

Nur bei den Wolken mit einem betragsmäÿig kleinen Strahlungsantrieb ist ein Unter-

schied zu sehen. Bei diesen nimmt der Betrag des Strahlungsantriebs durch den Strah-

lungsein�uss auf das Wachstum durch Di�usion leicht ab. Die Tröpfchenkonzentrationen

der Wolken sind im Mittel über alle Wolken geringer wenn der Strahlungsein�uss auf

das Wachstum durch Di�usion berücksichtigt wird. Dadurch ist auch die relative Dif-

ferenz der Tröpfchenkonzentrationen zwischen �verschmutzter� Wolke und �sauberer �

Vergleichswolke im Mittel über alle Wolken geringer und dadurch wird auch der Betrag

des Strahlungsantriebs kleiner (siehe auch Unterkapitel 7.4). Nur bei Wolke # 16 wird

der Strahlungsantrieb betragsmäÿig etwas gröÿer durch den Strahlungsein�uss auf das

Tröpfchenwachstum. Der mittlere Flüssigwassergehalt dieser Wolke ist kleiner als der der

übrigen Wolken und deshalb sind die Tröpfchen dieser Wolke im Mittel kleiner als die der

anderen Wolken. Am Beginn der Simulation von Wolke # 16, wenn die Tröpfchen klein

sind, ist die relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration der �verschmutzten� und der

�sauberen� Wolke mit Strahlungsein�uss gröÿer als ohne Strahlungsein�uss und damit

ist auch der Strahlungsantrieb betragsmäÿig gröÿer.

7.6. Turbulenter Austausch

Durch turbulenten Austausch von Luft zwischen der Wolke und ihrer Umgebung werden

ständig bereits gewachsene Wolkentröpfchen durch unaktivierte Tröpfchen ersetzt (sie-

he Unterkapitel 5.2.3). Dadurch verbreitern sich die Tröpfchengröÿenverteilungen der

�verschmutzten � und der �sauberen � Wolke. In den Abbn. 7.94-7.109 ist der Strah-

lungsantrieb der Wolken einmal unter Berücksichtigung von turbulenten Austausch und

einmal ohne dargestellt. Die Auftriebsgeschwindigkeit des Wolkenpakets war 0,75 m/s.

Der Strahlungsantrieb wurde für reine Wassertröpfchen berechnet (Quadrate: mit tur-

bulenten Austausch und durchgezogene Linie: ohne turbulenten Austausch). Für die

Berechnung ohne turbulenten Austausch wird auch der Kohlensto�anteil der Tröpfchen

für die Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen als Volumsmischung der

Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Kohlensto� berücksichtigt (strichlierte Li-
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nie). Für keine der Wolken führt die Berücksichtigung des turbulenten Austauschs zu

einer signi�kanten Änderung im Strahlungsantrieb.

Abbildung 7.94.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.95.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #6 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erdober-

�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berechnung

der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.96.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.97.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #9 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erdober-

�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berechnung

der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.98.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.99.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #13 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erdober-

�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berechnung

der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.100.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.101.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #15 mit und ohne tur-

bulenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berech-

nung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.102.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.103.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #16 mit und ohne tur-

bulenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berech-

nung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.104.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.105.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #17 mit und ohne tur-

bulenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berech-

nung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.106.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.107.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #29 mit und ohne tur-

bulenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berech-

nung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Abbildung 7.108.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 mit und ohne turbu-

lenten Austausch in Abhängigkeit der geometrischen Dicke der Wolke

und der Berechnung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.
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Abbildung 7.109.: Vergleich des Strahlungsantriebs von Wolke #30 mit und ohne tur-

bulenten Austausch in Abhängigkeit der Kurzwellen-Albedo der Erd-

ober�äche (die Langwellen-Albedo ist konstant 0,03) und der Berech-

nung der Einzelstreuparameter der Tröpfchen.

Durch turbulenten Austausch von Luft zwischen der Wolke und ihrer Umgebung wer-

den die Tröpfchengröÿenverteilungen breiter (nicht dargestellt) und die Anzahlkonzen-

tration der Tröpfchen ändert sich. Je länger die Tröpfchen wachsen umso gröÿer wird

der Unterschied zwischen den Berechnungen mit bzw. ohne turbulenten Austausch. Die

Wolken während der Messkampagne hatten relativ kleine mittlere Flüssigwassergehalte

und damit sind die Tröpfchen dieser Wolken relativ rasch gewachsen und somit hat der

turbulente Austausch keinen bedeutenden Ein�uss. In den Abbn. 7.102-7.109 ist des-

halb keine signi�kante Änderung des Strahlungsantriebs durch die Berücksichtigung des

turbulenten Austauschs zu erkennen.

7.7. Massen-Akkomodationskoe�zient

Bei der Betrachtung einer Grenz�äche zwischen Wasserdampf und �üssigem Wasser

gibt der Massen-Akkomodationskoe�zient oder Kondensationskoe�zient �K an, wel-

cher Bruchteil der Wassermoleküle die auf die Wasser�äche tre�en dort auch bleibt.

Dies ist für das Wachstum durch Di�usion für kleine Tröpfchen von Bedeutung (siehe
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Unterkapitel 3.1). In der Literatur �nden sich widersprüchliche Angaben zum Wert von

�K , z.B. wird in [101] ein Wertebereich zwischen 0,04-0,1 angegeben mit einem wahr-

scheinlichsten Wert von 0,06. In [102] hingegen werden für einen Temperaturbereich von

250-270 K Werte unter 0,8 ausgeschlossen und für Temperaturen bis 290 K Werte unter

0,4, mit einem wahrscheinlichsten Wert für den Massen-Akkomodationskoe�zenten von

1. In [103] werden für �K Werte unter 0,3 ausgeschlossen. Die Berechnungen in die-

ser Arbeit wurden für einen Massen-Akkomodationskoe�zienten von 0,04 durchgeführt.

Zum Vergleich wurden die Berechnungen auch für �K = 1, 0 durchgeführt und werden

in diesem Unterkapitel dargestellt.

Bei einemMassen-Akkomodationskoe�zienten von 1,0 wachsen die kleinen Tröpfchen ra-

scher als bei �K = 0, 04, dadurch nehmen sie den �überschüssigen� Wasserdampf schnel-

ler auf und die maximale Übersättigung der Atmosphäre die in einer Wolkensimulation

erreicht wird ist kleiner als für �K = 0, 04. In den Tabn. 7.8 und 7.9 ist die maximale

Übersättigung der Atmosphäre für die �verschmutzten� und die �sauberen� Vergleichs-

wolken aufgeführt. Gegenüber den entsprechenden Werten für �K = 0, 04 die in den

Tabn. 7.2 und 7.3 zu sehen ist zeigt sich eine deutliche Abnahme der maximalen Über-

sättigung. Für höhere Auftriebsgeschwindigkeiten ist die Abnahme etwas gröÿer als für

niedrigere.

mit Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 0,22 % 0,23 % 0,19 % 0,16 %

9 0,34 % 0,35 % 0,28 % 0,24 %

13 0,62 % 0,63 % 0,53 % 0,46 %

15 0,33 % 0,34 % 0,28 % 0,24 %

16 0,28 % 0,29 % 0,24 % 0,20 %

17 0,19 % 0,20 % 0,16 % 0,13 %

29 0,52 % 0,53 % 0,44 % 0,37 %

30 0,31 % 0,32 % 0,26 % 0,22 %

Tabelle 7.8.: Maximale Übersättigung der simulierten Wolken für verschiedene Auf-

triebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachstum

der Wolkentröpfchen der �verschmutzten� Wolken mit �K = 1, 0.

194



mit Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs- ohne Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 0,22 % 0,23 % 0,19 % 0,16 %

9 0,35 % 0,36 % 0,30 % 0,25 %

13 0,88 % 0,89 % 0,76 % 0,65 %

15 0,34 % 0,35 % 0,29 % 0,24 %

16 0,29 % 0,30 % 0,24 % 0,20 %

17 0,19 % 0,20 % 0,16 % 0,13 %

29 0,63 % 0,64 % 0,54 % 0,46 %

30 0,33 % 0,34 % 0,28 % 0,24 %

Tabelle 7.9.: Maximale Übersättigung der simulierten Wolken für verschiedene Auf-

triebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strahlungsein�uss auf das Wachstum

der Wolkentröpfchen der �sauberen� Vergleichswolken mit �K = 1, 0.

Für eine Auftriebsgeschwindigkeit von 0,75 m/s nimmt die maximale Übersättigung im

Mittel über alle Wolken für �K = 1, 0 um 0,19 Prozentpunkte gegenüber der Berechnung

mit �K = 0, 04 ab. Für 0,5 m/s beträgt die Abnahme im Mittel 0,15 Prozentpunkte und

für 0,35 m/s 0,12 Prozentpunkte. Für den indirekten Aerosole�ekt ist der Unterschied

zwischen �verschmutzter� und �sauberer� Wolke von Bedeutung. Betrachtet man die Dif-

ferenz der maximalen Übersättigung zwischen �verschmutzter� und �sauberer� Wolke:

Di�erenz der maximale Übersättigung = sD,WMax.∣�verschmutzt� − sD,WMax.∣�sauber� , (7.2)

für die beiden Werte von �K so ist der Unterschied kleiner. Im Mittel über alle Wolken

ist Di�erenz der maximale Übersättigung für �K = 0, 04 nur um 0,01 Prozentpunkte

gröÿer als für �K = 1, 0. Dies gilt für alle Auftriebsgeschwindigkeiten.

Mit der maximalen Übersättigung nimmt auch die Anzahlkonzentration aktivierter

Tröpfchen ab. Bei den Berechnungen mit �K = 0, 04 gibt es im Mittel über alle Wolken

mehr Tröpfchen als für �K = 1, 0. In den Tabn. 7.10 und 7.11 ist die Anzahlkonzentration

aktivierter Tröpfchen nach 500 s Wachstum der Wolkentröpfchen für die �verschmutzten�

und die �sauberen� Vergleichswolken für �K = 0, 04 angeführt. In den Tabn. 7.12 und

7.13 ist dasselbe für �K = 1, 0 zu sehen.
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mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 684,1 1106,8 888,3 683,3

9 408,1 428,8 408,4 342,3

13 174,8 173,9 146,2 121,9

15 449,4 470,8 449,6 384,6

16 510,6 590,5 510,4 457,2

17 559,3 963,1 672,7 551,2

29 209,5 209,5 181,3 160,6

30 464,2 495,0 463,6 392,4

Tabelle 7.10.: Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) nach 500 s Wachstum der

Tröpfchen für verschiedene Auftriebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strah-

lungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen der �verschmutzten�

Wolken mit �K = 0, 04.

mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 659,4 1061,8 854,2 658,5

9 319,2 319,2 319,4 306,5

13 87,2 87,2 63,2 48,5

15 424,6 443,6 424,9 364,4

16 494,7 573,7 494,5 442,1

17 546,3 940,8 656,8 538,2

29 179,4 179,4 144,7 117,0

30 416,2 426,5 415,7 375,2

Tabelle 7.11.: Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) nach 500 s Wachstum der

Tröpfchen für verschiedene Auftriebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strah-

lungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen der �sauberen� Ver-

gleichswolken mit �K = 0, 04.

196



mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 510,2 888,9 684,0 510,0

9 342,0 377,0 342,2 304,2

13 123,2 122,3 100,7 81,4

15 384,3 420,5 384,5 318,1

16 397,2 510,2 397,0 334,5

17 360,9 677,7 556,3 445,2

29 160,3 160,3 145,2 131,4

30 393,0 435,0 392,3 338,3

Tabelle 7.12.: Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) nach 500 s Wachstum der

Tröpfchen für verschiedene Auftriebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strah-

lungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen der �verschmutzten�

Wolken mit �K = 1, 0.

mit ohne ohne ohne

Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs- Strahlungs-

ein�uss ein�uss ein�uss ein�uss

Wolke # 0,75 m/s 0,75 m/s 0,50 m/s 0,35 m/s

6 492,4 854,8 659,2 491,5

9 306,2 319,2 286,9 261,9

13 48,2 48,3 37,7 29,2

15 364,1 398,1 364,4 310,6

16 383,3 494,3 383,1 322,0

17 353,0 661,7 543,3 434,9

29 116,7 116,7 97,0 83,1

30 375,7 399,6 375,2 288,6

Tabelle 7.13.: Anzahlkonzentration der Tröpfchen (1/cm3) nach 500 s Wachstum der

Tröpfchen für verschiedene Auftriebsgeschwindigkeiten, mit/ohne Strah-

lungsein�uss auf das Wachstum der Wolkentröpfchen der �sauberen� Ver-

gleichswolken mit �K = 1, 0.
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Im Mittel über alle Wolken gibt es für �K = 0, 04 mehr aktivierte Tröpfchen als für

�K = 1, 0. Der Unterschied ist wie bei der maximalen Übersättigung für höhere Auf-

triebsgeschwindigkeiten gröÿer. Für den indirekten E�ekt ist aber wiederum die relative

Änderung der Tröpfchenkonzentration zwischen �verschmutzter� und �sauberer� Wolke

interessant:

relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration =

(nakt.,verscℎmutzt − nakt.,sauber)/nakt.,sauber, (7.3)

Hier zeigt sich ein anderes Bild. Für die Wolken # 9, 15 und 30 ist die relative Di�erenz

der Tröpfchenkonzentration für �K = 0, 04 gröÿer als für �K = 1, 0, für die Wolken #

13 und 29 ist sie kleiner und für die Wolken # 6, 16 und 17 gibt es keinen Unterschied

zwischen �K = 0, 04 und �K = 1, 0.

Die Abhängigkeit des Strahlungsantriebs durch den indirekten Aerosole�ekt von ver-

schiedenen Parametern und Berechnungsarten die in der Sensitivitätsanalyse untersucht

wurden, ist auch für �K = 1, 0 erforscht worden. Es zeigt sich kein qualitativer Unter-

schied zwischen den Simulationen mit �K = 0, 04 und �K = 1, 0. Auch der quantitative

Unterschied ist gering. Unter den gleichen Annahmen die in Kapitel 8 angeführt sind,

ergibt sich für den gemittelten Strahlungsantrieb des indirekten Aerosole�ekts für die

gesamte Messkampagne (alle Wolken) für eine Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche von

0,35 und �K = 1, 0 ein Wert von -0,55 W/m2 (für �K = 0, 04 ist der gemittelte Strah-

lungsantrieb des indirekten Aerosole�ekts -0,57 W/m2).
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8. Ergebnisse und Diskussion

Die Sensitivitätsanalysen haben ergeben, dass die geometrische Dicke der Wolken, die

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und die Auftriebsgeschwindigkeit des Wolken-

pakets einen groÿen Ein�uss auf den Betrag des Strahlungsantriebs durch den in-

direkten Aerosole�ekt haben. Die Mischung der Brechungsindizes von Wasser und

schwarzem Kohlensto�, der Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum, turbulen-

ter Austausch von Luft zwischen der Wolke und ihrer Umgebung und der Massen-

Akkomodationskoe�zient haben nur einen kleinen Ein�uss auf den Strahlungsantrieb.

Die Absorption von Sonnenstrahlung durch schwarzen Kohlensto� in den Wolkentröpf-

chen hat nur einen bedeutenden Ein�uss wenn die Wolken dick sind bzw. die Konzen-

tration an schwarzem Kohlensto� in der Wolke hoch ist, ansonsten ist der Ein�uss des

schwarzen Kohlensto�s auf den Strahlungsantrieb gering.

Zwischen Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche und Strahlungsantrieb durch den indi-

rekten Aerosole�ekt gibt es, zumindest für die Werte der Kurzwellen-Albedo für die der

Strahlungsantrieb berechnet wurde, einen einfachen, beinahe linearen Zusammenhang.

Je höher die Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche ist, umso weniger negativ bzw. �po-

sitiver� ist der Strahlungsantrieb. Zum einen wird durch die hohe Kurzwellen-Albedo

weniger der einfallenden Strahlung an der Erdober�äche absorbiert, wodurch die Di�e-

renz der Strahlungs�üsse durch die �verschmutzte� Wolke und die �saubere� Vergleichs-

wolke weniger ins Gewicht fällt. Zum anderen tri�t durch die erhöhte Re�ektion an der

Erdober�äche mehr Strahlung wiederum auf die Wolke, wo sie absorbiert werden kann.

Dadurch wird der Strahlungsantrieb weniger negativ bzw. �positiver�.

Der Betrag des Strahlungsantriebs durch den indirekten Aerosole�ekt wird für eine be-

stimmte Dicke der Wolke maximal. Sehr dünne Wolken streuen wenig der einfallenden

Strahlung wodurch der Strahlungsantrieb betragsmäÿig klein ist. Sehr dicke Wolke streu-

en soviel, dass nur relativ wenig Strahlung durch die Wolken auf die Erdober�äche tri�t

und somit ist ebenfalls der Betrag des Strahlungsantriebs klein. Dazwischen gibt es eine
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geometrische Dicke der Wolke für die der Betrag des Strahlungsantriebs maximal wird.

Für die Berechnung der Strahlungs�üsse und des Strahlungsantriebs ist aber nicht die

geometrische sondern die optische Dicke einer Wolke ausschlaggebend. Das Maximum

des Betrags des Strahlungsantriebs kann daher für kurzwellige und langwellige Strahlung

bei unterschiedlicher geometrischer Dicke der Wolke liegen.

Für die Wolken während der Rax-Messkampagne die gröÿtenteils tagsüber waren (kurz-

wellige + langwellige Strahlung) liegt das Maximum des Betrags des Strahlungsantriebs

bei ca. 500 m geometrische Dicke (der Kurzwellen-Strahlungsantrieb dominiert) und für

Wolken die gröÿtenteils nachts waren (langwellige Strahlung) liegt das Maximum des

Betrags des Strahlungsantriebs bei ca. 150 − 300 m geometrische Dicke der Wolken.

Die Auftriebsgeschwindigkeit des Wolkenpakets hat einen relativ groÿen Ein�uss auf den

Betrag des Strahlungsantriebs durch den indirekten Aerosole�ekt, aber es hat sich kein

eindeutiger Zusammenhang zwischen den beiden Gröÿen gezeigt. Bei einer höheren Auf-

triebsgeschwindigkeit haben die Wolkenkondensationskerne bzw. die Wolkentröpfchen

weniger Zeit um den �überschüssigen� Wasserdampf in der Atmosphäre aufzunehmen.

Dadurch ist die maximal in einer Simulation erreichte Übersättigung der Atmosphäre

mit Wasserdampf bei höherer Auftriebsgeschwindigkeit höher, wodurch mehr Wolken-

kondensationskerne zu Wolkentröpfchen aktiviert werden. Für den Strahlungsantrieb ist

aber die relative Änderung der Tröpfchenkonzentration zwischen der �verschmutzten�

Wolke und der �sauberen� Vergleichswolke ausschlaggebend. Die relative Di�erenz der

Tröpfchenkonzentration ist für manche Wolken bei einer niedrigeren Auftriebsgeschwin-

digkeit höher als bei einer höheren Auftriebsgeschwindigkeit, bei anderen Wolken ist es

umgekehrt. Bei manchen Wolken ist die relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration

auch für eine mittlere Auftriebsgeschwindigkeit maximal. Deshalb ergibt sich zumindest

für die in dieser Arbeit verwendeten Auftriebsgeschwindigkeiten von 0,35 m/s, 0,50 m/s

und 0,75 m/s kein eindeutiger Zusammenhang mit dem Betrag des Strahlungsantriebs

durch den indirekten Aerosole�ekt.

Der Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum, der turbulente Austausch von Luft

zwischen der Wolke und ihrer Umgebung und der Massen-Akkomodationskoe�zient ha-

ben nur einen geringen Ein�uss auf den Strahlungsantrieb durch den indirekten E�ekt.

Diese Parameter bzw. Prozesse haben jedoch einen Ein�uss auf andere Gröÿen. So sinkt

z.B. durch Berücksichtigung des Strahlungsein�usses auf Tröpfchenwachstum die ma-

ximale, in einer Simulation erreicht Übersättigung der Atmosphäre mit Wasserdampf,

womit sich auch die Tröpfchenkonzentration der Wolken ändert. Dasselbe gilt für einen
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kleinen Wert des Massen-Akkomodationskoe�zienten. Durch turbulenten Austausch von

Luft zwischen der Wolke und ihrer Umgebung werden beispielsweise die Tröpfchengrö-

ÿenverteilungen breiter und die Tröpfchenkonzentration der Wolken ändert sich. Für

den Strahlungsantrieb ist aber wiederum die relative Änderung der Tröpfchenkonzentra-

tion zwischen der �verschmutzten� Wolke und der �sauberen� Vergleichswolke ausschlag-

gebend. Diese ändert sich durch den Strahlungsein�uss auf das Tröpfchenwachstum,

den turbulenten Austausch von Luft zwischen der Wolke und ihrer Umgebung und den

Massen-Akkomodationskoe�zient aber nur wenig, weshalb diese Parameter bzw. Pro-

zesse für den Strahlungsantrieb durch den indirekten Aerosole�ekt von untergeordneter

Bedeutung sind.

Die Absorption von Strahlung durch schwarzen Kohlensto� in den Wolkentröpfchen ist

nur für die kurzwellige Sonnenstrahlung von Bedeutung. Die langwellige, thermische

Ausstrahlung der Erdober�äche wird von reinen Wassertröpfchen in etwa gleich stark

absorbiert wie von Wassertröpfchen die schwarzen Kohlensto� enthalten. Aber auch

bei der kurzwelligen Strahlung kommt es nur bei hoher Konzentration an schwarzem

Kohlensto� in der Wolke bzw. bei dicken Wolken zu einer bedeutenden zusätzlichen

Absorption durch den schwarzen Kohlensto�. Der Betrag der zusätzlichen Absorption

durch den schwarzen Kohlensto� hängt davon ab wieviel kurzwellige Sonnenstrahlung

einfällt und damit von der Tageszeit. Bei einer Wolke um die Mittagszeit ist deshalb

der Unterschied zwischen reinen Wassertröpfchen und Tröpfchen die schwarzen Kohlen-

sto� enthalten gröÿer als bei einer Wolke während der Dämmerung. Im Mittel über die

gesamte Messkampagne ist die zusätzliche Absorption durch den schwarzen Kohlensto�

aber zumindest für dünne Wolken gering.

Die verschiedenen Berechnungsarten der Einzelstreuparameter der Wassertröpfchen die

schwarzen Kohlensto� enthalten liefern für die Berechnung des Strahlungsantriebs sehr

ähnliche Ergebnisse. Die Volumsmischung der Brechungsindizes von Wasser und schwar-

zem Kohlensto� bewirkt dass der Strahlungsantrieb etwas stärker �positiver� wird als

bei der Maxwell-Garnett-Vermischungsregel bzw. bei umhüllten Kugeln.

Im Folgenden sind die Ergebnisse der Simulation des Strahlungsantriebs durch den indi-

rekten Aerosole�ekt der einzelnen Wolken der Rax-Messkampagne, die für die Simulation

des indirekten E�ekts geeignet sind angeführt. Die angeführten Werte sind für eine geo-

metrische Dicke der Wolken von 100 m, welches eine typische Dicke für Stratuswolken

ist. Für die Auftriebsgeschwindigkeit des Wolkenpakets wurde 0,35 m/s gewählt und

Strahlungsein�üsse auf das Wachstum der Wolkentröpfchen und turbulente Di�usion
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wurden nicht berücksichtigt. Für den Antrieb mit EC in den Wolkentröpfchen wurde die

Volumsmischung der Brechungsindizes verwendet. Der zeitlich gemittelte Strahlungsan-

trieb wurde für eine Kurzwellen-Albedo von 0,35, 0,6 und 0,9 berechnet. Die Langwellen-

Albedo ist in allen Fällen 0,97.

Wolke # 6

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 -0,10 -0,12

0,6 -0,05 -0,8

0,9 0,003 -0,04

maximale Übersättigung 0,23%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen -

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 195,5/cm3

Tabelle 8.1.: Ergebnisse für Wolke # 6.

Wolke # 9

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 0,04 0,04

0,6 0,04 0,04

0,9 0,04 0,04

maximale Übersättigung 0,35%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen -

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 351,2/cm3

Tabelle 8.2.: Ergebnisse für Wolke # 9.
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Wolke # 13

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 -2,61 -2,62

0,6 -1,58 -1,60

0,9 -0,63 -0,65

maximale Übersättigung 0,63%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen 156,1/cm3

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 76,4/cm3

Tabelle 8.3.: Ergebnisse für Wolke # 13.

Wolke # 15

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 0,02 0,02

0,6 0,02 0,02

0,9 0,02 0,02

maximale Übersättigung 0,35%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen 117,0/cm3

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 397,7/cm3

Tabelle 8.4.: Ergebnisse für Wolke # 15.
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Wolke # 16

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 0,001 0,001

0,6 0,001 0,001

0,9 0,001 0,001

maximale Übersättigung 0,29%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen 78,0/cm3

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 372,0/cm3

Tabelle 8.5.: Ergebnisse für Wolke # 16.

Wolke # 17

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 -0,09 -0,11

0,6 -0,05 -0,07

0,9 0,002 -0,03

maximale Übersättigung 0,19%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen 152,8/cm3

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 94,5/cm3

Tabelle 8.6.: Ergebnisse für Wolke # 17.
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Wolke # 29

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 -2,14 -2,17

0,6 -1,44 -1,49

0,9 -0,73 -1,80

maximale Übersättigung 0,54%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen 8,3/cm3

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 142,4/cm3

Tabelle 8.7.: Ergebnisse für Wolke # 29.

Wolke # 30

Kurzwellen-Albedo der Antrieb (W/m2) Antrieb (W/m2)

Erdober�äche mit EC ohne EC

0,35 0,02 0,02

0,6 0,02 0,02

0,9 0,03 0,02

maximale Übersättigung 0,32%

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen gemessen 184,5/cm3

Anzahlkonzentration der

Tröpfchen simuliert 399,8/cm3

Tabelle 8.8.: Ergebnisse für Wolke # 30.

Die Wolken # 9, 15, 16 und 30 waren ganz oder fast zur Gänze nachts. Da die do-

minierende Strahlungsquelle für diese Wolken die langwellige, thermische Ausstrahlung

der Erdober�äche ist, ist der Strahlungsantrieb durch den indirekten Aerosole�ekt für

diese Wolken positiv. Der Betrag des Strahlungsantriebs ist für diese Wolken klein, da

die Intensität der thermischen Ausstrahlung der Erdober�äche viel kleiner ist als die

Intensität der Sonneneinstrahlung tagsüber.

Bei den Wolken # 6, 13, 17 und 29 dominiert die kurzwellige Sonneneinstrahlung den

Strahlungsantrieb, da diese zu einem groÿen Teil oder zur Gänze tagsüber waren. Der
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Strahlungsantrieb durch den indirekten Aerosole�ekt ist für diese Wolken negativ und

zumindest für die Wolken # 13 und 29 betragsmäÿig gröÿer.

Die simulierte Anzahlkonzentration der Tröpfchen stimmt mit der gemessenen Anzahl-

konzentration bei 0,5 % Übersättigung der Atmosphäre mit Wasserdampf auf einen

Faktor 0,5-5 mit Ausnahme von Wolke # 29 überein. Die gemessene Anzahlkonzentrati-

on ist die Di�erenz der gemessen Konzentration an Wolkenkondensationskernen bei 0,5

% Übersättigung der Atmosphäre mit Wasserdampf vor und während der Wolke. Der

für Wolke # 29 so bestimmte Wert von 8,3 Tröpfchen/cm3 scheint unrealistisch niedrig.

Alle Aerosolpartikel haben in der Simulation die chemischen Eigenschaften von Ammo-

niumsulfat. Dies könnte der Grund sein warum die simulierte Anzahlkonzentration der

Tröpfchen im Mittel über alle Wolken gröÿer ist als die gemessene Anzahlkonzentration

der Tröpfchen, da Ammoniumsulfatpartikel leichter aktivierbar sind als atmosphärische

Aerosolpartikel, die z.B. auch organische Substanzen enthalten [104], [105]. Für den indi-

rekten Aerosole�ekt ist aber die relative Di�erenz der Tröpfchenkonzentration zwischen

den �verschmutzen� und den �sauberen� Vergleichswolken wichtiger als die absoluten

Tröpfchenkonzentration.

Die Ergebnisse der Simulation des indirekten Aerosole�ekts sind in Tab. 8.10 dargestellt.

Zum Vergleich sind in Tab. 8.9 die Ergebnisse von [3] für den direkten Aerosole�ekt an-

geführt. Die Werte des direkten E�ekts wurden für eine interne Mischung der Aerosols-

pezies berechnet. Für den indirekten E�ekt wurde eine Volumsmischung von Wasser und

EC, eine geometrische Dicke der Wolken von 100 m und 0,35 m/s Auftriebsgeschwindig-

keit angenommen.

Da es während der Messkampagne oft schneite und der Boden mit frischem Schnee oder

Eis bedeckt war, wurden die E�ekte für hohe Werte der Kurzwellen-Albedo der Erdober-

�äche berechnet. Durch die hohe Kurzwellen-Albedo im sichtbaren Wellenlängenbereich

und die hohen EC-Konzentrationen ist der Strahlungsantrieb des direkten E�ekts stets

positiv.
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Kurzwellen-Albedo direkter E�ekt

der Erdober�äche (W/m2)

0,35 0,60

0,5 1,99

0,8 4,52

Tabelle 8.9.: Strahlungsantriebs des direkten E�ekts für verschiedene Werte der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche. Der Strahlungsantrieb des direkten

E�ekts wurde von [3] berechnet.

Kurzwellen-Albedo indirekter E�ekt

der Erdober�äche (W/m2)

0,35 -0,57 ± 0,09

0,6 -0,35 ± 0,07

0,9 -0,15 ± 0,03

Tabelle 8.10.: Strahlungsantriebs des indirekten E�ekts für verschiedene Werte der

Kurzwellen-Albedo der Erdober�äche. Es sind Mittelwerte des Antriebs

über die gesamte Messkampagne (alle Wolken) angeführt.

Beim indirekten E�ekt führt die hohe Albedo der Erdober�äche ebenfalls zu einem weni-

ger negativen (�positiveren�) Strahlungsantrieb. Der schwarze Kohlensto�, repräsentiert

durch �elemental carbon� in den Wolkentröpfchen, hat aber keinen groÿen Ein�uss. Im

Mittel über alle simulierten Wolken der Messkampagne ergibt sich durch den schwarzen

Kohlensto� eine Änderung des Strahlungsantriebs von +0,02 W/m2 (für 100 m geome-

trische Dicke der Wolken).

Die Albedo der Erdober�äche hat auf zwei Arten Ein�uss auf den Strahlungsantrieb des

direkten und des indirekten Aerosole�ekts. Zum einen fällt die Di�erenz der Rückstreu-

ung durch die Aerosolpartikel bzw. die zusätzlichen Wolkentröpfchen zwischen der vorin-

dustriellen Zeit und dem Jahr 2000 bei hoher Albedo der Erdober�äche weniger stark ins

Gewicht. Zum anderen wird bei hoher Albedo mehr der einfallenden kurzwelligen Strah-

lung am Boden re�ektiert und kann dann an den Aerosolpartikeln bzw. Wolkentröpfchen

absorbiert werden (sofern diese absorbierende Substanzen beinhalten). In beiden Fällen

wird der Strahlungsantrieb weniger negativ bzw. �positiver�.
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Der Strahlungsantrieb des indirekten Aerosole�ekts wie er in Tab. 8.10 angeben ist,

hängt von Gröÿen ab die während der Messkampagne auf der Rax nicht gemessen wur-

den und deshalb freie Parameter des Simulationsmodells sind. Wenn diese Parameter

variiert werden ändern sich die Werte des in Tab. 8.10 angegebenen Strahlungsantriebs.

Wenn alle Parameter auÿer der geometrischen Dicke der Wolken variiert werden ergeben

sich die in Tab. 8.10 angegebenen Variationsbreiten. Für eine Kurzwellen-Albedo der

Erdober�äche von 0,35 wurde auch die geometrische Dicke der Wolken variiert und der

Strahlungsantrieb im zeitlich gemittelten Mittel über alle Wolken der Messkampagne

berechnet. Der Strahlungsantrieb hat dann einen Wert zwischen −0, 13 W/m2 (für 50

m geometrische Dicke aller Wolken) und −2, 14 W/m2 (500 m geometrische Dicke) für

reine Wassertröpfchen.

Der Strahlungsantrieb des indirekten E�ekts wird global mit Hilfe von �global circulati-

on models� (GCM's) berechnet. In [14], [51] und im vierten IPCC Report [1] �nden sich

Überblicke über die Berechnung des indirekten E�ekts für Sulfataerosole und manchmal

auch weitere Aerosolspezies. [1] und [51] geben einen Bereich des Strahlungsantriebs von

-0,3 bis -1,8 W/m2 an und [14] einen Bereich von -0,5 bis -1,9 W/m2. Dabei handelt

es sich um globale, jährliche Mittelwerte. [53] gibt z.B. einen globalen jährlichen Mit-

telwert von -1,2 W/m2 an aber über den Kontinenten ist dieser mit -0,9 W/m2 etwas

geringer. Über den Ozeanen gibt es sogar Spitzenwerte die -10 W/m2 übertre�en (die-

ser Wert gilt für eine Kombination des 1. und 2. indirekten E�ekts; zum 2. indirekten

E�ekt siehe Unterkapitel 2.4.2). Die in Tab. 8.10 dargestellten Werte des Strahlungsan-

triebs des (1.) indirekten E�ekts der Wolken während der Messkampagne im Jahr 2000

auf der Rax liegen in etwa im Bereich für den globalen, jährlichen Strahlungsantrieb.

Für eine hohe Albedo der Erdober�äche z.B. bei einer schneebedeckten Fläche, ist der

Strahlungsantrieb aber geringer als der in [1] angegebene Mittelwert von -0,7 W/m2. Für

schneebedeckte Flächen fällt die Abkühlung durch den indirekten E�ekt also geringer

aus. Dieses Ergebnis lässt sich wohl auch auf andere Gebiete wie etwa Städte übertragen.

Städte haben im allgemeinen eine niedrige Albedo (Asphalt, dunkle Dächer usw.). Wenn

ein groÿer Teil der Flächen in einer Stadt mit Schnee bedeckt sind erhöht sich deshalb

die Albedo stark und der indirekte E�ekt wird dadurch abgeschwächt.
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A. Parameter des Simulationsmodells

Alle Werte sind in SI-Einheiten angegeben wenn nichts anders vermerkt ist. WM steht

für Wachstumsmodell. STM steht für Strahlungsmodell.
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B. wellenlängenabhängige

Brechungsindizes von Wasser und

schwarzem Kohlensto�

Die Werte für die Brechungsindizes stammen vom MIM Modell [47], das die Basis für

das weitverbreitete OPAC Modell [48] ist.

Wellenlänge Brechungsindex Wasser Brechungsindex Ruÿ
(µm) Realteil Imaginärteil Realteil Imaginärteil

0,300 1,349 1,60 ⋅ 10−8 1,740 0,470

0,350 1,343 6,50 ⋅ 10−9 1,750 0,465

0,400 1,339 1,86 ⋅ 10−9 1,750 0,460

0,450 1,337 1,02 ⋅ 10−9 1,750 0,455

0,500 1,335 1,00 ⋅ 10−9 1,750 0,450

0,550 1,333 1,96 ⋅ 10−9 1,750 0,440

0,600 1,332 1,09 ⋅ 10−8 1,750 0,435

0,650 1,331 1,64 ⋅ 10−8 1,750 0,435

0,700 1,331 3,35 ⋅ 10−8 1,750 0,430

0,750 1,330 1,56 ⋅ 10−7 1,750 0,430

0,800 1,329 1,25 ⋅ 10−7 1,750 0,430

0,900 1,328 4,86 ⋅ 10−7 1,750 0,435

1,000 1,327 2,86 ⋅ 10−6 1,760 0,440

1,250 1,323 4,69 ⋅ 10−5 1,770 0,450

1,500 1,321 1,12 ⋅ 10−4 1,790 0,460

1,750 1,313 1,00 ⋅ 10−4 1,800 0,480

2,000 1,306 1,10 ⋅ 10−3 1,810 0,490

Fortsetzung auf der nächsten Seite

213



Wellenlänge Brechungsindex Wasser Brechungsindex Ruÿ
(µm) Realteil Imaginärteil Realteil Imaginärteil

2,500 1,261 1,74 ⋅ 10−3 1,820 0,510

3,000 1,371 2,72 ⋅ 10−1 1,840 0,540

3,200 1,478 9,24 ⋅ 10−2 1,860 0,540

3,392 1,422 2,04 ⋅ 10−2 1,870 0,550

3,500 1,400 9,40 ⋅ 10−2 1,880 0,560

3,750 1,369 3,50 ⋅ 10−3 1,900 0,570

4,000 1,351 4,60 ⋅ 10−3 1,920 0,580

4,500 1,332 1,34 ⋅ 10−2 1,940 0,590

5,000 1,325 1,24 ⋅ 10−2 1,970 0,600

5,550 1,298 1,16 ⋅ 10−2 1,990 0,610

6,000 1,265 1,07 ⋅ 10−2 2,020 0,620

6,200 1,363 8,80 ⋅ 10−2 2,030 0,625

6,500 1,339 3,92 ⋅ 10−2 2,040 0,630

7,200 1,312 3,21 ⋅ 10−2 2,060 0,650

7,900 1,294 3,39 ⋅ 10−2 2,120 0,670

8,200 1,286 3,51 ⋅ 10−2 2,130 0,680

8,500 1,278 3,67 ⋅ 10−2 2,150 0,690

8,700 1,272 3,79 ⋅ 10−2 2,160 0,690

9,000 1,262 3,99 ⋅ 10−2 2,170 0,700

9,200 1,255 4,15 ⋅ 10−2 2,180 0,700

9,500 1,243 4,44 ⋅ 10−2 2,190 0,710

9,800 1,229 4,79 ⋅ 10−2 2,200 0,715

10,000 1,218 5,08 ⋅ 10−2 2,210 0,720

10,951 1,179 6,74 ⋅ 10−2 2,220 0,730

11,000 1,153 9,68 ⋅ 10−2 2,230 0,730

11,500 1,126 0,114 2,240 0,740

12,500 1,123 0,259 2,270 0,750

13,000 1,246 0,305 2,280 0,760

14,000 1,210 0,370 2,310 0,775

14,800 1,258 0,396 2,330 0,790

15,000 1,270 0,402 2,330 0,790

Fortsetzung auf der nächsten Seite
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Wellenlänge Brechungsindex Wasser Brechungsindex Ruÿ
(µm) Realteil Imaginärteil Realteil Imaginärteil

16,400 1,346 0,427 2,360 0,810

17,200 1,386 0,429 2,380 0,820

18,000 1,423 0,426 2,400 0,825

18,500 1,443 0,421 2,410 0,830

20,000 1,480 0,393 2,450 0,850

21,300 1,491 0,379 2,460 0,860

22,500 1,506 0,370 2,480 0,870

25,000 1,531 0,356 2,510 0,890

27,900 1,549 0,339 2,540 0,910

30,000 1,551 0,328 2,570 0,930

35,000 1,532 0,336 2,630 0,970

40,000 1,519 0,385 2,690 1,000

Tabelle B.1.: Wellenlängenabhängige Brechungsindizes von Wasser und schwarzem Koh-

lensto� (Ruÿ).
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Abbildung B.1.: Realteil und Imaginärteil der Brechungsindizes von Wasser und schwar-

zem Kohlensto� (Ruÿ) für Wellenlängen im Bereich von 0,3 µm bis 40

µm.
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C. Rechenregeln für die Methode der

Erhaltung der Momente

Die Rechenregeln stammen von der Implementation der Methode der Erhaltung der

Momente nach [61].

Der Anteil von C der Gröÿenklasse J der durch Verdampfung in die Gröÿenklasse J − 1

wandert ist:

f ∗ = −(F + � − 0, 5 ⋅R + 0, 5)/R (� ≤ 0). (C.1)

Für f ∗ ≤0 bleibt die Verteilung in der Gröÿenklasse J und nur FJ = F + � ändert sich.

Für 0 < f ∗ < 1 wird ein Teil der Tröpfchen in die J − 1 Gröÿenklasse transportiert. In

der Gröÿenklasse J bleiben:

CJ = (1− f ∗) ⋅C, (C.2)

FJ = (1− (1− f ∗) ⋅R)/2, (C.3)

RJ = (1− f ∗) ⋅R. (C.4)

Die Steigung in Gröÿenklasse J − 1 ist �acher als in J , darum muss die Breite R mit

einem Faktor  korrigiert werden:

CtJ−1 = f ∗ ⋅C, (C.5)

FtJ−1 = −(f ∗ ⋅R ⋅  − 1)/2, (C.6)

RtJ−1 = f ∗ ⋅R ⋅ . (C.7)

Für f ∗ > 1 wird die ganze Verteilung in die J − 1 Gröÿenklasse transportiert:
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CtJ−1 = C, (C.8)

FtJ−1 = (F + � + 0, 5) ⋅  + 0, 5, (C.9)

RtJ−1 = R ⋅ . (C.10)

Das Volumen v(j) ist innerhalb der Gröÿenklasse J gegeben durch:

v(j) = V (J) + j ⋅Λ(J), (C.11)

mit j ∈ [−0, 5; 0, 5]. Das mittlere Volumen vm(J) der Gröÿenverteilung der Tröpfchen

innerhalb der Gröÿenklasse J ist:

vm(J) = V (J) + F (J) ⋅Λ(J) = V (J) ⋅ (1 + 2 ⋅F (J) ⋅ tanh(1/2J0)). (C.12)

� ergibt sich aus:

� =
v(�)− V (j)

Λ(J)
− F (J). (C.13)

Der Abstand des Zentrums der rechteckigen Verteilung vom Zentrum der Gröÿenklasse

F (J) ist gegeben durch:

F (J) =
vm(J)− V (J)

Λ(J)
. (C.14)

Wenn ein Tröpfchen aktiviert wird, wächst es rasch an. Dabei kann es vorkommen,

dass das Tröpfchen durch Kondensation von Wasserdampf in einem Zeitschritt von einer

Gröÿenklasse J nicht nur in die nächste Gröÿenklasse J + 1 wächst, sondern sogar in

gröÿere Gröÿenklassen. Die Momente der rechtwinkligen Verteilung die in die gröÿeren

Gröÿenklassen transportiert werden sind:

CtJ+2 = CtJ+1,

CtJ+3 = CtJ+1,

CtJ+4 = CtJ+1,

CtJ+5 = CtJ+1,
... (C.15)
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FtJ+2 = (FtJ+1 − 0, 5)/ − 0, 5,

FtJ+3 = (FtJ+1 − 0, 5)/2 − 1/ − 0, 5,

FtJ+4 = (FtJ+1 − 0, 5)/3 − 1/1 − 1/ − 0, 5,

FtJ+5 = (FtJ+1 − 0, 5)/4 − 1/3 − 1/2 − 1/ − 0, 5,
... (C.16)

und

RtJ+2 = RtJ+1/,

RtJ+3 = RtJ+1/
2,

RtJ+4 = RtJ+1/
3,

RtJ+5 = RtJ+1/
4,

... . (C.17)
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D. Funktionen für die

Tröpfchenkonzentrationsverteilung

in einer Tröpfchendurchmesser-

Gröÿenklasse

Bei der verwendeten Methode der Erhaltung der Momente wird die Tröpfchenvertei-

lung innerhalb einer Gröÿenklasse für das Tröpfchenvolumen (bzw. den Tröpfchendurch-

messer) durch eine rechteckige Verteilung beschrieben. Die drei Momente die für jede

Gröÿenklasse gespeichert werden sind:

C =

∫ 0.5

−0.5

n(j)dj, (D.1)

F =

∫ 0.5

−0.5

j ⋅n(j)dj, (D.2)

R2 =
12

C
⋅
∫ 0.5

−0.5

(j − F )2 ⋅n(j)dj, (D.3)

C ist die gesamte Anzahlkonzentration in einer Gröÿenklasse, F ist die Abweichung vom

Zentrum und R ist die Breite der rechteckigen Verteilung (siehe Unterkapitel 5.2.1). Diese

Information kann verwendet werden um die Anzahlverteilung der Tröpfchen innerhalb

einer Gröÿenklasse durch andere Verteilungsfunktionen zu beschreiben. Mit Hilfe dieser

Funktionen ist es möglich Stützstellen innerhalb der Gröÿenklassen zu de�nieren und

für diese kann die Anzahlkonzentration Cx und der mittlere Durchmesser dx berechnet

werden. Es ist möglich beliebig viele Stützstellen zu setzen, d.h. x = 1, 2, 3, ... .

Die Anzahlkonzentration n innerhalb einer Gröÿenklasse kann durch eine polynomische

Funktion 2. Grades dargestellt werden:
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n(j) = n0 + k1 ⋅ j + k2 ⋅ j2. (D.4)

Wenn man dies in die Gln. D.1, D.2 und D.3 einsetzt erhält man:

n0 = 0, 25 ⋅C ⋅ (9− 60F 2 − 5R2), (D.5)

k1 = 12 ⋅C ⋅F, (D.6)

k2 = 15 ⋅C ⋅ (−1 + 12F 2 +R2). (D.7)

Integration von Gl. D.4 über das Intervall [a,b] ergibt:

Cx = 0, 25 ⋅C ⋅
(
− 9a+ 20a3 + 9b− 20b3 + 24(−a2 + b2)F 2

−60(−a+ 4a3 + b− 4b3)F 2 + 5(a− 4a3 − b+ 4b3)R2
)
, (D.8)

dx =
dJ ⋅C
Cx ⋅ 4

⋅
(

(a− b)(−9 + 60F 2 + 5R2)
(
1 + (a+ b) ⋅ tanh(1/2J0)

)
−10(−1 + 12F 2 +R2)

(
2a3 + 3a4 ⋅ tanh(1/2J0)

−b3(2 + 3b ⋅ tanh(1/2J0))
)
− 8F

(
3a2 + 4a3 ⋅ tanh(1/2J0)

−b2(3 + 4b ⋅ tanh(1/2J0))
))
, (D.9)

dx ist der mittlere Durchmesser der Tröpfchen im Intervall [a,b] und dJ ist der mitt-

lere Durchmesser der Gröÿenklasse J (dJ ist ungleich dem mittleren Durchmesser der

Tröpfchen d in der Gröÿenklasse; siehe Anhang C). Wenn die Anzahlkonzentration n

innerhalb einer Gröÿenklasse negativ werden sollte, wird die polynomische Funktion 2.

Grades durch eine lineare Funktion ersetzt:

n(j) = n0 + k1 ⋅ j. (D.10)

Einsetzen in die Gln. D.1, D.2 und D.3 liefert:

n0 = C, (D.11)

k1 = 12 ⋅C ⋅F. (D.12)
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Integration von Gl. D.10 über das Intervall [a,b] ergibt:

Cx = C ⋅ (b− a)
(
1 + 6(a+ b)F

)
, (D.13)

dx =
dJ ⋅C
Cx

⋅
(

1 + 6(a+ b)F +
(
a+ b+ 8(a2 + ab+ b2)F

)
⋅ tanh(1/2J0)

)
.(D.14)

Für den Fall, dass die Anzahlkonzentration n auch mit der linearen Funktion D.10

negativ wird, kommt eine weitere lineare Funktion zum Einsatz:

n(j) = k1 ⋅ (j − j0). (D.15)

Diese beginnt bzw. endet bei der Gröÿe j0 der Tröpfchen innerhalb der Gröÿenklasse.

Für den Fall, dass die lineare Funktion innerhalb der Gröÿenklasse endet, d.h. für Tröpf-

chengröÿen gröÿer als j0 ist n = 0, ergibt die Auswertung der Gln. D.1, D.2 und D.3:

j0 = 1 + 3 ⋅F, (D.16)

k1 =
−8 ⋅C

9 + 36F + 36F 2
. (D.17)

Integration von Gl. D.15 über das Intervall [a,b] ergibt:

Cx =
C ⋅ 4(a− b)(−2 + a+ b− 6F )

9(1 + 2F )2
, (D.18)

dx =
dJ ⋅C ⋅ 4(a− b)
Cx ⋅ 27(1 + 2F )2

⋅
(

3(−2 + a+ b− 6F )

+2
(
2a2 + a(−3 + 2b− 9F ) + b(−3 + 2b− 9F )

)
⋅ tanh(1/2J0)

)
. (D.19)

Integration von Gl. D.15 über das Intervall [a,j0] ergibt:

Cx =
C ⋅ 4(−1 + a− 3F )2

9(1 + 2F )2
, (D.20)

dx =
dJ
3
⋅
(
3 + (2 + 4a+ 6F ) ⋅ tanh(1/2J0)

)
. (D.21)
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Für den Fall, dass die lineare Funktion innerhalb der Gröÿenklasse beginnt, d.h. für

Tröpfchengröÿen kleiner als j0 ist n = 0, ergibt die Auswertung der Gln. D.1, D.2 und

D.3:

j0 = −1 + 3 ⋅F, (D.22)

k1 =
8 ⋅C

9− 36F + 36F 2
. (D.23)

Integration von Gl. D.15 über das Intervall [a,b] ergibt:

Cx =
C ⋅ 4(b− a)(2 + a+ b− 6F )

9(1− 2F )2
, (D.24)

dx =
dJ ⋅C ⋅ 4(a− b)
Cx ⋅ 27(1− 2F )2

⋅
(

3(2 + a+ b− 6F )

+2
(
2a2 + a(3 + 2b− 9F ) + b(3 + 2b− 9F )

)
⋅ tanh(1/2J0)

)
. (D.25)

Integration von Gl. D.15 über das Intervall [j0,b] ergibt:

Cx =
C ⋅ 4(1 + b− 3F )2

9(1− 2F )2
, (D.26)

dx =
dJ
3
⋅
(
3 + (−2 + 4a+ 6F ) ⋅ tanh(1/2J0)

)
. (D.27)
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E. Liste verwendeter Symbole

� Koe�zient der Köhlertheorie für den Ober�ächenterm, Albedo einer
Wolke

�K Kondensationskoe�zient oder Massen-Akkomodationskoe�zient

�P Gröÿenparameter der Mietheorie

�T Wärmeaufnahmekoe�zient oder thermaler Akkomodationskoe�zient

�E Albedo des Systems Atmosphäre und Erdober�äche

d̄ e�ektiver Tröpfchendurchmesser

f̄V mittlerer Ventilationskoe�zient

� Koe�zient der Köhlertheorie für den Lösungsterm

�D Korrekturfaktor nach Dahneke

�t Zeitschritt

� Volumsprozentanteil des schwarzen Kohlensto�s an einem Tröpfchen

ΔD Dampf-Sprung Länge

ΔT Wärme-Sprung Länge

� relative dielektrische Konstante

�I Imaginärteil der relativen dielektrischen Konstante

�R Realteil der relativen dielektrischen Konstante

� dimensionsloses Volumen der Partikel zur Darstellung der �self pre-
serving distribution�
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�Luft dynamische Viskosität von Luft

 Koe�zient der erweiterten Köhlertheorie für den Strahlungsterm, Ver-
hältnis der Steigungen zweier benachbarter Gröÿenklassen

� Wellenlänge der elektromagnetischen Strahlung, Halbwertszeit der
Tröpfchen in einer Wolke

Λ(J) Steigung innerhalb einer Gröÿenklasse

�Luft mittlere freie Weglänge der Luftmoleküle

�′Luft mittlere freie Weglänge der Luftmoleküle nach Dahneke

R allgemeine Gaskonstante

� Permeabilität des Mediums, Kosinus des Zenitwinkels �Z

�0 Einfallswinkel der Sonnenstrahlung, Permeabilität des Vakuums

� Zahl der Ionen in die ein Salzmolekül dissoziiert

!0 Einzelstreualbedo von Teilchen

Φ dimensionslose Anzahl der Partikel zur Darstellung der �self preser-
ving distribution�

�, �′ Azimutwinkel, Gesamtvolumen aller Partikel

�0 Einfallswinkel der Sonnenstrahlung

ΦS molarer osmotischer Koe�zient

�k winkelabhängige Funktion der Mie-Theorie

 k Riccati-Bessel Funktionen

� Dichte von Luft

�
′′
S Dichte der wässrigen Salzlösung

�0 Dichte der Luft auf Meeresniveau

�W Dichte von Wasser

�EC Dichte von �elemental carbon�
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� Stefan-Boltzmann Konstante, Wachstum durch Di�usion auf der j-
Skala, Standardabweichung für den Vergleich von Datenbanken für
Wolkentröpfchenverteilungen

�g geometrische Standardabweichung einer log-Normalverteilung, Ge-
staltparameter

�p Standardabweichung von Rauchpartikeln von ihrem mittleren Weg

�abs Absorptionsquerschnitt eines Tröpfchens

�ext Extinktionsquerschnitt eines Tröpfchens

�st Streuquerschnitt eines Tröpfchens

�W/L Ober�ächenspannung zwischen �üssigem Wasser und feuchter Luft

� optische Dicke

�k winkelabhängige Funktion der Mie-Theorie

�Z Polar- oder Zenitwinkel

" Dielektrizitätskonstante des Mediums

"0 Dielektrizitätskonstante des Vakuums

"H2O, "EC dielektrische Konstanten von Wasser und schwarzem Kohlensto�

"MG dielektrische Konstante eines Wassertröpfchens inklusive schwarzem
Kohlensto�kern nach der Maxwell-Garnett Vermischungsregel

�k Riccati-Bessel Funktionen

ai Gewichtungsfaktoren für die atmosphärische Gasabsorption

ak Streukoe�zient der Mie-Theorie

aW Aktivität von Wasser

ami Menge an absorbierendem Gas i

B, B′ Koe�zienten für das Kondensationswachstum

bk Streukoe�zient der Mie-Theorie

C gesamte Anzahlkonzentration einer Gröÿenklasse
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c Lichtgeschwindigkeit im Medium

c0 Lichtgeschwindigkeit im Vakuum

cp spezi�sche Wärmekapazität von Luft

Cs Schlupfkorrektur, Cunninghamfaktor

cW spezi�sche Wärmekapazität von Wasser

Cx Anzahlkonzentration der Partikel im Subintervall [a,b] einer Gröÿen-
klasse

Cd,d′ mittlere Geschwindigkeit der Moleküle

d, d′ Tröpfchendurchmesser

dΩ Raumwinkel

DD Di�usionskoe�zient von Wasserdampf in Luft

Dd, Dd′ Di�usionskoe�zienten der Tröpfchen in Luft

D∗D Di�usionskoe�zient von Wasserdampf in Luft, korrigiert für gaskine-
tische E�ekte

De turbulenter Di�usionskoe�zient

dJ mittlerer Durchmesser der Gröÿenklasse J

DP Durchmesser eines Partikels

dx mittlerer Durchmesser der Partikel im Subintervall [a,b] einer Grö-
ÿenklasse

dae aerodynamischer Äquivalentdurchmesser

E Wahrscheinlichkeit, dass zwei Tröpfchen miteinander kollidieren und
sich dabei verbinden

e0 Elementarladung

ed Wasserdampfdruck der Luft

Ek Wahrscheinlichkeit, dass zwei Tröpfchen miteinander kollidieren

er, er,W Sättigungsdampfdruck über einem Tropfen mit Radius r
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es Sättigungsdampfdruck

Ev Wahrscheinlichkeit, dass zwei Tröpfchen sich miteinander verbinden

eSatt,S, eSatt,W Sättigungsdampfdruck über einer idealen Salzlösung bzw. reinem
Wasser

F Abweichung des Zentrums der rechteckigen Verteilung vom Zentrum
der Gröÿenklasse

F ↓lw,kw di�user Strahlungs�uss im langwelligen und kurzwelligen Bereich,
nach unten gerichtet

F ↑lw,kw di�user Strahlungs�uss im langwelligen und kurzwelligen Bereich,
nach oben gerichtet

f ∗ Anteil der gesamten Anzahlkonzentration einer Gröÿenklasse J der in
eine benachbarte Gröÿenklasse transportiert wird

FD repräsentiert den E�ekt der Wasserdampfdi�usion auf das Kondensa-
tionswachstum

Fk repräsentiert den E�ekt der Wärmeleitung auf das Kondensations-
wachstum

fabtast Abtastfrequenz

Fdirekt,kw direkter Strahlungs�uss von der Sonne

fmax Maximalfrequenz

fmin Minimalfrequenz

Flges Gesamtquerschnitts�äche einer Tröpfchengröÿenverteilung einer Wol-
ke

g Schwerebeschleunigung der Erde, Asymmetrieparameter

H Skalenhöhe der Atmosphäre

ℎ Planck'sches Wirkungsquantum

ℎZ Höhe über Meeresniveau

I Intensität der gestreuten Strahlung

i van't Ho� Faktor, imaginäre Einheit
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I0 Intensität der einfallenden Strahlung

I1 Komponente der gestreuten Strahlung normal zur Streuebene

I2 Komponente der gestreuten Strahlung parallel zur Streuebene

I� Intensität in einem Wellenlängenbereich d�

IS, IS0 Intensität der Sonnenstrahlung

j, J stückweise lineare Tröpfchenvolumen-Koordinate

j� Emissionskoe�zient

Je Quellfunktion

K Koagulationskern

k Kreiswellenzahl der elektromagnetischen Strahlung

kB Boltzmannkonstante

Kn Koe�zient der Dahneke-Korrektur

kext Extinktionskoe�zient

Kkont Koagulationskern für den Kontinuumsbereich

kLuft Wärmeleitfähigkeit von Luft

k∗Luft Wärmeleitfähigkeit von Luft, korrigiert für gaskinetische E�ekte

kstreu Streukoe�zient

LV spezi�sche Verdampfungswärme von Wasser

m Brechungsindex des Mediums

md Brechungsindex eines Tröpfchens

mI Imaginärteil des Brechungsindex des Mediums

mR Realteil des Brechungsindex des Mediums

mr relative optische Luftmasse

MS molare Masse des Salzes
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mS Masse des Salzes

MW molare Masse von Wasser

MECges gesamte Masse an �elemental carbon � einer Tröpfchengröÿenvertei-
lung

mEC Brechungsindex von schwarzem Kohlensto�

Mges Gesamtmasse der Tröpfchen aller Gröÿenklassen

mH2O Brechungsindex von Wasser

MLuft molare Masse von Luft

N Gesamtkonzentration der Tröpfchen aller Gröÿen

n Anzahlkonzentration der Tröpfchen

nW , nS Anzahl der Mole von Wasser bzw. des Salzes

nakt.,sauber Anzahlkonzentration der aktivierten Wolkentröpfchen der �sauberen�
Wolke

nakt.,verscℎmutzt Anzahlkonzentration der aktiviertenWolkentröpfchen der �verschmutz-
ten� Wolke

nLad Anzahl der Elementarladungen auf einem Partikel

NRe Reynolds Zahl

NSc,d Schmidt Zahl

p Luftdruck

p(�, �;�′, �′) Phasenfunktion

P (t) Wahrscheinlichkeit ein Tröpfchen nach der Zeit t in der Wolke anzu-
�nden

P l
k zugeordnete Legendrepolynome

p0 Luftdruck auf Meeresniveau

pHG Henyey-Greenstein Phasenfunktion

QH Wärmetransfer durch Konvektion
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QL Transport latenter Wärme

Qabs Absorptionse�zienz eines Tröpfchens

Qext Extinktionse�zienz eines Teilchens

R Breite der rechteckigen Verteilung

r Tröpfchenradius

r0 Tröpfchenradius zum Zeitpunkt t = 0

Ra thermische Gegenstrahlung der Atmosphäre

RB Strahlungsbilanz

RD spezi�sche Gaskonstante von feuchter Luft

Rd di�use Sonnenstrahlung

Re thermische Abstrahlung der Erde

rI Abstand vom Teilchen

rk Radius der Aerosolpartikel

RL spezi�sche Gaskonstante von trockener Luft

RS direkte Sonnenstrahlung

rk0 trockener Radius der Aerosolpartikel

S Strahlungsterm der erweiterten Köhlertheorie

S0 Solarkonstante

S1 Reihe für die Lösung der Maxwellgleichungen für Streuung von elek-
tromagnetischer Strahlung an sphärischen Partikeln (Mie-Theorie)

S2 Reihe für die Lösung der Maxwellgleichungen für Streuung von elek-
tromagnetischer Strahlung an sphärischen Partikeln (Mie-Theorie)

SD,W Sättigungsverhältnis der Luft mit Wasserdampf

sD,W Übersättigung der Luft

T Temperatur der Luft
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t Zeit

T0 Temperatur der Luft auf Meeresniveau

T∞ Umgebungstemperatur

Tr Temperatur eines Tröpfchens mit Radius r

TS Temperatur der Sonnenober�äche

T0′ 273,15 K

TΔ� Transmissionsfunktion für einen Frequenzbereich Δ�

u horizontale Windgeschwindigkeit

uz Vertikalgeschwindigkeit des Luftpakets

v, v′, V, vg Volumen der Tröpfchen

vk, v
′
k, Vk Volumen der Kondensationskerne

vm(J) mittleres Volumen der Tröpfchen in der Gröÿenklasse J

vw Volumenanteil von Wasser an einem Tröpfchen

vEC Volumenanteil von schwarzem Kohlensto� an einem Tröpfchen

VKges gesamtes Volumen der ursprünglichen Kondensationskerne einer Tröpf-
chengröÿenverteilung

VS,d, VS,d′ Sedimentationsgeschwindigkeit der Tröpfchen

w Wasser-Dampf-Mischungsverhältnis

xW Molenbruch von Wasser

Z elektrische Mobilität eines Partikels

z geometrische Dicke eines Mediums/einer Schicht

d� in�nitesimal kleiner Wellenlängenbereich

erf Fehlerfunktion

FWG Flüssigwassergehalt einer Wolke
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